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Zusammenfassung

Detaillierte strukturelle, geochemische und petrographische Untersuchungen belegen, dass

in der nördlichen Cima Lunga-Einheit (Zentralalpen) Relikte einer ozeanischen Abfolge
vorkommen, die während der alpinen Gebirgsbildung subduziertund danach in die mittel-

penninischen Gneisdecken integriert worden sind. Die Cima Lunga-Einheit wird tektonisch

mit der mittelpenninischen Adula-Decke gleichgesetzt. Im Gebiet der Cima di Gagnone
wird sie hauptsächlich durch (semi-)pelitische Gneise und Glimmerschiefer aufgebaut, in

welche dünne Bänke von Orthogneisen. Amphiboliten und Metasedimenten (Calcit-

marmore, Granat-Knotenschiefer) eingelagert sind. Diese Gneise und Schiefer enthalten

zahlreiche metaultrabasische Körper, einschliesslich eines Vorkommens von Granat-

Peridotit, die normalerweise eng mit metabasischen Gesteinen. Calcitmarmoren und fein-

bis grobkörnigen Diopsid-Kalksilikatfelsen (nachfolgend als «Linsengesteine» bezeichnet)

vergesellschaftet sind. Da das untersuchte Gebiet von der mehrphasigen alpinen Defor¬

mation und Metamorphose stark überprägt worden ist. sind präalpine strukturelle Bezie¬

hungen unter diesen Linsengesteinen selten erhalten geblieben. Die chemische Zusam-

mensetzung dieser Gesteine gibt jedoch noch immer Informationen über Herkunft und

präalpin abgelaufene Prozesse preis.

Die Metaperidotite zeigen oftmals einen teilweise boudinierten, primären Lagenbau aus

Jherzolithischen und harzburgitisch-dunitischen sowie selten pyroxenitischen Lagen. Sie

sind durch eine grosse Variabilität in den normativen Mineralbeständen (Cpx, Opx, Ol,

Spi) sowie durch systematische Variationen in Haupt- und Spurenelementen (MgO. AI2O3.
CaO, Ti02- Sc. V Cr, Ni und REE) von fertilen Lherzolithen bis zu Harzburgiten gekenn¬
zeichnet. Solche Elementvariationen sind typisch für Residuen aus unterschiedlich starker

partieller Aufschmelzung im oberen Erdmantel. Sowohl Elementverhältnisse wie Tb/Yb

und Ca/AJ als auch die Verteilungsmuster der seltenen Erden Elemente (REE) deuten auf

einen Gleichgewichts-Schmelzprozess im Spinell-Stabilitätsfeld hin. Besonders die

Harzburgite, aber auch manche Lherzolithe weisen zusätzlich einen massiven Ca-Verlust

sowie teilweise positive Sr-Anomalien auf. Diese selektive Ca-Fraktionierung kann mit

partiellen Schmelzprozessen nicht erklärt werden und ist einer nachfolgenden ozeanischen

Alteration zuzuschreiben. Nach ihren chemischen Charakteristiken stellen die Meta¬

peridotite am ehesten subkontinentalen lithosphärischen Mantel dar. der am Ozeanboden

freigelegt und partiell serpentinisiert worden ist.

Metabasische Gesteine treten als Eklogite und Amphibohte ausserhalb und als boudiniert

Metarodingitgänge innerhalb derultramafischen Linsen auf, wobei sie den peridotitischen
Lagenbau teilweise leicht diskordant durchschlagen. Die Metabasika folgen mehrheitlich

einem tholeiitischen Differentiationstrend und zeigen in den meisten Haupt- und Spuren¬
elementen (MgO, Ti02, ALO3. P205, Zr. Y. Sc. V Cr, Ni) typische MORB-Charaktenstiken.
die mit fraktionierter Kristallisation von Plagioklas. Klinopyroxen und Olivin unter eher

tiefen Drücken (< 10 kbar) übereinstimmen (Evans et al.. 1981). Die Rodingitisierung der

basischen Gänge innerhalb der LTtramafitite geht auf eine ozeanisch-hydrothermale Alte¬

ration zurück und hat gleichzeitig mit der Serpentinisierung der benachbarten Peridotite

stattgefunden. Sie äussert sich in einem ausgeprägten Na-Verlust und beträchtlicher Ca-

Zunahme, wobei ein kontinuierlicher Übergang zwischen Eklogiten und Metarodingiten
zu beobachten ist.

Fein- bis grobkörnige Diopsid-rcichcn Kalksilikatfelse reichen stellenweise keilförmig
in die ultramafisehen Linsen hinein und lassen trotz alpiner Deformation manchmal noch

primäre sedimentäre oder tektonische Kontakte erkennen. Metarodingit-Fragmentc weisen
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auf einen brekziosen Ursprung dieser Gesteine hin. Beide Kalksilikattypen zeigen erhöhte

Cr- (500-1600 ppm) und Ni-Gehalte (300-1600 ppm), aber tiefe Ti02-, Zr-, Y- und V-

Konzentrationen. Sie entsprechen variablen Mischprodukten zwischen koexistierenden

Metaperidotiten und Calcitmarmoren und unterscheiden sich chemisch deutlich von meta¬

basischen Gesteinen. Aufgrund ihrer Felclbeziehimgen und chemischen Eigenschaften
stellen die Kalksilikatfelse ehemalige sedimentär oder tektonisch gebildete Ophikarbonate
dar. Diese sind entweder als Bruchfüllungen in ozeanischen Bruchzonen oder als sedi¬

mentäre Ablagerungen auf den am Ozeanboden freigelegten, partiell serpentinisiertenUltra-
mafititen entstanden.

Die feinkörnigen Kalksilikatfelse sind zusätzlich an Na und AI angereichert und etwas

an Ca verarmt, was entweder einer ozeanisch-hydrothermalen Alteration oder einer Ver¬

mischung mit terrigen-detritischen Komponenten zuzuschreiben ist. Pseudomorphosen
von Diopsid und Albit nach Omphazit belegen, dass diese Na-Anreicherung vor der alpinen

Hochdruckmetamorphose stattgefunden hat.

Nach diesen strukturellen und geochemischen Evidenzen sind die Metaperidotite von

Cima di Gagnone am Ozeanboden freigelegt und teilweise serpentinisiert worden und

stellen zusammen mit den Metabasika, Kalksilikatfelsen und Calcitmarmoren eine frühere

ozeanische Suite dar. Die Exhumation von subkontinentalem Mantel erfolgt am ehesten

bei asymmetrischem Rifting entlang einer tiefreichenden Normalverwerfung. Für die vor¬

liegende ozeanische Abfolge führt dies zu einer paläotektonischen Stellung an einem

passiven Kontinentalrand.

In der nördlichen Cima Lunga-Einheit lassen sich als Folge von tertiärer Konvergenz und

Kollision vier Deformationsphasen (D1-D4) sowie eine vorangehende eozäne (45-40 Ma)

Hochdruckphase Dhp unterscheiden. Letztere ist hauptsächlich in den basischen und ultra¬

basischen Linsen und den mit diesen assoziierten Kalksilikatfelsen nachzuweisen, während

in den umliegenden Gneisen bis anhin keine Hochdruckrelikte gefunden werden konnten.

Dj^p äussert sich in einer Schieferung und Lineation, in reliktischen Falten sowie in der

Boudinage der basischen Gänge und des Lagenbaus in den Metaperidotiten.
Die prograde metamorphe Entwicklung während Dppp ist besonders in den basischen

und ultrabasischen Gesteinen, aber auch in den Mctaophikarbonaten durch Entwässerungs¬
reaktionen geprägt und für die Metaperidotite über das Talk-Stabilitätsfeld verlaufen (p <

22 kbar bei 720 °C). Die Hochdruckmetamorphose erreicht maximale Bedingungen von

25 ± 5 kbar und 800 ± 50 °C. wobei Granat- und Enstatit-Chlorit-Peridotite nebeneinan¬

der stabil gewesen sind. Die Stabilisierung von Granat wird sowohl von der Gesteins¬

zusammensetzung und dem Serpentimsierungsgrad als auch von der Verteilung der H20-

haltigen Ausgangsminerale Amphibol und Chlorit bestimmt. Pseudomorphosen aus Diopsid
und Albit nach Omphazit belegen die Existenz einer Hochdruckphase in den feinkörnigen

Metaophikarbonatcn. Die Jadeit-Gehalte im Omphazit können bis 26 Mol% betragen haben

und ergeben einen Minimaldruck von 15 kbar. Die Paragenese Diopsid-Quarz-Calcit-

Skapolith der grobkörnigen Kalksilikatfelse ist bis zu hohen p und T stabil. Ob auch die

Nebengesteine unter Hochdruckbedingungen äquilibriert sind, ist nach wie vor nicht sicher

festzustellen. Aufgrund des weitgehenden Fehlens \on Migmatisierung und Hochdruck¬

relikten wird angenommen, dass ein Teil der Gneise und Schiefer nicht subduziert wurde

und zunächst eine unabhängige p-T-Entwicklung aufgewiesen hat.

Die nachfolgenden Deformationsphasen D1-D4 und die damit einhergehende amphibolit- bis

grünschieferfazielle Regionalmetamorphose lassen sich sowohl in den basischen und ultra¬

basischen Linsen wie auch in den Nebengesteinen nachweisen. Die retrograde Überprägung
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der Linsengesteine ist durch unterschiedliche Hydration und teilweise Karbonatisierung der

Hochdruckparagenesen unter mehrheitlich statischen Bedingungen gekennzeichnet. Um

Metarodingitboudins sowie in Randbereichen von Metaperidotiten und Eklogiten entstehen

oft Amphibol-, Chlorit- und Epidot-reiche Reaktionszonen (Blackwalls). Linsen- und

Nebengesteine müssen somit prä-, spätestens aber syn~Di zusammengebracht worden sein

und weisen ab Di eine gemeinsame Deformations- und Mctamorphoscgeschichte auf.

Die erste Phase D i ist mit N- bis NW-gerichteter Deckenüberschiebung der Cima Lunga-
Einheit auf die Simano-Decke verbunden und entwickelt stark isoklinalc Falten im dm-

bis m-Bereich. eine Achsenebenenschieferung Si und selten eine Streckungslineation L[

(NNE-SSW). Die basisch-ultrabasischen Linsen dürften während oder direkt vor Dj im

Bereich der Deckengrenze in die Nebengesteine eingeschuppt worden sein. Die zweite

Phase D2 bildet eine Serie flachliegender, isoklinaler Grossfalten, die Hauptschieferung

S2 sowie eine NNW-SSE-, parallel zur Faltenachse verlaufende Streckungslineation L2.
Verschiedene Scherindikatoren (Scherbänder, rotierte Porphyroklasten. asymmetrische

Boudinage) ergeben einen Schersinn «Top nach SSE». D2, vermutlich in Kombination

mit D j, führt zu starker Schieferungsboudinage in den Gneisen sowie zur Boudinage der

basischen und ultrabasischen Gesteine in zwei Richtungen (E-W und NNW-SSE). D2

verfaltet die Deckengrenze und stellt die Folge von gravitativem Kollaps der zuvor ver¬

dickten Kruste dar. Beide Deformationsphasen finden bei amphibolitfazieller Metamor¬

phose statt, die ihren Höhepunkt syn- bis leicht post-D2 mit Drücken um 6-9 kbar und

Temperaturen von 600-660 °C erreicht. Die dritte Phase D3 ist durch offene Falten mit

steilen, NW-SE-streichenden und nach SW einfallenden Achsenebenen charakterisiert

und läuft ebenfalls unter amphibolitfaziellen Bedingungen ab. D3-Falten sind disharmonisch

und treten bevorzugt in Kontaktzonen zwischen Linsen- und Nebengesteinen auf, wo der

Kompetenzkontrast am grössten ist. Eine vierte Phase D4 führt sehr lokal zu Kleinfältelung
in glimmerreichen Gesteinen und zunehmender Bruchtektonik unter retrograden grün-

schieferfaziellen Bedingungen (< 500 °C, < 5 kbar). D3 und D4 stehen mit später Hebung
der Zcntralalpen und damit einhergehender Rückfaltung und Rücküberschiebung entlang
der Insubrischcn Linie bei grossräumiger dextraler Transpression zwischen Europa und

Adria in Zusammenhang.
Alle vier Deformationsphasen sowie die amphibolitfazielle mesoalpine Regional¬

metamorphose sind auch den über- und unterliegenden Decken der Zentralalpen gemeinsam.
Die eozäne Hochdruckphase ist dagegen auf die Adula-Cima Lunga-Einheit beschränkt

und wird daher als prä-D| betrachtet. Die Cima Lunga-Einheit stellt einen nach Westen

schliessenden D2-Faltenstapel dar, welcher möglicherweise eine grossräumige Di-Deck¬

falte koaxial überprägt. Dies erklärt, warum die Cima Lunga-Einheit westlich des Val

Verzasca nicht mehr erscheint. Die Deckengrenze zur Simano-Decke verläuft entlang eines

Horizontes aus Metakarbonaten. basischen und ultrabasischen Linsen.

Nach der Retrodeformation der jüngeren alpinen Strukturen (D0-D4) kommen die basisch-

ultrabasischen Linsen auf dem Cima Lunga-Basement (südlicher Kontincntalrand von

Paläo-Europa) zu liegen. Sie können demnach in Analogie zur Misoxer Zone Resten des

Valais-Ozeanbeckens entsprechen, welches sich in der Kreide zwischen Europa und dem

Briançonnais geöffnet hat. Der Valais-Ozean hat dementsprechend zumindest teilweise

aus ozeanischer Kruste bestanden. Die Sutur dieses Ozeanbeckens verläuft somit weiter

nördlich als bisher angenommen entlang der Deckengrenze /wischen der Cima Lunga-
Einheit und der überliegenden (Maggia-VTambo-) Decke.
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Abstract

Detailed structural, geochemical and pétrographie investigations demonstrate that relics

of an ocean floor sequence can be found in the northern Cima Lunga unit (Central Alps).

During the Alpine orogeny this ophiolitic rock suite was subducted and subsequently

integrated into the middle Pen ni nie basement nappes.

The Cima Lunga unit correlates tectonicaily with the middle Penninic Adula nappe. In

the area of Cima di Gagnone, it consists mainly of (semi-)pelitic gneisses and mica schists

interlayered with thin bands of orthogneisses. amphibolites and metasedimentary rocks

(calcite marbles, calcareous schists). These gneisses and mica schists contain numerous

ultramafic bodies, including garnet peridotite, commonly closely associated with mafic

rocks, calcite marbles and coarse- to fine-grained calc-silicate rocks. Because the studied

region has been affected by the polyphase Alpine deformation and metamorphism. pre-

Alpine structures are rarely preserved within the mafic-ultramafic rock association. Bulk

chemical data, however, still reveal information about the origin of the different rock types

and their pre-Alpine evolution.

The metaperidotites sometimes exhibit a partially boudinaged primary mantle layering

consisting of lherzolitic, harzburgitic-dunitic and rare pyroxenitic layers. The ultramafic

rocks are characterized by a marked compositional variability ranging from those of fertile

Iherzolites to harzburgites, as indicated by a large range of normalized mineral compositions

(cpx, opx, ok spi) and by systematic variations of most major and trace elements (MgO.

Al203, CaO, Ti02. Sc, V Cr. Ni and REE). These elemental variations are inherited from

variable degrees of partial melting of a fertile lherzolite host. Elemental ratios as Tb/Yb

and Ca/Al as well as the REE-distribution patterns suggest a batch melting process within

the spinel stability field. Additionally most harzburgites and many Iherzolites are signifi¬

cantly depleted in Ca and show positive Sr-anomalies. This Ca-fractionation can not be

explained by any partial melting process and is attributed to an oceanic alteration event.

On the basis of their chemical characteristics, the metaperidotites most likely represent
former subcontinental lithospheric mantle rocks exposed at the sea floor, where they were

partially serpentinized.
Mafic metamorphic rocks occur as eclogites and amphibolites outside, and as aligned

metarodingitc and eclogite boudins inside the ultramafic bodies, locally crosscutting the

layering in the peridotites at a low angle. The chemical composition of these mafic rocks

corresponds to that of tholeiites with typical MORB-characteristics and with well preserved

magmatic major and trace element trends (MgO. Ti02. ALO3. P0O5. Zr, Y. Sc. V Cr, Ni)

indicating low-pressure (< 10 kbar) fractionation of plagioclase, clinopyroxene and olivine

(Evans et ah. 1981). Rodingitization of the basaltic dykes was contemporaneous with

serpentinization of the enclosing ultramafic rocks and is also ascribed to an oceanic

hydrothermal alteration event. With respect to their unaltered precursor, the metarodingites
are depleted in Na and considerably enriched in Ca. Thus they preserve a complete transition

from basaltic (eclogites. amphibolites) to highly calcic rodingitic composition.
Coarse- to fine-grained calc-silicate rocks occur as pockets and wedges in the ultramafic

lenses, and as attached masses connecting them. Locally they crosscut the layering in the

peridotites and. despite of Alpine deformation, still display pre-Alpine sedimentary or

tectonic contacts. Fragmented boudins of metarodingite indicate that the calc-silicate rocks

originated from a breccia. Bulk chemical data of both calc-silicate rock types are distinct

from those of the mafic rocks. These data are slightly variable, but most fall perfectly on a

mixing line between the peridotites and calcite marbles. Characteristics of minor and trace
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elements are high Cr- (500-1600 ppm) and Ni- (300-1600 ppm), but low Ti02-, Zr-, Y-

and V-contents with proportions similar to those in the ultramafic rocks. On the basis of

field occurrence and chemical characteristics the calc-silicate rocks represent remnants of

former ophicarbonate rocks. They formed as either fracture fillings within, or sedimentary

deposits on top of ex-subcontinental mantle peridotites exposed on the ocean floor.

The fine-grained calc-silicate rocks are enriched in Na and Al and slightly depleted in

Ca. This pattern can be explained either by an oceanic alteration process or by input of

detritic components. Pseudomorphs of diopside and albite after omphacitc demonstrate

that Na-enrichment took place before the Alpine high-pressure metamorphic event.

The structural and geochemical evidence prove that the Cima di Gagnone suite,

consisting of partially serpentinized metaperidotites. mctabasic rocks, calcite marbles and

metaophicarbonates, represents a former oceanic floor association. Subcontinental mantle

peridotites may have been exhumed by asymmetric rifting along a deep-reaching low-

angle normal fault. This rifting process resulted in a paleotectonic setting at a passive
continental margin for the oceanic sequence of Cima di Gagnone.

As the result of Tertiary convergence and continental collision, four phases of late Alpine
deformation (D1-D4) and a preceding Eocene (45-40 Ma) high-pressure subduction event

(Dffp) can be distinguished in the northern Cima Lunga unit. The latter is only preserved
in the mafic and ultramafic lenses and in the associated calc-silicate rocks. No high-pressure
relics have as yet been found in the surrounding gneisses. The high-pressure deformation

Dpjp caused the formation of a weak foliation and rare lineation, isoclinal folding and

boudinage of the layering and mafic dykes within the ultramafic rocks.

Particularly in the basic and ultrabasic rocks, but also in the metaophicarbonates, the

prograde metamorphic evolution during D^p is characterized by dehydration reactions

and crosses the talc stability field in the case of the metaperidotites (p < 22 kbar at 720 °C).

The high-pressure mctamorphism reached peak conditions of 25 ± 5 kbar and 800 ± 50 °C,

producing simultaneously garnet and enstatite-chlorite peridotites. The stability of garnet

is determined by the bulk composition and the degree of serpentinization as well as the

distribution of the water-containing starting minerals amphibole and chlorite. In the fine¬

grained metaophicarbonate rocks, pseudomorphs of diopside and albite after omphacite
demonstrate a high-pressure metamorphic event. The former omphacite contained up to

26 mol% jadeite component indicating a minimum pressure of 15 kbar. The paragenesis

diopside-quartz-calcite-scapolite of the coarse-grained calc-silicate rocks remained stable

up to high pressures and temperatures. If the (semi-)pelitic gneisses and mica schists

equilibrated under high-pressure conditions, too. remains obscure. The almost complete
absence of migmatization and high-pressure relics however suggests that many of the

gneisses were never subducted and had an independent p-T-evolution during Eocene times.

The following Alpine deformation phases Dt to D4 and the associated amphibolite to

greenschist faciès regional mctamorphism can be distinguished m both the mafic and

ultramafic lenses and the surrounding gneisses. Therefore these two lithological units have

been juxtaposed pre- or at least syn-D]. The retrograde superposition of the high-pressure
rocks is characterized by increasing hydration and in part carbonatization of high-pressure
mineral parageneses under overall static conditions. Metarodingite boudins, metaperidotites
and eclogites are often bordered by hydrous blackwalls rich in amphibole, chlorite and

epidote formed during retrogression.
The first deformation phase D] can be related to N- to NW-directed nappe stacking of

the Cima Lunga unit over the underlying Simano nappe. D] is characterized by strong
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isoclinal folding, an axial plane foliation S\ and a stretching lineation Li (ca. NNE-SSW).

The second phase D2 refolded earlier structures and produced a series of flat-lying tight to

isoclinal megafolds, the main schistosity S2 and a NNW-SSE-oriented penetrative

stretching lineation L2. D2 fold axes seem to be rotated into a position parallel to L2. Shear

bands, rotated clasts and asymmetric foliation boudinage indicate a top-to-the-SSE sense

of shear. Do. probably in combination with D], leads to strong boudinage of the mafic and

ultramafic lenses in two directions (E-W and NNW-SSE). D2 is overprinting the nappe

boundary and results from gravitational collapse of the previously overthickened crust.

The amphibolite facies meso-Alpine regional metamorphism reached its peak syn- to post-

D2 with conditions of 6-9 kbar and 600-660 °C. The third phase D3, developed more open

folds with steep NW-SE-striking axial planes dipping to the SW. It took place under

amphibolite facies conditions, too. D3 folds are disharmonie and occur especially at the

border between mafic and ultramafic bodies and the neighbouring gneisses where the

competence contrast is greatest. A fourth phase D4 produced a very local crenulation in

mica-rich schists and leads to brittle-ductile faulting and fracturing under retrograde

greenschist facies conditions (< 500 °C, < 5 kbar). D3 and D4 are related to late uplift of

the Central Alps and associated backfolding and backthrusting along the Insubric Line

within regional dextral transpression between Europe and Adria.

All four deformation phases as well as the amphibolite facies regional metamorphism
are also common to both the over- and underlying nappes of the Central Alps. Eocene

high-pressure metamorphism however is unique to the Adula-Cima Lunga nappe system,

and therefore considered to be pre-D^ The geometry of the Cima Lunga unit largely

represents a fold interference pattern as the result of the two almost coaxial deformation

phases Dj and D2. D2 produced a large fold structure closing to the west. This geometry

explains why the Cima Lunga unit does not appear west of Val Verzasca. The nappe

boundary between the northern Cima Lunga unit and the underlying Simano nappe is best

defined by a horizon of ultramafic, mafic and carbonatic rocks.

After retrodeformation of the late-Alpine structures (D2 to D4) the mafic-ultramafic rock

suite seems to be located in a position above the Cima Lunga basement representing in

analogy to the Adula nappe the southernmost continental margin of paleo-Europe. Like

the Misox Zone this ophiolitic association may correspond to remnants of the Valais ocean

basin that has been opened between Europe and the Brianeonnais microplate during
Cretaceous times. The floor of the Valais ocean therefore was at least partially composed
of incomplete oceanic crust. Consequently, the suture of the Valais basin can be followed

further north than previously suggested along the nappe boundary between the Cima Lunga
unit and the overlying (Maggia-°/Tambo-) nappe.

Riassunto

Studi dettagliati di geologia strutturale, geochimica e petrografia dimostrano che nell'unità

nord di Cima Lunga (Alpi Centrali) sono preservati relitti di una sequenza oceanica. Durante

l'orogenesi Alpina questa suite di rocce ofiohtiche è stata subdotto e successivamente

integrata nclle falde di basamento medio Penmdiche.

L'unita Cima Lunga correla tettonicamente con la falda medio Pennidica Adula.

Nell'area di Cima di Gagnone. P uni ta è costitmta principalmente da gneiss (semi-)pelitici
e scisti micacei, intercalati a sottili bande di ortogneiss. anfiboliti e rocce metasedimentarie

(marmi calcitici, scisti calcarei). Questi gneiss e mica-scisti contengono numerosi corpi
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ultramafici, comprendendo peridotiti a granato, normalmente associate a rocce mafiche,

marmi a calcite e rocce calcosilicatiche a grana da grossa a fine. Poiché l'area studiata è

stata interessata da una intensa deformazione Alpina polifasica e da metamorfismo il

rinvenimento all'interno dell'associazione di rocce mafiche e ultramafiche di strutture

pre-Alpine è raro. Tuttavia, le analisi chimiche di roccia totale forniscono ancora

informazioni siuTorigine delle differenti rocce e sulla loro evoluzione pre-Alpina.

Le metaperidotiti, localmente, esibiscono un layering di mantello primario parzialmente
boudinato. II layering è formato da strati lherzolitici, harzburgite-dunitici e da rati livelli

pirossenitici. Le rocce ultramafiche sono caratterizzate da una mareata variabilita

composizionale comprendente termini lherzolitici fino ad harzburgitici, come dimostrato

dal vasto spettro composizionale dei minerali normativi (cpx, opx, ol, spi) e dalle

sistematiche variazioni della maggior parte degli elementi maggiori e in tracce (MgO,

AI0O3. CaO, TiOo, Sc. V, Cr, Ni e REE). Tali variazioni di elementi sono state indotte da

gradi differenti di fusione parziale di una lherzolite fertile. 1 rapporti tra elementi come Tb/

Yb e Ca/Al, cosi come i «pattern» di distribuzione dei REE suggeriscono un processo di

fusione d'equilibrio tipo «batch» che si è esplicato nel campo di stabilità dello spincllo.

Inoltre, la maggior parte delle harzburgiti e moite lherzoliti mostrano un significativo

impoverimento in Ca ed hanno anomalie positive in Sr. L'impoverimento in Ca non puo

essere spiegato con nessun processo di fusione parziale ed è attribuito ad un evento di

alterazione oceanica. Sul la base delle caratteristiche chimiche, le metaperidotiti, verosimil-

mente, rappresentano rocce di mantel!o litosferico subcontinentale esposte sul fondo

oceanico, dove sono state parzialmente serpentinizzate.
All'esterno dei corpi ultrafemici si rinvengono rocce mafiche metamorfosate in eclogiti

ed anfiboliti, mentre alkinterno dei corpi ultrafemici le stesse sono presenti sottoforma di

metarodingiti alineate e boudins eclogitici, localmente queste litologie tagliano con un

basso angolo il layering delle peridotiti. La composizione chimica delle rocce mafiche

corrisponde con quella di tholeiiti con tipiche caratteristiche MORB. Esse conservono dei

«trend» magmatici sia negli elementi maggiori sia in quelli in traccia (MgO, TiOo, Al203,

P2Û5, Zr, Y, Se, V Cr. Ni) indicanti il frazionamento a pressione bassa (< 10 kbar; Evans

et al., 198 l) di plagioclasio, cpx e olivina. Contemporaneamente alla serpentinizzazione
delle rocce ultramafiche incassanti. si è verificata la rodingitizzazionc dei dicchi basaltici

ed è anch'essa attribuita ad un evento oceanico di alterazione idrotermale. Rispetto al

proprio precursore inalterato, le metarodingiti sono impovente in Na c considerevolmente

arricchitc in Ca. Di conseguenza. esse conservano una transizione composizionale compléta
da basalti (eclogiti, anfiboliti) fino a rodingiti altamente calciche.

Rocce calcosilicatiche con grana grossa fino a fine ricorrono alkinterno di tasche e

cunei nelle lenti ultramafiche e sotto forma di materiale interconnettivo delle lenti stesse.

Localemente, tagliano il layering delle peridotiti. c nonostante la deformazione Alpina.

mantengono ancora contatti tettonici oppure sedimentari pre-Alpini. La frammentazione

dei boudins metarodingitici indica che le rocce calcosilicatiche si sono formate da una

breccia. Infatti, il chimismo totale di entrambi tipi di rocce calcosilicatiche sono distinti da

quello delle rocce mafiche. Questi dati sono leggermente vanabili ma la maggior parte di

essi cadono perfettamente lungo una hnea di mixing tra peridotiti e marmi a calcite. Le

caratteristiche degli elementi minori e in tracce mostrano alti contenuti in Cr (500-1600

ppm) e Ni (300-1600 ppm). ma bassi contenuti in Ti02. Zr. Y e V in proporzioni simili a

quelle delle rocce ultramafiche. Sulla base di rinvenimenti di campagna e delle

caratteristiche chimiche le rocce calcosilicatiche rappresentano resti di vecchie rocce

oficarbonatiche. Tali rocce si sono formate come nempimenti di fratture 0 deposit!
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sedimentari al di sopra di peridotiti di mantello ex-subcontinentale esposto sul fondo

oceanico.

Le rocce calcosilicatiche a grana fine sono arricchite in Na e Al e lievemente impoverite
in Ca. Questo comportamento puö essere spiegato attraverso un'alterazione oceanica oppure

con un apporto di componenti detritiche. II riconoscimento di pseudomorfosi di diopside
ed albite secondo onfacite di mostra che rarricchimento in Na c avvenuto prima delFevento

metamorfico di alta pressione Alpino.
Le evidence strutturali e geochimiche dimostrano che la suite di rocce di Cima di

Gagnone, costituita da metaperidotiti parzialmente serpentinizzate, rocce metabasiche,

marmi calcitici e metaoficarbonati, rappresenta una vecchia associazione di fondo oceanico.

Si suppone che le peridotiti possano essere state estimate per rifting asimmetrico. lungo
una faglia normale profonda a basso angolo. Questo processo di rifting si è verificato in un

ambiente paleotettonico di margine continentale passivo.

Per effetto délia convergenza e collisione continentale Terziaria nell'unita nord di Cima di

Gagnone, possono essere distinte quattro fasi deformative tardo Alpine (D1-D4) ed un

précédente evento di subduzione ad alta pressione Eocenico (45-40 Ma, Dhp)- L'evento

di alta pressione è preservato solo nelle lenti mafiche e ultramafiche e neue associate

rocce calcosilicatiche. Nessuna evidenza di alta pressione è stata, a tuttoggi, trovata negli

gneiss incassanti. La deformazione di altapressione Dr-tp ha determinato lafomiazione di

una debole fohazione ed una rara lineazione, pieghe isoclinali e im boudinage del lavering

primario e dei dicchi mafici nelle rocce ultraraafemiche.

Soprattutto nelle rocce basiche e in quelle ultrabasiche, ma anche nei metaoficarbonati.

l'evoluzione metamorfica prograda durante D^p è caratterizzata da reazioni di deidratazione

e nel caso delle metaperidotiti, attraversa il campo di stabilità del talco (p < 22 kbar ad

720 °C). II metamorfismo di alta pressione ha raggiunto condizione massime di 25 ± 5

kbar e 800 ± 50 °C, producendo, contemporaneamente sia peridotiti a granato che ad

enstatite-cloritc. La stabilità del granato è condizionata dalla composizione della roccia

totale, dal grado di serpentinizzazione e dalla distribuzionc dei minerali primari contenenti

acqua come Lanfibolo e Ja clorite. Nelle rocce raetaoficarbonatiche a grana fine, le

pseudomorfosi di diopside ed albite secondo onfacite confermano l'evento metamorfico

di altapressione. L'onfacite précédente conteneva fino a 26 mol% di componente giadeitica
inclicante una pressione minima di 15 kbar. La paragenesi diopside-quarzo-calcite-scapolite
delle rocce calcosilicatiche a grana grossa resta stabile fino ad alte pressioni e temperature.
Resta oscuro, invece, sc gli gneiss (semi-)pelitici e gli scisti micacei abbiano mai visto

condizioni di alta pressione. Tuttavia la quasi assenza di migmatizzazione e di relitti di

alta pressione suggeriscono che la maggior parte degli gneiss non sono stati mai subdotti

ed hanno seguito, durante FEocenc un'evoluzione in p e T indipententc.

Le successive deformazioni Alpine, da Di a D4 e kassociato metamorfismo regionale in

facies anfibolitica e scisti verdi, si riconoscono in entrambi le lenti mafiche e ultramafiche

ed anche nelle rocce incassanti. Segne che queste due imita litologiche sono state

giustapposte pre 0 almeno sin-Dj. 11 cammino retrogrado delle rocce di alta pressione è

caratterizzato da una descente idratazione e in parte carbonatizzazione. in condizioni

statiche. dei minerali appartenenti alla paragenesi di alta pressione. I boudins di meta¬

rodingiti, metaperidotiti ed eclogiti sono spesso eircondati da un bordo di blackwall idrato

ricco in anfibolo, clorite ed epidoto formatosi durante la retrocessione.

La prima fase deformativa D| è dcterminata dalkimpilamento in direzione N-NW

dellTinità Cima Lunga al di sopra della fakla Simano. D] è caratterizzata da un marcato
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sviluppo di pieghe isoclinali, da una fohazione di piano assiale Sj c da una lineazione di

elongazione L] (ca. NNE-SSW). La seconda fase D2 ripiega strutture precedenti e produce
una série di grandi pieghe da chiuse a isoclinali con una giacitura orizzontale, una scistosità

principale So ed una pervasiva lineazione di elongazione L2 orientata in direzione NNW-

SSE. Gli assi di piega D2 sembrano essere ruotati parallelamente a L2. Bande di taglio
(shear bands), clasti ruotati ed un boudinage asimmetrico della fohazione indicano un

senso di taglio verso SSE. D2. probabilmente in combinazione con D}, porta ad un marcato

boudinage delle lenti mafiche ed ultramafiche. in due direzione (E-W e NNW-SSE). D2
intéressa anche i limiti delle falde e risulta essere determinata dal collasso gravitativo
della crosta precedentemente inspessita. Il metamorfismo regionale meso-Alpino in facies

anfibolitica ha raggiunto il proprio picco metamorfico (6-9 kbar e 600-660 °C) in un

tempo da sin a post D2. La terza fase D3 ha s\iluppato delle pieghe più aperte con piani
assiali ripicli in direzione NW-SE ed immergenti verso SW. Anche questa fase deformativa

si è verificata in facies anfibolitica. Le pieghe D3 sono disarmoniche e si rinvengono
soprattutto lungo i bordi tra i corpi mafici e ultramafici e gli adiacenti gneiss, dove il

contraste di competenza litologica è maggiore. La quarta fase, invece, ha portato allô

sviluppo locale, di una crenulazione negli scisti micacei, ed ha determinato nclla facies

degli scisti verdi (< 500 °C. < 5 kbar) la formazione di faglie in regime fragile-duttile e ch

fratture. D3 e D4 sono in relazione al sollevamento delle Alpi Centrali ed associate al

retropiegamento e retro-sovrascorrimento lungo la Linea Insubrica, alkinterno della trans-

pressione destrale regionale tra Europa ed Adria.

Le quattro fasi deformative. appena descritle. e il metamorfismo regionale in facies

anfibolitica sono comuni a tutte le falde delle Alpi Centrali sia a quelle tettonicamente

sovrastanti l'unità di Cima Lunga sia a quelle sottostanti. Il metamorfismo Eocenico di

alta pressione, tuttavia è una caratteristica solo della falda Adula-Cima Lunga, per cui è

considerato pre-D t. La geometria delkunità Cima Lunga disegna un motivo di interferenza

di piega dovuto a due fasi deformative pressoché coassiali D\ e D2. D2 produce una grande
struttura di piega che si chiude verso ovest. Questa geometria spiega. infatti perché l'unità

di Cima Lunga non compare ad ovest della Valle Verzasca. Il limite di falde tra la parte
nord delkunità Cima Lunga e la falda sottostane Simano è definite da un orizzonte di

rocce ultramafiche. mafiche e carbonatiche.

Dopo aver eseguito una retrodeformazione delle strutture tardo-Alpine (D2 aD4), la série

di rocce mafiche-ultramafiehe sembrano posizionarsi al di sopra del basamento di Cima

Lunga rappresentando cosi, in analogia con la falda Adula, il margine continentale sud

paleo-Europeo. Similmente alla zona di Misoceo quest'associazione ofiolitica potrebbe
corrispondere a dei brandelli del bacino oceanico Vallesano che durante il Cretacico si è

aperto tra Europa e la microplacca Bnançonnais. Per cui il fondo dclkoceano Vallesano

era composto, almeno in parte, da crosta oceanica incompleta. Di conseguenza la zona di

sutura del bacino Vallesano puö essere seguita più verso Nord lungo il limite di falda tra

l'unità Cima Lunga e la sovrastante falda (Maggia ('?)/Tambo).
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Kapitel 1

Einleitung und Problemstellung

1.1 Zweck und Hintergrund dieser Arbeit

Detaillierte Untersuchungen an rezenten Ozeanbecken (z.B. «deep sea drilling program»)
und Kontinentalrändern (z.B. Rotes Meer, Voggfnrfi ter et ak, 1988; Galizien, Boillot et

ak, I995a/b) haben einige grundlegende Informationen über die Geometrie, den Aufbau

und die Entwicklung der ozeanischen Kruste preisgegeben. Fossile ozeanische Abfolgen

(sogenannte «Ophiolithe»). die heute in orogenen Zonen integriert sind, sind zwar besser

zugänglich, oftmals aber auch relativ stark deformiert und nur noch unvollständig erhalten.

Dennoch spielen sie eine zentrale Rolle für das Verständnis der Entstehungsgeschichte
und des strukturellen Aufbaus von Gebirgszügen, da sie die Sutur ehemaliger Ozeanbecken

wiedergeben und so von verschiedenen Kontinenten stammende tektonische Einheiten

voneinander trennen. Weiter enthalten sie häufig noch Spuren von Prozessen, die während

der Ozeanbildung abgelaufen sind. In diesen Ophiolithe n vorkommende Peridotitkörper sind

meist sehr heterogen zusammengesetzt und geben die Natur des oberen Erdmantels allgemein
besser und vollständiger als Mantelxenolithe wieder (z.B. Menzies & Dupuy, 1991).

Im Alpenraum finden sich auf verschiedenen strukturellen Niveaus Reste von minde¬

stens zwei Ozeanbecken der alpinen Tethys (Trlmpy. I960, 1980). Diese Ophiolithrelikte
stammen einerseits vom interner gelegenen, jurassischen Piemont-Ljgiiria-Ozean im Süden

und andererseits vom externer gelegenen, kretazischen Valais-Trog nördlich davon (z.B.
Dercourt et ak. 1986; Siampfli, 1993: Scmvnn et ak, 1997). Zwischen diesen beiden Becken

existierte in der Kreide ein Bereich ausgedünnter kontinentaler Lithosphärc, der Brian-

çonnais-Mikrokontinent.

Schiefe Konvergenz zwischen Europa und Adria während der Kreide und dem Tertiär

führte zu Subduktion und nachfolgender Kontinentkollision, wobei sukzessive externere,

d.h. ozeanische und europäische Lithosphäre unter die internere adriatische Platte geschoben
wurde (Trommsdorff, 1990; Schmid et ak. 1996, 1997). Die ozeanische Kruste der alpinen
Tethys wurde dabei weitgehend versenkt. Mit der Subduktion einhergehende Hochdruck¬

metamorphose trat in mehreren Stachen wahrend der oberen Kreide und dem Tertiär auf

und progradierte von den internen zu den externen Bereichen und von Osten nach Westen.

Eklogitfazielle Gesteine kommen heute konzentriert m zwei bestimmten tektonischen

Positionen vor (Heinrich. 1983; Froi izheim et ak. 1996): einerseits in den Westalpen entlang
der penninisch-ostalpin/südalpinen Grenzzone (z.B. Zermatt-Saas- und Combin-Zone:

Bearth, 1967, 1974; Ganguin, 1988; Widmfr. 1996). und andererseits praktisch aus¬

schliesslich innerhalb der tiefpenninischen Adula-CimaLunga-Einheit (Evans & Tromms¬

dorff. 1978; Evans et ak. 1979; Heinrich. 1986; Low. 1987; Meyre & Puschnig, 1993;
Partzsch, 1996: Mfyre et ak. 1997).
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Die vorliegende Arbeit befasst sich mit der präalpinen (im Sinne von prä-kollisional) und

alpinen Entwicklung einer Reihe von hochdruckmetamorphen basisch-ultrabasischen

Linsen und deren Umgebung in der nördlichen Cima Lunga-Einheit. Anhand detaillierter

struktureller und geochemischer Untersuchungen wird gezeigt, dass diese Gesteinssuite

und damit assoziierte Metasedimente, wie bereits vermutet (z.B. Evans et ak, 1979, 1981 :

Trommsdorff, 1990), eine reliktische ozeanische Abfolge darstellen. Die ultrabasischen

Gesteine entsprechen ehemaligem subkontinentalem hthosphärisehem Mantel, welcher

am ehesten an einem passiven Kontinental rand exhumiert und am Ozeanboden partiell

serpentinisiert worden ist. Die genaue strukturelle Bearbeitung dieser ozeanischen Suite

sowie deren Nebengesteine zeigt weiter, dass diese beiden lithologischen Einheiten ab der

Deckenüberschiebung eine gemeinsame Deformations- und Metamorphosegeschichte auf¬

weisen, die sich problemlos in die tektono-metamorphe Entstehungsgeschichte der Alpen

integrieren lässt. Die ozeanische Abfolge in der Cima Lunga-Einheit stellt somit ein

Hochdruckäquivalent zu anderen ophiolithisehen Assoziationen im Alpenraum dar.

1.2 Geographischer Umriss

Das bearbeitete Gebiet liegt im Kanton Tessin nordwestlich von Bellinzona zwischen dem

Val Verzasca und der Leventina (Fig. kl, 1.2) und stimmt weitgehend mit dem von Grond

(1994) und Wahl ( 1994) kartierten Terrain überein. Es erstreckt sich vom Pizzo del Motto

(2373 m u.M.) im Süden bis zur Cima d"Efra (2577 m ü.M.) im Norden: die Cima di

Gagnone (2518 m ü.M.) bildet in etwa das Zentrum des Gebietes (siehe Fig. 2.1). Die

beiden im Detail kartierten Aufschlüsse befinden sieh rund 600 m südlich der Cima di

Gagnone (Mg 163 auf 2400 m ü.M.. Koord. 708*350/131 '

100) respektive ca. 200 m nördlich

derselben (Mg 31 auf 2260 m ü.M., Koord. 708*350/13 1*850) (Fig. 2.1).

1.3 Geologisch-tektonischer Überblick

Grosstektonischer Aufbau der Alpen und Paläogeographie

Nach ihrer paläogeographischen Lage unterscheidet man im Alpenraum von intern nach

extern die folgenden grosstektonischen Einheiten (1.1a; Trumpy, 1960, 1980; Stampfer

1993; Froitzheim et ak, 1996; Schmid et al.. 1990. 1997): eine slid- und ostalpine Zone

bestehend aus kontinentalem Basement und mesozoischen und tertiären Sedimenten des

adriatischen Kontinentalrandes; der penninische Bereich, welcher den Piemont-Liguria-
Ozean, den Briancoimais-Mikrokontincnt. das Valais-Becken und den angrenzenden süd¬

lichen Kontinentalrand \ on Europa umfasst: die externen Massive (Aar und Gotthard) mit

kristallinem Basement des europaischen Kontinents (subpennmisch nach Milnes. 1974b);

und die helvetische Zone bestehend aus mesozoischen und tertiären Schelfsedimenten

vom südlichen europäischen Kontinentalrand. Diese Abfolge von paläogeographischen
Einheiten wurde während der Subduktion und Kontinent-Kontinent-Kollision in der oberen

Kreide und im Tertiär zusammengeschoben und übereinandergestapelt, mit den internen,

ostalpinen Decken zuoberst, einem Stapel pennimscher Decken in der Mitte und den

helvetischen Einheiten als tektonisch tiefste und nördlichste Elemente (Fig. 1.1b, 1.2).
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Pliozän

Oligozän and Miozän

Mesozoische und Tertiäre Sedimente

Ophiolitische Einheiten Oligozäne Bergell-lntrusiva Nach Pfiffner & Hitz, 1997, und

Schmid et al.. 1996. Modifiziert P. N.

Figur 1.1: a) Vereinfachte Übersichtskarte über die gwsstektonischen Einheiten des alpinen Gebirgsgürtels
und benachbarter Zonen (Apennin, Dinariden'h von Nizza bis Wien. Bellinz.ona liegt etwas westlich der

Mitte des Kartenatisschnittes. Ebenfalls eingezeichnet ist die Spur des Lithosphärenpwfils in Figur l.lb.

b) Schematisches tektonisches Lithosphdrenptvfil durch die Zentralalpen. Die Adida-Cima Lunga-Einheit
befindet sich zwischen der Simano- und der Tambo-Decke inmitten des penninisehen Deckenstapels. Abkür¬

zungen: Si: Simano; Ta: Tambo; Su: Suretta; L-L: Lexentina-Lucomagno.

Die Zentralalpen

Die Zentralalpen werden durch eine Serie von übereinanderliegenden Decken aus dem

pennmischen Bereich aufgebaut (Fig. l.lb, 1.2). Dieser penninische Deckenstapel lässt
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sich strukturell in einen tieferen (unteres Penninikum) und einen höheren (mittleres und

oberes Penninikum) Teil trennen (Milnes. 1974b). paläogeographisch nördlich respektive
südlich des Valais-Beckens gelegen (Trumpy, 1960). Die unterpenninischen Einheiten

umfassen die Simplon-Decken (Antigorio. Lebendun. Monte Leone, ev. Maggia) im Westen

und den Adula-Cima Lunga-Komplex weiter östlich. Noch tiefer liegende Decken schliessen

das Gotthard-Massiv, die Leventina-Lucomagno- und die Simano-Decke ein. Diese Decken¬

einheiten sind durch intensive alpine Deformation und relativ hohe Metamorphosebedin¬

gungen charakterisiert (z.B. Trommsdorff, 1980; vgl. Gruhc & Mancktelow, 1996). Die

mittelpenninischen Decken (Monte Rosa. Bernhard. Brig-Sion-Courmayeur-Zone, ev.

Maggia im Westen ; Tambo. Suretta und Schams im Osten) enthal ten grössere Basementrestc

mit geringerer alpinmetamorpher Überprägung. Die tektonisch höchsten Einheiten der

Zentralalpen stellen die oberpenninischen Sedimente (v.a. Bündnerschiefer) und Ophiolith-

zonen des Vais, des Avers, der Platta sowie der Malenco-Forno-Lizun-Einheit dar.

Der zentralalpine Deckenbau zeichnet sich durch eine domartige Struktur mit zwei

Kulminationen aus, in welchen die tiefsten pennmischen Einheiten zutage treten («Lepon-
tinischer» Gneisdom: Wenk, 1956; Milnes. 1974b) (Fig. 1.2): die Simplon- oder Toce-

Kulmination mit dem Verampio-Fenster (V) im Westen und der Tessiner-Dom mit dem

Lcventina-Lucomagno-Gneis (L-L) im Osten (Preiswerk. 1921). Diese beiden Dom¬

strukturen werden durch die NNW-SSE-streichende. eine Synform (Bachlin et ak, 1974)

bildende Maggia-Querzone voneinander getrennt (Niggli et ak. 1936: Wenk, 1955; Gruhc

& Mancktelow, 1996). Im Norden und Süden sind die Zcntralalpen von parallel zum

Alpenbogen laufenden Steilzonen begrenzt (Milnfs, 1974b; Schmid et ak, 1987, 1989;

Gruhc & Mancktelow, 1996). die infolge von syn- bis postkollisionaler Rückfaltung ent¬

standen sind. Die Insubrische Linie - eigentlich eine Mylonitzone (z.B. Fumasoli. 1974;

FIeitzmann, 1987) - trennt den penninischen Bereich der Zentralalpen von den Südalpen

(Fig. 1.2). Die kalkalkalinen Bergeller Granitoide intrudierten im Oligozän (32-28 Ma,

von Blankenburg, 1992) die südliche Steilzone und angrenzende Einheiten im Norden,

wobei besonders in höheren Bereichen mehrere Deckengrenzen abgeschnitten werden

(Trommsdorff &Nie\ergfit, 1983; Puschmg, 1998). Späte dextrale Blattverschiebungcn

entlang der steil nordfallenden Insubrischen Mylonitzone versetzten die Südalpen bis zu

50 km gegenüber den Zentralalpen (Fumasoli. 1974; Fisch. 1989).

Ein Grossteil des penninischen Deckcnstapels wurde während der relativ raschen

Hebung der Zentralalpen von der Oligozänen. grünschiefer- bis amphibolitfaziellen Meta¬

morphose überlagert («lepontinische Metamorphose»), Als direkte Folge dieses Hebungs-

prozesses entstand der charakteristische Metamorphosegürtel der Zentralalpen (z.B. Niggli,

1960, 1970: Wenk, 1962, 1970; Trommsdorff. 1966: Trommsdorff & Evans. 1974). dessen

Isograden die Deckengrenzen durchschneiden.

Die (Adula-) Cima Lunga-Einheit

Das Gebiet um die Cima di Gagnone befindet sich im nördlichsten Teil der Cima Lunga-
Einheit. welche sich von Nord nach Sud über eine Distanz von 15 km erstreckt und im

Norden eine Mächtigkeit von rund 500 m aufweist (Fig. 1.2). Die Cima Lunga-Einheit

liegt westlich der Tessiner Kulmination auf der Simano-Decke und nimmt eine tektonisch

äquivalente Stellung zur weiter östlich gelegenen Adula-Decke ein, ist räumlich aber durch

die Leventina von dieser getrennt (Fig. 1.2). Paläogeographisch ist der Adula-Cima Lunga-
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Komplex als Teil des früheren europäischen Kontinentalrandes betrachtet worden (Trumpy,

1980; Schmid et ak, 1990, 1996). Die tieferliegenden Simano- und Leventina-Decken ent¬

sprechen somit externerem Basement von Europa, und die überliegenden Tambo- und

Suretta-Decken stammen aus interner gelegenen Bereichen (Briançonnais).
Struktur und Aufbau der Adula-Decke und der Cima Lunga-Einheit sind von mehreren

Autoren zum Teil ausführlich diskutiert worden (z.B. Dal Vescü, 1953; Mockel, 1969;

Heinrich, 1983; Low, 1987; Grond et ak. 1995: Partzsch, 1996). Sie unterscheiden sich

besonders in den höheren Bereichen teilweise von jenen in benachbarten Deckeinheiten,

was schon von Jenny et ak (1923), Kundig (1926) und Niggli et ak (1936) anhand von

hervorragenden Detailkartierungen erkannt worden ist.

Wie die anderen Decken der Zentralalpen besteht auch die Adula-Cima Lunga-Einheit

hauptsächlich aus einem kristallinen kontinentalen Basement mit pclitischen, mafischen

und granitoiden Gesteinen. Dieses Basement ist in den mittleren und nördlichen Teilen

der Adula-Decke durch mesozoische Metasedimente (Quarzite, Dolomite und Bündner-

schiefer) des Valais-Troges von den über- und unterhegenden Decken getrennt (Low, 1987).
Im Süden der Adula-Decke und in der Cima Lunga-Einheit treten solche Deckentrenner

nur noch sporadisch auf, so class deren Begrenzung zunehmend mehrdeutig wird. Wo im

Gebiet der Cima di Gagnone nach Niggli et ak (1936) und Heinrich (1978) die Decken¬

grenze zur Simano-Decke gezogen wird, fehlen Metakarbonate gänzlich. Sie kommen

jedoch lagenweisc topographisch höher gelegen wiederholt vor (Grond et ak, 1995).

Der obere Teil der Adula-Decke und die Cima Lunga-Einheit weisen im Unterschied

zu benachbarten zentralalpinen Decken eine interne tektonische Verschuppung von

Basementpaketen und karbonatischen Metasedimcnten auf (z.B. Jfnny et ak, 1923; Hein¬

rich, 1983), die möglicherweise auch mesozoischen Alters sind (Mittelholzer, 1936; Dal

Vesco, 1953). Diese Metakarbonate sind in der nördlichen Adula-Decke oftmals direkt

mit eklogitfaziellen basischen und in der südlichen Adula und der Cima Lunga-Einheit
zunehmend auch ultramafischen Gesteinen assoziiert, darunter einige Vorkommen von

Granat-Peridotit. Zumindest ein Teil der Ultramafika dürfte ein Serpentinitstadium durch¬

laufen haben (Evans & Trommsdorff, 1978. 1983). Die begleitenden Metabasika weisen

typische Charakteristiken von MOR-Basalten mit gut erhaltenen magmatischen Fraktionie-

rungstrends auf (Trommsdorff et ak. 1975: E\ ws et ak, 1981 ). und einige Metakarbonate
können früheren Ophikarbonaten entsprechen (Pfiffner & Trommsdorff, 1997).

In den basischen und ultrabasischen Gesteinen der Adula-Cima Lunga-Einheit lassen

sich teilweise Relikte einer eozänen (40-45 Ma: Becker. 1993: Gebauer. 1996) Hochdruck¬

metamorphose nachweisen (Ewvs & Trommsdorff. 1978: Heinrich, 1983, 1986; Low,

1987). wobei die Metamorphosealter in der Adula-Decke noch immer umstritten sind (vgl.
z.B. Hunziker et ak. 1989; Sanum, 1992: Diskussion in Partzsch, 1996). Diese Hochdruck¬

phase ist auf südgerichtete Subduktion zurückgeführt worden, da Druck und Temperatur
sukzessive von Norden (450-550 T. 10-15 kbar) nach Süden (750-800 °C, 20-25 kbar)

zunehmen (Heinrich, 1986). Sie konnte bisher jedoch weder in den Nebengesteinen der

Basika und Ultrabasika noch in den über- oder unterliegenden Decken der Zentralalpen
nachgewiesen werden. Die oligozäne amphibolitfazielle Metamorphose ist dagegen allen

zentralalpinen Einheiten gemeinsam (z.B. Trommsdorff, 1980; Frey et ak. 1980) und

überprägt das Hochdruckereignis m der Adula-Cima Lunga-Decke (Heinrich, 1982).
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1.4 Historischer Überblick

Der Alpenraum ist seit mehr als einem Jahrhundert Gegenstand von unzähligen geologi¬

schen Studien. Schon früh erkannte man (Gfrlach. 1869), dass in der penninischen Zone

prätriadische Basementpakete und ihre mesozoischen Sedimentbedeckungen als Resultat

der alpinen Orogenèse in komplexer Weise miteinander verfaltet worden sind (Schmidt.

1894; Schardt. 1906). Grosse. N-schliessende Antiklinalen mit Basemcntkernen und Hüllen

aus mesozoischen karbonatischen Sedimentgesteinen wurden als Decken definiert und

nach Typlokalitäten benannt (Schmidt & Preiswerk, 1908; Argand, 1911; Staub, 1924;

Heim. 1919-1922). Mitte der 20er-Jahre war dieses Deckengebäude mehr oder weniger

akzeptiert, und die folgenden Arbeiten zwischen den beiden Weltkriegen konzentrierten

sich auf die Erfassung der Stratigraphie, lokalen Geologie und Pétrographie, deren Resul¬

tate bei Niggli et ak (1936) zusammengefasst sind. Gleichzeitig erstellten Preiswerk et ak

(1934) eine Karte des Gebietes zwischen Maggia- und Bleniotal im Massstab 1:50'000.

Die detaillierten strukturellen und petrographisehen Analysen der letzten Jahrzehnte

verfeinerten das Bild über den Aufbau und die tektono-metamorphe Entwicklung der

Zentralalpen (v.a. Untersuchungen im Rahmen zahlreicher Diplomarbeiten und Disserta¬

tionen, Review in Gruhc & Mancktelow, 1996) und enthüllten die mehrphasige Natur

der alpinen Deformations- und Metamorphosegeschichte, wobei das Konzept von

«Faltungs-» respektive «Deformationsphasen» entwickelt wurde (z.B. Milnes, 1974a/b;

Milnes et ak, 1981; Huber et ak, 1980; Simpson, 1982; Gruhc. 1992). Im Lichte der

modernen Plattentektonik wurde vermehrt auch versucht, die paläogeographische Lage

der verschiedenen tektonischen Einheiten zu rekonstruieren und die Kinematik bei der

Entstehung der Alpen zu verstehen (z.B. Trumpy. 1960, 1980; Milnes & Pfiffner. 1980;

Pfiffner et al.. 1990; Stampfu, 1993; Schmid et ak, 1990, 1996. 1997).

Der Cima Lunga-«Lappen» wurde ursprünglich als das «höchste antiklinale Bauelement»

westlich der Leventina angesehen (vgl. Niggli et ak. 1936. S. 30) und mit verschiedensten

zentral alpinen Decken korreliert. Die Lithologicn und der Aufbau der Cima Lunga-Einheit
sind erstmals von Dal Vfsco ( 1953) eingehend beschrieben worden. Weitere Arbeiten haben

sich neben der regionalen Geologie (Niggi i et ak, 1936; Wenk. 1943, 1953, 1955) vor

allem mit der Pétrographie und der Metamorphose der basischen und ultrabasischen Ge¬

steine auseinandergesetzt (z.B. Trommsdorff & E\ ans, 1969; Evans & Trommsdorff, 1974,

1978. 1983; Evans et ak, 1979. 1981; Heinrich. 1982, 1983, 1986: Pfeiffer, 1979, 1981,

1987). Neben dem klassischen Granat-Peridotit- und Eklogit-Vorkommen von Alpe Arami

(Grubenmann, 1908; Mockel. 1969; Er\si. 1977. 1978. 1981) konnten Evans &

Trommsdorff (1978) und Hfinrich (1983. 1986) dabei in basischen und ultrabasischen

Linsen der nördlichen Cima Lunga-Einheit weitere Relikte einer Hochdruckmetamorphose

finden, darunter ein zusätzliches Vorkommen von Granat-Peridotit. Zeitgleich wurde das

Gebiet um die Cima di Gagnone im Rahmen \on Diplomarbeiten erstmals genau kartiert

(Heinrich. 1978; Stauble. 1978; Schlaffer. 1979: Zingg, 1979). Trommsdorff (1990)

interpretierte die Cima Lunga-Einheit als «lithosphärisches Mélange», das während der

Subduktion durch Verschuppung von kontinentalem mit ozeanischem Krustenmaterial

sowie Gesteinen aus dem oberen Mantel entstanden ist. Abgesehen von Wenk (1955)

wurde das Gebiet erst in jüngster Zeit auch strukturgeologisch detaillierter erfasst und neu

kartiert (Grond. 1994; Wahl. 1994: Glggenblhl. 1994; Neuenschwander, 1996). Erste

Resultate sind in Grond et al. (1995) publiziert worden.
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1.5 Problemstellung und Vorgehen

Ziel dieser Untersuchung ist es, die präalpine und alpine strukturelle und metamorphe

Entwicklungsgeschichte der basisch-ultrabasischen Gesteinssuite und der mit dieser asso¬

ziierten Metasedimente im Vergleich zu den sie umgebenden (semi-)pelitischen Gneisen

und Schiefern aufzuzeigen. Weiter soll die Herkunft dieser Suite festgestellt werden. Daraus

ergeben sich die folgenden speziellen Fragestellungen:

• Inwiefern weisen die basischen und ultrabasischen Linsen und die Nebengesteine der

Cima Lunga-Einheit eine gemeinsame Deformationsgeschichte auf?

• Wie ist die Cima Lunga-Einheit strukturell aufgebaut? Wo verläuft die Deckengrenze
zur unterliegenden Simano-Decke und wie ist sie definiert?

• Wie äussert sich die prograde Hochdruckmetamorphose in den verschiedenen, am

Aufbau der basisch-ultrabasischen Linsen beteiligten Gesteine? Zeigen die umliegenden
Gneise und Schiefer ebenfalls Anzeichen einer Hochdruckmetamorphose? Wie mani¬

festiert sich die (retrograde) amphibolitfazielle Überprägung in den verschiedenen litho-

logischen Einheiten?

• Wesshalb stellen die basischen und ultrabasischen Gesteine und die mit diesen assozi¬

ierten Metakarbonate Relikte einer ozeanischen Abfolge dar? Welche Bedeutung kommt

den Metakarbonaten zu und wie sind sie entstanden?

• In welcher Weise haben ozeanische Prozesse wie Serpentinisierung respektive Rodingiti-

sicrang die chemische Zusammensetzung der Metaultrabasika und Metabasika beeinflusst,

und wie lassen sie sich von früheren magmatischen Prozessen unterscheiden?

• In welcher paläotektonischen Situation könnte sich diese ozeanische Abfolge gebildet
haben?

• Stellen die Metaperidotite Restite nach partiellen Schmelzprozcssen im oberen Erdmantel

dar? Unter welchen Bedingungen und in welcher tektonischen Provinz hat die Fraktionierung
und die Differentiation der Metabasika stattgefunden'?

Zur Lösung dieser Fragestellungen wurde das Gebiet um die Cima di Gagnone einer de¬

taillierten Feldstudie unterzogen. Der strukturelle Aufbau und die Deformationsgeschichte
der nördlichen Cima Lunga-Einheit konnten teilweise in Zusammenarbeit mit Reto Grond

und Felix Wahl anhand von genauen Feldarbeiten ermittelt werden. Daraus resultierte

eine geologische und strukturelle Kartierung im Massstab 1:5000 (vereinfacht in Fig. 2.1;

publ. in Grond et ak. 1995). Die strukturell-petrographische Detailkartierung von zwei

basisch-ultrabasischen Körpern sowie deren unmittelbarer Umgebung (Tafeln 1 und 3)

gab weiter Aufschluss über die Beziehungen unter den Linsengesteinen einerseits sowie

zwischen Linsen- und Nebengesteinen andererseits.

Petrographische und mikrostrukturelle Gefügeuntersuchungen an zahlreichen, oft orien¬

tierten Proben erfolgten auf herkömmliche Weise am Polarisationsmikroskop und dienten

der Ermittlung von Kristallisations-Deformations-Beziehungen. Die Mineralzusammen¬

setzungen wurden mittels Elektronenmikrosonde (EMS)-Analysen an ausgewählten Proben

mit möglichst verschiedenen Mineralgenerationen und gut erhaltenen Gleichgcwichts-

gefügen gemessen.

Die Gesamtgesteinschemie von Ultramafititen, Metabasika und Kalksilikatfelsen wurde

mit Röntgenfluoreszenz (XRF)-Analytik für die Haupt- und mehrere Spurenelemente be¬

stimmt. An einigen ultrabasischen Gesteinen wurden zusätzlich ICP-MS (Plasmamassen-
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spektrometrie)-Analysen für weitere Spurenelemente - insbesondere die Seltenen Erden

Elemente (REE) - durchgeführt.

1.6 Aufbau der Arbeit

Diese Arbeit ist in sechs verschiedene Kapitel gegliedert, wobei sich deren drei (Kapitel

3-5) mit den einzelnen zentralen Themenbereichen befassen. Die wichtigsten Resultate

sind jeweils am Ende jedes Kapitels zusammengefasst.
In Kapitel 2 werden die verschiedenen Gesteine, welche die Cima Lunga-Einheit auf¬

bauen, sowie deren Auftreten im Feld anhand einer Übersichtskarte charakterisiert.

In Kapitel 3 sind die präalpinen und alpinen Strukturelemente der nördlichen Cima

Lunga-Einheit ausführlich beschrieben - mit Schwerpunkt auf dem Vergleich von Struk¬

turen in den basisch-ultrabasischen Linsen und den Nebengesteinen - und mit den ent¬

sprechenden in anderen Einheiten der Zentralalpen korreliert. Zudem wird anhand eines

Strukturmodells der Verlauf der Deckengrenze zwischen Cima Lunga-Einheit und Simano-

Decke neu definiert.

Die chemischen Zusammensetzung der Metaperidotite. Metabasika und Kalksilikatfelse

ist Gegenstand von Kapitel 4 und gibt neben den spärlichen strukturellen Hinweisen wei¬

tere Anhaltspunkte auf eine reliktische ozeanische Abfolge und die darin abgelaufenen

magmatischen Prozesse preis. Die frühere Stellung dieser Ophiolithreste wird anhand eines

paläotektonischen Modells diskutiert.

Die metamorphe Entwicklung der basischen und ultrabasischen Linsen und der Neben¬

gesteine bildet das Thema von Kapitel 5, unter besonderer Berücksichtigung der Hochdruck¬

phase und der nachfolgenden amphibohtfaziellen Überprägung. Die Pétrographie, Mineralogie
und Mineralchemie der Gesteine sind im Detail beschrieben. Der Metamorphoseverlauf in

Linsen- und Nebengesteine wird anhand eines p-T-D-Pfades diskutiert.

Abschliessend werden in Kapitel 6 die Resultate aus den vorangehenden Kapiteln an¬

hand eines tektono-metamorphen Entwicklungsmodells (nach Stampfii, 1993; ScHMro et

ak. 1996, 1997) für den penninischen Raum in allgemeinen und die Adula-Cima Lunga-
Einheit im speziellen diskutiert.
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Kapitel 2

Aufbau und lithologische Einheiten der Cima Lunga-
Einheit im Gebiet der Cima di Gagnone

2.1 Einleitung

Zum besseren Verständnis der nachfolgenden Ausführungen sollen in diesem Kapitel zu¬

nächst die Pétrographie und die gegenseitigen Beziehungen der verschiedenen Gesteins¬

typen, welche die nördliche Cima Lunga-Einheit und die unterliegende Simano-Decke

aufbauen, anhand einer Übersichtskarte (Fig. 2.1) sowie zweier Detailkartierungen und

zugehöriger strukturelkpetrographischer Detailprofile (Tafeln 1-4) vorgestellt werden. Die

makroskopische Beschreibung der Lithologicn wird dabei in zwei Kategorien unterteilt:

basische und ultrabasische Linsen und mit diesen vergesellschaftete Gesteine einerseits

und umliegende Gneise und Schiefer, Amphibolite, Marmore und Kalksilikate (Neben¬

gesteine) andererseits.

Aus der vereinfachten geologischen Übersichtskarte über das Gebiet um die Cima di

Gagnone (Fig. 2.1 ) ist die Verteilung der verschiedenen Gesteinstypen recht gut ersieht!ich.

Die Nummerierung einiger ultramafischer Linsen beruht auf den Arbeiten von Evans &

Trommsdorff (1978. 1983), Faans et al. (1979, 1981) sowie auf der Referenzsammlung
ultramafischer Gesteine über den ganzen Alpenraum von V. Trommsdorff (unpubh). Sie

wird in allen Kapiteln dieser Arbeit konsequent beibehalten, was stets einen direkten Ver¬

gleich mit jenen Publikationen erlaubt. Neuere makroskopische Beschreibungen der ver¬

schiedenen kartierten Gesteinstypen geben unter anderem Grond (1994). Wahl (1994)

und Neuensciiwander ( 1996).

2.2 Nebengesteine der basiseh-ultrabasischen Linsen

Darunter fallen alle Gesteine, die nicht unmittelbar mit den basischen und ultrabasischen

Linsen assoziiert sind, wie beispielsweise alle Gneis- und Glimmerschieferarten, zahlreiche

Biotit- und Plagioklas-führende Amphibolite, die Mehrheit der Calcitmarmore sowie einige
Kalksilikatlclse (Fig. 2.1 ). Der Verzascagneis. der im untersuchten Gebiet die unterliegende
Simano-Decke mehrheitlich repräsentiert, soll hier ebenfalls erwähnt werden.
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Simano-Decke

Muskovit Biotit Oligoklas-Gneis (Orthogneis)

:ikHh±i

Cima Lunga-Einheit

(Semi )pehtische Glimmerschiefer und qneise

Metapendotitlinsen (meist Chlont Pendotit)

Biotit Plagioklas Amphibolit teilweise Granat-fuhrend

Eklogit Symplektit Eklogit

Calcitmarmor

Kalkglimmerschiefer Granat Knotenschiefer

Diopsid reiche Kalksilikatfelse (fein bis grobkörnig)

TsE

0 05 1 km

Lago d Efra

hiqiii 2 1 Veieinfachtt jtoloçisehe the? siLht\kaite dei nonUuhen Cimet I unoa Einheit un Gebiet dei

Cima di Gatzneme basieiend auf de? détendu ite n kaitieiitiaz un Massstah 1 ^000 \on Gl o\D (1994) und

WAiiL(1994)(publt ieitinGko\netal 199^) Die \uinmeiuiun»de? ultiabasischen Koipei (mitAusnahme

von MPI und 2) bei uht auf de? Refe)cti~sammlun? ultiainetfischci Gesteine \on V Trommsdoki r (uiipuhl
vgl aueh F\ \\s <L iROMMsnoRFr 197^ E\\\stted 19~9 19S1)
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2.2.1 Gneise und Glimmerschiefer

Vet zascagneis, teilweise auçiq (Oithoçnets, Simano-Decke)

Diesei leukokt ate, gianitoide Zw eighmmetgneis det Simano-Decke stellt die topogtdphisch
tiefste lithologische Einheit dai und ist ubei giosscie Mächtigkeiten ausseist homogen

aufgebaut Ei setzt sich hauptsachlich aus Plagioklas, Alkahleldspat Quaiz Biotit und

Muskowit zusammen und weist oit bis cm-giosse meist staik gestieckte Alkahfeldspat-

augen auf (Fig 2 2a), die von dei Schieteiung umflossen weiden Seltenei tieten auch

Quaiz-ieiche Bandei, Adern und Knauein sow îe boudmieite cm- bis dm-dicke Amphiboht-

lagcn auf Lokal voikommende, diontische bis tonahtische Xenohthe zeugen von emei

ehemals magmatischen Heikunft diesei Lithologie Dei Vei zascagneis lasst sich leicht m

dm-chcke, ebene Platten spalten und winde deshalb oft als Baustein fm Beighutten wie

zum Beispiel die Capanna Elia vei wendet

Meta-(semi-)pehtische Gneise und Glimmet schiefer (Pcuaçneise Cima Lunga-Emheit)
Die glimmen eichen, hell- bis lostbiaun anwittemden Gneise und Schiefei domimeien mnei-

halb dei Cima Lunga-Einheit (Fig 2 1) und zeichnen sich clinch eine giosse mmeialogische

Fiqui 22 Makioskoptsdie r?schetnun<zsfoimai dei i e? schlich in n (jiietse und Ghnuna schiefe? a) batet

schiedlich stet?k oiteittieite und zestieckte Mkalifeldspateiuk.cn sind hpisch fui den \cuisca \uz;im>neis

(Oithoizncis) de? Simano Decke (kooid ~0^ 600/h2 "^0 Bhtstiftlaipe 14 cm) b) Glosse iiindhchc

Gianatc (Git) undEtliche he Tiumahn unel/odti Staiiiolithkiistalk (luiin/Stau) in (senti )pehtischtin Ginn

nittsclutfci deutlich aus del Matin hei auswitternd (kooid 70S S20/J12 1)0) ei Helle Quai Feldspat
lache Aus>en und Flasein m lacht ztbandutan Z^aihmma schufci (kooid 70S 370/111 940 Dutch

messe t des Objektndee ke Is lern) d) Seltene eientncll mianatitisieite Zone unie? halb de? (semi )pchtischcn
Gneise und Schiefe? Fedweise idiobhistiselte belehpate (1 sp) und Quelle (Q ) itbctw achsen die Haupt

schiefe? une; und fo? mc n jtle zentlteh Icukosomahnlicht Reiadte (kooid 70S 610/112 020)
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Vielfalt aus. Sie sind oft fein gebändert und ziemlich sicher sedimentären Ursprungs (Hein¬

rich, 1983). Parallel zur Schieferung lassen sie sich in cm-dicke Platten spalten. Makro¬

skopisch erkennt man Quarz, Feldspäte, Biotit, Muskowit sowie zonenweise Granat,

Disthen. Staurolith, schwarzen Turmalin und gelegentlich etwas Amphibol. Grosse, rot¬

braune Granate bis zu 1 cm Durchmesser sind auf bestimmte, maximal 2-3 m mächtige

Lagen beschränkt und meist stark aus der umgebenden Matrix hervorgewittert (Fig. 2.2b).

Häufig finden sich auch grosse, von der Schieferung umflossene Hellglimmerkristalle,

die einen Durchmesser von bis zu 10 cm erreichen können. Granat- und Disthen-arme

Zweig]immerschiefer weisen verbreitet gestreckte, Quarz-Feldspat-reiche Augen und

Flasern auf, die vor der Schieferung entstanden sind und dem Gestein ein oft fleckiges bis

gesprenkeltes Aussehen verleihen (Fig. 2.2c).

Die metamorphen (semi-)pelititschen Glimmerschiefer enthalten zahlreiche, oftmals

stark boudinierte Quarzitlagen und Quarzknauern, vielfach mit grossen Disthenkristallen,

die zum Teil Andalusitüberwachsungen aufweisen (Klein. 1976; Heinrich, 1978: Kbrrich.

1988; Grond et ak. 1995). Besonders in topographisch tieferen Bereichen der Cima Lunga

kommen vermehrt auch eher dünne, Amphibol-haltige Bänder vor, die allenfalls früheren

mergeligen Schichten entsprechen. Äusserst selten lassen sich eher diffuse, pegmatoide
Zonen und Knauern bestehend aus grossen, mehr oder weniger idioblastischen Feldspäten

und Quarz beobachten, welche die Hauptschieferung im Glimmerschiefer überwachsen

(Fig. 2.2d). Diese Zonen könnten auf eine eher späte, lokale Migmatitisierung der Gneise

und Schiefer zurückzuführen sein, wie sie im Gebiet von Alpe Arami weiter verbreitet ist.

Leukokrate Quarz-Eeldspatgneise (ev. Orthogneise, Cima Lunga-Einheit):

In den (semi-)pelitischen Glimmerschiefern finden sich mehrere, sich wiederholende Bänder

leukokratcr, Quarz-Feldspat-reicher Gneise eingelagert, welche eine grosse Ähnlichkeit zum

Verzascagneis aufweisen. Auch sie sind über grössere Distanzen recht homogen aufgebaut und

enthalten nur selten Quarzknauern oder Amphibolitboudins. Biotit tritt eher untergeordnet auf

und Granat ist praktisch nie vorhanden. Alkalifeldspataugen kommen nur gelegentlich vor und

sind deutlich kleiner als im Verzascagneis. Die Mächtigkeit dieser Gneislagcn variiert relativ

stark zwischen wenigen und maximal 20 m. Wie der Verzascagneis können auch die leukokraten

Gneisbänder der Cima Lunga-Einheit magmatischer Herkunft sein, entsprechen möglicher¬

weise aber auch ehemaligen Sandsteinen oder Grauwacken.

2.2.2 Karbonatführende Gesteine

Karbonathaltigc Gesteine machen lediglich einen geringen Anteil der Nebengesteine aus

(Fig. 2.1). Sie treten einerseits als Granat-Knotenschiefer- (Kalkglimmcrschiefer) oder

Calcitmarmorlagen und andererseits als boudinierte Kalksilikatfelse mehrheitlich in den

(semi-)pelitischen Glimmerschiefern und nur selten in den leukokraten Gneisen auf. Sowohl

die Granat-Knotenschiefer wie auch die Calcitmarmore lassen sich oftmals über grosse

Distanzen verfolgen (Fig. 2.1).

Granat-Knotenschiefer (Kalkglimmerschiejer}:
Granat-Knotenschiefer kommen ausschliesslich im Norden des kartierten Gebietes als

meist dünne, stark zurückwitternde Bänder im Glimmerschiefer vor (Fig. 2.1). die süd-
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westlich der Cima d'Efra bis 10 m Mächtigkeit erreichen können. Sie stellen allgemein
eher dunkle, rostbraun anwitternde Gesteine dar. die unterschiedlich stark geschiefert bis

feinlaminiert sind. Als charakteristisches Merkmal enthalten sie bis cm-grosse, schwarze,

meist rotierte Granat-Porphyroklasten. Die dunkle Färbung der Granate geht allenfalls auf

unzählige, submikroskopisch kleine Graphitemschlusse zurück. Neben Granat sind Biotit,

Flellglimmer, Feldspat. Quarz. Calcit und teilweise auch Disthen, Zoisit und Skapolith
erkennbar (Wahl. 1994). Quarz. Feldspat und Calcit konzentrieren sich häufig in feinen

Äderchen oder Bändchen, grössere Quarzknauern treten dagegen nur selten auf. Nach

ihrer Mineralogie und ihrem Aussehen konnten die Granat-Knotenschiefer hochmeta-

morphen Bündnerschiefern entsprechen.

Calcitmarmore:

Die eher grobkörnigen, gelblichen Calcitmarmore treten einerseits als oft stark zurück-

witternde Lagen in den Glimmerschiefern (Fig. 2.3a) und andererseits mehr oder weniger

isoliert zusammen mit ultrabasischen Linsen auf. Sie sind normalerweise lediglich einige
dm bis wenige m dick, können in Scharnierbereichen von grossraumigen Isoklinalfalten

aber Mächtigkeiten bis zu 20 m erreichen (z.B. im Val ci'Ambra, Fig. 2.1). Die charakteri¬

stische Bänderang im cm-Bereich geht auf variable Gehalte an Epidot, Phlogopit, Aktinohth,

Diopsid, Quarz und Feldspat in der Calcitmatrix zurück (Fig. 2.3b). Die unterschiedliche

Resistenz dieser Minerale gegenüber Verwitterung fuhrt zu der üblicherweise rauhen Ober¬

fläche dieser Gesteine. Innerhalb der Calcitmarmore finden sich gelegentlich boudinierte

Kalksilikatlagen und vereinzelt Aktmohthbouchns mit manchmal rotierter Internstruktur

(Fig. 2.3b). Recht oft beobachtet man auch metasomatisch gebildete, cm- bis dm-grosse
Quarzschmitzen. Als Protolith käme am ehesten ein unreiner, Quarz-fuhrender Kalkstein

mit allfälliger primärer Stoffbänderung in Frage.

Kalksilikatfelse:

Kalksilikatfelse lassen sich sowohl in Glimmerschiefern wie auch in Calcitmarmoren als

meist dünne Boudmschnure oder isolierte kisscnformigc Körper mit Durchmessern zwi¬

schen wenigen cm und maximal 2 m beobachten. Grössere, oft Diopsid-reiche Kalksilikatc

Figu? 2.3 Feldaspekte de? teilweise mit iiltiamafi selten linsen eissoznc? tat Calcttinatniotc a) Relativ dnnne,
etwas zntiickw itteinde Latze ^ on konkoidant \ e?laufe nile in, fast ieinem Calcitmaimoi un Zw ciglimmeigneis
(wenige in unterhalb dei Linse Mg 163b. kooid /OS 390/130'SSO) b) Aktinoltth-ietches Kalksiltkatboudui

(KS) mit rotiettei Internst?uktui in feingehandc item Cede itinaimoi Randlich zum Boudin sow te in dessen

Vetlcmczciung finden sich einige metasomatisch entstandene Quaizschmitzen (Kooid 708720/13F660)

Lange des Bleistifts 14 cm
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sind vorwiegend an die basischen und ultrabasischen Linsen gebunden und werden mit

diesen zusammen besprochen (siehe Kapitel 2.3.3). Hier handelt es sich um meist feinkör¬

nige, rötlich-grüne Gesteine von grosser mineralogischer Vielfalt (Wahl. 1994; Neuen-

schwander, 1996). Besonders einige Kalksilikatboudins in Calcitmarmoren enthalten teil¬

weise Grossular und Diopsid. jene in Glimmerschiefern sind mehrheitlich Aktinolith-reich.

2.2.3 Biotit-Plagioklas-Amphibolite (z.T. Granat-führend)

Diese relativ hellen Amphibolite kommen in allen Niveaubereichen der Cima Lunga-Einheit

vor und lassen sich als bis zu 5 m breite, schieferungsparallel verlaufende Lagen in den

(semi-)pelitischen Glimmerschiefern über oft grosse Distanzen verfolgen (v.a. im Val Mött,

Fig. 2.1 ). Sie bestehen aus dunkelgrünem bis schwarzem Amphibol. Biotit. reichlich Plagio-

klas und etwas Quarz und sind stellenweise Granat-haltig. Der Übergang zum benachbarten

Glimmerschiefer ist meist fliessend. Innerhalb dieser Plagioklas-Amphibolite finden sich

gelegentlich isolierte Eklogit-, Symplektit-Eklogit- und/oder Amphibolit-Boudins (Fig.

2.1; Heinrich. 1978, 1983).

2.3 Basisch-ultrabasische Linsen und assoziierte Gesteine (Linsengesteine)

Linsenförmige, basisch-ultrabasische Gesteinssuiten finden sich relativ regelmässig über

das untersuchte Gebiet verteilt, wie in der Adula-Decke (Heinrich. 1983) mehrheitlich

innerhalb der (semi-)pelititschen Gneisen und Glimmerschiefern eingeschlossen. Sie sind

oftmals mit fein- bis grobkörnigen, Diopsid-reichen Kalksilikatfelsen und zum Teil auch

Calcitmarmoren assoziiert (Fig. 2.1). Die ultramafischen Linsen lassen sich innerhalb der

Cima Lunga-Einheit als kontinuierlicher Markerhorizont von Cima di Gagnone im Norden

bis nach Alpe Arami im Süden verfolgen. Die Feldbeziehungen unter diesen Linsengesteinen

einerseits und zu den Nebengesteinen andererseits sind aus den strakturell-petrographischen
Detailkarten der Aufschlüsse Mg 163 und Mg 31 sowie den zugehörigen Detailprofilen
deutlich ersichtlich (siehe Tafeln 1-4). Die beiden Detailkartierungen sind zusammen mit

genauen Aufschlussbeschreibungen in Pfiffner & Trommsdorff ( 1998) publiziert.

2.3.1 Metaultrabasisehe Gesteine

Ultrabasische Gesteine finden sich als massive, grobblockige, rotbraun anwitternde Meta-

peridotitkörper mit stark variablen Dimensionen im m- bis 1 OO-m-Bereich (Fig. 2.1). die

üblicherweise markant aus den umgebenden Gneisen und Schiefern herausragen (Fig.

2.4a). Sie treten einerseits als isolierte Linsen, andererseits aber auch in langen, zusammen¬

hängenden Boudinschnüren auf. die mehrheitlich konkordant zur Schieferung im Glimmer¬

schiefer verlaufen. Einige Metaperidotite sind recht massig und intern nur schwach defor¬

miert. Die meisten weisen jedoch gut entwickelte plan are und gelegentlich auch lineare

Strukturen aus orientiert gewachsenem Chlont. Enstatit. Amphibol und Magnetitbändchen

auf. Subparallel zur Schieferung beobachtet man stellenweise einen Lagenbau im cm- bis
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Figur 2 4 Feldaspekte undnieikioskopischesAussehen da Metapaidotite et) Die massiven giobblocktgen

Metapendotitkoipci tagen mast mai kernt aus den umltezcndcn Gneisen und Schiefein lieivoi und sind

daher im Gelände auch aus dei Feine gut aus itinaehen tFalkessel noidlich dei Cima di Gagnone mit den

linsen Mg 11 (links) Mo, 766 {Mitte) und Ms, 161 (oben)) h) Ausseist lauhe Oberfläche \on Lnstaht

Chlor it Paidottt ha \oi gcr uftn dutch lacht oiientteitc \ t mittetun? st esistcntei e Enstatitpr ismen (\1g 16ib

Koord 70S 190/110 940 1 ange des Bleistifts 14 an)

dm-Beieich bestehend aus teilweise boudinieiten dumtisch-haizbuigitischen und untei-

geoidnet pyioxemtischen Bandein (vgl Fig 3 2 Kapitel 3 2) Die Obeiflache dei ultid

mal ischen Gesteine i st allgemein sehr i auh, hei v oigeiul en diu ch vei witteiungsi esistcntei e

Minetale wie Enstatit, Magnetit odei Amphibol (Eig 2 4b)

Bei den Metapendotiten handelt es sich mehiheitlich um unteischiedlich staik

Amphiboktuhiende Fnstatit-Chlont- und Talk-Chlont-Peiidotitc Daneben ist abei zu¬

mindest ein Voikommen von Gianat-Pendotit bekannt (Mg 160 Fig 2 1, Evans &TROMMS-

dorfi,1978 FIfinruii 1978) Umegelmassige Adern und Knauein aus Olivm, Tiemoht

Chlont, llmenit und Magnetit ehemals Ohvm-Diopsid Chloiit-Magnetit ± Titanokhno-

humit-Venen, sind m allen Ulüamafititen îelativ weit veibieitet (vgl Fig 3 9, Kapitel
3 3) Veischiedene Geneiationen von Venen bestehend aus Talk, Enstatit und Magnesit

Anthophylht und Magnesit odei Chlont belegen eine spate metasomatische Alteiation m

den Metapendotiten înlolge von Fluidinfiltiation (PrFiFLR 1979 1981 1987, Kapitel 5 3)

Dabei weiden Fnstatit und Oliv in duich Talk und gelegentlich auch Magnesit ei setzt Wo

die Veitalkung staik ausgetallen ist sind che ultiamatischen Gesteine in dei Veigangenheit

zui Fabnkation von Speckstemtopten abgebaut woidcn

2.3.2 Metabasische Gesteine

Eklogite SMiiplektit-Fkloqik und (Gtcmat ) Imphibohte
Diese Gesteinsrv pen können sowohl als bis /u 3 m machtige kagen i andi ich zu ulti einta¬

uschen Linsen (z B Mg 163 Fig 2 "Sa Tatel 1) wie auch als hauptsächlich isoliei te Boudins

mitDuichmessein von wenigen dm bis zu mehieien m m den Nebengesteinen mehiheitlich

mneihalb dei Biotit-Plagioklas-Amphibohtbanke voikommen (Fig 2 5b) Eigentliche

Eklogite sind dabei nm noch m Kemzonen von Amphibohtlagen und -boudins eihalten

(Hfinrich 1983) Diese aussei st zähen blassgi unen Gesteine sind teilweise leicht gebandei t

und meist nm schwach geschieleit Sie bestehen voiwiegend aus lotlichem Gianat und

Omphazit, wenig Zoisit und lagenweise etwas Hellglimraei
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Figur 2 5 rcldhc~iehungen und \uftictcn \on nutabasischen Gesteinen und Diopsid icic hen Kalksihkatfeisen

a) Metaniachtige leicht gesehtefate 1 klogtt Latze ländlich da I Itr amafitit 1 inse Mg 163 ictiogiadpenallel
ut Schiefa ting u dunklnan Granat Xmphibobt umgewandelt (kootd 70S 11O/JIJ OlO Langedcs Hammeis

60 an) b) holtet te sAinphtbolit Boudin in flasa 1 ^cni Zw aglimmei gneis sonde 1 Hauptschtefetung Sy umflossen

(Gneise oberhalb Mg 16la kooid 70S 110/1H 200 Dinge de s Bleistifts 14cm) c) Sta?k boudiinata Metaro

dingitgangmit schw ar ~e r Blackw all mehr ode r weniger parallel ~ur Sc hiefe Hing im anliegenden Chlor it Peudotit

verlaufend Die Schiefaung biegt in du Boudinhalse an (Linse Mg 11 kooid 70S 370/111 SK) Brate des

Ganges runchOan) d)Stellenweise schwachboudiiiiatcDiopsid reicheKalksihkatfclslageimKontaktbaeich
wischen ultiamafist ha linse Mg 161a (unten links) und Nebengesteinen Im Hinteignmd an rund SO an

machtiges \111ph1bol1tbond(c\ A Eklogit) (1 mse Mg 161a kooid 70S 100/131 240)

Die meisten Eklogite sind ictiogi ad zu ähnlich aussehenden giaugiunen Symplektit-Eklo-

gitenodei dunkelgiunen bis schwatzen (Gianat-) Amphihöhten umgewandelt woiden (Fig
2 5a Heinrich, 1978 1982) Gianat ist gelegentlich als lotlichbi aune Punkte in dei schwai-

' L- e.

zen Amphibolmatnx eihalten odei als helle Pseudomoiphosen zumindest noch eikennbai

Viele Amphibolite sind kaum gebändelt und meist auch nm schwach geschiefeit

Metat odin sgtte

Mctaiodingite tieten ausschliesslich innuhalb dei ultiabasischen Koipei als meist staik

boudimeite maximal m dicke Gange aui (Ftg 2 5c Tafeln 1 und 3) welche mehiheitlich

paiallel zum I agenbau und zui Schieleumg im Metapendotit oncntieit sind Sie stellen

losafaibene iemkotnige stellenweise temgebandeite Giossuku Diopsid-ieiche Gesteine

dai welche umegelmassig von mm bis cm hielten Adern aus Giossulai selten Diopsid
und sekundaiem Amphibol duichzogen sind Fikennbaie Metaiodingitboudms können

lediglich 1-2 cm gioss sein lhie Dimensionen betiagen ]edoch noimaleiweise zwischen

wenigen dm und einigen m Zum benachbaiten Metapendotit hm sind sie ubhehetweise

von dunklen mehitach zonieiten Blackwalls aus Amphibol Epidot Chlont und Titanit
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umgeben (vgl. Fig 5.16, Kapitel 5.4; Evans et ak, 1979), entstanden während späten meta¬

somatischen Alterationsprozessen aus Metarodingit.

2.3.3 Fein- bis grobkörnige Diopsid-Kalksilikatfelse

Zahlreiche, vor allem grössere Metaperidotitkörpcr sind unmittelbar mit fein- bis äusserst

grobkörnigen Diopsid-reichen Kalksilikatfelsen vergesellschaftet. Diese Kalksilikatfelse

kommen einerseits als dm- bis einige m-mächtige Bänder im Kontaktbereich zu den Neben¬

gesteinen vor (Fig. 2.5d) und verbinden mancherorts auch als maximal m-dicke Lagen

einzelne Peridotitkörper miteinander (z.B. Mg 163, Mg 32-33 oder Mg 261; Fig. 2.1,

Tafel 1). Andererseits bilden sie gelegentlich Taschen oder Keile innerhalb der Meta¬

peridotite selber (z.B. Mg 163a, Tafel l; Mg 32. Fig. 3.5). Ausserdem enthalten sie stellen¬

weise Metarodingit-Fragmente und selten meist dünne, unzusammenhängende Calcit-

marmorlagen und -schmitzen. In Extremfällen. besonders in Faltenscharnieren, kann man

gar eine Wechsellagerung zwischen Kalksilikatfelsen und Calcitmarmoren, oft mit eingeschal¬

teten Gneisen und Ultramafititen, beobachten (z.B. Val d'Ambra; Neuenschwander, 1996).

Die gelb- bis graugrün anwitternden grobkörnigen Kalksilikatfelse sind allgemein sehr

massig und zeichnen sich durch bis 10 cm lange, grüne Diopsidstengel aus (Fig. 5.22a).

Daneben enthalten sie grosse Kristalle von Calcit, durchscheinendem Quarz. Feldspat.

Amphibol und zum Teil Skapolith. Das Gestein ist sehr verwittemngsanfällig und weist

oftmals eine grosse Porosität auf. Die feinkörnigen Kalksilikatfelse sind höchstens schwach

geschiefert und zeigen eine recht homogene, hellgrüne Grundmasse, die flammenartig

von dunkelgrünen bis schwarzen Amphibol-Flasern und -Bändchen durchsetzt ist, was

dem Gestein ein gebändeltes Aussehen verleiht (vgl. Fig. 5.25a). Gelegentlich finden sich

quer zur Bänderung respektive Flaserung verlaufende späte Risse, die vielfach mit Albit

und Quarz aufgefüllt sind.

2.4 Zusammenfassung

Detaillierte Feld- und Kartierungsarbeiten (Fig. 2.1. Tafeln l und 3) haben gezeigt, dass die

Cima Lunga-Einheit im Gebiet um die Cima di Gagnone lithologisch sehr vielfältig aufgebaut
ist. Sie besteht grösstenteils aus sehr heterogenen (semi-)pelitischen Gneisen und Glimmer¬

schiefern, in welche regelmässig bis mehrere m mächtige Bänke leukokrater Quarz-Feldspat-

gneise eingelagert sind. In den Glimmerschiefern treten oftmals über grössere Distanzen

verfolgbare, geringmächtige Lagen von Biotit-Plagioklas-Amphiboliten mit stellenweise iso¬

lierten Eklogit- und/oder Amphibolitboudins. Calcitmarmoren und besonders in nördlichen

Regionen (z.B. Val d'Efra) Granat-Knotenschiefcrn auf. welche allenfalls hochmetamorphen
Bündncrschiefern gleichkommen. Weiter verteilen sich eine ganze Reihe von ultramafischen

Körpern - sowohl isoliert als auch in Boudinschnuren - regelmässig über das gesamte kartierte

Gebiet, wobei sie sich bevorzugt innerhalb der Glimmerschiefer befinden. Diese Metaperidotite
sind normalerweise mit metabasischen Gesteinen - Eklogiten und (Granat-) Amphiboliten
ausserhalb und boudinierten Metarodingitgängen innerhalb der LJltramafitite. fein- bis grob¬

körnigen Diopsid-Kalksilikatfelsen und gelegentlich Calcitmarmoren vergesellschaftet.



20
Kapitel 2

>



21

Kapitel 3

Strukturelle Entwicklung in der nördlichen Cima

Lunga-Einheit

3.1 Einleitung

Erste genauere Gefüge- und Strukturuntersuchungen in der Region des Verzascatales wur¬

den Mitte dieses Jahrhunderts von Wenk (1943, 1955) und seinen Mitarbeitern durchge¬
führt. Aus diesen Arbeiten entstandene Kartierungen geben den regionalen Verlauf der

planaren und linearen Strukturen zwar gut wieder (vgl. z.B. Tafel I. Wenk, 1955), lassen

jedoch keine Unterscheidung aufeinanderfolgender Deformationen zu, obschon die Mög¬

lichkeit einer mehrphasigen Verformungsgeschichte am Rande erwähnt wird. Ende der

siebziger Jahre wurde die Region um die Cima di Gagnone im Rahmen einer Serie von

Diplomarbeiten strukturgeologisch detaillierter erfasst und kartiert (Heinrich, 1978;

Stauble, 1978: Schlapfer. 1979; Zingg. 1979). Heinrich (1978) unterschied dabei zwi¬

schen Strukturen, welche nur in den basischen und ultrabasisehen Linsen auftreten, und

solchen, die der Hauptdeformation in den Gneisen und Schiefern entsprechen. Schlaffer

(1979) beschrieb zudem eine Serie flachliegender Isoklinalfalten, welche die nördliche

Cima Lunga-Einheit auftaut.

Eine genauere Analyse der Strukturelemente. die in der nördlichen Cima Lunga-Ein¬

heit anzutreffen sind, fehlt jedoch im Unterschied zu anderen Regionen der Zentralalpen

bis in die heutige Zeit hinein. Aus diesem Grund drängte sich eine strukturelle Neube¬

arbeitung dieses Gebietes auf. Erste Resultate sowie eine detaillierte Kartierung finden

sich bei Grond (1994). Wahl (1994). Neuenschw ander (1996) und Grond et al, (1995).

Dieses Kapitel befasst sich mit den verschiedenen prä- und frühalpinen sowie vier

alpinen Deformationsphasen, welche sich um die Cima di Gagnone voneinander unter¬

scheiden lassen. Zumindest die vier alpinen Deformationen können sowohl in den basi¬

schen und ultrabasischen Linsen als auch in den umgebenden Gneisen festgestellt werden.

Ein Grossteil der prä- und frühalpinen Strukturen sind dagegen auf eine der beiden litho-

logischen Einheiten beschrankt, meist auf die kompetenteren Linsengesteine. Vorkommen

und Intensität der Strukturen hängen stark von den ideologischen Eigenschaften der ver¬

schiedenen Gesteine ab. So können alte Strukturen besonders in jenen Lithologicn erhal¬

ten geblieben sein, welche vor der starken alpinen Lberprägung geschützt waren und sich

während dieser kompetent verhalten haben. In den Tabellen 3.1 und 3.2 sind Vorkommen,

Unterscheidungsmerkmale und durchschnittliche Orientierungen der verschiedenen Struktur¬

elemente zusammengefasst, die aus den einzelnen Deformationsphasen hervorgegangen
sind.
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Fabelle 3.1: Vorkommen der verschiedenen Strukturelerrtente einzelner Def'ormationsphasen in den verschie¬

denen Einheiten der nördlichen Cima Lunga-Einheit und der unterliegenden Simano-Decke. Die Deforma-

tionsphasen sind mit D undjeweiligem Index bezeichnet. Unsichere Strukttirelemente sind kursiv gedruckt.

Cima Lunga-Einheit Simano-Decke

Lithologicn Nebengesteine (Gneise und

Schiefer. Calcit-Marmore)

Basische und ultrabasische

Linsen

vorwiegend Verzasca-

Augengneise

Präalpin

(prä-DHP/D i )

Stoffbanderung.
sedimentäre

Wech scdlagerung

Lagenbau in Ultrabasika,

Basische Gange,
Bruchzonen mit Sediment-

fülhingen (Ophibrekzien)

reliktische magmatische
Strukturen wie Xenolithe

und Alkalifeldspat-

Einsprenglinge

Dhp
(Hochdruck¬

phase)

Schieferung S^p
Lineation L^p (selten)
Falten (sehr selten, relikt.)

Boudinage, Zerrklüfte

Di Schieferung S[
Linealton Li
Falten

Boudinage

Schieferung S] (besonders

in Randzonen von Linsen)

Falten

Boudinage, Adern

Schieferung S[
Lineation L\
Falten

Boudinage

r>2 Schieferung St

Lineation Li

Falten

Boudinage. Boudmklufte

Schieferung S 2

Lineation Ls

Falten

Boudinage, Adern

Schieferung S^
Lineation Lt

Falten

Boudinage

D3 Schicferung S3 (selten)

Falten, offene Wellung

Falten

Adern. Venen

Falten

D4 Kinkfalten, Kraudation

POSUD4 Brüche. Adern. Klüfte Brüche. Klüfte Brüche. Klüfte

In einem ersten Teil werden die verschiedenen Strukturelemente der einzelnen Deforma¬

tionsphasen makro- und mikroskopisch im Detail beschrieben, wobei sich anhand der

beobachteten Überprägungen auch ihre relative zeitliche Abfolge erstellen lässt. Weiter

sollen Staikturen innerhalb der basischen und ultrabasischen Linsen mit denjenigen in

den umliegenden Gneisen und Schiefern verglichen und. wo immer möglich, korreliert

werden. Auf diese Weise lässt sich feststellen, ab welchem relativen Zeitpunkt Linsen-

und Nebengesteine gemeinsam verformt w orden sind. Aus den Feldbeobachtungen lassen

sich zudem die Beziehungen zw ischen den Deformationsphasen und dem metamorphen
Mineralwachstum ableiten (vgl. Kristallisations-Deformations-Tabellen in Kapitel 5).

In einem zweiten Teil wird die beschriebene Deformationsabfolge in einen grösseren Zu¬

sammenhang gestellt und mit früheren strukturellen Arbeiten in benachbarten Regionen der

Zentralalpen - insbesondere in der zur Cima Lunga-Einheit tektonisch äquivalenten Adula-

Decke - verglichen.
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Fabelle 3.2: Unterscheidungsmerkmale und durchschnittliche Orientierung der verschiedenen Strtiktur-

elemente einzelner Deformationsphasen. Strukturen, die un sicher sind oder nicht eindeutig einer Deforma¬

tionsphase zugeordnet werden können, sind kursiv gedruckt.

Faltung Schieferung, Lineation, Boudinage

planare Strukturen Schersinn

prä-DHt Atg -Seh iefe rung ;

Zerrklüfte (Ol-Di-

Chl-Mgt-Venen)

Boudinage basi¬

scher Gärige in

Serpentiniten

DiIP reliktisch erhaltene Schieferung S^-p. z.T. Lineation Ljrp Boudinage der

Isoklinalfalten im Hauptschieferung m (v.a. in Fklogitcn basischen Gänge
Granat-Peridotit Kernzonen von Linsen; und Mctarodingiten) (Mctarodingite)

Mg 160 Zerrkliifte (Ol-Diop-

Chl-Mgt-Venen)

und des Lagen¬
baus in Ultra-

mafitilen

Di Isoklinalc Falten Achsencbcnen- Minerallineation Lj. Boudinage infolge

mitFAi ~N/S sehieferung Sj,

in D2-Scharnieren
z.T. dominierend

L] ~ NW/SE bis

NNE/SSW;

Schersinti «Top
nach NW bis N»

N/S-Streckurig

I> Enge bis isoklinalc Penetrative, flach¬ Minerallineation Boudinage infolge
Falten mit hegende Achsenebenen- 1.2=159/06; starker NW/SE-

FA2 = 158/08, schieferung Si = 158/05 Schersinn «Top nach Streckung;

FAF-2= 135/08 (Gneise) und 169/05 SE bis SSE«; Schiefcrungs-
(Linsen); Hauptschie¬ Intersektionslineation boudinagc

ferung in Nebengesteinen S i/St. Shp^2 und

Banderung/Si

D3 Offene Falten mit

steil nach S\V

einfallender

FAE3 = 242/65

undPA3= 164/12

lokale Achsencbcnen-

schieferung S3,

nur mikroskopisch
erkennbar (selten)

04 Krenulation von 5S

in Phylliten, Kinks

post-D4 steile Bruche, Klüfte Rutschharnische auf

Bruch flachen. Hebung
des nördl. Blockes
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3.2 Präalpine Strukturen

Hieizu zahlen alle Shuktuien und Gefugeelemente die je nach Lithologie, m welchei sie

auftieten sowohl voi dei eozänen (40-45 Ma Beckfr 1993) Subduktion und Hochdmck-

metamoiphose als auch voi dei eisten alpinen Deloimationsphasc Dj entstanden und von

diesen uberpiagt woiden sind Sie können pnmai magmatischen, sedimentaien odei tektoni-

schen Uispiungs sein Im allgemeinen sind piaalpine Shuktuien dei oit statken alpinen

Ubcrpiagung wegen nui noch lehktisch eihalten

3.2.1 Gneise und Schiefer

Die pclitischen und semipeliüsehen Gneise und Schietei welche die noidhche Cima Lunga-
Einheit zu einem gl ossen Teil aufbauen weisen mancheioits eine ausgepi agte hell-dunkel

Bandeiung zwischen Quaiz Feidspat-ieichen und ghmmeneichen Lagen im cm- bis dm-

seltenei auch im m-Beieich auf (Fig 3 1) Dann enthalten sind zum Teil alpin boudimeite

Plagioklas-Amphibolite mit Mächtigkeiten von einigen Zentimetern bis hin zu mehieien

Metein Letztem schhessen stellenweise hnsenloimige Koipei mitiehktischen Symplektit-

eklogiten und Gianatamphibohten ein

Diese Bandeigneisc vet danken lhi Fischeiniingsbildmoghcheiweiseemei uispiunghch
sedimentaien Wechsellagemng zwischen sandigen und tonigen Schichten Sie können

jedoch auch aus einei piaalpinen, eventuell heizvmschen Faltungs- undMetamoiphose-
phase hei voigegangen sein Das Sedi mentation saltei diesei Bandeigneise ist nicht bekannt

kannabei heizymschodei altei sein da sie Zu kone mit alten Keinen (297 Ma Gfbvufr 1994)

und jungen, alpinmctamoiphen Anwachst andern (25-35 Ma. Gfb vui r 1996) aufweisen

Figur 11 Sanipclitisc he Gneise mit deutln her Banda un g wischen bellen Q -Lsp lachen und dtmklacn

Bi lachen Lagen Dann enthalten finden sich boudinierte Plag Atnphibolit Bänke Gnase östlich da

Ultiamafittt Linse Mg 161a kooid ~()S i2V/11 220 (Blastifllange 14 an)
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Die eingelagerten amphibolitischen Bänder stellen möglicherweise ehemalige mergelige
Sedimentschichten dar, welche sich zusammen mit den Protolithen der Gneise in einem

präherzynischen oder mesozoischen Meeresbecken ablagerten. Einige könntenjedoch auch

magmatischen Ursprungs sein oder später tektonisch in die semipelitischen Schiefer

eingeschuppt worden sein, besonders wenn es sich um Amphibolitlagen mit sporadisch
vorkommenden, linsenförmigen Eklogitrelikten oder um isolierte Amphibolitboudins han¬

delt (vgl. Kapitel 3.2.2).

Mikroskopisch lassen sich kaum Hinweise auf präalpine Deformationen finden. Einzig

gelegentlich auftretende Quarz- und Feldspataugen beziehungsweise -aggregate sowie

grössere Granatklasten mit rotiertem Interngefüge könnten Relikte einer präalpinen

Kristallisations-Deformationsgeschichte darstellen, sofern die Intern staikturen nicht alpin
entstanden sind. Aufgrund der doch sehr starken alpinen Überprägung und Metamorphose
erscheint dies jedoch eher unwahrscheinlich.

Der Verzasca-Granitgneis der unterliegenden Simano-Decke stellt eine variszische mag¬

matische Intrusion dar (Irouschek, 1983). Er w eist zum Teil noch alte magmatische Staik¬

turen wie beispielsweise elongierte basische Xenolithe oder grosse Kali feidspat-Ein-

sprenglinge auf. Ansonsten bildet er eine grosse, relativ homogene Masse, die nur selten

präalpine magmatische Strukturen zu erkennen gibt.

3.2.2 Basische und ultrabasisehe Linsen

Die zahlreichen ultramafischen Linsen, welche in der nördlichen Cima Lunga-Einheit
auftreten, weisen einen grossräumigen, diffusen Lagenbau von teils Iherzolithischer (z.B.

Mg 31, Mg 32, Mg 160). teils harzburgitischer (z.B. Mg 163. Mg 30 u.a.) Zusammenset¬

zung auf, welcher sich im Feld kaum verfolgen und lediglich chemisch feststellen lässt

(vgl. Kapitel 4.2). Innerhalb der einzelnen Linsen dominiert jeweils einer der beiden

Peridotittypen. wobei im allgemeinen der harzburgitische weiter verbreitet ist. Die Frage
nach der Entstehung dieser stofflichen Wechsellagerung. die schon bei Evans & Tromms¬

dorff (1978) erwähnt ist, kann mit strukturellen Mitteln nicht beantwortet werden.

Daneben lassen sich innerhalb einzelner ultramafischer Körper auch deutlich erkenn¬

bare harzburgitische bis dunitische und seltener auch pyroxenitische Bänder mit Mächtig¬
keiten zwischen einigen cm bis zu mehreren dm beobachten (Fig. 3.2a und b; Evans &

Trommsdorff, 1978). Ehemals pyroxenitische Lagen bestehen heute vorwiegend aus

Amphibolen und weisen besonders am Kontakt zum benachbarten Peridotit teilweise einen

hohen Erzgehalt auf (Fig. 3.2c). Selten finden sich zudem ähnlich aussehende Chromit-

oder Magnetit-Bänder unbekannten Alters und Ursprungs.
Der Lagenbau verläuft meist subparallel zur alpinen Hochdruckschieferung im

Ultramafitit und ist teilweise boudimert worden (Fig. 3.2a und b. Fig. 3.3). Die Schiefe¬

rung fliesst in die Boudinhälse hinein (Fig. 3.2b) und ist somit nach dem Lagenbau, vor

oder während der Boudinage entstanden. Sie könnte schon im Laufe einer ozeanischen

Metamorphose und Serpentinisierung vorgegeben und während der alpinen Überprägung
lediglich vom Chlorit-Olivin-Gefüge des Peridotites übernommen worden sein (vgl. Ka¬

pitel 3.3). In diesem Falle wäre die Schieferung in den Peridotiten zumindest teilweise als

präalpin zu betrachten.
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Figur 3.2: a) Stofflicher Lagenbau im dm-ßereich, subparallel zurjüngeren Schieferting im Peridotit ver¬

laufend, Linse Mg 163a, Koord. 7087160/131/060. b) Boudinierte harzburgitische bis dunitische Lage in

Iherzolithischem Gestein, Die Schieferting im Lherzßlith verläuft parallel zum Lagenbau. undfliesst in die

Boudinhälse. Linse Mg 31, südlicher Aufscfiluss; Koord. 70S'390/131 '830. e) Dünne, max. 4-5 mm dicke

Lage bestehend aus Erz, Amphibol und Olivin in Eii-Fc-Ainph-Cld-01-Pe.ridotit. Diese Lage könnte einein

ehemaligen pyroxenitischen Band entsprechen. DS 31.49, Linse Mg 31, Koord. 708'390/131'840. d) Stoffli¬
cher Lagenbau in Chl-Peridotit, von alpiner ainphibolitfaziedler Alteration (Fc-Bildung bei FhO-Zuftdir)

überlagert. Linse Mg 163b, Koord. 708'450/130'850. Durchmesser des Objektivdeckels: 5 cm.

Ähnlich aussehende, schieferungsparallele Lagenstrukturen könnten auch metasomatisch

während der alpinen Metamorphose entstehen, indem fluide Phasen parallel zur ehemaligen
Stoffbänderung oder zur bestehenden Schieferung eindringen und zu einer lagen- oder

schiefeamgsparallelen Alteration des Gesteins führen (Pfeifer, 1978,1979, 1981). In Figur

3.2d überprägt jedoch die alpine amphibolitfazielle Alteration, erkennbar an der starken

Vertalkung des Peridotites (I-bO-Zufuhr), sowohl den Lagenbau als auch eine Olivin-

Diopsid-Chlorit-Magnetit-Vene (vgl. Kapitel 3.3, Fig. 3.9). Somit dürfte es sich bei der

Stoffbänderung im Peridotit zumindest teilweise um primäre Lagenstrukturen des oberen

Erdmantels handeln.

Zahlreiche meist boudinierte Metarodingitgänge durchschlagen die Peridotite teilweise

leicht diskordant zum Lagenbau und verlaufen mehrheitlich konkordant, seltener jedoch
auch leicht diskordant zur alpinen Schieferung (Fig. 3,3; siehe auch Evans et ak, 1979).

Sie stellen ehemalige Basaltgänge dar. die nahe der Ozeanoberfläche in die teilweise

denudierten peridotitischen Gesteine intrudierten und während der Serpentinisierung der

umgebenden Ultrabasika rodingitisiert wurden (vgl, Kapitel 4 sowieTROMViSDORFF et ak,

1975; Evans et ak. 1979, 1981; Trommsdorff, 1990; Pfiffner, 1996). Der Zeitpunkt der
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Boudinage ist nicht genau bekannt. Sie muss jedoch vor der alpinen amphibohtfaziellen

Metamorphose stattgefunden haben, da die dabei entstandenen Reaktionssäume (sog.

«Blackwalls») die Boudins statisch überprägen (siehe auch Kapitel 3.3; Pfiffner, 1996).

Daneben zeigen die basischen Gesteine, zu welchen neben Metarodingiten auch Eklogite

und Amphibolite gehören, ausser einer gelegentlichen schwachen Bänderung kaum mag¬

matische oder sonstige präalpine Strukturen. Allenfalls handelt es sich bei den in Meta¬

rodingiten teilweise vorkommenden Grossular- und Grossular-Epidot-Adernum frühere meta¬

somatische Bildungen, die entlang von Klüften und kleinen Brächen während der Rodin-

gitisierung oder der nachfolgenden Subduktion entstanden sind. Auf alle Fälle sind diese

Adern älter als die alpine Metamorphoseüberprägung, da sie von der Blackwallbilclung

überwachsen werden.

Figur 3.3: Ein schleich boudinie? te rMetarodingit-Geing dun h schlagt einerseits den ebenfalls boudinieiten

elunttisc h-harzbittgitischcn Lagenbau und i erlauft andererseits lacht diskordant zur jüngeren Schieferung
im Peridotit. Linse Mg 31, südlicher Aufschluss; Koord 70S'390/J3FS30 (Länge des Flammers: ca. 60

an).

3.2.3 Kalksilikatfelse und Calcitmarmore

In den Kalksihkatfeksen. die zusammen mit den ultrabasischen Linsen auftreten und meist

sehr reich an Diopsid sind, lassen sich aufgrund ihres oftmals grobkörnigen Gefüges und

der starken alpinen Überprägung keine praaipinen Strukturen mehr finden. Einzig einige
Brachstücke von Metarodingiten. die in diesen groben Kalksilikaten eingebettet sind, weisen

auf einen brckziösen Ursprung dieser Lithologie hin (Fig. 3.4), Stellenweise reichen solche

Diopsid-Kalksilikatfelse keilförmig in den Iltramafitit hinein (z.B Mg 163a, Mg 32:

Pfiffner, 1996; Neufnschvvandlr. 1996), Dabei schneiden sie einerseits den alpin verfalteten

peridotitischen Lagenbau ab. während andererseits die alpine Schieferung den Kontakt

zwischen Peridotit und Kalksilikatkeil überquert (Fig. 3.5). Diese Beziehungen weisen
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Figur 3.4: Ein ca. 40 mal 15 cm grosses Bruchstück

eines Metarodingit-Bouclins in grobkörnigem

Diopsid-Kalksilikatfels weist auf einen brekzjösen

Ursprung dieser Lithologie hin. Fallblock unterhalb

Linse Mg 163a, Koord. 70S'300/13F300 (Durch¬
messer des Objektivdeckels: 5 an).

Figur 3.5: Grobkörniger Diopsid-Kalksilikatfels,

keilförmig in den Peridotit hineinreichend, DerKalk-

stlikatfels schneidet dabei den peridotitischen Ixigen-
hau ab, während die alpine Schieferting S diskordant

über den Kontakt zwischen den beiden Lithologien
verläuft. Diese Beziehungen weisen auf einen prä¬

alpinen tektonischen oder sedimentären Kontakt hin.

Linse Mg 32, Koord. 70S'570/131 '870.

auf mehr oder weniger gut erhaltene, präalpine tektonische oder sedimentäre Kontakte

hin. Die Kalksilikate können demnach ehemalige Sedimente (Ophibrekzien) darstellen,

die entweder auf die am Ozeanboden freigelegten Ultramafitite oder als Bruchfüllungen

in ozeanischen Bruchzonen abgelagert worden sind (siehe auch Kapitel 4.4).

Da der Kalksilikatkeil in Figur 3.5 im Gegensatz zum benachbarten Ultramafitit weder

durch Do noch durch D3 verfaltet zu sein scheint, muss er sich während dieser Deformations¬

phasen gegenüber dem angrenzenden Chlorit-Peridotit extrem kompetent verhalten haben.

Innerhalb von Serpentiniten sind Ophikarbonate jedoch sehr duktil (vgl. z.B. Malenco-

Gebiet; Pozzorini, 1996). Die Rekristallisation der Ophibrekzien zu diopsidreichen Kalk¬

silikatfelsen ist demnach vor den Deformationsphasen D2 und D3 abgelaufen, am ehesten

während der eklogitfaziellen Überprägung zusammen mit den umgebenden ultrabasischen

Gesteinen.

Die sporadisch innerhalb der Gneise, oft in unmittelbarer Umgebung der Ultramafitite

vorkommenden Calcitmarmore. welchen in verschiedenen Einheiten der Zentralalpen teil¬

weise mesozoisches Alter zugesprochen wird (z.B. Jfnny et ak. 1923, Mitteeholzer, 1936,
Dal Vesco, 1953, Bianconi, 1965. Probst. 1980). sind meist kaum dicker als wenige dm.

Wo immer sie mächtiger werden, weisen sie ebenfalls eine stoffliche Bänderung im cra-

Bereich auf (Neuenschwvnder. 1996). Wie in den Gneisen und Schiefern lässt sich auch

diese am ehesten auf sedimentäre Wechsellagerungen zurückführen.

3.2.4 Zusammenfassung der präalpinen Strukturen

Präalpine Strukturelemente sind im untersuchten Gebiet nur selten gut erhalten geblieben.
In den Gneisen und Schiefern sowie den Calcitmarmoren äussern sie sich lediglich in

einer stofflichen Bänderung, die allenfalls einer sedimentären Wechsellagerung oder einer

herzynischen Deformation und Metamorphose zugeschrieben werden könnte. Deutlicher
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treten sie dagegen in den basischen und ultrabasischen Linsen und mit diesen assoziierten

Gesteinen in Erscheinung. In Figur 3.6 sind die wichtigsten präalpin entstandenen Bezie¬

hungen zwischen den ultrabasischen und basischen Gesteinen, den Kalksilikatfelsen und

den Calcitmarmoren dargestellt. Zusammenfassend gehören hierzu die folgenden Struktur¬

elemente:

1) primärer Lagenbau zwischen lherzolithischen und harzburgitisch-dunitischen (D) so¬

wie selten pyroxenitischen (Px) Bändern in den Ultramafititen (P);

2) später boudinierte basische Gänge (M), welche die Peridotite teilweise leicht diskordant

zum Lagenbau durchschlagen;

3) Bruchstücke von basischen Gesteinen in grobkörnigen Diopsid-Kalksilikatfelscn (KS),

auf sedimentären/brekziösen Ursprung dieser Lithologicn hinweisend:

4) keilförmig in die Peridotite hineinreichende Diopsid-Kalksilikatfelse (KS), den Lagen¬
bau abschneidend und diskordant zur alpinen Schieferung verlaufend, entweder auf

die freigelegten Ultrabasika oder als Bruchfüllungen in ozeanischen Bruchzonen ab¬

gelagerte Sedimente darstellend.

Figur 3.6: Schematischc Darstellung der wichtigsten praalpincn Stritkturelcmente, welche innerhalb der

tdtrabasischen Linsen und den mit diesen koexistierenden basischen Gesteinen, Kalksilikatfelsen und

Calcitmarmoren beobachtet werden können. Die Summern 1 bis 4 entsprechen der Aufzählung im Text.

Abkürzungen: P = Peridotit: D = Harzburgti/Dunit: P.x = Psroxcnit; E - Eklogit; /\ = Amphibolit; M =

Metarodingitgang. boudiniert; CM = Cetlatniaimor; KS = Kedksihkatfcls.
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3.3 Strukturen der eozänen Hochdruckphase (Djjp)

Zu dieser Phase gehören alle Strukturelemente, die sich infolge der Konvergenz zwischen

Adria und Europa und der damit einhergehenden Subduktion und Hochdmckmetamorphose
entwickelt haben. In der Adula-Decke, die tektonisch mit dem CimaLunga-Lappcn gleich¬

gestellt wird (z.B. Trommsdorff, 1990. und Referenzen darin), zeichnet sich diese Phase

(«Sorreda»-Phase: Low, 1987) durch eine Verschuppung des Basements mit mesozoischen

Sedimenten der Misoxerzone sowie durch Schieferungs- und Faltenbildung unter Hoch-

druckbedingungen in basischen Linsen aus (D| und Ü2a («Trescolmen»-Phase); Meyre &

Puschnio, 1993: Partzsch, 1996). In allen anderen Lithologien der Adula-Decke fehlt sie

oder lässt sich höchstens reliktisch aufzeigen (B aumgartner & Low, 1983). Die unterlie¬

gende Simano-Decke lässt keine schlüssigen Hinweise auf ein druckbetontes Ereignis er-

kennen (Irouschek, 1983). In der überliegendenTambo-Decke sind lediglich Hinweise auf

erhöhte Druckbedingungen während der Deekenbildung beschrieben worden (< 13 kbar;

B -VUDIN & Marqufr, 1993; B -vldin et ak. 1993). Somit scheint das Auftreten von Strukturen

der eozänen Hochdruckphase (40-45 Ma. Becker, 1993) auf die Adula-Cima Lunga-Ein¬
heit beschränkt zu sein.

Die (semi-)pclitischen und leukokraten Gneise und Schiefer sowie die Calcitmarmore der

nördlichen Cima Lunga-Einheit weisen keine Relikte von Strukturen mehr auf, die mit

Sicherheit der Hochdruckphase Dprp zugeordnet werden könnten (vgl. auch Grond, 1994;

Wahl, 1994). Falls sie einmal vorhanden waren, sind sie durch die starke alpine Über¬

prägung ausgelöscht worden. In den basischen und ultrabasischen Linsen hingegen treten

noch einige strukturelle Hinweise auf ein Hochclruckereignis auf. Dazu gehören die Aus¬

bildung einer Schieferung und teilweise einer Lineation, Faltung unter Hochdruck-

bedingungen, die Boudinage der basischen Gänge und des Lagenbaus im Ultramafitit

sowie die Entstehung boudinierter Olivin-Tremolit-Chlorit-Magnetit-Adem. Nachfolgend
wird kurz auf diese Strukturelemente eingegangen.

In Kernzonen von Eklogitlinsen sind oftmals eine Schieferung Sr-jp und seltener auch eine

schwache Lineation Lyp erhalten, welche durch eine bevorzugte Ausrichtung eklogit-
fazieller Minerale wie Omjihazit, Zoisit und Amphibol geprägt sind (Fig. 3.7a; Heinrtch,

1978). Syp verläuft dabei subparallel zur älteren Stoffbändcrung. Einige Metarodingit-
boudins zeigen zwar eine Lineation, hervorgerufen durch die Einregelung grosser Zoisit-

leisten, aber praktisch nie eine Schieferung.
Am deutlichsten treten Hochdruckschieferung S^p und -lineation Ljrp in den verschie¬

denen ultramafischen Linsen auf. Im Granatperidotit Mg 160 werden sie durch eine Aus¬

richtung von poikiloblastischem Granat. Klinopy roxen, Orthopy roxen und die Elongation
von Olivin (Fig. 3.8; Hfinrich. 1978. Ev \\s & Trommsdorff. 1978), in den weiter verbrei¬

teten Chlorit-Peridotiten besonders durch die planare Orientierung von Chlorit und unter¬

geordnet durch Enstatit hervorgerufen (Fig. 3.7b). Die Ultramafitite sind retrograd zwar

teilweise rekristallisiert (besonders Oliv m). ohne dass jedoch eine nennenswerte Verände¬

rung der zuvor angelegten eklogitfaziellen Strukturelemente eingetreten ist. Die Schiefe¬

rung Sjjp verläuft einerseits meist parallel zum älteren Lagenbau im Peridotit (vgl. Fig.
3.2a und b) und entspricht womöglich einer früheren Antigorit-Schieferung. die von den

Hochdruckmineralien übernommen wurde. Darauf weisen gelegentlich auftretende Ma-
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gnetit-Schieferungen in Olivin- und Enstatitblasten hin (vgl. Fig. 5.4, Kapitel 5.3). Ande¬

rerseits liegt sie besonders bei grösseren Körpern subparallel zur jüngeren Schieferung Sj

in den umliegenden Gneisen (z.B. Mg 163, vgl. Fig. 3.10). Dies kann eventuell auf passive

Rotation der Linsen während der Deformationsphase D| in eine dem herrschenden Span¬

nungsfeld entsprechende, günstigere Lage zurückgeführt werden. Die Lineation Lhp im

Granatperidotit Mg 160 verläuft dagegen deutlich diskordant zur jüngeren Lineation (Li

und L2) in den Gneisen und Schiefern (Fig. 10 in Heinrich, 1978).

Figur 3.7: Dunnschliffaufnahrnen. die das Auftreten der Schieferting Sf/p und der Lineation Lfjp der Hoch-

druckithase in verschiedenen Lithologicn illustrieren, a) Spjp m einem Eklogit, geprägt durch eine Ein-

regelung von Om, Zo und Amph (DS III. 121). b) Sßp in Chl-Pendotit, hervorgerufen durch die planare

Orientierung \ on Chlor it und untergeordnet durch Planung \ ort Ol und auch En. Gm sse En-Korn er werden

teilweise vom Gefuge lac ht umflossen (DS VI S)

Faltenstrukturen, die entweder vor oder während der Hochdruckphase Djjp entstanden

sind, lassen sich nur sehr selten beobachten. Figur 3.8 stellt ein schönes Beispiel im mikros¬

kopischen Bereich aus dem Granatperidotit Mg 160 dar. Hierbei wird eine ältere, von

Enstatit und Amphibol nachgezeichnete Schieferung verfaltet. Klinopyroxen, neuer Enstatit

und besonders poikiloblastischer Granat überwachsen diese Falte. Das Faltungsereignis

muss somit vor (oder während) dem Druckhöhepunkt abgelaufen sein, bevor Granat stabil

wurde und auszukristallisieren begann.

In den meisten ultramafischen Linsen treten zahlreiche Adern und Knauern auf, die

aus knolligem Olivin mit bis zu 10 cm Durchmesser. Tremolit, Erz und Chloritnestern

bestehen (Fig. 3.9a). Sie liegen parallel zur Schieferung Srrp im umgebenden Peridotit und

sind meist boudiniert. Teilweise enthalten sie Relikte von Diopsid in Tremolit und Pseu¬

domorphosen aus fetnstvcrteiltem Ilmenit m Olivinkörnern nach Titanoklinohumit (z.B.

Mg 160, Evvns & Trommsdorff. 1978. Fig. 3), Wie der Lagenbau im Peridotit werden

auch sie von der alpinen amphibohtfaziellen Alteration überprägt (siehe Fig. 3.2d).

Sie stellen ehemalige, teilweise Titanoklinohumit-haltige Olivin-Diopsid-Chlorit-Ma-

gnetit-Venen dar. die sich in Zerrklüften während prograder Entwicklung von serpentini-
sierten Ultramafititen gebildet haben (in Analogie zu anderen Ultramafititvorkommen im

Alpenraum: z.B. Erro-Tobbio, Sc vmbflllri et ak, 1995: Malenco, Trommsdorff & Evans.

1980). Wie im Modell in Figur 3.9b oben (Nr. I ) gezeigt, öffneten sich die Venen während

beginnender Konvergenz diskordant zur sich gleichzeitig entwickelnden Antigorit-Schie-

ferung im umliegenden Serpcntinit. Mit fortschreitender Deformation und Subduktion
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Figut 1 S Diiiinschliftoto einet tniktoskopisch kleinen Falte im Gianatpctidoiit eine alten son

patgasittschem Amphibol und Psroxen abgebildete Schiefeiung ^ er formend Die Falte wird von

poikiioblastischan Gianat undPxioxaten überwachsen DS Mg 160 96 2 Linse Mg 160

îotieiten sie zusehends in eine schiefeiungspai allele Position und winden boudmieit (Fig
3 9b, Ni 2 und 3) Mit zunehmendei Metamoiphose wandelte sich dei Antigout Seipentmtt

zu einem Ohvin Ialk und schliesslich zu einem Enstatit Chloiit-Pendotitum wobei die Ouen-

tierung dei Schiefeiung unveiandeit blieb und die Stieckung dei Venen foitdauetn konnte

Auch che Boudinage dei Rodingitgange und des I agenbaus (Fig 3 2b und 3 3) m den

Peiidotitlmsen eitolgte am ehesten im Zuge diesei Defoimationsphase Etsteie kann ent-

Figiu 19 a) Schwach boudinierte Ol Fi (hl l/sf \da subpaiellel tu Schieferting Sjjp und dem Lagen
bau im Chlont Pendotit \etlaiifeiid Linse \F 16^b kooid "OS 400/FO 900 b) Schematische Ski e m

Entstehung diese t Adern (\ gl auch Rwi \) A Flu ri 19\i Se wiiruii i et al 199s) wählend cutset aida

Subduktion und damit aiihageltender Detotmuttvi und piogiada Metamorijhosc offnen steh die Venen

unachst schief ur sich gleich atig ausbildenden Aty Schiefeiung im umhegenden l Ittaniafitit (\i 1) Mit

fortschleifender Defoiniation lotteren sie uschaids in eine schiefeiurtgspaiadele Position und werden

boudmieit (Nr 2 und t)
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weder während einsetzender Konvergenz zwischen Adria und Europa innerhalb der

teilweise serpentinisierten ultramafischen Gesteine (analog zur Erro-Tobbio-Einheit;

Scambelluri et ak, 1995) oder im Laufe der Subduktion unter Hochdruckbedingungen im

rekristallisierten Chlorit-Peridotit stattgefunden haben (Pfiffner, 1996). Einsetzende

Boudinage der Rodingite während dem Serpentinit-Stadium ist wahrscheinlich, da der

Kompetenzkontrast zwischen Serpentinit und Rodingit grösser als zwischen Chlorit-

Peridotit und Rodingit ist. Die Eklogit- und Metarodingit-Boudins innerhalb der Linse

Mg 160 müssen auf alle Fälle vor dem Granatperidotit-Stadium entstanden sein, solange

sie sich noch kompetenter als der umgebende Ultramafitit verhalten haben. Die alpinen

amphibohtfaziellen Blackwalls überprägen die einzelnen Metarodingit-Boudins statisch

von aussen nach innen, was eine synkinematische Boudinage bezüglich derjüngeren alpi¬

nen Deformationsphasen D) beziehungsweise Dt ausschliesst.

Der dunitische bis harzburgitische Lagenbau (z.B. Mg 31. Fig. 3.2b) wurde am ehesten

noch während dem Serpentinit-Stadium. allenfalls prograd bei einsetzender Subduktion,

boudiniert, solange sich die Olivin-reiche Lage als ganzes kompetenter als der umgeben¬

de, zumindest teilweise serpentinisierte Peridotit verhielt. Aufgrund der rechteckigen

Boudinform in Figur 3.2b und Figur 3.3 muss der Kompetenzkontrast relativ gross gewesen

sein. Der inkompetentere Serpentinit floss dabei in die Boudinhälse, wodurch auch die

Schieferung Sep hineingebogen worden ist. Fischmundstrukturen sind dabei keine gebildet

worden, da sich der Serpentinit zu duktil verhalten hat.

3.4 Alpine Deformationsphasen Dj bis D4

Die oligozänen bis miozänen Deformationsphasen D| bis D4 erfassen sowohl die basi¬

schen und ultrabasischen Linsen als auch die umliegenden Gneise der nördlichen Cima

Lunga-Einheit. Sic überprägen die älteren prä- und frühalpinen Strukturen, insbesondere

auch jene der eozänen Flochdruckphase. Demnach müssen Linsengesteine und Gneise

prä- oder spätestens syn-D] zusammengebracht worden sein und weisen ab \2>\ eine ge¬

meinsame Deformationsgeschichte auf. Die Deformationsphasen Dj bis D4 lassen sich im

übrigen auch in der überliegenden Tambo- (Marquer. 1991; Baudin et ak, 1993) sowie

der unterliegenden Simano-Decke nachweisen (Grond et ak, 1995; Pfiffner et ak, 1995;

siehe Diskussion unter Kapitel 3,5).

Im folgenden werden diese Deformationsphasen und ihre Strukturelemente einzeln

behandelt, wobei teilweise Beobachtungen und Daten aus Grond (1994). Wahl (1994)

und Neuenschwander (1996) miteinbezogen sind.

3.4.1 Deformationsphase Dj - Deekenbildung

Strukturen sowie Geometrie und Kinematik der ersten mesoalpinen Deformationsphase

D| sind im untersuchten Gebiet nur an wenigen Stellen zu beobachten und lassen sich

nicht auskartieren, da sie durch die nachfolgende Deformationsphase Di fast vollständig

ausgelöscht wurden. Dies stimmt mit Beobachtungen aus früheren Arbeiten wie beispiels¬
weise Simpson (1981,1982). Gruic & Mancktelow ( 1996) oder Huber & Marquer ( 1996)
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in benachbarten Regionen der Zentralalpen überein. Regional bildet D j grossräumige flach¬

liegende Isoklinalfalten mit Kernen aus prätriadischem Basement (herzynische granitische

Intrusiva und metamorphe Gesteine) umgeben von oftmals stark gestreckten metamorphen

mesozoischen Sedimenten (Dolomitmarmore und Quarzite der Trias (Bianconi, 1965),

Bündnerschiefer des Jura und der Kreide). Diese erste Phase scheint daher mit der Entste¬

hung des Deckenstapels und einer Wiederholung von Basement und Sedimentbedeckung

einherzugehen (Ayrton&Ramsay. 1974; Milnes, 1974a, 1974b;HuBERetak, 1980;Baudin

et ak, 1993; Schreurs, 1993; Grujic & Mancktelow, 1996 und andere). Die überkuppten

Schenkel dieser Deckenstrakturen sind manchmal durch diskrete Überschiebungshorizonte
eliminiert worden (GRt tic & Mancktelow, 1996).

Da Strukturen der ersten und zweiten Deformationsphasen in der nördlichen Cima

Lunga-Einheit normalerweise subparallel zueinander verlaufen, kann die erste Deforma¬

tionsphase Di sowohl in den (semi-)pelitischen Gneisen als auch in den Linsengesteinen

besonders dort erkannt werden, wo sie von der jüngeren Phase D2 überprägt wird. D]

selbst überlagert ältere Strukturen wie den Lagenbau und die Hochdruckschieferung in

den ultrabasischen Linsen (vgl. Fig. 3.15a) ebenso wie die Bänderung in den Gneisen. Sie

entwickelt stark isoklinalc Falten, eine achsenebenen parallele Schieferung S1, eine Lineation

L] und eventuell Boudinstrukturen.

a) Schieferung Sj

Die Achsenebenenschieferung Sj ist vor allem in den Gneisen und Schiefern und nur

untergeordnet in den Peridotiten nachweisbar. In den Gneisen verläuft sie subparallel zur

Bänderung und kann ausschliesslich im Scharnierbereich von Falten der zweiten

Deformationsphase mit Sicherheit von der jüngeren Schieferung So unterschieden wer¬

den. In Scharnieren grösserer Di-Falten kann die Schieferung S2 sogar nur schwach ausge¬

bildet oder ganz abwesend sein, und Sj tritt als dominante planare Struktur auf (Gruhc,

1992; Gruhc & Mancktelow, 1996). In Schenkelbereichen von Do-Falten dagegen zei¬

gen Sj und S2 gleiche Orientierung und sind nicht voneinander trennbar. Mikroskopisch
ist Sj zudem anhand ausgerichteter Einschlüsse in rotierten Granat-Porphyroklasten er¬

kennbar, welche zugleich von S2 umflossen werden (Abb. 3.8 in Grond, 1994; Grond et

ak, 1995).

In den basischen und ultrabasischen Linsen ist Sj eher selten vorhanden und verläuft

subparallel zur älteren Hochdruckschieferung. Aus den Messungen in Figur 3.10 ist weiter

ersichtlich, dass sowohl Sj als auch Shp m den Peridotiten oft gleiche Orientierung wie S)
in den Nebengesteinen aufweisen. Demnach seheint die Hochdruckschieferung S^p

syndeformativ während Dj in eine zu Sj parallele Lage einrotiert worden zu sein (vgl.
dazu auch Partzsch et al.. in prep.; P-vrizsch. 1996),

Die Schieferang Sj zeichnet sich in den Gneisen und Schiefern durch syntektonisches
Wachstem von Granat. Hellglimmer. Biotit. Disthen, Staurohth. Quarz, Plagioklas und z.T.

Alkalifeldspat aus. In metabasischen Gesteinen kristallisieren Hornblende. Epidotminerale,

Plagioklas und teilweise Granat, in den Peridotiten Chlorit. Amphibol. Talk. Magnesit und

auch Olivin (vgl. Kapitel 5). Diese Paragenesen deuten auf Metamorphosebedingungen der

mittleren Amphibolitfazies während der ersten Deformationsphase hin.

In Figur 3.10a sind die Polverteilungen der Sr und Bänderungsmessungen aus den

Gneisen und in Figur 3.10b jene aus den basischen und ultrabasischen Linsen zusammen
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a) S j/B, Gneise b) Snp/Si, Linsen
J L

Figur 3.10: Flächentreue stereographische Darstellungen a) der Schieferungs- und Bänderungspole der

ersten Defortnationsphase Dj in den Gneisen bzw. h) der Pole der Hochdruckschieferung Sjjp und von Sj
aus den basischen und ultrabasischen Linsen. Die Pole der Messungen streuen in beiden lithologischen
Einheiten über denselben Bereich von 1807 was auf gleichzeitige Verformung durch die jüngere Phase D2
hinweist. Die aus den Messdaten ermittelten theoretischen M2 (Pole der eingetragenen best-fit-Grosskreise,
schwarze Quadrate) va laufen parallel zur mittleren FA2 von 158/08 aus den Feldmessungen (offene Kreise,

vgl. mit Fig. 3.23b).

mit der in letzteren dominierenden Hochdruckschieferung Sj^p stereographisch dargestellt.
Die Messungen verdeutlichen die Parallelität zwischen diesen planaren Strukturen in den

Gneisen und den Peridotiten. Die scheinbare Konzentration von Schieferlingspolen in Figur
3.10a (0-Sj = 76/45) ist auf eine grössere Anzahl Einzelmessungen auf dem überkippten
Schenke] einer D2-Grossfalte östlich und nordöstlich der Linse Mg 163 zurückzuführen

und hat somit keine strukturgeologische Signifikanz.
In beiden lithologischen Einheiten streuen die Pole über einen Bereich von 180°, was

auf eine spätere Verfaltung durch die Deformationsphase Do zurückzuführen ist. Die Pole

der eingetragenen Grosskreise (160/10 in Gneisen. Fig. 3.10a: 162/06 in Basika und

Ultrabasika. Fig. 3.1 Ob), die sich aus den Schieferungsdaten konstruieren lassen, verlaufen

in Linsen- und Nebengesteinen parallel zur durchschnittlichen Faltenachse FA2 von 158/08

(Fig. 3.23b), die sich aus direkten Feldmessungen ergibt. Aus diesem Grund müssen Lin¬

sen- und Nebengesteine gemeinsam von der Deformationsphase Do erfasst und schon

vorher (während D| oder früher) zusammengebracht worden sein.

b) Lineation Lj

Die Lineation L| lässt sich in den basischen und ultrabasischen Linsen gar nicht und in

den benachbarten Gneisen nur sehr selten eindeutig identifizieren, da sie meist parallel zur

jüngeren Lineation L2 verläuft oder mit dieser einen kleinen Winkel einschliesst. Figur
3.11 zeigt ein schönes Beispiel, wo die Lineation L] leicht schief zu L2 orientiert ist und

zudem von einer Do-Falte überprägt w ird. Dabei sind die Faltenachse FA2 und L2 parallel
zueinander. Andernorts muss die penetrative Lineation, welche die Gneise und Schiefer
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im ganzen Untersuchungsgebiet prägt, als Kombination aus L] und L2 betrachtet werden.

Die Orientierung von Li variiert zwischen NW-SE und NNE-SSW (Grond et ak, 1995).

L] verläuft mehr oder weniger parallel zu D)-Kleinfaltenachsen, die Beziehung zu D|-
Grossfalten bleibt jedoch unklar. In Orthogneisen wie dem Verzascagneis der Simano-

Decke, der einer grösseren homogenen Masse entspricht und von den jüngeren Deforma¬

tionen weniger stark übeiprägt wird, oder den hellen Quarz-Feldspat-Gneisen der Cima

Lunga können Di-Struktureleinente wie die Lineation Lj besonders in Scherzonen etwas

besser erhalten oder gar penetrativ ausgebildet sein (z.B. in Maggia-Decke: Simpson, 1981,

1982; Ramsay & Allison, 1979). Ob es sich bei L| eher um ein Streckungs- oder Inter-

sektionslinear handelt, kann allerdings nicht mit Gewissheit festgestellt werden.

Reliktisch erhaltene Scherkriterien wie als CJ-Klasten ausgebildete Feldspataugen im

Verzascagneis und in den Flasergneisen sowie wenige undeutliche Scherbändchen (Fig.

3.12) ergeben eine Bevvegungsrichtung «Top nach NW bis N» während D\. Solche

Scherkriterien lassen sich in der nördlichen Cima Lunga-Einheit nur äusserst selten finden.

Ihre Interpretation wird durch die D2-Überprägung zusätzlich erschwert.

«Top nach NW bis N»-Bewegungsrichtung während der ersten Deformationsphase Dj
nach der Subduktion wird auch aus der mittleren Adula-Decke (Partzsch et ak, in prep.;

Meyre & Puschnig, 1993), aus der Tambo- und Suretta-Decke (Marquer, 1991 ; B audin et

ak, 1993; Huber & Marquer, 1996) sowie aus den Schamser Decken (Schmid et ak, 1990;

Schreurs, 1993) beschrieben (vgl. Kapitel 3.5.1).

c) Faltung und Faltenstil

Die erste Deformationsphase Di entwickelt, in Abhängigkeit der rheologischen Eigen¬
schaften der Gesteine, geschlossene bis isoklinalc Falten mit teilweise extremer Schicht¬

verdickung in den Faltenscharnieren im Vergleich zu den Faltenschenkeln (Fig. 3.13).
Nach der Klassifikation von Ramsay & Huber (1987. Kapitel 17, Fig. 17.3) handelt es

sich hierbei um Falten der Klassen 2 beziehungsweise 3 («similar folds» mit parallelen bis

Figur 3.11: Von D? verfaltetcs Minerallinear Lj in

einem hellen Glimmergneis. Die jüngere Lineation

Lj verläuft dabei parallel zum Faltenscharnier bz.w.

zur FA? und schliesst mit Lj einen kleinen Winkel

von ca. 20° ein (nach Gros'D. 1994). Gneise nörd¬

lich der Linse Mg 163, Valle di Mottet, Koord,

70S'325/131'430.

Figur 3.12: Reliktisch erhaltenes Scherbändchen in

sani/relitischetn Gneis, einen Schersinn «Top nach

NW bis N» während Dj ergebend. Gneise östlich

Ultramafitit-Linse Mg 31, Koord. 708'370/131 '920

(Durchmesser des Objektivdeckels: 5 cm).



Strukturelle Entwicklung Defoimationsphasen Dj his D4 37

leicht diveigenten «dtp»-Isogonen) Analoge Dj-Faltengeometrie tritt nach Huber et al

(1980), Grujic (1992) und Grujic & Mancktelow (1996) auch in benachbarten Regionen
der Zentialalpen auf (noidhche Maggia- und Lebendun-Decken)

D|-Falten tieten in allen Lithologicn der nördlichen Cima Lunga-Emheit nm lokal im

dm- bis m-Beieich auf, giosseuaumige Stiuktuien lassen sich nicht auskaitieien Oftmals

linden sich nut noch isoket te Di-Faltenschaimeie. wählend die zugehongen Schenkel als

Folge dei staiken Stieckung dutch Di und/odei Do exttem ausgedünnt und zemssen w orden

sind (Bildung von sog «mtralohal folds») Die FAi veilautt duichschmtthch in N-S-

Richtung, etwapaiallel zu L]. kann abei giosseien Vailationen unteiwoifen sein DieFAEi
ist zum Teil leicht diveigent gefächert und subpaiallel zu S\ onentieit Schichtvei-

doppelungen auf engstem Raum, wie sie beispielsweise im Val d'Ambia (Fig. 3.14) odei

ländlich zui Ultiamatitithnse Mg 163 (Tafel 2 Profil A-A) voi kommen, konnten untei

Umstanden auf Dj-Faltung, ev entuell zusammen mit dei jungeien Phase D2, zui uckgehen
Ansonsten kann es in den Paiagneisen und den ultiamafischen Linsen schwielig sein, pia-

D2-Faltenzu inteipietieien, da ott nicht festzustellen ist, ob diese piaalpm, liuhalpm (syn-

Hochdiuckphase) odei alpin entstanden sind (Grutic & Mancktflow. 1996)

Am deutlichsten lassen sich Dj-Falten ubeiall dort eikennen, wo sie von dei jungeten

Phase Do ubeipiagt sind Wie Figui 3 15 zeigt, entwickeln sich dabei sowohl in den

basischen und ultrabasischen Linsen als auch m den Nebengesteinen Falteninteifeienz-

mustei des Typs 3 (nach R-vvisav & Heber. 1987) Die Phasen D| und D2 sind somit

metwa koaxial und die Faltenachsenebenen FAEj und FAEi haben uispiunghch einen

giossen Winkel eingeschlossen odei standen tast senkt echt zuemanclei (Grond, 1994,

Grond et al, 1995) InFigui ï 15a ubeipiagt D] die alteicHochdiuckschiefeiung Smpim

Chlout-PendotitMg 32undwndihteiseits v on D2 vei faltet Figui 3 15b zeigt ein ähnliches

Di-D2-Inteileienzmustei aus einem gebändelten Calcitmaimoi im Val d'Ambia Allen-

Figtet 1 Jl Geschlossene bis isokltiialc Falten da

eisten Phase D] in einem gebändelten pclitischen
Schiefe? Sie eigen stellenweise eine deutliche \a

elickurig da hellen Q 1 \p leichat Bandet im

I eilten s channel { similar folds ) cine fui D/t\pi
sehe Faltaigcoiiutiic Die Schiefeiung tSj/8 )

schallt nicht \ er faltet "il satt sondern Scrlaittt

achsenebeneripaiedlel Iallblock im \aldLfia
Durchinc ssa des Objcktndeckels 1 an

Figui 114 Wechsellagaung 'wischen pclitischen
Gneisen und Glimmet schiefem dünnen Calcit

men mar und kalksilikatbandan (KS) und ultra

inaftsihai Iinsat (L M) auf kleinem Raum un Val

d \mbta Eine daatttge Sehtchnc/doppelung kann
e \ entuell aufeinen /)/ Taltun gseffekt -111 tiefgefühlt
weiden Man beachte auch das isolierte Meta

rodingitboudin ( M) nahe de 1 Oheigrcn-e de 1 Ultra

niafitttlinsc kooid 70S 720/11] 660 Lange des

Flamme 1 s 60 c m
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Figur 1 lî Beispiele \on Feiltaiubapiagungen wischen den Defotrnationsphasen Dj und Dj aus \a

schiedenen Lithologie n da nördlichen C una Lunga Einheit Die Intet ferai geometric entspricht \or wie gend

dem f\p o (koaxiale l baptagung) et) Verfaltete Hochdruckschieferung S,jp in ultramafischer Linse Mg

12 Kooid 70S 130/111 SSO (Duiehmcssei des Objektndeckels z> an) b) Lbetpiagte Bänderung in

Calcitmaimot \eil d Ambra kooid 70S 800/1 **] 620 (Blastiftlange 14 an) c) Intafe len-geome lue in

stark deformiertem Bandetgnas lalle dt Motta kooid 70S OifJ/HO S^O (sichtbarer Teil des Hammels

ca 30 cm) dl DS Foto ana xon D ubeilagciten Dj Falte in am m Zwagltmmagneis Die Scluefaung

S-y erkennbar ander Orientierung da Glimmer liegt deutlich diskordant tu Dj Falte und ur Schieferung

S} DSlIJl(Gio\D 1994) kooid 1)8 060/110 920

falls handelt es sich hiei auch um eine Inteitcienzgeometiie die zwischen den Typen 3

und 2 anzusiedeln ist wobeilvp 3 dominiert In Figui 3 15c schliesslich ist dieselbe Ubei-

piagungsgeometne anhand vei taltetei hellet Quaiz Feldspat Lagen m den Nebengesteinen

daigestellt Di ist dabei an falschen Veigenzen zui ausgepiagten D2 Faltelung im

Stieifengneis eikennbai In D2 Faltenschaimeien veilault che Schiefeiung So sowohl

diskoidant zui Bandemng und zui Schieieiung S| als auch quei zu den ubeipiagten Di

Falten (Fig 3 15d)

Da die basischen und ultiabasischen Linsen und die umliegenden Gneise und Schiefei

sowohl dieselben Dj-Dt Inteileienzmustei (Fig 3 15) als auch gleiche S1 Oiienüeiungcn

(Fig 3 10)aufweisen kann angenommen weiden dass die DefoimationsjohaseDi in beiden

lithologischen Einheiten gleich genchtet und somit identisch wai Dei cluekte Beweis

emei Di-Veitaltung dei Ultiabasika mit den umgebenden Gneisen konnte im Feld nicht

eibiacht und mu aufgiund dei Schtchtvetdoppelungen vei mutet weiden (Fig 3 14)

Ubeipiagungen des 7vps 3 zwischen den eisten beiden meso bis neoalpinen

Defotrnationsphasen sind in den Zentialalpen schon veischiedentlich beseht leben worden
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(Huber et ak, 1980; Grujic, 1992; Grond et ak, 1995; Pfiffner et ak, 1995; Gruitc &

Mancktelow, 1996). Nach Grujic (1992) und Gruhc & Mancktelow (1996) treten Typ-
3-Interferenzmuster - neben schiefen Typ-2-Geometrien - besonders im westlichen Teil

der Maggia-Decke (Cristallina-Gebiet) auf, während Typ-2-Interferenzen im östlichen Teil

(Campolungo-Region) dominieren. Dass südlich davon in der Region um die Cima di

Gagnone wiederum Überprägungen des Typs 3 vorherrschen, lässt sich eventuell mit ei¬

ner Rotation der D]-Strukturen infolge der starken NW-SE-Streckung während D2 in

eine zu D2-Falten parallele Lage erklären.

d) Boudinage

Boudinage stellt ein in der nördlichen Cima Lunga-Einheit weit verbreitetes Phänomen

dar, was auf starke syndeformative Streckung hinweist. Beispielsweise treten basische

und ultrabasische Gesteine meist als isolierte, teilweise perlschnurartig aufgereihte Linsen

oder Boudins in den Glimmerschiefern auf (vgl. Fig. 2.1; Grond et ak, 1995). Oder

amphibolitische und Quarz-Feldspat-reiche Lagen sind gegenüber den Glimmerschiefern

zerrissen und manchmal sogar die Hauptschieferung selber eingeschnürt worden. Da je¬
doch die Lineationen L] und L2 mehr oder weniger parallel zueinander verlaufen, kann

auch die Boudinage nicht mit Sicherheit einer der beiden Deformationsphasen Di oder D2

zugeschrieben werden. Boudinage während Di erscheint sehr wahrscheinlich, der Einfluss

der zweiten Phase dürfte jedoch ebenfalls beträchtlich sein, da D2 die im Untersuchungs¬

gebiet wie auch im Lepontin dominierende Deformationsphase repräsentiert (z.B. Ayrton

& Ramsay, 1974; Me>re & Puschnig, 1993; Grond et al., 1995: Gruhc & Mancktelow,

1996). Aus diesem Grund erfolgt eine eingehende Behandlung der Boudinage nur in einem

einzigen Kajoitel, in Zusammenhang mit der zweiten Deformationsphase D2 (Kapitel 3.4.2d).

Eine detaillierte Abhandlung findet sich weiter bei Grond (1994: Kapitel 3.6).

e) Zusammenfassung

Die erste alpine Deformationsphase Di kann sowohl in den basischen und ultrabasischen

Linsen als auch in den umgebenden Gneisen und Schiefern der nördlichen Cima Lunga-
Einheit festgestellt werden. Sie übeiprägt einerseits Strukturen der eozänen (Becker. 1993)

Hochdruckphasc in den Linsengesteinen sowie präalpine Strukturen in den Gneisen, und

wird andererseits selbst von der jüngeren alpinen Phase D2 deformiert und oftmals fast

ganz ausgelöscht. D| äussert sich in der Ausbildung von unzusammenhängenden, nicht

kartierbaren Isoklinalfalten im dm- bis m-Bereich («intrafohal folds»), einer Achsenebencn-

schieferung Sj mit einer Streckungs- und/oder Intersektionslineation L[ auf den Schiefe¬

rungsflächen, und Boudinage, Die verschiedenen Strukturelemente weisen in allen

Lithologien mehr oder weniger konstante Orientierungen auf. was auf gemeinsame Ver¬

formung aller Gesteine hindeutet. Selten erhaltene Scherindikatoren ergeben während Dj

einen Bewegungssinn «Top nach N bis NW», welcher allerdings nur schlecht belegt ist.

Die Deformationsphase D] findet unter amphibohtfaziellen Metamorphosebedingungen

(600 °C, 6-10 kbar: vgl. Kapitel 5 und Grond et ak. 1995) statt und wird der Decken¬

bildung in den Zentralalpen zugeschrieben (vgl. auch Grond. 1994; Wahl, 1994;

NEUENSCHVVANDrR. 1996).
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3.4.2 Deformationsphase D2 - erste Verfaltung des Deckenstapels

Wie in weiten Teilen der Zentralalpen stellt die zweite Deformationsphase Do in allen

Lithologicn der nördlichen Cima Lunga-Einheit und der oberen Simano-Decke die Haupt¬

verformungsphase dar [vgl. z.B. Ayrton & Ramsay, 1974 (ganzer Zentralalpenraum);

Grond et ak, 1995, Pfiffner et ak, 1995 (Cima Lunga-Einheit); Low. 1987. Meyre &

Puschnig, 1993 (Adula-Decke); Baudin et al.. 1993. Huber & Marquer, 1996 (Tambo-

undSuretta-Decken); Simpson. 1982, Grujic. 1992, Grujic & Mancktelow, 1996(Maggia-
und Antigorio-Decken)]. Besonders in den (semi-)pelitischen Gneisen und Schiefern, unter¬

geordnet jedoch auch in den basischen und ultrabasischen Linsen, wurden ältere Strukturen

durch D2 fast vollständig überprägt, während jüngere weitgehend schwach ausgebildet
sind. Daher sind D2-Strukturen relativ gut erhalten und können regional auskartiert wer¬

den (vgl. Strukturkarte bei Grond, 1994; Wahl. 1994). D2 wirkt sich auf den bereits be¬

stehenden Deckenbau aus und entwickelt grossräumige. flachliegende Isoklinalfalten

(«main Alpine folding» oder «main post-nappe folding» nach Milnes, 1974a/b).

D2 prägt massgeblich die Morphologie des untersuchten Gebietes, bestehend aus sich

abwechselnden Terrassen und steilen Felsabbrüchen (Fig. 3.16). Dabei entsprechen die

Terrassen in der Regel Schenkelbereichen und die Steilzonen jeweils Scharnierbereichen

von flachliegenden Grossfalten mit Amplituden im 100 m- bis km-Bereich. Neben

isoklinalen Falten entwickelt die zweite Deformationsphase eine Achsenebenenschieferung

S2, die zugleich Hauptschieferung ist, eine ausgeprägte penetrative Streckungs- und

Intersektionslineation Lo. welche parallel zur Faltenachse von Kleinfalten verläuft, sowie

starke Boudinage.

a) Schieferting S2 - Hauptschieferung

In den Gneisen und Schiefern der nördlichen Cima Lunga-Einheit entspricht die Schieferung
So - wie auch in den angrenzenden Regionen der Zentralalpen - dem dominierenden

planaren Gefüge und wurde in früheren Arbeiten, oft zusammen mit der älteren Schiefe¬

rung Sj, als «alpine Hauptschieferung» bezeichnet (z.B. Wenk, 1943, 1955; Heinrich,

1978; Stauble, 1978; Schlapfer, 1979). In den basischen und ultrabasischen Linsen

dagegen kommt St vorwiegend auf die Randbereiche und diskrete Zonen in Falten-

scharnieren beschränkt vor. wo sich stellenweise eine Chlorit-Krenulationsschieferung
entwickelt. In Kernzonen der Linsen hingegen dominieren meist ältere Strukturen wie die

Hochdruckschieferung. Dies dürfte einerseits damit zusammenhängen, dass sich die

peridotitischen Gesteine extrem kompetent verhalten haben und nur schwer überprägen
liessen. Andererseits könnte die alpin zugeführte Fluidmenge nicht ausreichend gewesen

sein, um insbesondere grössere Peridotitlinsen vollständig rekristallisieren zu können. Eine

starke Rekristallisation hätte einerseits die älteren Strukturen übeiprägt und andererseits

die Kompetenz der Peridotite hin zu grösserer Duktilität verändert.

S2 ist Achsenebenenschieferung zu E>2~Falten (Fig. 3.17a) und verläuft in Falten¬

schenkeln der zweiten Deformationsphase meist parallel zur älteren Schieferung Si und

zur Bänderung. Dort muss die resultierende Schieferung demnach als eine Kombination

von Sj und S2 betrachtet werden. In D2-Scharnieren dagegen stehen Sj und S2 diskordant

zueinander (Fig. 3.15d), wobei So nur schwach ausgebildet oder gänzlich abwesend und

Si dominierend sein kann.
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t

Figui 116 Maikante dutch D*> geplagte Morphologie des Gelände s um du Ctinadt Gagnone am Beispiel
des Volle di Motta Die flachen Terrassen entsprechen Se henkelbaachai die steilen Felsabbruche Schar

nieren son grossi-annagen lie gaiden Dn Falten Panorama s om P Scaiee Richtung SE im Hintergrund der

P eh Vogorno

Die Schiefeiung S2 ist m den Gneisen und Schiefem duich svndetoimatives Wachstum

und die Ausiichtung von plattigen und stengehgen Mmeialen wie Biotit Hellghmmei

Disthen, Stauiohth und gelegentlich Fpidotmmeiale sowie clinch Elongation von Quaiz

und Feldspaten geplagt Stellenweise findet sich zudem in dei Hauptschiefeiung vei teiltet

Tut malm, Gianat Rutil und Ilmenit odei Hamatit welche pia- bis syn-D2 gewachsen

sind In Amplnbohten knstalhsieien voivvlegend Plagioklas Hornblende und teilweise

Biotit (Fig 3 17a) in Ultiamafititen besondeis Amphibol Talk, Magnesit und Chlont

(weiteie Details in Kapitel 5) Besondeis m den Gianat Knotenschiefem kommen femei

Figui 117 a) DS \tdnahme ana D Falte in Bt \mphibolit Die Schieferung Sn gebildet dutch die \us

nchtung \ 011 Biotit ist \chsaiebenaischielaun^ DS DG 27 biSsn D gewachsene Gtanatc mit rotierten

Iriterngefugai tut Gianat knotaischiefa Die Schutoititg S uinfltesstdte klastcn wobei sie teilweise leicht

diskotdant um intentai Gcfugc \alauft Der resultierende Schctsinn istdextral FopnachSF DS HO 12

(Gwvd 1994)
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syntektonische Granate mit rotierten Interngefügen vor (Fig. 3.17b; Grond, 1994; Grond

et ak, 1995). Dabei umfliesst die Hauptschieferung S2 die Granatklasten, interne und ex¬

terne Schieferung verlaufen oft leicht diskordant zueinander, was auf eine Weiterrotation

nach abgeschlossenem Granatwachstum hinweist.

Die zweite Deformationsphase D2 zeichnet sich somit durch mehr oder weniger

dieselben Mineralparagenesen wie D[ aus. was auf kaum veränderte Metamorphose¬

bedingungen zwischen diesen beiden Ereignissen schliessen lässt.

Im Verzascagneis der unterliegenden Simano-Decke tritt die Schieferung S2 etwas weniger

ausgeprägt auf, ist jedoch gleich orientiert wie im Cima Lunga-Lappen. Zur Deckengrenze

hin kann eine schwache Zunahme der Schieferungsintensität festgestellt werden. Eine

Diskordanz zwischen den Strukturen in den beiden tektonischen Einheiten oder ein diskreter

Mylonithorizont, wie er an der Basis der nördlichen und mittleren Adula-Decke aufge¬

schlossen ist (Partzsch. 1996; Partzsch et ak, in prep.), kann jedoch nicht beobachtet

werden. Der genaue Verlauf der Deckengrenze zwischen Simano-Decke und Cima Lunga-

Einheit ist nach wie vor umstritten und wird in Kapitel 3.5.2 diskutiert.

Aus den stereographischen Darstellungen der Schieferungspole in Figur 3.18 ist ersicht¬

lich, dass S2 in den basischen und ultrabasischen Linsen dieselbe Orientierung wie in den

umliegenden Gneisen aufweist. Durchschnittlich fällt sie mit etwa 5° nach SE bis SSE ein

(Maxima bei 158/05 in den Gneisen. Fig. 3.18a. und bei 169/05 in Linsengesteinen, Fig.

3.18b). Besonders in den Gneisen sind die S2-Pole extrem konzentriert, was auf die

ausserordentliche Konstanz der Schieferung im ganzen Gebiet zurückzuführen ist. Die

schwache Streuung der Messungen kann entweder mit einer Fächerung von S2 oder mit

einer Überprägung durch D3 erklärt werden. Die Pole der eingezeichneten Grosskreise

(Gneise: 164/07. Linsen: 156/11) können demnach einer mittleren Faltenachsenrichtung

FAo oder FA3 entsprechen und stimmen mit gemessenen Durchschnittswerten überein.

Ein Vergleich von Figur 3.18 mit Figur 3.10 verdeutlicht weiter die Parallelität zwischen

S2 und S1 in D2-Faltenschenkeln. Die Überprägung durch D3 lässt sich besonders lokal an

den Linsen Mg 31 und Mg 32 beobachten (siehe Kapitel 3.4.3).

b) Lineation Lo und Bestimmung des Schersinnes

Auf den Schieferungsflächen der zweiten Deformationsphase lässt sich sowohl in der Cima

Lunga als auch in der Simano-Decke eine massige bis stark ausgeprägte Minerallineation Lo

beobachten. In den Gneisen und darin eingelagerten Araphiboliten handelt es sich um eine

penetrative Streckungslineation, hervorgerufen durch die Elongation von Quarz und Feldspäten
und die Ausrichtung stengeliger Minerale vv ic Disthen, Staurolith undAmphibol. Besonders in

Bänder- und Augengneisen (z.B. Verzascagneis) äussert sich diese Streckung anhand der

Feldspataugen und -aggregate, die in L2-Richtung stark gelängt sind und in Schnitten senk¬

recht zu L2 randliche Querschnitte aufweisen. In den mafischen und ultramafischen Linsen

dagegen kommt Lo nur untergeordnet und meist auf die ländlichen Zonen beschränkt vor.

Vornehmlich in Scharnierbereichen von D2-Falten ist Lo weiter von einer gleich orientierten

Intersektionslineation zwischen Sprp. S \. der Bänderung und S2 begleitet.
Die Lineation L2 fällt sowohl in den Linsen als auch in den Nebengesteinen durch¬

schnittlich flach nach SE bis SSE ein (Fig. 3.19: 0-L2 = 159/06 in Gneisen. 0-L2 = 158/08
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a) Si, Gneise b) So, Linsen

617 Daten, kontinicit bei 15 10 und 20 \ 64 Daten, kontunert bei 13 5 7 9 11 und 13 x

Figur 3.18: Schicferungsinessiingen (Pole) der zweiten Dcfönnationsjdiase: a) aus den Gneisen und b) aus

den Linsengesteinen. Die Daten w eisen in beiden Falten gleiche Orientierungen aufund streiten nur unwe¬

sentlich. Eine allfallige Fächerung oder eine Verfaltung von S? durch F)j lasst sich vor allem in den Linsen

vermuten; die Pole dergemittcltcn Grosskreisc (schwarze Quadrate: Gneise: 164/07, Linsen: 156/]]) kön¬

nen demnach einer mittleren Faltenachse FA2 oderFAi entsprechen. Tatsächlich verlaufen die durchschnitt¬

lichen Werte von FA2- (158/08, Fig. 3.23b) und FA3-Mes stetigen (164/12, Fig. 3.29) parallel dazu.

in basischen und ultrabasischen Linsen) und verläuft parallel zur Faltenachse FA2 (vgl.

mit Fig. 3.23). Die schwache Streuung einiger Daten in Figur 3.19 könnte auf eine leichte

Wellung der Hauptschieferung und der darin liegenden Lineation infolge Boudinage zu¬

rückgeführt werden. Eine spätere Überprägung ist nicht festzustellen.

a) Lo. Gneise b) Lo. Linsengesteinc

573 Daten 62 Daten

Figur 3.19: Stereogrammc mit eingetragenen Lmcationsdatcn. Die Lz-Messttngai ems den Gneisen (a) ver¬

laufen parallel zu jenen aus den eingebetteten hasischen und ultrabasischen Linsen (b). Die durchschnittlichen

Werte liegen bei 159/06 (Gneise) undba 15S/0S (Linsen).
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Die Parallelität zwischen Lineation und Faltenachse der zweiten Deformationsphase wird
in den Zentralalpen häufig beschrieben (Milnes. 1974a; Huber et al., 1980; Simpson, 1981,

1982; Baudin et ak, 1993; Grond et ak, 1995; Grujic & Mancktelow. 1996). Üblicher¬

weise wird dies mit einer syndeformativen Rotation der Falten infolge starker Streckung
in die Lineationsrichtung hinein erklärt, wobei es zur Bildung von sogenannten Scheide¬

falten («sheath folds», Fig. 3.22b; siehe z.B. Cobbold & Quinquis, 1980) kommen kann.

Diese sind im Lcpontin jedoch nur selten zu beobachten (Mancktelow. 1994). Nach Ex¬

perimenten von Grujic & Mancktelow (1995) können sich Falten mit Achsen parallel zur

Streckungsrichtung aber auch direkt entwickeln, wenn einerseits der Kompetenzkontrast
zwischen einer kompetenten Lage (z.B. Peridotite) und der umgebenden Matrix (z.B.

Gneise) gross ist. und andererseits die inkompetente Matrix die kompetente Lage umfliessen

kann (d.h. die kompetente Lage muss boudiniert werden: Peridotit-Linsen).

Verschiedene makro- und mikroskopisch erkennbare Scherindikatoren ergeben einen ein¬

heitlichen, über das ganze Untersuchungsgebiet hinweg konstant bleibenden Schersinn

«Top nach SE bis SSE» (siehe auch Grond et ak. 1995; Grond. 1994; Wahl, 1994). Einige
davon sind in Figur 3.20 abgebildet. Dazu gehören Scherbändchen (Fig. 3.20a). als o

oder vereinzelt ô-Klasten entwickelte Quarz- und Feldspataugen und -flasern (Fig. 3.20b),
rotierte Granatkörner (Fig. 3.17b), asymmetrische Schieferungsboudinage (Fig. 3.20c),

versetzte Amphibol it boudin s (Fig. 3.20d). Hellglimmerfischchen (Fig. 3.20c) und selten

auch eine bevorzugte Orientierung von Quarz-c-Achsen. Da die amphibolitfazielle Meta¬

morphose und die damit einhergehende Rekristallisation die zweite Deformationsphase
D2 überdauern (z.B. Ayrîon & Ramsay, 1974; Grujic & Mancktelow

, 1996). sind manche

dieser Scherindikatoren nachträglich verwischt worden. So lassen sich beispielsweise Scher¬

bänder makroskopisch kaum mehr und mikroskopisch oft nur noch andeutungsweise auf¬

finden (Fig. 3.20a). oder die Quarz-c-Achsen gefüge sind meist ausgetempert worden. Durch

Scherung verursachte Kompression an Boudinhälsen kann zu lokaler Faltenbildung mit Falten¬

achsen senkrecht zur Scherrichtung führen (E-W-Faltenachse, Fig. 3.20c). Der regional
auch über grossräumige D2-Falten hinweg konstant bleibende Schersinn «Top nach SSE»

belegt eine starke, syndeformative Streckung während der zweiten Deformationsphase.
Betrachtet man die Orientierungen der dominierenden linearen Struktur - vorwiegend

zur zweiten Deformationsphase gehörig - über den gesamten Zentralalpenraum, so fällt

auf, dass sie einer kontinuierlichen Richtungsänderung von SW-NE im Norden (Basodino-

Cristallina-Region) über E-W (Campolungo) nach NNW-SSE (Val Verzasca, Leventina)
im Süden unterliegt (vgl. Tafel I in Wenk. 1955: Meri e et ak. 1989: genauere Diskussion

in Kapitel 3.5.1).

c) Faltung und Faltengeometrie

Falten der zweiten Deformationsphase sind in der Regel flachliegend und eng bis isoklinak

meist mit schmalen, runden Faltenscharmeren, Die Faltenschenkel schhessen einen Winkel

zwischen 5° und 30° ein, welcher in den Gneisen meist kleiner als in den basischen und

ultrabasischen Linsen ausfällt. Durch D2 verfaltete Lagen weisen eine relative Schicht¬

verdickung in den Scharnieren auf (Fig, 3.21 ) - allerdings weniger markant als in Schar¬

nieren der ersten Deformationsphase D|. Aus Figur 3.21 ist weiter ersichtlich, dass die

Krümmung im Kern einer verfalteten kompetenten Lage deutlich grösser als auf der Aussen-
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Figur 120 Verschiedene Sc ha Indikatoren ergeben jeweils deutlich den Scher sinn lop nach SE bis SSF >

tri L? Richtung

a) Mikroskopische Scherbändchen in Zwaglimma schiefer DS 161b i

b) als a klasten ausgebildete Quai leidspat \11gen und knoten usammen mit einem makroskopischen
Scher band oberhalb 1 tnse Mg 161 koord 70S liO/l U 1 iO (Bleistiftlange 14 cm)

c) asymmetrische Schiefaungsboudiriage mit Sehetfaltenbildun^ in Boudnihalsen T\ senkrecht ~u Li

Bandagnase im lalle di Mottet kooid 70S 0~Vhl OK) (Dun hausser des Objekts deckels î cm) Die

Ski e daneben \ er anse haitlic ht ehe Entstehung solchei Boudinfalten bei as\iniiieti ischer Scher ung und

damit einher gehende) Sc hiefaiingsbotidineue können sieh utfolze lokaler Kompression kleine Falten ent

wickeln

d) entlang eines Schabandes \aset te Arnjrhibolitbotidins \al Mott koord "OS 110/111 100 (lange des

Mass stabc s 20 an)

c) Hellglimniafischehen in einem Zwagliminen,nas DS lö^b 1

seite ist woiaus in Multilavein eine alteinieiende konveigente und drveigente Facheiung
dei «dip-Isogonen» und dei Achsenebenenschieteiung So lesultieit (Hlbfr et al 1980)

Kompetente I agen zeichnen sich dabei duich konv ei gente und inkompetente Bandet duich
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divergente So-Fächer aus. Stellenweise entwickeln sich sogenannte «cuspate-lobate»-Struk-
turen (Fig. 3.21 ; Ramsay, 1967), was auf beträchtliche Kompression und Schichtverdickung
hindeutet. Im Klassifikationsschema von Ramsay & Huber (1987) entsprechen die Falten

der zweiten Deformationsphase den Klassen IC bis 2 (leicht offene Falten bis «similar

folds»; Grond et al., 1995).

In der Region um die Cima di Gagnone treten Do-Falten in allen Grösscnordnungen

vom cm- bis zum km-Bereich auf. D2-Kleinfalten sind in allen Lithologicn mehr oder

weniger einheitlich orientiert. Die Gneise und Schiefer zeigen oft relativ schöne zylindrische
und bei gut entwickelter Bänderung auch harmonische bis polyharmonische Faltenformen

(Fig. 3.21). Daneben kommen stark disharmonische Falten vor (Fig. 3.22a), welche sich

lateral schnell auflösen, indem sie zusehends offener werden. Ausserdem lassen sich

besonders Scharniere von Do-Kleinfalten teilweise über nur kurze Distanzen verfolgen,
da die Falten fortlaufend isoklinaler werden, bis die Faltenumbiegung schliesslich in der

eigenen Achsenebenenschieferung nicht mehr erkennbar ist (Mienfs, 1974a). Selten fin¬

den sich weiter infolge ausgeprägter Scherung und damit einhergehender Rotation der

Faltenachse hervorgebrachte Zungen- oder Scheidefalten («sheath-folds», Fig. 3.22b;

Cobbold & QuiNQuis. 1980; Mvncktelow. 1994).

In den malischen und ultramafischen Linsen entwickelt die zweite Deformationsphase
neben isoklinalen (Fig. 3.22c) vermehrt auch offenere Falten, da sich diese Gesteine

kompetenter als die umliegenden Gneise verhalten haben. Solche offenere Falten weisen

teilweise gar chevronartige Faltengeometrien auf. Gemäss Figur 3.22c überprägt Do im

Peridotit sowohl den teilweise boudinierten Lagenbau und die Hochdruckschieferung Shp
als auch eine Falte der ersten Phase D^ wobei die Typ 3-Interferenzgeometrie zwischen

Figur 3 21: Harmonische bis pcjhharmoriische, geschlossene D2-Faltcn in gebandertem Gneis. Die typi¬
sche Faltengeometi w nut lac liter Sichn acht kling in den Faltenschar liieren und stellenweise vorkommen¬

den «cus]iate-lobate»-Struktureii ist deutlich erkennbar Gnasblock aus der Schutthalde nordöstlich der

Cimet dt Gagnone.
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Figur 3.22: Verschiedene Dy-Falterigeoinetrien in Gneisen und Peridotiten (Durchmesser des Objektiv¬
deckels: 5 cm):

a) Disharmonische parasitäre D2-Kleinfälte im Streifengneis. Die Falte wird nach aussen zusehends offerier
und verschwindet schliesslich ganz, Fallblock im Schutt unterhalb Linse Mg 31, Gagnonekessel.

b) Geschlossene Di-Falte in leichtfaserigem Streifengne i.s mit lokaler «sheath-fold»-Bildung (Pfeil). Fall¬

block in der Schutthalde zm-ischen Mg 31 und Mg 32, Gagnonekessel.

c) Isoklinalc D2-Falte in Chlorit-Peridotit, sowohl den zuvor boudinierten Lagenbau und die Hochdruck¬

schieferung Sfjp als auch eine Dj-Falte koaxial überprägend (vgl. Detail in Fig. 3.15a). Linse Mg 32,

Koord. 7087560/13J'880.

d) DS-Aiifiiahme einer Dy-Falte in Chlorit-Peridotit. Die ältere Clilorit-Olivin-Schieferurig (Sfjp oder Sj)
wird deutlich verfaltet; eine Achsenebenenschieferung ist nur anhand weniger Chlorit-Blättchen erkennbar.

DS 31.26, ungekreuzte Polarisatoren.

Di und D2 deutlich sichtbar ist (vgl, mit Fig. 3.15a. Kapitel 3.4.1c). Mikroskopisch verfaltet

D2 die Chlorit-Olivin-Schieferung (SHP oder S^ im Peridotit deutlich, ohne dass sich,

abgesehen von wenigen ausgerichteten Chlorit-Blättchen, eine nennenswerte neue Achsen¬

ebenenschieferung ausbildet (Fig. 3.22cl).

In Figur 3.23a sind die Pole der Faltenachsenebenen FAE2 für die Gneise und die Linseit¬

gesteine dargestellt. Im Mittel ist die FAE2 leicht nach E bis SE geneigt, wobei sich

besonders die Messungen aus den Gneisen um einen Durchschnittswert von etwa 135/08

gruppieren (Polmaximum bei 315/82) und praktisch parallel zur Hauptschieferung So ver¬

laufen (vgl. mit Fig. 3.18). In den basischen und ultrabasischen Linsen dagegen verteilen

sich die FAE2-Pole deutlich in ost-westlicher Richtung, mehr oder weniger entlang eines

Grossfcreises, was aus einer Überprägung durch eine dritte Deformationsphase D3 resultiert

(Fig. 3.23a: konstruierte FA3 = 163/08. mittlere gemessene FA3 = 164/12). Dies lässt sich

besonders deutlich anhand der Ultramafitit-Linsen Mg 31 und Mg 32 aufzeigen.
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a) FAE2, Gneise und Linsen b) FA2, Gneise und Linsen

125 Daten (87 aus Gneisen. 38 aus Linsen) 124 Daten (97 aus Gneisen, 27 aus Linsen)

Figur 3.23: a) Pole der FAE2-Vlcssiirtgen aus Gneisen (Punkte) und Linsen (Kreise). Besonders die Daten

aus ultramafischeri Linsen platten entlang eines Grosskreises, dessen Pol von 163/08 subparallel zur durch¬

schnittlichen FAj von 164/12 verlauft, und belegen eine Überprägung durch die dritte Phase Dj. Die FAEj-
Pole, aus den Gneisen (Polinaxurium bei 315/82) ergeben einen Diirchschnittssvert von 135/08, womit die

FAEo subparallel zur Achsenebenenschieferung S2 orientiert sind.

b) FAy-Messungen, aufgetrennt nach Gneisen (Punkte) und Linsen (Kreise). Die Daten weisen in beiden

lithologischen Einheiten gleiche Orientierungen auf und grtijrpiercn sich um einen Mittelwert von 158/08.

Die stärkere Streuung der Messungen aus Peridotiten kann entweder mit schwacher Rotation der Linsen

oder mit Boudinage-Effekten erklärt werden.

Die Faltenachsen FAo (Fig. 3,23b) weisen in den Linsen und den umliegenden Gneisen

plusminus gleiche Orientierung auf und fallen flach nach SE bis SSE, parallel zur Lineation

L2, ein (vgl. mit Fig. 3.19). Die Werte aus den Peridotitlinsen streuen lediglich etwas

stärker, was sich entweder auf schwache Linsenrotation oder Boudinage-Effekte zurück¬

führen lassen könnte.

Grossfalten mit Amplituden von 100 m bis wenige km sind nur an einzelnen Stellen direkt

erkennbar, konnten aber anhand ihrer Parasitärfalten im cm- bis m-Bereich und der

Schieferungs-Bänderungs-lntersektionen regional auskartiert werden (vgl. Strukturkarte

bei Grond, 1994; Wahl. 1994). Die ganze nördliche Cima Lunga-Einheit wird durch einen

Stapel von fünf liegenden I^-Grossfalten aufgebaut (Schlaffer, 1979; GRONDet ak. 1995).

welcher sich in der unterliegenden Simano-Decke fortsetzt (Fig. 3.24). Ob dabei auch die

Deckengrenze mitverfaltet wurde, kann im Feld nicht sicher festgestellt werden. Dieses

Problem soll daher zu einem späteren Zeitpunkt diskutiert werden (vgl. Kapitel 3.5.2). Ein

schönes Beispiel dieser grossen D2-Falten. die «Scaieefalte» (Falte B in Fig. 3.24b. Fig.

3.24c). lässt sich anhand eingefalteter heller Gneise auf der Südseite des Pizzo Scaiee

beobachten.

Kompetente Gesteine wie die Peridotite. Eklogite. Amphibolite und auch die Kalk¬

silikatfelse sind in den Schenkeln dieser grossräumigen Do-Ealten stark boudiniert (siehe

Kapitel 3.4.2d) und in den Scharnieren verfaltet worden. Zudem scheinen die mafischen

und ultramafischen Linsen in diesem Faltenstapel auf einen diskreten Horizont von viel¬

leicht 50 bis 100 Metern Mächtigkeit beschränkt zu sein (Fig. 3.24b). Grössere Peridotit-
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Cima di Gagnone P Scaiee

b) W E

Pizzo Scaiee Cima di Gagnone

(2457 m) (2518 m)

«*"-*•_ Metapendotitlinsen (projiziert) -

— D? Faltenachsenebenenspuren

Figur 124 a) Ansieht da \01dostsate da Cima di Gaatone nut Gagnonekessel und Passa Gagnone \ on

da Capanna Ifra aus (Blich Richtung S\\ ) Die \ciscluedirun ultrabasischen Linsen sind im Bild rechts

tel gut als knollige Gebilde erkennbar Du Ski c daneben (inodift tat nach Gl o\D et al 199S)\aan

schaulicht den Dj Paltcnstapel bestehend aus 0 liegenden Grossfaltcn dei ehe Cima Lunga Einheit auf

baut Der ungefähre Verlauf der Deikingien e ist durch che gestrichelte I inte nachge~achnet die Bene

hung derselben 'tun Teilte n Stapel lasst sich im Feld nicht duckt feststellen

b) Strukturelles Profil durch die nördliche ( una Lim ^a Finhat abermals den D2 Faltenstapel darstellend

welchei sich auch m da unterliegenden Situano Decke fortsei t Die Metapendotitlinsen die in das Profil

hinanpioji icrtwoiden sind kotraitriaen su h besorugt innerhalb da Taltenscharniere odei in Scharnier

nahe ("B Iinsc Mg 161) und scheuten au] arten diskreten Hon ont son i() bis 100 m Mächtigkeit he

schrankt m sein

c)Em im Feld gutakennbaie s Beispiel ana da Giossfaltai in du san Faltenstapel stellt die <Scatccfalte >

auf dei Südseite des Pt 0 Sccitce den (Falte B) in clac n 1 alte nke in sich helle gebatikte Gnase befinden

A = Basisfeilte B = Sc aiccfalte ( - Xinbiafaltc D - Gagnone falte E - Gagnone gipfelfaltc
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linsen finden sich dabei bevorzugt innerhalb der Faltenscharniere selber oder aber in

Scharniernähe (Fig. 3.24b). Eventuell dienten sie infolge ihrer ausserordentlichen Kom¬

petenz als «Nukleationspunkte» für D2-Falten. oder die linsenhaltige Lage wurde wäh¬

rend der zweiten Deformationsphase in den Schenkeln stark gestreckt und ausgedünnt.

Schöne Beispiele hierzu stellen die Ultramafi titvorkommen im Val d' Ambra (vgl. Kartie¬

rung Neuenschwander, 1996). sowie die Peridotitlinsen Mg 30 und Mg 163 dar. Letztere

ist im Rahmen dieser Arbeit detailliert kartiert und strukturgeologisch untersucht worden.

Daher wird im folgenden genauer auf die Faltung in diesem Aufschluss eingegangen.

D2-Faltung an ultramafischen Linsen - Beispiel Mg 163:

Die Linse Mg 163. bestehend vorwiegend aus Chlorit-Peridotiten und mit diesen

assoziierten Eklogitcn. Amphiboliten. Metarodingiten und Kalksilikatfelsen (vgl. Detail¬

karte, Tafel l). befindet sich südlich der Cima di Gagnone auf einem sanften Bergrücken

und setzt sich aus drei individuellen Boudinkörpern zusammen (Mg 163a-c, Fig. 2.1).

Ihre Dimensionen bewegen sich zwischen 10 und 50 m Mächtigkeit und etwa 50 bis einige

100 m Länge.

Die drei Peridotitlinsen liegen im Scharnierbereich einer ostschliessenden D2-Grossfalte

(Gagnonefalte in Fig. 3.24b, nach Grond et ak. 1995). welche sich als einzige im D2-

Faltenstapel über eine grössere Distanz verfolgen lässt (Grond, 1994; Wahl, 1994). Die

Achsenebenspuren derselben und einiger zugehöriger Parasitärfalten sind in der Detail-

kartierung eingetragen. Zusätzlich wurde eine Serie von fünf strukturell-petrographischen

Detailprofilen über diese Linsenassoziation gelegt (Tafel 2).

Die Faltung durch die zweite alpine Deformationsphase prägt den Peridotit-Aufschluss

Mg 163; Falten der ersten Phase D] sind kaum vorhanden, und eine allfällige Überprägung
durch D3 äussert sich höchstens in leicht steilerem, ostgerichtetem Einfallen der FAEs

sowie einer schwachen Wellung der Schieferung So. Wie aus Figur 3.25 ersichtlich, kann

man Do-Falten bereits im Feld bestens erkennen. Innerhalb der nördlichen Peridotitlinse

Mg 163a weisen sie offene Falten formen auf und überprägen zuvor boudinierte Meta-

rodingitgänge (Fig. 3.25a und b). In den umgebenden Gneisen dagegen zeigen sie eher

geschlossenen Faltengeometrien (Fig. 3.25c).

Aus den Profilen (Tafel 2) und aus Figur 3.25 kann abgeleitet werden, dass die Peridotit¬

linsen leicht diskordant zum Scharnierverlauf der Gagnonefalte streichen. Am Nordende

der Linse Mg 163a liegt die Faltenumbiegung innerhalb der ultramafischen Gesteine, wobei

Parasitärfalten intermediärer Grössenordnungcn eine deutliche m-Vergenz ergeben (Pro¬

fil A). Gegen Süden verlagert sich das D2-Scharnier zusehends in che «unterliegenden»
Gneise (Profil B: Mg 163a; Profile C, D und E: Mg 163b). Somit befinden sich ein Teil

von Mg 163a sowie Mg 163b und c auf dem durchschnittlich mit 45° nach ENE einfallen¬

den «Verkehrtschenkel» der Gagnonefalte (vgl. mit Punktemaximum in Fig. 3.10a). Die

FAEo-Spuren von Parasitärfalten laufen zusammen, woraus ein schmaler, lokal begrenz¬

ter Scharnierbcreich resultiert (vgl. Detailkarte Mg 163a. Tafel 1).

Diese Ausführungen belegen ganz deutlich, dass die Deformationsphase D2 die drei

Peridotitlinsen Mg 163a.b und c und deren Begleitgesteine gemeinsam mit den umliegen¬
den Gneisen und Schiefern erfasst hat. wobei che Kontaktbereiche mitverfaltet worden

sind. Wie die Anordnung der einzelnen Linsen im Kartenbild weiter zeigt (Tafel 1 und Fig.

2.1), scheinen sie sich nicht auf einem einzelnen Horizont zu befinden, sondern sich viel¬

mehr innerhalb einer bestimmten Zone zu verteilen.
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1 igur 1 2i Die Paidotttlinsc Mg 161 lugt im Seharniabaach da Gagnonefedte (Teilte D m Fig 124)

und wird son der wetten Phase Di geprägt

a) Ansteht eine s Ausschnittes aus de m Profil A—A (Tafel 2) über che Paidotithnse Mg 161a mit Blick Rieh

tung V Eineoffaie Dy Falte lasst sich innerhalb des Pendotites deutlich erkennen Koord 708 100/131 200

(MassstabA Puschnig)

b) Ansie htsski cela uinttatigc athneten Dy l altaischainiaen Diese 1 alten übet prägen zuvor boudinierte

Metaroduigitgange (M) und erbe natiflie genele Amphibolite ( \) mit Tkloztt Relikten das Schairua da Gag

nonefalte befindet steh im Inneren da linse Pen eis itat falten eigen deutliche m \etgenzai

c) Ansicht da Gnasc an da l ntasatc \on Vlg 76i/? mit Blick Richtung S (Piofd D D Tafel 2) Die Di

Falte s\ eist m diesen Gneisen arte geschlossenere Geometrie als innerhalb der Paidotttlinsc Mg 161a auf
und stellt das gart c Scharnici da Gagnonefedte dar Die 1 mse Mg 16^h befindet sich hier gern lieh auf
deren Vakchitschcnkcl kooid "Y)S 1 SO/h 0 940 leinte des IFamilier s 60 an

d) Boudinage durch Do

Wie m Kapitel 3 4 1 d ei wahnt sind Boudm Stiuktuien im Gebiet um die Cima di Gagnone
lelativ weit veibieitet und stehen meist m Zusammenhang mit dei ausgepiagten Stieckungs-

komponente parallel zui Lineation 1 2 Zum einen weiden die basischen und ultrabasischen

Gesteine die zu Beginn von D2 schon staik gestieckt sein können aufgiund lhiei sein

hohen Kompetenz gegenubei den umgebenden Glimmei schietetn staik boudmieit Daraus

lesultieien die einzelnen teilweise hmteieinandei autgeieihten Pendotit-Imsen welche

das Kaitenbild dei noidhehen Cima Lunga-Emheit piagcn (vgl Fig 2 1 Grond et al
,
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Figur 3.26: Beispiele von Boudinage infolge starker Streckung während D2, z.T. in Kombination mit Dj

(vgl. auch Fig. 3.20):

a) Boudinierte dunklere Lage int Verzasca-Gneis (Simano-Decke), mit Bildung einer «fish-tnouth-stnictitre»

(rel. grosser Kompetenzkontrast). Darunter ein weniger stark boudiniertes Qz-Fsp-reiches Band. Koord.

708'990/133'OSO; Durchmesser des Objektivdeckels: 5 an.

b) Symmetrische Schieferungsboudinage im Glimmerschiefer, mit Qz ± Alurnosilikat-Knauern in Boudin-

kliiften. Mg 163a, Koord. 708'23()/l31 '170 (Länge des Hammers: 60 an). Nach einem Modell von Putt &

VrssERS (1980) reissert Extensionsklüfte etwa senkrecht zur Streckungsrichtung L2 auf, wobei die Schiefe¬

rung S2 eingeschnürt werden kann.

c) Boudinierte Do-Kleinfalten, auf analoge Weise wie die Schieferungsboudinage entstehend. Val d'Efra,
unterhalb Mg 31 im Gagnonekessel; Koord. 707'860/131'175.

d) Ultramafitit-Linse, die von der Schieferung Sy in den koritaktnahen Gneisen umflossen wird. Mg 161,
Volle di Mona, Koord. 707'990/131 '480.

1995). Zum anderen sind die innerhalb der Gneise und Schiefer vorkommenden Quarz-

Feldspat-reichen und amphibolitischen Lagen oftmals senkrecht zur Streckungsrichtung

L2 zerrissen worden (Fig. 3.26a und Fig, 3.20d), Zugleich entwickeln sich nicht selten

eine gleich orientierte, meist symmetrische Schieferungsboudinage (Fig 3.26b) und teil¬

weise gar boudinierte L>2-K]einfalten (Fig. 3.26c) in den Nebengesteinen. Nach dem Modell

von Platt & Vissers (1980) entstehen diese Strukturen, indem senkrecht zur maximalen

Zugspannung X kleine Extensionsklüfte aufreissen und die Hauptschieferung S2 sowie

parallel zu L2 orientierte Faltenscharniere an diesen Stellen zunehmend eingeschnürt
werden. Dabei beginnen sich boudinähnliche Formen auszubilden (siehe Skizzen in Platt

& Vissers, 1980). In den enstehenden Hohlräume bilden sich die oft anzutreffenden Quarz-

Alumosilikat-Knauern (Klein, 1976). Diese Schieferungsboudinage führt auch zu der

schwachen Wellung von So um eine im Mittel E-W-streichende Achse (Fig. 3.26b). Zu¬

dem umfliesst die Hauptschieferung S2 in den kontaktnahen Gneisen die kompetenten
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basischen und ultrabasischen Linsen, da die plastischen Glimmerschiefer aus Platzmangel

in die Boudinhälse ausweichen (Fig. 3.26d), In Stereogrammen kann sich dies zum Teil

anhand einer Abweichung der S2-Messdatenpole in nord-südlicher Richtung äussern (bei¬

spielsweise bei Mg 166).

In Abhängigkeit vom Kompetenzkontrast zwischen den Lithologien können sich ver¬

schiedene Boudinformen ausbilden, die von einer schwachen «pinch and swell»-Struktur

bei niederem Kompetenzunterschied bis hin zu blockigen Boudinkörpern mit gelegentlich

vorhandenen «fish-mouth-struetures» bei grossem Kompetenzkontrast reichen (Fig. 3.26a).

Dementsprechend variiert der scheinbare Streckungsfaktor, der aus diesen Strukturen ab¬

zuleiten ist, in Abhängigkeit von der Lithologie stark und kann zwischen 200 und 500%

betragen. Ausserdem stellen versetzte Boudinkörper und asymmetrische Schieferungs¬

boudinage (vgl. Fig. 3.20) im Feld willkommene makroskopische Scherindikatoren dar,

aus welchen meist der einheitliche Schersinn «Top nach SSE» in L2-Richtung hervorgeht.

Bei vielen dieser Boudins handelt es sich um isolierte, kissenförmige Körper. Dies

weist entweder auf zwei verschiedene Streckungsrichtungen. zum einen parallel zu L2 in

NNW-SSE-Richtung und zum anderen etwa in NE-SW- bis E-W-Richtung, oder auf

syndeformative Rotation boudinierter kompetenter Gesteine während D2 hin. Zusammen¬

hängende «chocolate-tablet-structures» (Ramsay & Huber, 1983. Kapitel 4) lassen sich

dagegen nirgendwo finden. Ob es sich hierbei um einen reinen Effekt der zweiten

Deformationsphase oder aber um eine Kombination zwischen Di und Do handelt, bleibt

ebenfalls ungelöst, da die Streckungslineationen L| und L2 beinahe parallel zueinander

verlaufen. Eine eingehende Diskussion zur Bildung dieser kissenförmigen Boudins anhand

vier unterschiedlicher Modelle findet sich bei Grond (1994, Kapitel 3.6) und soll hier

nicht wiederholt werden. Es ist jedoch einerseits sehr wahrscheinlich, dass Boudinage
auch während D| stattfand, wie von D2 überprägte Amphibolitboudins in den Gneisen

unterhalb der Linse Mg 163a belegen. Andererseits ist im Feld nur eine kombinierte

Streckungsrichtung auffindbar. Daher scheint ein zweiphasiges Entstehungsmodell mit

zusätzlicher syndeformativer Rotation kompetenter Lagen am ehesten auf die isolierten,

kissenförmigen Linsen und Boudins zuzutreffen (Modell 1 oder 4 von Grond. 1994).

Innerhalb der ultrabasischen Linsen verfaltet die zweite Deformationsphase bereits

zuvor boudinierte Metarodingit-Gänge (Fig. 3.25a). Olivin-Diopsid-Chlorit-Magnetit-
Venen und dumtische Lagen (Fig. 3.22c). Deren Boudinage erfolgte schon vor oder wäh¬

rend der Hochdruckphase und wird durch D2 höchstens verstärkt (siehe Kapitel 3.3). Die

mehrfach zonierten Blackwalls (vgl. Kapitel 5.4) überprägen die Metarodingitboudins

dagegen weitgehend statisch und dürften sich am ehesten während D2. allenfalls auch

schon während Dt entwickelt haben. In der äussersten Amphibol-Chlorit-reichen Zone

lässt sich oftmals eine neugebildete Schieferung erkennen, die mehr oder weniger kontakt¬

parallel verläuft und der Schieferung S2 m den Nebengesteinen entsprechen könnte.

Die Kontaktgesteine, welche zwischen den chemisch stark unterschiedlichen Peridotit¬

linsen und den angrenzenden sauren Gneisen und Schiefern als Folge der alpinen Meta¬

morphose (mittlere bis obere Amplnbohtfazies) relativ häufig zu erwarten wären (Rand-

zonierung in Pfeifer. 1979, 1981), sind nur sporadisch vorhanden und teilweise extrem

ausgedünnt. Diese Tatsache lässt sich eigentlich nur mit ausgeprägter tektonischer Aktivität

(Bewegung, Scherung) entlang der Kontaktzone während der Boudinage dieser Körper
erklären. Die N-S-gerichtete Streckung kann dabei unter Umständen über Do hinaus bis

hin zu Eh angehalten haben.
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e) Spr ode Deformation wahrend Di

Stiuktuien wie Adein, Brache und Klüfte weisen auf spiodes Vei halten dei Gesteine hm

und entstehen noimaleiweise wählend ehei spatei Veifoimung Je nach den theologischen

Eigenschaften dei Gesteine können spiode Stiuktuien jedoch in bestimmten Lithologien

auch schon huhei auftieten So haben sich besonders che kompetenten basischen und ultra¬

basischen Boudms (Pendotite, Eklogite und Metaiodmgite) um einiges fiuhei als die um¬

gebenden Glimmet schielet und -gneise. namhch schon wählend D2, spröde bis spiod-

duktil vei halten (vgl mit Kapitel 3 4 5) In den Chlont Petidotiten äussert sich dies bei¬

spielsweise in det Fntstehung zahlt eichet, sich gegenseitig ubeilageindei Adei-und Kluft¬

systeme, in welchen veischiedene amphibohtfazielle Minerale wie Anthophylht Falk,

Magnesit, fiemoht, Chlont und Magnetit ktistalhsieit sind (Fig 3 27a) Eine genaue Be¬

seht eibung und Alteisabfolge dieser Adern findet sich bei Pffifer ( 1979, 1987) Sic dien¬

ten als Kanäle fut COo- und H20-teiche fluide Phasen die wählend dei amphibohtfaziellen

Regionalmetamoiphose aus den Nebengesteinen eingedumgen sind und zu einei meta¬

somatischen Veiandeiung dei angrenzenden Pendotite geführt haben (Pffiffr, 1978. 1979,

1981, 1987, Heinrich, 1982 1983) Viele dei Adern bildeten sich wählend odei dnekt

nach D2 besondeis die häufig voi kommenden zomei ten Anthophylht - Magnesit + Talk-

Venen, die eine auffällig konstante Onentieiung aufweisen (Fig 3 27b), sowie die einpha¬

sigen Anthophylht-Adeichen (Fig 3 27a) Sie schneiden alle D|- und D2-Struktuien
diskoidant ab und sind manchmal «en echelon» angeoidnet Ihie Kluttflachen fallen meist

steil nach SSE ein und vei lauten somit senkiecht zui Stteckungsnchtung L2 (Fig 3 27b

12Ditui

1 igtir 127 a) Metasorrteitisch gefällte Ada ind klufts\ staue in Chlont Patdottt Luise Mg 161a Die

häufig \ 01 kommenden \ntlt - Mss + ]c leiten sind me ist penallel nie inarider orientait und fallt n stc ilnach

SSE an Sic schneiden eütere Strukturen wie den Iagatbaii (L) Tr Ol Chi Mgl \aien odei che Schiefeiung

(?) ab Daneben lassen sich ahltcichc feine \nth Äderchen linden die meist nicht orientiert und jiuiga als

die Anth - Mgs + Ic \aicri sind b) Pöbelte dung einiget Anth ~ Mgs+Tc \aien aus \a schicclaicn

Paidotitlinsen Die Pole (Diaecke)\alciufcii patallcl 111 Sticckitngshncation L-(0 L-> = F9/06 schwär

zer Kreis) Die Adern weisen seht konstante Orientierung auf und sind kaum mehr überprägt s\ orden
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die Kluftflächenpole und L2 sind parallel zueinander). Die Beziehung der Adern zu D3 ist

relativ unklar, da D2 und D3 koaxial zueinander stehen.

Wo die Hauptschieferung der starken Streckung wegen eingeschnürt wird (Schiefer¬

ungsboudinage. Fig. 3.26b, Kapitel 3.4.2d), öffnen sich in den Nebengesteinen etwa gleich¬

zeitig zu den Adern in den Peridotiten Boudinklüfte. Neben Quarz kristallisieren in diesen

Disthen, Plagioklas, Hellglimmer und Biotit. Diese Minerale entsprechen ebenfalls einer

amphibohtfaziellen Paragenese. Gleichzeitig können sich viele der im Lepontin weit ver¬

breiteten Quarz-Alumosilikat-Knauern auf ähnliche Weise gebildet haben (Klein, 1976).

f) Zusammenfassung - zweite Deformationsphase Do

Die zweite alpine Deformationsphase D2 stellt in der nördlichen Cima Lunga-Einheit und

den angrenzenden Decken die dominierende Verformungsphase dar. Sie erfasst die

mafischen und ultramafischen Linsen gemeinsam mit den umliegenden Glimmerschiefern

und -gneisen, wobei auch die Kontakte zwischen diesen Lithologien verfaltet werden. D2

überprägt und verwischt Strukturen der älteren Deformationsphase D [, wobei sich Falten¬

interferenzen des Typs 3 (koaxiale Überprägung. Fig. 3.15) entwickeln. In Abhängigkeit

von der Lithologie entstehen sowohl im Klein- als auch im Grossbereich leicht offene bis

isoklinalc Falten, eine Achsenebenenschieferung So, die in den Gneisen meist der Haupt¬

schieferung entspricht, eine ausgeprägte Streckungs- und dazu parallele Intersektions-

lineation L2, sowie mit der starken Streckung einhergehende Boudinage kompetenter

Gesteine in allen Grössenordnungen. In Kombination mit Di resultieren daraus zumeist

isolierte, kissenförmige Körper wie beispielsweise die zahlreichen ultramafischen Linsen.

Zudem können sowohl die Hauptschieferung als auch Kleinfaltenscharnicre eingeschnürt
und boudiniert werden. Die maximale Streckung während D2 kann bis zu 500% betragen.

Alle diese Strukturen weisen über das gesamte Untersuchungsgebiet ausserordentlich kon-

stante Orientierungen auf. Die Schieferung S2 liegt subhorizontal oder fällt flach nach SE

bis E ein, die Lineation L2 verläuft parallel zur Faltenachse FA2 in NNW-SSE-Richtung.
Verschiedenste Scherindikatoren ergeben einen einheitlichen, über alle Ü2-Falten Scharniere

hinweg konstant bleibenden Schersinn «Top nach SSE» (siehe Fig. 3.20).

Grossräumig entwickelt D2 eine Serie flachliegender Isoklinalfalten im 100 m- bis

km-Bcreich, welche die Cima Lunga-Einheit aufbaut und sich in der unterliegenden Simano-

Decke fortsetzt (Fig. 3.24), Dieser Faltenstapel prägt che Morphologie des Geländes

massgeblich.

Im Vergleich zu Di findet Do unter nur leicht höheren Metamorphosebedingungen der

mittleren bis oberen Amphibolitfazies statt (600-660 °C, 6-8 kbar; Grond et ak, 1995),

wobei die Metamorphose die zw eite Phase überdauert (post-D2-Rekristallisation: Ayrton

& R.VMSAY. 1974). Tektonisch könnte D2 mit NNW-SSE- bis NW-SE-Extension infolge

Kollaps und Zergleitcn des während Dt aufgebauten Deckengebäudes und damit cinher-

gegangenei'Krustenverdickung in Zusammenhang stehen (vgl, Kapitel 3,5.1 ; sowie Schmid

et ak, 1990; Schrfurs. 1993; Baidin et ak. 1993: Ht ber & Mvrqlfr, 1996).



56 Kapitel ?

3.4.3 Deformationsphase D3 - «Querfaltung»

Die dntte Defoimationsphase D^ ist m dei noidhchen CimaLunga-Einheit gegenubei den

beiden voiheigehenden Phasen nui schwach ausgebildet Sie entwickelt voi allem oftene

zum Teil wellblechaitige Falten (Fig 3 28a) mit lelativ steil nach SW einfallenden Falten-

achsenebenen (mittleie FAF} = 242/65) und tlachen NW-SE-stieichenden Faltenachsen

(mittlem FA3 = 164/12, Fig 3 28a und Fig 3 29) Im Gegensatz zu D| und D2 weisen

diese Falten gerundete Faltenqueischnitte und kaum Schichtveidickung in den Falten-

schaimeien auf Nach Ramsay (1967) und R wis vv & Hi ber (1987) entspiechen sie etwa

Falten dei Klassen ICbis IB (schwachkonveigentebispaiallele Falten) In angrenzenden

Regionen, beispielsweise im Veizasca-Fal bei Laveitezzo odet im Maggia-Gebiet, zeigen

D^-Falten dagegen oftmals eine chevionaitige Faltengeometne mit scharfen eckigen
Schalmeizonen (Hubfr et al 1980 Gruhc & Mancktelow, 1996)

Eine Ubeipiagung von D3 Stiuktuien duich eine iiingeie Phase lasst sich wedei im

Feld noch anhand dei steieogi aphischen Dai Stellungen v on Faltenachsen und Faltenachsen-

ebenen aufzeigen (siehe Fig 3 29) Die wenigen FA3- und FAE-^-Messdaten stieuen zwat

îelativ staik. weisen abei eine lecht legelmassige Veiteilung um ein Maximum auf Dem-

gegenubei ubeipiagt D3 sowohl in den Gneisen und Schieiern als auch m den basischen

und ultrabasischen Linsen alle alteten Stiuktuidemente wie beispielsweise jene dei zweiten

Phase D2 beziehungsweise dei Hochdiuckphase Dabei entwickeln sich zwischen D2 und

D3 abeimals Inteiteienzmustei des Tvps MI ig 3 28b) was auf eine koaxiale Ubeilage-

iitng detselben schhessen lasst (vgl auch Mlrll <k LfGai
.
1988, Fig 3) Em Veigleich

von Figui 3 29 mit Fi gut 3 23 zeigt deutlich dass die I altenachsen FA2 und FA3 parallel
zueinandei vei lauten w ahi end die Faltenachsenebenen meist einen îelativ giossen Winkel

einschhessen Da sich che FAE2 Pole entlang eines Giosskieises verteilen (siehe Fig 3 23a),

1 igm 12S Beispiele fur die Teilte nfor m und geome trie um D in iiltiamafischcti l utsin nahe ~um Kontakt

~u den umliegenden Gneisen aï Re lain offene D I alten in Chlont Xmphibol Pa idotit mit stellet nach

SW einfallender T\l eine tun schlecht erkennheae D 1 alte mit se hanbar falscher \a gen koaxial über

lagernd Aordsate ehr Linse Mg U kooid "7A ^0/hl 910 L bei sieht und Ski cela it i gl Pig 1 11

b) Deutlicher sichtbare Palte nubapragung des hps -» t koaxiale l baptagung) wischen den Defoi mations

phasai £>-> und D m Chlont Pa idotit erkennbar an set falteten li lachen Bande in linse Mg 12 kooid

70S ÎS0/111 S80 F ange des Bleistifts 14 an
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31 Daten, kontunert hei 14 7 10 13 und 16 x 20 Daten, kontuneit bei 13 5 7 9 und 11 x

Tigur 3.29: Stereographische Dens tellurig a) der FAEj-Pole und b ) der FA^-Messiingeit. Die geringe A nzahl

der Daten ist bezeichnend fur das sporadische Auftreten von Dr Falten. Die Daten sind recht regelmässig

um ein Maximum verteilt (0-FAE* - 242/65, 0-EAj = 164/12) und lassen keine Überprägung durch eine

nachfolgende Phase erkennen.

dessen Pol von 163/08 die gleiche Orientierung wie die FA^-Feldmcssungen aufweist,

müssen die sporadisch vorkommenden D^-Falten aus einer eigenständigen Deformations-

phase hervorgehen und können nicht mit zufälligen lokalen Variationen von D2-Falten
erklärt werden.

Vorkommen und Geometrie der D^-Falten sind stark von der Lithologie abhängig und

weisen auf einen grossen Einfluss des Kompetenzkontrastes auf die Faltenentstehung hin.

So treten D^-Falten vorwiegend lokal in den Kontaktbereichen der basischen und insbe¬

sondere der ultrabasischen Linsen zu den umliegenden Gneisen auf, wo der Kompetenz¬
unterschied am grössten ist, und sind in den Peridotitlinsen am besten erkennbar. In den

kontaktnahen Gneisen klingen sie mit zunehmender Distanz zu den Linsen rasch ab und

verschwinden schon nach wenigen Metern gänzlich (siehe Fig. 3.30b). Dies führt zu meist

stark disharmonischem Faltenstik mit oft diskontinuierlichen Faltenscharnieren und rasch

abnehmenden Faltenamplituden in alle Richtungen. Daher lassen sich Dß-Falten auch nie

über grössere Distanzen verfolgen und können regional nicht auskartiert werden.

D^-Falten zeichnen sich gegenüber Do- oder D[-Falten durch ein kleineres Wellen¬

längen- zu Schichtdickenverhältnis aus. was einerseits eine allgemeine Abnahme im

Kompetenzkontrast zwischen den verschiedenen Gesteinen widerspiegeln oder anderer¬

seits einfach einen Effekt der Wiederverfaltungsgeometrie darstellen kann (Gruhc, 1992,

1993; Gruiic & Mancktelow. 1996). Die Orientierungen bereits bestehender Struktur¬

elemente (z.B. D[- und Do-Falten sowie verschiedene plan are Strukturen wie Schiefe¬

rungen etc.) kontrollieren dabei die Geometrie der neuentstehenden D^-Falten. da die bereits

mehrfach deformierten und verschieferten Gesteine diesen einen erhöhten «Biege-
widerstand» entgegenbringen (vgl. z.B. Maggia-Decke: Huber et ak. 1980; Grujic &

Mancktelow, 1996: Tambo- und Suretta-Decken: B audin et ak, 1993). Aus diesem Grund

reagieren die gebänderten Gneise und Glimmerschiefer vorwiegend mit Schichtverdickung
und nur leichter Wellung mit sehr grosser Wellenlänge und kleiner Amplitude um eine
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NW-SE-streichende Achse auf D3. sofern sich keine grösseren Diskontinuitäten wie

Peridotitlinsen in der Nähe befinden. Und auch dort scheinen Dß-Falten nicht überall mit

gleicher Wahrscheinlichkeit zu entstehen, sondern sind oftmals auf einen bestimmten

Bereich eines Peridotitkörpers - meist eher die Ostseite - beschränkt (besonders Linse

Mg 166, aber auch Mg 31. Mg 32 und Mg 280). Neben dem oben erwähnten Kompetenz¬

kontrast könnte somit ein weiterer Effekt für ihr sehr lokales Vorkommen verantwortlich

sein. Dieser soll anhand der modellhaften Skizzen in Figur 3.30 diskutiert werden (Modell

von «rigid body rotation»):

In der Situation post-Do (Fig. 3.30a) liegen die ultramafischen Linsen mehr oder weniger

konkordant in den stark geschieferten Gneisen und sind mit diesen zusammen in

isoklinale D2-Falten gelegt worden. In Do-Faltenschenkeln verläuft die interne Hoch-

ciruckschieferung Sjjp etwa parallel zur Hauptschieferung S2 in den Nebengesteinen.

Figur 3.30. Modcllhaftc Skizze zui Erklärung des lokal begrenzten Vorkommens von D^-Falten in den ein¬

zelnen Pciidotitkorpan (P) und deren Kontaktzonen zu den aiigienzendcn Gneisen, a) Situation jrost-DV

pra-Djt b) Situation s\n- bis post-Dj, M = boudinierte Metatodtngitgangc. Eilauteiungcn Sgl. Text.
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Wenn nun die Gneise vorwiegend mit Schichtverdickung auf D3 reagieren (vgl. oben),

könnten die darin eingebetteten rigiden Peridotitlinsen eine schwache passive Rotations¬

komponente um eine zur FA3 parallele, NW-SE-streichende Achse erhalten und zuse¬

hends quergestellt werden. Diese Rotation ist regional recht systematisch und kann

durch geringfügige primäre Asymmetrien begünstigt werden. Während dieses Prozesses

kommt es - in Analogie zu rotierten Mineralklasten in Gesteinen - zu erhöhter Kom¬

pression an den einen sowie zu Dilatation an den anderen Enden der Linsen (Fig.

3.30b. Situation syn-bis POS1-D3), und interne Strukturen wie Shp oder D2-Falten werden

zunehmend steilgestellt. Wo Kompression vorherrscht, wird die Entwicklung der D3-

Falten in den Ultramafititen und zum Teil auch in den direkt angrenzenden Gneisen

begünstigt. Leider konnten an jenen Stellen, wo Dehnung auftreten müsste, weder

bevorzugt Boudinstrukturen noch Adern gefunden werden.

Rotation infolge aktiver E-W-Scherung während D3 kann hier mehrheitlich ausge¬

schlossen werden, da keine E-W-streichende Lineation oder andere Hinweise darauf

beobachtet werden können. E-W-Scherung mit «Top nach W»-Schersinn unter

abnehmenden Metamorphosebedingungen wird jedoch aus benachbarten Regionen der

Zentralalpen beschrieben (z.B. Merle & LeGal. 1988; Merlf et ak, 1989) und mit der

Entstehung von duktilen My1 oniten an der Kontaktzone zwischen Simano-Decke und

Leventinagneis respektive mit der Bildung der Maggia-Querzone (Preiswerk, 1918)

in Verbindung gebracht.

Die dritte Deformationsphase verfaltet die Hauptschieferung So, was oftmals mit einer

schwachen Krenulation und Kinkung der darin gewachsenen Minerale einhergeht (Gruhc

& Mancktelow. 1996). Makroskopisch ist jedoch nirgendwo eine neue Achsenebenen-

oder Krenulationsschieferung S3 beziehungsweise eine Lineation L3 zu erkennen. Mikros¬

kopisch dagegen kann man in Amphiboliten. Glimmerschiefern und auch Calcitmarmoren

manchmal eine domänenartige Schieferung S3 beobachten (Grond, 1994, Abb. 3.30), die

von Biotit, Hellglimmer und Chlorit nachgezeichnet wird. In (semi-)pelitischen Gneisen

und Glimmerschiefern kristallisieren weiter meist geringe Mengen an Quarz und Feldspäten
sowie wenig Disthen. Staurolith, Epidot und eventuell Turmalin, während in basischen

und ultrabasischen Gesteinen etwas Talk. Amphibol, Chlorit und zum Teil Magnesit
wachsen (vgl. Kapitel 5; Kl \pfr, 1982, 1985; Grond et al., 1995: Gruhc & Mancktelow.

1996). Diese Mineralparagenesen und die Tatsache, class sich Peridotitlinsen während D3
noch relativ duktil verfallen lassen, weisen auf noch recht hohe Metamorphosebedingungen
im Bereich der unteren bis mittleren Amphibolitfazies hin. Da D3 in den Nebengesteinen

jedoch nur selten mit Sicherheit erkennbar ist. gestaltet sich eine p-T-Abschätzung als

unsicher und nicht immer gut durchführbar.

Die schönsten Beispiele von D^-Falten rund um die Cima di Gagnone kommen im Val d'

Ambra und im Talkessel NW der Cima di Gagnone zw ischen Val cl" Ambra und Val d'Efra

(sog. «Gagnonekessel») vor, wo sich die verschiedenen Lithologicn auf relativ kleinem

Raum abwechseln und zahlreiche ultraraafische Boudins aufgeschlossen sind. Der beste

dieser Aufschlüsse, die Linse Mg 31. ist in Analogie zu Mg 163 (vgl. Kapitel 3.4.2c) im

Detail kartiert (Tafel 3) und anhand von vier strukturell-petrographischen Detailprofilen

(Tafel 4) untersucht worden.
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Figur 3,31: Die Peridotitlinse Mg 31 ist durch die sich überlagernden Deformationsphasen D2 und Dj
geprägt (vgl, auch Fig. 3.28a), Koord. 708'350/13F910:

a) Auf der Nordseite der Linse Mg 31 sind die. offenen, svellhlechartigen DrFalten am deutlichsten z.u

erkennen.

b) Die Skizze dieses Aufschlusses zeigt, dass D2 sowohl die Schieferung Sfjp und einen boudinierten

Metarodingitgang (M) innerhalb des Peridotites als auch die direkt angrenzenden Kalksilikatfelse (KS) und

Gneise verfaltet. Die FAEjfällt steil nach SW ein; aufden Schenkeln und im Scharnier der DrFalte finden
sich überprägte D2- und auch eine D/-Falte, die teilweise scheinbar falsche Vergenzen bezüglich Dj auf¬
weisen.

c) Detailaufnedime der Interferenz.struktur zwischen Dj, D2 und Di int Scharnier der DrFalte; siehe Fig.
3,31b für Lokalität (Durchmesser des Objektivdeckels: 5 cm).

Dp-Faltiing an ultramafischen Boudins- Beispiel Mg 31:

Die Linse Mg 3 J befindet sich nordwestlich der Cima di Gagnone in einem engen Talkessel

(vgl. Fig. 2.1 und Karte bei Grond et al,. 1995) und besteht zur Hauptsache aus Amphibol-
Chlorit-Peridotiten und assoziierten (Granat-) Amphiboliten, Metarodingiten und Kalk¬

silikatfelsen. Die ganze Linse ist etwa 100 bis 120 m lang und maximal 30 bis 40 m

mächtig. Sie wird von einer jungen. E-W-streichenden Verwerfung in zwei Teilkörper
aufgetrennt (siehe Kapitel 3.4.5).
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Die sich überlagernden Deformationsphasen D2 und D3 prägen die Strukturen im Peridotit-

körper Mg 31 und dessen unmittelbarer Umgebung. Die offenen D3-Falten sind am nörd¬

lichen Ende am deutlichsten erkennbar (Figuren 3.28a und 3.31), wobei es sich in einem

E-W-Profil um eine Syn- gefolgt von einer Antiform handelt. Der Verlauf der ensprechenden

AE3-Spuren ist in der Detailkarte eingezeichnet (Tafel 3). Aus Figur 3.31 und den Profilen

in Tafel 4 geht hervor, class D3 einerseits die Hochdruckschieferung Shp und boudinierte

Metarodingitgänge verfaltet und andererseits D] und D2 etwa koaxial überprägt. Isoklinalc

D2-Falten bilden dabei auf D^-Faltenschenkeln teilweise Antivergenzen bezüglich den

D3-Scharnieren. Die in den Profilen eingetragenen D2-Vergenzen weisen - unabhängig

von deren Lage bezüglich der D3-Falten -mehrheitlich auf eine grössere westschliessende

D2-Umbiegung im Liegenden von Mg 31 hin (vgl. z.B. Profile B-B' und C-C. Tafel 4: z-

Vergenzen mit Blick nach S). In Bezug auf den D2-Faltenstapel (Fig. 3.24) könnte dieser

Peridotitkörper somit auf dem Schenkel zwischen der Basis- und der Scaieefalte (nach

Grond. 1994; Wahl, 1994) oder aber zwischen Parasitärfalten innerhalb des Scharnier¬

bereiches der E-schliessenden Scaieefalte zu liegen kommen (nach Neltbnschwander, 1996).

Tatsächlich findet man in den Gneisen unterhalb Mg 31 einige auch grössere D2-Falten

(Tafel 4). Deren genaue Position innerhalb der liegenden Grossfalten lässt sich jedoch

nicht mit Sicherheit festlegen, da D2-Vergenzen in verschiedenen Grössenordnungen vor¬

kommen können. In Tafel 4 erkennt man weiter, class D3 in den direkt an Mg 31 angren¬

zenden Gneisen rasch abklingt, was sich besonders in sofort flacher werdendem Einfallen

der Schieferung S2 äussert.

Anhand der Verteilung der Messungdaten aus dem Umfeld der Linse Mg 31 wie auch

im ganzen Untersuchungsgebiet kann aufgezeigt werden, class D3 sowohl die Schiefe¬

rungen in Peridotiten und kontaktnahen Gneisen als auch die FAE2 zusammen überprägt,

da deren Daten entlang desselben Grosskreises streuen (vgl. Fig. 3.18 und 3.23a).

In nördlicher Richtung betrachtet stellen die D^-Falten. die sowohl am Aufschluss Mg

31 als auch in der ganzen Cima Lunga-Einheit auftreten, zum Teil z-förmige Falten-

vergenzen dar und weisen auf eine grossräumige Di-Synform im Westen des untersuchten

Gebietes hin (Diskussion unter Kapitel 3.5.1. Fig. 3.33).

3.4.4 Deformationsphase D4 - Rückfaltung

Die vierte Deformationsphase läuft unter abnehmenden, spröd-duktilen Druck-Temperatur-

Bedingungen ab (z.B. Gruhc & Mancktfi ow
.
1996: Grond. 1994). Da-Strukturen können

in der nördlichen Cima Lunga-Einheit und der unterliegenden oberen Simano-Decke nur

ganz selten beobachtet werden. Die einzige, makroskopisch erkennbare D^Struktur stellt

nach Grond et al. ( 1995) eine kmkartige Krenulation der Hauptschieferung an einem gering¬

mächtigen, glimmerreichen Band im Vallc di Motta dar (Koord. 707'250/l31 '450), welches

sich im Bereich der Deckengrenze befindet. Mikroskopische Anzeichen von D4 lassen

sich auch in anderen Lithologien nachweisen. So kann man beispielsweise in grösseren

Hellglimmerporphyroklasten und in ghmmerreichen Lagen Kinkbänder beobachten

(Grond, 1994). Oder syn- bis post-D^ gewachsene Minerale wie Quarz und Feldspäte

löschen undulös aus und zeigen zum Teil Deformationslamellen sowie Subkornbildung.

Im Druckschatten einiger Granatklasten kristallisieren Chlorit und Quarz, Zudem über¬

wächst Chlorit manchmal zusammen mit Epidot die Hauptschieferung bildende Minerale
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wie Biotit, Hellglimmei und Plagioklas, wobei sich nie eine neue Schieferung oder Lineation

entwickelt

Diese Feststellungen belegen zwai class nach dei dntten Defoimationsphase noch

Veirormung untei letiogtaden Bedingungen auttntt Ob diese jedoch einei weiteten Phase

zugeschrieben weiden duifen ist ungewiss Denn manche dei beobachteten Stiuktin-

elemente winden sich auch mit Hille von D^ und eventuell gai D2 eiklaien lassen

3.4.5 Spröde Deformation («post-Ü4»)

Die jüngsten nachweisbaien Detoimationen m dei noidhchen Cima Lunga-Finheit und

dei daiuntei hegenden Simano Decke sind spiodei Natut Giossiaumige Stoiungen und

lokal aufti étende Bi uche mit kleinen Veisetzungsbeti agen sind im ganzen Gebiet zu beob¬

achten und ubeiqueien sowohl lithologische Gienzflachen als auch die Deckengienze (vgl

Karte 111 Grond et al 1995 Grond 1994 Wvhi 1994) Auf Luftbildern und m Ansichts¬

fotos ei kennt man giosseie Biuchsysteme relativ gut an üel eingeschnittenen Bachlaufen

und Felsabbiuchen, die quet zum Tenassenbau onentieit sind (Fig 3 32a)

Die meisten Stoiungssysteme vei laufen in WSW-ENE- beziehungsweise m WNW-

ESE-Richtung deien Bruchflachen fallen mit etwa 70 bis 90° nach Süden ein Seltenei

kommen auch F-W-stieichende Brache voi Fmei davon teilt den Aulschluss Mg 31 m

zwei Teile wobei dei südliche Block gegenubei dem noidhchen leicht nach Osten vei-

setzt wnd (simstiale Bewegung siehe Karte in Grond et al 1995) Im ubngen etkennt

man sowohl anhand von Rutschhaimschen und Stnemungen auf Bracht lachen als auch an

vei setzten Bandeiungen class dei südliche Block gegenubei dem noidhchen absinkt (Fig
3 32b) Man beobachtet somit in dei Cima I unga Finheit ähnliche giossiaumige Storangs-

undBtuchsvsteme wie sie 111 den Zentialalpen weit veibieitet sind (Steck 1968) Sie sind

jungei als die Hauptdetoimation und stehen m Zusammenhang mit dei Hebung dei Zential¬

alpen in den letzten 10-20 Ma (Steck 1968 Plrd'v & Stvlder 1973, Hurford 1986,

Pigur 1 12 a) Obaes \alle di Motto aus da I utt in östliche) bis südöstliche! Richtung betrachtet Fine

NE SW streichende Stoning mit gaunern \ ertikahm leisat erkennbar unterhalb der Lima di Gagnone

(Pfeil) ist als Gelände fur che deutlich sichtbai Im Hinter aund rechts ehe \11fsthlussc da Pcndotttltiisc Mg
161 Luftaufnahme son S Giispaga b) Steil neu h SSE anfallende Bt uche am Gleit s\ ischen Passo Scaiee

(linke Seite) und (una di Gagnone (im Hinta rund) Sic weisen eine schwache dcxtialc Bcwcgungs

komponente auf wobei da südliche Block gegenubei dem nördlichen absinkt (Blick nach E)
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Meyre & Puschnig, 1993). Eine Verbindung zu späten Bewegungen an der Insubrischen

Linie, die infolge dextraler Transpression zwischen Adria und Europa aktiv sind, ist gut

möglich (Schmid et ak, 1987).

Daneben durchziehen unzählige kleine, meist steilstehende Kluftflächen den ganzen

flachliegenden Faltenstapel. Die Versetzungsbeträge sind, wenn überhaupt vorhanden,

minimal (max. einige dm). Anhand «en échelon»-Kliiftchen zeigt sich abermals ein Ab¬

sinken des südlichen Teils (siehe Fig. 3.49 in Grond, 1994). Auf manchen dieser Kluft¬

flächen, besonders in den Streifen- und Augengneisen, finden sich zum Teil idiomorph

gewachsene Kluftminerale wie Quarz, Adular. Prehnit, Epidot. Titanit und Chlorit. In den

während D2 gebildeten Boudinklüften wird Disthen von Andalusit überwachsen (vgl. Ka¬

pitel 3.4.2e; Klein, 1976). Bei der Entstehung der Klüfte müssen somit etwa Bedingungen

der Prehnit-Pumpellyit- bis unteren Grünschieferfazies geherrscht haben.

Die Kluftbildung stellt das jüngste Ereignis im Untersuchungsgebiet dar. Sie steht am

ehesten mit Druckentlastung während einem späten Stadium der Hebungsgeschichte im

Zentralalpenraum und der damit einhergehenden Talbildung (Talklüftung) in Zusammen¬

hang.

3.5 Diskussion der Strukturgeschichte

Die Diskussion zur strukturellen Entwicklung in der nördlichen Cima Lunga-Einheit gliedert

sich in zwei Teile: zunächst wird die Deformationsabfolge der Cima Lunga-Einheit mit

der publizierten Verformungsgeschichte in benachbarten Deckeinheiten der Zentralalpen,
insbesondere in der zur Cima Lunga-Einheit äquivalenten Adula-Decke, verglichen und

che einzelnen Phasen wo immer möglich miteinander korreliert. Die Prozesse, die zu den

verschiedenen Deformationsphasen geführt haben, und deren relatives Alter sind eben¬

falls kurz angesprochen. Im Anschluss daran wird die Lage der Deckengrenze zwischen

der Cima Lunga-Einheit und der unterliegenden Simano-Decke erörtert und ein neues

strukturelles Modell für die Cima Lunga-Einheit vorgeschlagen.

3.5.1 Korrelation mit Deformationsereignissen in benachbarten Decken

Tabelle 3.3 fasst die Deformationsgeschichte in verschiedenen tektonischen Einheiten des

Penninikums und des Unterostalpins zusammen und stellt einen Versuch zur Korrelation

dieser Ereignisse von West nach Ost dar. Sie beruht teilweise auf früheren Korrelations¬

vorschlägen über meist kleinere Distanzen (z.B. Hublr, 1981 : Baudin et ak, 1993: Gruhc

& Mancktelow, 1996; Pvrizsch. 1996; Pt schnig. 1996), Vergleiche über den gesamten

Zentral alpenraum sind bisher jedoch noch relativ selten zu finden (z.B. Schmid et al..

1996). Die angegebenen Zeiträume sollen das Alter der jeweiligen Verformungsphasen

eingrenzen und stützen sich oftmals auf Datierungen und Beobachtungen aus den Rand¬

bereichen des lepontinischen Gneisdomes, w o die Austctnpcrung insbesondere älterer Ge-

füge durch die amphibolitfaziclle Metamorphose geringer ist. Aus der Cima Lunga-Ein¬
heit oder der angrenzenden Simano-Decke existieren bisher keine Datierungen zu den

einzelnen Deformationsphasen, und publizierte Altersdaten müssen meist als Abkühlalter
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angeschen werden. Einen Überblick zu bisherigen Datierungen mitBezug aufdie Deforma¬

tionsgeschichte geben unter anderem Huxziker et al. (1989, 1992, 1997) über den ganzen

Zentralalpenraum. Partzsch (1996) für die Adula-Decke, Gruhc & Mancktelow (1996)

für die Maggia-Region und Marquer et al. (1994) für die Tambo- und Suretta-Decken.

Eingehende Diskussionen zur Exhumations- und Abkühlgeschichte finden sich bei Hurford

(1986), Hurford et al. (1989). Vance & O'Niovs (1992) sowie Sieck & Hunziker (1994).

Eine Korrelation verschiedener Deformationsphasen aus unterschiedlichen Einheiten

ist mit zunehmender Distanz naturgemäss immer grösseren Unsicherheiten unterworfen,

und der in Tabelle 3.3 dargelegte Vorschlag muss als zum Teil höchst spekulativ angesehen

werden. Neben den rein phasenspezifischen Beobachtungen - Schieferung, Lineation,

Faltenachse und Achsenebene. Faltenstil, Boudinage und deren Orientierungen - sind auch

Interferenzgeometrien zwischen einzelnen Phasen und ihre Beziehung zum metamorphen

Mineralwachstum bei einer Korrelation berücksichtigt worden (Ramsay. 1967; Milnes.

I974a/b). Ereignisse, die auf gleiche tektonische Prozesse und Bewegungen zurückgehen,

müssen dabei in den einzelnen Decken durchaus nicht gleichzeitig abgelaufen sein. Viel¬

mehr dürfte sich der Deckenbau in den Zentral al pen sukzessive von oben nach unten

entwickelt haben, indem zusehends internere Einheiten des Briançonnais (Tambo- und

Suretta-Decken) über externere Einheiten des südlichen Kontinentalrandes von Europa

(Adula-, Simano- und Leventina-Decken) geschoben worden sind (z.B. Schmid et al., 1996;

Froitzheim et ak, 1996). So ist es eher unwahrscheinlich, dass die Deformationsabfolge

aus der Cima Lunga-Einheit strikte zeitgleich mit den entsprechenden Deformationsphasen

in der höherliegenden Tambo- oder Suretta-Decke entstanden ist. insbesondere da die

beobachteten Mineralaltcr einem E-W- beziehungsweise N-S-Trend mit gegen W bis NW

jünger werdenden Altern unterliegen (z.B. Huxziker et ak, 1992). Und schliesslich darf

die beobachtete «Abfolge von Phasen» kaum als das Resultat von isolierten tektonisehen

Bewegungsereignissen betrachtet werden, sondern stellt vielmehr das Produkt eines

kontinuierlich abgelaufenen Prozesses bei der Kollision zweier Kontinente dar, bei dem

sich die Orientierung der Hauptverformungsachsen fortwährend in kleinen Schritten

geändert hat, und der bis heute nicht abgeschlossen ist.

Hochdruckphase Dpjp

Strukturen einer frühalpinen Hochdruckphase DHP sind in der nördlichen Cima Lunga-

Einheit nur noch reliktisch in den basischen und ultrabasischen Linsen und mit diesen

vergesellschafteten Gesteinen nachweisbar. In den umhegenden Gneisen und Schiefern

lassen sich keine entsprechenden strukturellen Hinweise auf Dup finden. Falls sie einmal

vorhanden waren, sind sie vollständig von den nachfolgenden vier alpinen Deformationen

und der damit einhergehenden Metamorphose überprägt und ausgelöscht worden (vgl.

Diskussion in Kapitel 5.6: Heinrich. 1982k In der tektonisch äquivalenten Adula-Decke

dagegen können Hochdruckstrukturen nicht nur in Eklogitlinsen sondern allenfalls auch

in den einschliessenden Gneisen anhand einer Phengit-Schieferung festgestellt werden

(Trescolmen-Phase: Mlvre & Puschnig. 1993: Pvrtzsch et ak, in prep.). Zudem beschreiben

Mfyre & Puschnig (1993) und Pvrtzsch (1996) einen Aufschluss in der Trescolmen-

Gegend (mittlere Adula-Decke). an welchem Eklogite und Gneise eventuell gemeinsam

unter Hochdruckbedingungen verfaltet worden sind. Die Aufschlussbeziehungen sind je¬

doch nach eigener Betrachtuns: eher zweifelhaft.
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Südgerichtete Subduktion Europas unter den Adriatischen Subkontinent (Heinrich, 1983,

1986) führte zur Verschuppung von ozeanischer und kontinentaler Kruste sowie mesozoi¬

schen Sedimenten und zu beträchtlicher Deformation der Gesteine unter zunehmend druck¬

betonten Bedingungen (Bildung eines «tektonischen Mélanges» nach Trommsdorff, 1990).

Somit erscheint es durchaus möglich, dass zumindest ein Teil der Gneise und Schiefer

mitsubduziert worden ist (vgl, Kapitel 5.6). Nach einem neuen Modell von Partzsch (1996)

und Partzsch et al. (in prep.) sind Hochdruckrelikte auf höhere Bereiche der Adula-Decke

beschränkt. Diese wird daher in zwei Teildecken aufgetrennt, welche erst im Laufe einer

jüngeren Phase miteinander verschweisst und anschliessend zusammen auf die Simano-

Decke überschoben worden sind. Nach diesem Modell dürfte die Cima Lunga-Einheit nur

der oberen Adula-Teildecke entsprechen und müsste die gleiche Strukturgeschichte wie

diese aufweisen, während im untersuchten Gebiet um die Cima di Gagnone die untere

Teildecke gänzlich fehlen würde.

Sm-Nd-Datierungen an Granaten aus Eklogiten der Cimadi Gagnone-Region (Becker,

1993) und U-Pb SHRIMP-Daten an Zirkonrändern von Alpe Arami-Granatperidotiten

und -pyroxeniten (Gebauer. 1994, 1996) ergeben übereinstimmende eozäne Alter um 45-

40 Ma für das Druckmaximum in der Cima Lunga-Einheit. Zirkon-Kerne weisen jedoch

zum Teil präalpine Alter zwischen 450 und 1800 Ma auf (Gebauer et al.. 1992; Gebauer,

1996). Diese können als Hinweise dafür betrachtet werden, dass die Alpe Arami-Peridotite

eine lange präalpine Entwicklungsgeschichte mitgemacht haben und allenfalls als Teil des

Basements anzusehen sind, Demgegenüber ist das Alter der Eklogite in der Adula-Decke

nach wie vor umstritten. Einerseits werden kretazische Alter für deren Entstehung ange¬

nommen (z.B. Hunziker et ak. 1989; Steck & Hunziker, 1994; Santini, 1992). anderer¬

seits ist ein tertiäres Alter nicht ausgeschlossen (z.B. Santlnt. 1992). Eine ausführliche

Zusammenfassung und Diskussion zu bisherigen Datierungen in der Adula-Decke findet

sich bei Partzsch (1996) und Partzsch et ak (in prep.). Ein präalpines, allenfalls her¬

zynisches Alter für eklogitische Gesteine in der Adula-Decke und vielleicht auch in der

Cima Lunga-Einheit muss zudem nach wie vor in Betracht gezogen werden (Diskussion

in Biino et ak. 1997). Falls es sich aber um eine alpine Hochdruckphase handelt, so ist

diese in den Zentralalpen auf die Adula-Cima Lunga-Einheit beschränkt. Sowohl in der

iiberhegenden Tambo- und Suretta- als auch in der unterliegenden Simano-Decke lassen

sich alpin höchstens erhöhte Drücke bis maximal 10-13 kbar bestimmen, und präalpine

Eklogite auffinden (Baudin & Mvrquer, 1993: Marquer et ak, 1994; Irouschek, 1983).

Weitere alpine Hochdruckvorkommen mit tertiären Altern, die auf ein äquivalentes

Subduktionsereignis zurückzuführen sind, treten westlich der Cima Lunga-Einheit in der

Zermatt-Saas-Zone. der Sesia-Zone und der Dora Maira auf (Bowtell et ak. 1994: Gebauer

et al., 1997: Rubatto, 1998: Rub vrro et al,. 1998).

Die Exhumation der Adula-Cima Lunga-Einheit begann noch während der Hochdruck¬

phase Dhp- wahrscheinlich direkt nach dem Erreichen des Druckmaximums. Der Mecha¬

nismus für die relativ rasch abgelaufene Exhumation ist noch weitgehend unbekannt, eine

Übersicht zu verschiedenen Exhumationsmodellen gibt zum Beispiel Platt (1993). Im

Ver.Setzungsbereich zwischen abtauchender Platte (Europa und Valais-Trog) und sich

darüberschiebendem oroeenem Deckel (Adria) losgebrochene Krustenblöcke könnten

aufgrund einer relativen, der Subduktion entgegengesetzten Bewegungskomponentc parallel

zu dieser Scherzone gehoben und exhumiert werden (siehe Cloos. 1982. 1985). Partzsch

et al. (in prep.) schlagen ein ähnliches Modell bestehend aus einer Kombination zwischen
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Extension in höheren Einheiten und Extrusion der Adula-Cima Lunga-Einheit parallel zur

«Subduktionsscherzone» (= schmale Zone zwischen abtauchender Platte und Hangingwall,

in der die grösste relative Bewegungskomponente auftritt; siehe Modell bei Mancktelow,

1995) vor, bei fortgesetzter Kompression und Versenkung in tieferen Krustenniveaus.

Deckenbildung (Dj)

Dj ist die erste alpine Deformationsphase, die mit Sicherheit sowohl in den basischen und

ultrabasischen Linsen und den Nebengesteinen der Cima Lunga-Einheit als auch in der

unterliegenden Simano-Decke auftritt und in beiden tektonischen Einheiten gleiche

Geometrie und Orientierung aufweist. Innerhalb der Linsen der Cima Lunga übeiprägt sie

zudem die früheren Strukturen der Hochdruckphase D^p. Linsen- und Nebengesteine

müssen somit spätestens syn-D[ miteinander verschuppt und ab diesem Zeitpunkt zusam¬

men deformiert worden sein.

Die erste Deformationsphase Dt äussert sich tektonisch in der «Überschiebung» der

Adula-Cima Lunga-Einheit auf die Simano-Decke unter amphibohtfaziellen Bedingun¬

gen, mit einer «Top nach N- bis NW»-Bewegungsrichtung, und ist mit dem deckenbildenden

Ereignis im ganzen penninischen Raum gleichzusetzen. Während Dj wird die Exhumation

der Cima Lunga-Einheit und der «oberen» (nach dem Modell von Partzsch et ak, in prep.)

Adula-Decke, die schon im Laufe der Hochdruckphase DHP einsetzte, mit einer «Top

nach N- bis NW»-Bewegungskomponente abgeschlossen. Zusätzlich könnte sich die

Simano-Decke in südliche Richtung unter die Cima Lunga-Einheit geschoben haben. Bei

der «Überschiebung» dieser beiden tektonischen Einheiten würde es sich somit um einen

kombinierten Prozess aus Exhumation im Hangenden und beginnender Versenkung im

Liegenden einer S-gerichteten Subduktionszone handeln (vgl. dazu Fig. 8c in Schmid et

ak. 1996), woraus eine relative «Top nach N»-Bevvegung resultiert.

Über die Zentralalpen betrachtet liesse sich D | vonW nach E am besten mit der decken-

biktenden Phase Dj von Hl ber et al. (1980) und Gruhc & Mancktelow (1996) im nörd¬

lichen Maggia-Gebiet. mit der Zapport-Phase (Low, 1987; Paruzsch et ak, in prep.) in der

oberen und unteren Adula-Decke. der Ferrera-Phase (Milnes & Schmutz, 1978: Schreurs,

1993; Schmid et ak. 1990) in den Schamser-Decken und der nördlichen Suretta-Decke

sowie mitD] von Baudin et al. (1993) und Ht ber & M-yrqier (1996) in der Tambo-und

der Suretta-Decke korrelieren (vgl. Tab. 3.3). Die zur Deckenübcrschiebung in den

penninischen Einheiten äquivalente Phase in der Malenco-Forno-Einhcit und den unter-

ostalpinen Decken südlich der Engadiner Linie (Margna- und Sella-Decken) stellt am

ehesten die erste Rückfaltungsphase (Df) nach Sidler & Benntng (1992), Hermann &

Müntener (1992) und Spillm-\nn ( 1993) dar. die vor allem in nördlichen Regionen eben¬

falls einer «Top nach N»-Kinematik unterliegt (v gl. Froitzhfim et ak. 1994). südlich davon

in der Malenco-Region jedoch ein «Top nach S» aufweist.

Am Ostrand des penninischen Bereiches erfasst die erste Deformationsphase Dj den

Arblatsch-Flysch. der Fossilien des Palaozäns und unteren Eozäns enthält (Ziegler, 1956;

Eiermann, 1988). In der Suretta-Decke gruppieren sich K-Ar- und Rb-Sr-Alter an Hell-

glimmern und Phengiten um ca. 35—45 Ma und werden als Bildungsalter der Glimmer in

der ältesten alpinen Schieferung Sj angesehen (Sueinitz & Jager, 1981: Schreurs, 1993:

Review in Marquer et ak, 1994), Aus der Cima Lunga-Einheit und der Simano-Decke

selber existieren bisher keine Datierungen zu D). Ob die erste Phase in letzteren als syn-
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chron zu jener in der Suretta-Decke angesehen werden darf, ist ungewiss und eher zweifel¬

haft. Da sich der penninische Deckenbau jedoch von oben nach unten, dh. von paläo¬

geographisch intern nach extern, entwickelt hat (z.B. Schmid et ak, 1996, 1997) und die

vorhandenen Datierungen aus den Zentralalpen von E nach W zusehends jünger werden

(Hunziker et ak, 1992). dürften jene Daten eine obere Alterslimite für Di in der Cima

Lunga-Einheit angeben. Die als relativ zuverlässig geltenden Sm-Nd-Datierungen der

vorangehenden Hochdruckphase (45-40 Ma: Becker, 1993) grenzen diese obere Limite

zusätzlich ein. Für die erste Deformationsphase D| in der Cima Lunga-Einheit darf somit

ein eozänes bis unteroligozänes Alter (40-35 M'a) angenommen werden.

Verfaltung des Deckengebäudes (D2, Hauptdeformation)

Ebenso wie Di ist auch die zweite Deformationsphase Dt regional weit verbreitet und tritt

oftmals als Hauptverformungsphase in Erscheinung. In der Cima Lunga-Einheit und der

unterliegenden Simano-Decke erzeugt sie eine Serie von liegenden Isoklinalfalten. die

Hauptschieferung (S~f) und eine penetrative Streckungslineation (L2) parallel zur Falten¬

achse FA2, mit konsistentem «Top nach SE- bis SSE»-Schersinn. Di wird hier einer syn-

bis post-kollisionalen NW-SE-gerichteten Extension als Folge von vertikaler Verkürzung

und Zergleiten des während Di überschobenen Deckenstapels zugeschrieben und führt

zur Entspannung des isostatischen Ungleichgewichtes in der zuvor stark verdickten Kruste

(Puatt, 1986, 1993; Platt & Vissers, 1989). Die dabei gebildeten flachliegenden Iso¬

klinalfalten wurden entweder in die Streckungsrichtung hineinrotiert oder primär parallel

dazu angelegt (vgl, Modell von Gruhc & M-vncktelow, 1995). Über die Zentralalpen

betrachtet unterliegt die dominierende lineare Struktur - vorwiegend zur Deformations-

phase D2 gehörig - einer grossräumigen. kontinuierlichen Richtungsänderung (vgl. Wenk,

1955, Tafel I; Merle et ak. 1989; Gruhc & M vnckeelow, 1996). In der Basodmo-Cristallina-

Region fällt sie mit mittlerer Neigung nach NE ein und verläuft östlich davon, im

Campolungo-Gebiet. etwa in ost-westlicher Richtung. Weiter östlich und südlich, im Val

Verzasca und der Leventina, streicht L2 flach von NNW nach SSE, Scherindikatoren wei¬

sen auf einen relativen «Top nach SSE» Bewegungssinn hin. Analoge Kinematik beschrei¬

ben Schmid et ak (1990) und Schreurs (1993) weiter östlich aus den Schamser-Decken

und den angrenzenden Einheiten, erklären diese aber als relative SE-gerichtete Versetzung

bei generel 1er NW- bis NNW-Bewegung mit v on oben nach unten zunehmender Transport¬

geschwindigkeit unterhalb eines rigiden orogenen Deckels, repräsentiert durch die ost-

alpinen Einheiten. In der zur Cima Lunga-Einheit äquivalenten Adula-Decke (Meyre &

Puschnig, 1993) sowie in den darüberhegenden Tambo- und Suretta-Decken (Baudin et

ak, 1993; Huber & Marqier, 1996) ist L: schliesslich flach E-fallend und Scherbeo¬

bachtungen ergeben eine «Top nach E»-Verschiebung. Diese wird auch hier mit E-W-

Extension parallel zum orogenen Gürtel im Zusammenhang mit vertikaler Verkürzung
und Zergleiten des Deckengebäudes erklart.

Wie in Tabelle 3.3 gezeigt lässt sich die zweite Deformationsphase in der Cima Lunga-

Einheit mit Do von Hubfr et al. (1980) und Grujic & M vncktfi ow ( 1996) in der nördli¬

chen Maggia-Decke und angrenzenden Einheiten, mit der keis-Phase (Low, 1987; Meyre

& Puschnig, 1993; Partzsch, 1996) in der ganzen Adula-Decke sowie mit der Niemet-

Beverin-Phase in den überliegenden Tambo- und Suretta-Decken (z.B. Milnes & Schmutz.

1978: B audin et al., 1993; Schreurs. 1993) und der Turba-Phase in derpenninisch-unter-
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ostalpinen Grenzregion (z.B. Froifzheim et ak, 1994; Nievergelt et ak, 1996) gleichsetzen.

Regional führt D2 zu teilweise intensiver Verfaltung des von D] aufgebauten Decken¬

stapels («main post-nappe folding», Milnes. 1974a/b) und ruft in den Zentralalpen zum

Teil deckenähnliche Grossstrukturen hervor, die früher oft mit echten Deckfalten verwech¬

selt wurden, Zwischen den Deformationsphasen D] und D2 entstehen dabei je nach Loka¬

lität Interferenzgeometrien der Typen 2 oder 3 (siehe Kapitel 3.4.1c, Fig. 3.15).

Nach dem Adula-Modell von Partzsch ( 1996) und Partzsch et al. (in prep.) müssten

die obere und die untere Adula-Teildecke im Laufe dieser Phase (Leis-Phase) zusammen¬

gefügt und anschliessend in NW-Richtung auf die Simano-Decke überschoben worden

sein. Diese These lässt sich hier aus den folgenden Gründen nicht weiter stützen:

1) In der Region um die Cima di Gagnone zeigen D2-Strukturelemente aus dem Cima

Lunga-Lappen und der Simano-Decke gleiche Geometrie und Orientierung; die

isoklinalen Falten setzen sich über beide tektonische Einheiten hinweg fort, ohne dass

Diskordanzen zu beobachten sind (siehe z.B. Fig. 3.24b).

2) In beiden Einheiten findet sich eine einheitliche «Top nach SE»-gerichtete Scherung,

ein Mylonit-Horizont fehlt im Bereich der Deckengrenze. Dieser wäre bei einer syn-

D2 Überschiebung jedoch zu erwarten, wobei der Schersinn zwischen Simano-Decke

im Liegenden und Cima Lunga-Einheit im Hangenden wechseln müsste.

3) «Top nach NW»-Kinematik während D2 ist weder an der Cima Lunga-Basis noch

sonstwo in den penninischen Decken wirklich belegt und scheint auf die Adula-Basis

beschränkt zu sein.

4) Falls die Cima Lunga-Einheit, wie allgemein angenommen, tektonisch äquivalent zur

Adula-Decke sein sollte, müssten beide plusminus dieselbe strukturelle Geschichte

aufzeigen.

Aus diesen Gründen scheint die Adula-Decke während der zweiten Deformationsphase

eine Einheit darzustellen, die schon infolge eines früheren Deformationsereignisses

(Zapport-Phase. D]) vereint und als Ganzes auf die Simano-Decke geschoben worden ist.

Im Bergell wird der Turba-Mylonit. eine E-gerichtete Abschiebungsstruktur mit eben¬

falls «Top nach E»-Schersinn, die an der Grenze zwischen unterostalpinen und süd-

penninischen Einheiten vorkommt und mit der zweiten Phase Do in letzteren gleichgesetzt

wird (Liniger. 1992: Nievergeu et ak. 1996), zusammen mit der regionalen Schieferung

(So) und weiteren Do-Strukturen von der Bergeller Intrusion abgeschnitten (Nievergelt et

ak. 1996). Das Alter dieser Intrusion beläuft sich auf rund 32 Ma für den Tonalit und 30

Ma für den Granodiorit (von Bl vxckexburg. 1992: Villv & von Blanckenburg, 1991).

Wie in der Cima Lunga-Einheit und in den benachbarten Decken findet zudem die

grünschiefer- bis amphibolitfazielle Regionalmetamorphose und das damit einhergehende

Hauptmineralwachstum auch hier sv 11- bis post-Do statt und w ird v on der Bergeller Kontakt¬

metamorphose überlagert (Trommsdorff cy, Niev lrgflu 1983). Aufgrund dieser Beobach¬

tungen und der oben aufgeführten Korrelationen w ird die zweite Deformationsphase D2

in der Cima Lunga-Einheit und den benachbarten Decken als prä-Bergellisch betrachtet

und auf ca. 35-32 bzw. 30 Ma geschätzt (vgl. auch Mvrqufr et ak. 1994; Grujic &

Mancktelow, 1996). Diese Schätzung stimmt gut mitRb-Sr-Datierungen an Hell glimmern

in zentralen Bereichen des Lepontms (um die Cima Lunga-Einheit) überein (Jager. 1973).

welche den Peak der amphibohtfaziellen Metamorphose markieren, K-Ar-Daten ergeben

dagegen meist jüngere Alter um 26 bis 23 Ma (Deutsch & Steiger, 1985) und stellen
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meist Abkuhlaltei dai. welche duich die ubei D2 hinaus und allenfalls sogai bis syn-Ü3

anhaltenden, lelativ hohen Metamoiphosebedmgungen veijungt worden sind

« Querfaltunc» (Dj)

Stiuktuien dei di ltten Detoi mationsphase D^ sind in dei Cima Lunga-Einheit lelativ selten

und aut Zonen hoheien Kompetenzkonüastes wie zum Beispiel die Randbeieiche von

basischen und ultiabasischen Linsen besehtankt Da sich teilweise lalk-haltige Chlont-

Pei idotite wain end D ^ noch duktil verhalten muss sich diese Phase untei noch îecht hohei

Metamoiphose dei untei en bis mittleren Amphibohtlazies eieignet haben Regional ist D3

zwai nicht konsistent, lasst sich jedoch gut mit dei dntten Phase («Queilaltung») von

Huber et al (1980) und Grl nc & Mancktel o\v ( 1996) im NW undW dei Cima di Gagnone

veigleichen (siehe Tab 0 3) Die oltenenD^-balten aus dei Cima Lunga-Einheit stellen m

noidhchei Richtung bettachtet mehiheitlich z-loimige Faltenveigenzen dai und weisen

aul eine giossiaumige D^-Syntoim im Westen des untei suchten Gebietes hm (Fig 3 33)

Dabei konnte es sich um che von Grujic & Manckillovv (1996) beschnebene NNW-SSE-

stieichende «Campo-Tencia»-S>nloim handeln, die sich im Westen zwischen Veizasca-

und Maggia-lal anschhesst und deien Achsenebenenspui vom Pizzo Campo Tencia bis

nach Laveitezzo veifolgbai ist Diese D^-Syntoim veilauft quei zum Alpenhauptkamm

W Simplon- (Toce-) Subdom Tessmer Subdom

Val Antigono

(Baceno)

V/alle Maggia

(Someo)

Val Verzasca

(Bnono)

Val Leventina

(Biasca)

Cima di Gagnone

D0 Vergen7 in Cima Lunga

Cima Lunga Einheit

Campo Tencia Synform

FS

Verampio und Leventina Gneis

Antigono Decke

Bosco Gunn Einheit

Maggia-Decke

Simano Decke

§*3%r Adula Cima Lunga Einheit

Fiqtir lis Schematise he s polozisch tcDonische s t \\ Profil uba die laitralalpen sont \al lesentina

übet das lalle Va asca und das lalle Mac na bis ms \al \ntpotio (modili te 11 nach Mut i ALrGn 1988

Mmr et al 1989 Srrck A Hts/iktt. 1994) /förmige D \erccn at in da Curia Luipa Einheit ehe

ihrerseits eine westschliessende allenfalls eine Dj Teilte uhalazatule Di halte eleu stellt (siehe Eiq s is

Kapitel ? o 2) deuten auf eine qrossraurniqe Ssnprnn im \\c sten da selben hin Dabei handelt e s sich am

ehesten um die C ampo lenaa Snifoini iGr ne d Mwcküww 1996) che den lepontinischen Demi m

zssa Subdoine (Simplon und Lcsstn Kulminationen) teilt und deren stalstchende Schenkel da Mcpqia

Steep /one (MS/) entsprechen
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und spaltet den Lepontinischen Gneisdom in zwei Subdome - die jüngere Simplon- (oder

Toce-) Kulmination im Westen und den Tessiner Gneisdom im Osten (Fig. 3.33; siehe

auch Fig. 2 in Merle et ak. 1989), auf dessen Rücken sich auch die Adula-Cima Lunga-

Einheit befindet. In der Campo Tencia-Region weist sie eine noch recht offene Falten¬

geometrie mit steilstehendem westlichem Schenkel (Fig. 11 in Gruhc & Mancktelow,

1996) auf. wird gegen Süden jedoch immer geschlossener, mit subvertikalen Falten¬

schenkeln beidseits des Faltenscharnieres bei Lavertezzo. Diese steil gestellten Schenkel

der «Campo-Tencia»-Synform repräsentieren die sogenannte «Maggia-Querzone» (nach

Preiswerk, 1918, 1921 ) oder «Maggia steep zone» (nach Merle & LeGml, 1988: Merle et

ak. 1989; Grujic & Mancktei ovv, 1996; Fig. 3.33).

Eine Korrelation zwischen D3 und der Deformationsgeschichte östlich der Cima Lunga

ist nicht ganz so einfach und offensichtlich (vgl. Tab. 3.3), In der nördlichen Adula-Decke

fehlt ein äquivalentes Ereignis, was unter Umständen der Tatsache zugeschrieben werden

kann, dass man sich hier auf dem Rücken des Tessiner Doms, einer weitläufigen D3-

«Antiform», befindet, wo kaum parasitäre Falten zu erwarten sind (vgl. Fig. 3.33). In der

südlichen Adula-Decke und im Gruf wird D3 nach Orientierung und Faltengeometrie am

ehesten von der «Cressem»-Phase (Kopp, 1923) repräsentiert, und in der Tambo- und der

Suretta-Decke sowie den Schamser-Einheiten dürfte sie inetwa der «Domleschg»-Phase

entsprechen (Milnes & Schmutz. 1978; Schmtd et ak, 1990; Schreurs, 1993; Bauden et

ak. 1993; Huber & Marqufr, 1996). Über den Zentral alpenraum betrachtet zeichnen die

D3-Faltenachsen somit eine grossräumige sigmoidale z-Form nach, wobei sie im nördlichen

Maggia-Gebiet von SW nach NE verlaufen, südlich davon in eine NW-SE- bis NNW-

SSE-Richtung drehen (z.B. «Campo-Tencia»-Synform) und im Bergell schliesslich wieder

E-W streichen («Cressem»-Falten: nach Gruhc & Mvncki'elovv, 1996).

Deformation im Zusammenhang mit der «Cressem»-Phase führt zu submagmatischer

bis postmagmatischer Verschleierung und Faltenbildung im Bergeller Tonalit (Rosenberg

et ak, 1995), Ebenso wird der westliche intrusive Kontakt zwischen Tonalit und Gruf-

Gneisen von derselben D3-Pha.sc verfaltet (D vvtdson et ak. 1996; Rosenberg et ak, 1995).

In der Tambo- und Suretta-Decke äussert sich D3 in der Entwicklung N-vcrgenter treppen-

förmiger Falten (z.B. B-vudin et al., 1993). Diese sind bei einem späten Stadium der Kon¬

tinent-Kontinent-Kollision entstanden und als Folge von starker differentiellcr Hebung

von Nord nach Süd. mit der grössten Exhumationsrate in südlichen Bereichen dieser Decken

und im Gruf-Massiv. inteipretiert w orden (Ht blr & Marquer. 1996). Diese Hebung könnte

sich etwa zeitgleich mit der Platznahme der Bergeller Intrusion zugetragen haben.

Analoge Hebungsprozesse finden in den ganzen südlichen Zentralalpen entlang der

späteren Insubrischen Linie statt und können als etwa gleichzeitig zu D3 in den penninischen
Decken nördlich davon betrachtet werden (z.B. Schmid et ak, 1987; Heitzmann, 1987).

Sie stehen in Zusammenhang mit Rückuberschiebung und Rückfaltung sowie damit einher¬

gehender Mylonitisierung und Steilstellung während duktiler Stadien der Insubrischen

Phase, bei kontinuierlicher «dextraler Transpression» zw ischen der adriatischen Subplatte
im Süden und dem südlichen Kontinentalrand Europas im Norden (Schmid et al., 1987.

1989). Die auf diese Hebungs- unclExhumaüonsprozesse folgende rasche Abkühlung setzte

im SE der penninischen Decken (Bergell) um 30 Ma ein (Hurford et al., 1989), wird

gegen Westen zusehends jünger und begann in zentralen Bereichen des Lepontins (südliches

Maggia-Gebiet) erst um 23 Ma (Hirford. 1986: Vwct & CVNions. 1992; Steck &

Hunziker, 1994).
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Demzufolge dürfte die dritte Deformationsphase D3 plusminus zeitgleich mit der Intrusion

des Bergeller Toalites begonnen und während ersten duktilen Hebungsvorgängen im Be¬

reich der Insubrischen Linie noch angedauert haben. Ähnlich wie in der Tambo-Decke

(Marquer et ak, 1994) lässt sich das Alter von D3 in der Cima Lunga-Einheit somit zwi¬

schen 32 und ca. 23 Ma eingegrenzen. D3-Strukturen stehen in Zusammenhang mit späten

Stadien der Kontinent-Kontinent-Kollision und der Exhumation der Zentralalpen in einem

dcxtralen transpressiven Regime zwischen dem adriatischen Sporn und Europa.

Rückfaltung (D4) und spröde Deformation (post-D_f)

D4- und post-D4-Strukturelemente entwickelten sich unter zunehmend spröd-duktilen bis

spröden Bedingungen (Grünschieferfazies) während fortdauernder Exhumation und

Abkühlung der Zentralalpen. D4-Strukturen. vor allem Kinkfalten in Glimmerschiefern,

sind in der nördlichen Cima Lunga-Einheit äusserst selten, lassen sich jedoch über den

ganzen Zentralalpenraum verfolgen und korrelieren (vgl. Tab. 3.3). Nördlich der Cima

Lunga-Einheit tritt D4 zunehmend häufiger auf und ist für die Steil Stellung im Norden der

penninischen Decken im Kontaktbereich zum Gotthard-Massiv verantwortlich («northern

steep zone»: Milnes, 1974b, 1976; Steck, 1984; Gruhc. 1992; Gruhc & Mancktelow,

1996). Da sich die Cima Lunga-Einheit jedoch in der flachliegenden Zone zwischen die¬

ser nördlichen und der südlichen Steilzone entlang der Insubrischen Linie befindet, ist das

seltene Vorkommen von D4-Strukturen nicht weiter erstaunlich. Meyre & Puschnig (1993).

Partzsch (1996) und Partzsch et al. (in prep.) beschreiben in der Adula-Decke ähnliche

D4-Struktureleinente («Carassino»-Phase; Low, 1987), welche ebenfalls unter retrograden,

spröd-duktilen Bedingungen entstanden sind,

Grujic & Mancktelow (1996) grenzen das Alter der nördlichen Rückfaltung (D4) im

Maggia-Gebiet aufgrund von Kluftmineralen (17-13 Ma, Purdy & Stalder, 1973) und

der Hebungs- und Abkühlgeschichte (20-16 Ma, Hurford, 1986) als unteres bis mittleres

Miozän ein. Somit findet die vierte Deformationsphase D4 grob gesehen gleichzeitig mit

der spröd-duktilen Hauptbewegung und damit assoziierter Faltenbildung entlang der

Simplon-Abschiebungszone am Westrand des lepontinischen Domes statt (18-15 Ma,

M-vncktelow. 1985, 1990; Gr-vsemann & AI vncktelovv
, 1993).

Spröde Verformung setzte syn- bis post-D4 ein und führte sowohl in den Zentralalpen

als auch im Unterostalpin zu meist steilen, E-W- bis NNW-SSE-streichenden Bruch- und

Kluftsystemen, an welchen oft eine Senkung der nordöstlichen Blöcke feststellbar ist

(Bauden et ak, 1993; Grljic & Mancktelow, 1996). In der Cima Lunga-Einheit kommt

daneben auch eine Hebung der nördlichen Blocke an E-W-verlaufenden Störungen vor.

Diese Sprödverwerfiingen könnten das zur Simplon-Abschiebung im Westen symmetrische

Äquivalent auf der Ostseite des lepontinischen Gneisdomes bei E-W-Extension darstellen

(z.B. Bauden et ah, 1993).

Diese jungen D4- und post-Lki-Strukturen widerspiegeln allesamt eine allgemeine NE-

SW- bis ENE-WSW-gerichtete Extension parallel zum Streichen des Alpenbogcns bei

NNW-SSE-gerichteter Verkürzung und anhaltender «dextraler Transpression» (Steck,

1984; Schmid et ak, 1987. 1989). Sie beziehen sich auf die jüngste Exhumation der Zentral¬

alpen vom Miozän bis heute und manifestieren sich in ausgeprägter Bruch- und Kluft¬

bildung, unter anderem auch in der Simplon- und der Brenner-Abschiebung (Mancktelow.

1990. 1992; Selverslone. 1988), Die von Merle & LlG \l (1988) und Merle et al. (1989)
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beschriebenen «Top nach W»-Bewcgungen, die unter retrograden grünschieferfaziellen

Konditionen in diskreten Zonen der Zentralalpen vorkommen sollen (z.B. Bosco-Gurin

Überschiebung im Westen der Cima Lunga-Einheit), dürften ebenfalls in diesem Zeit¬

raum aktiv gewesen sein.

3.5.2 Verlauf der Deckengrenze - ein Deckenmodell für die Cima Lunga-Einheit

Die Zentralalpen setzen sich aus zahlreichen übereinanderliegenden Gesteinspaketen, den

sogenannten «Decken», zusammen, welche vielfach bereits in der ersten Hälfte dieses

Jahrhunderts als grosse, nordschliessende Antiklinalen mit Kernen von prätriadischem

Basement und Hüllen aus metamorphen karbonatischen Sedimenten des Mesozoikums in

schmalen Synklinalen definiert worden sind (z.B. Schmidt & Preiswerk, 1908; Argand,

1911; Staub. 1924; Preuswerk, 1918; Jenny et ak. 1923; Zusammenfassung in Niggli et

ak. 1936). Letztere dienen bis heute als eigentliche Deckentrenner, und obschon sich das

Bild im Laufe der Zeit leicht gewandelt hat. sind die grossräumigen Deckenbegrenzungen

nahezu unverändert geblieben. Eines der wichtigsten Resultate neuerer Untersuchungen

stellt die Erkenntnis dar, dass es sich bei einigen, meist kleineren, klassischen Basement-

decken in Tat und Wahrheit um liegende Falten der zweiten Phase handelt, welche die

ursprünglichen Deckenstrukturen überlagern (z.B. Milnes, 1974a/b).

Jenny et al. ( 1923), Kopp (1923), Gansser ( 1937) und Niggli et al. (1936) sowie weitere

Autoren legten die Begrenzung der Adula-Decke und des Cima Lunga-Lappens mittels

zum Teil nur lokal vorkommender Metakarbonatzüge fest. Metamorphe mesozoische Sedi¬

mente der Misoxer-Zone trennen dabei die nördliche und mittlere Adula-Decke von der

Tambo-Decke im Hangenden, jene der Soja-Mulde von der Simano-Decke im Liegenden

(Gansser, 1937; Zusammenfassung in Low, 1987). Gegen Süden, wo karbonatische

Deckentrenner nur noch sporadisch vorhanden sind oder ganz fehlen, wird der Verlauf der

Adula-Deckengrenze zunehmend spekulativ (Partzsch. 1996). Ebenso verhält es sich für

die Cima Lunga-Einheit, deren Begrenzung schlecht belegt und noch immer umstritten

ist. Mächtigere Metakarbonate (meist Calcitmarmore und Kalksilikatfelse) treten prak¬
tisch nur im Süden bei Castione und Alpe Arami auf, während sie im Gebiet um die Cima

di Gagnone sehr selten und fast nur geringmächtig sind (Preiswerk et ak, 1934). Ob diese

Calcitmarmore wirklich mesozoischen Sedimenten entsprechen oder ältere karbonatische

Lagen und Linsen innerhalb des kristallinen Basements darstellen, konnte bisher nicht

einwandfrei nachgewiesen werden. Zudem kommen m der nördlichen Adula-Decke ein¬

geschuppte oder eingefaltete Marmorhnsen mesozoischen Ursprungs vor. die heute gänz¬

lich im Basement stecken (Jennv et ak, 1923) und als «internes Mesozoikum» bezeichnet

wurden (Low, 1987). In beiden Fällen dürfen die Metakarbonate nicht als Deckentrenner

im herkömmlichen Sinn angesehen werden.

Heinrich (1978. 1983). Si auble ( 1978). Schlaffer ( 1979) und Zingg (1979) zogen die

Grenze zwischen Cima Lunga-Einheit und Simano-Decke entlang dem Übergang vom

leukokraten Verzasca-Augengneis zu den darüberliegenden dunkleren Glimmerschiefern

(siehe Detailprofil in Fig. 3.34). Dieser lithologische Wechsel ist jedoch fliessend und

zieht sich zum Teil über mehrere Meter hm. Strukturell lässt sich lediglich eine graduelle
Zunahme der Schieferungsintensität von unten nach oben feststellen (Fig. 3.34b), ein dis¬

kreter Mylonithorizont, wie er beispielsweise an der Basis der nördlichen Adula-Decke
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Als mögliche alternative Deckentiennei kommen emeiseits die lokal, vor allem im

noidhchen und östlichen Beieich dei CimaLunga-Einheit anstehenden kaibonattuhienden

Gianat-Knotenschiefei (ev ehemalige Bundneischielei) und die stellenweise auftretenden
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Fig 3 24 odei Kai te bei Grond et al
,
1995) balls diese Zone die Cima Lunga-Einheit und
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falls isokimal Em Umbiegen des alten Deckenkontaktes wai im Feld zwai stellenweise

zu veimuten, jedoch nngendwo cliiekt zu beobachten (Grond 1994 Wvhl. 1994) Da

sich die leukokiaten Gneise welche in dei Cima Lunga-Einheit voikommen, abei wedei

chemisch noch mineialogisch odei textuiell vom Veizascagneis untei scheiden lassen

(Grond. 1994, Grond et al, 1995). können sie somit zumindest teilweise auch eingefalteten
Gneisen dei Simano-Decke entspiechen. wobei die Deckengienze dazwischen ebenfalls
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deformiert worden sein muss. Aufgrund dieser Überlegungen, einer strukturgeologischen

Kartierung und struktureller Feldbeobachtungen wird folgendes Modell für den Aufbau

der Cima Lunga-Einheit vorgeschlagen (Fig. 3.35: Grond et ak, 1995):

Die Cima Lunga-Einheit stellt einen nach Westen schliessenden Stapel von grossen,

flachliegenden Do-Isoklinalfalten dar, in welchem eine tendenzielle lithologische Ab¬

folge von an der Basis vermehrt amphibol führenden über staurolith- und disthenhaltige

hin zu flaserigen Glimmerschiefern nachweisbar ist (Heinrich. 1978; Grond et ak.

1995). Diese Isoklinalfalten haben sich als Folge von NW-SE-gerichteter Extension

und damit einhergehender vertikaler Verkürzung in Zusammenhang mit Zergleiten und

Kollaps der zuvor infolge der Deckenüberschiebung (D)) verdickten Kruste entwik-

kelt (vgl. Diskussion in Kapitel 3.5.1 ). Die Deckengrenze befindet sich im Bereich der

Calcitmarmore. Granat-Knotenschieferund Metapendotitlinsen sowie mit diesen assozi¬

ierten Kalksilikatfelsen und wird von Do verfaltet. Insbesondere mächtigere leukokrate

Gneisbänder können dabei eingefaltete Gesteine (z.B. Verzasca-Augengneise der unter¬

liegenden Simano-Decke) aus benachbarten tektonischen Einheiten verkörpern. Eine

Verfaltung von Deckengrenzen durch die zweite Deformationsphase tritt auch in benach¬

barten Gebieten der Zentralalpen auf (Referenzen in Grujic, 1992). Der nach Westen

schliessende Do-Faltenstapel überlagert überdies eine Di-Deckfalte koaxial (Fig. 3.35).

womit die Cima Lunga-Einheit als ganzes einer analogen D1/D2-Interferenzgeometrie

des Typs 3 entspricht, wie sie in kleinerem Massstab an Aufschlüssen zu beobachten

ist.

Die Rückrotation des westschliessenden Do-Faltenstapels zeigt jedoch, dass nur dieje¬

nigen leukokraten Gneisbänder im Westen desselben in die Cima Lunga-Einheit ein¬

gefalteten Verzasca-Augengneisen der unterliegenden Simano-Decke entsprechen

können, sofern die ganze Cima Lunga-Einheit nicht nur eine (Sediment-) Synklinale

innerhalb der Simano-Decke darstellen soll. Und dies ist aufgrund der allgemein ange¬

nommenen Äquivalenz zur Adula-Decke eher auszuschliessen. Somit kommen die

eingefalteten Gesteine im Osten des Faltenstapels oberhalb der Cima Lunga-Einheit

zu liegen und stammen aus der tektonisch höher gelegenen Maggia- oder Tambo-Decke

(Fig. 3.35), aber keinesfalls aus der Simano-Decke. Die Metaperidotite und Meta¬

karbonate im Bereich der Deckengrenze scheinen sich ebenfalls auf der Cima Lunga-

Einheit zu befinden und können Reste des paläogeographisch zwischen dem europäi¬

schen Kontinent und der Briançonnais-Schwelle gelegenen Valais-Troges darstellen.

Mit Hilfe dieses Modells für den strukturellen Auftau der Cima Lunga-Einheit (Fig. 3.35)

lassen sich die folgenden Punkte erklären: 1) Die basischen und ultrabasischen Linsen

konzentrieren sich zusammen mit Calcitmarmoren und Granat-Knotenschiefern auf eine

schmale Zone innerhalb der Gneise und sind auf unterschiedlichen Niveaus sowohl im

Val Mött als auch im Val d"Ambra aufgeschlossen (vgl. Fig. 3.24b). 2) Die basischen und

ultrabasischen Körper können während Dj an der Deckengrenze eingeschuppt worden

sein, falls dies nicht schon früher geschehen ist und auch die Nebengesteine subduziert

worden sind. 3) Die Cima Lunga-Einheit ist in der südl ichen Steilzone nahe der Insubrischen

Linie lediglich über eine sehr geringmächtige Brücke mit der südlichen Adula-Decke ver¬

bunden (siehe Spicher, 1980: tektonische Karte der Schweiz: B vchlin et ak, 1974: geolo¬

gischer Atlas der Schweiz. Blatt Bellinzona). 4) Die Cima Lunga-Einheit scheint westlich

des Val Verzasca auszukeilen und weiter im Westen nicht wieder zu erscheinen. Ähnliche
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basisch-ultrabasisch-karbonatische Gesteinsassoziaüonen wie in der Cima Lunga-Einheit
finden sich lediglich weiter westlich in der Isorno-Serie (Wieland, 1966; Joris, 1985),

allenfalls in vergleichbarer tektonischer Lage. Diese Gesteine zeigen jedoch keine Hin¬

weise auf eine Hochdruckphase. Eine direkte Korrelation der Isorno-Serie mit der Cima

Lunga-Einheit erscheint daher eher unsicher.

3.6 Zusammenfassung und Schlussfolgerungen

Die nördliche Cima Lunga-Einheit weist eine äusserst komplexe Deformationsgeschichte
auf. Ihre heutige Geometrie verkörpert das Resultat mehrerer, sich überlagernder Strukturen

in allen Grössenordnungen. von mikroskopisch bis regional. Im Gebiet um die Cima di

Gagnone lassen sich aufgrund detaillierter Feldarbeiten vier alpine Deformationsphasen

(Dj bis D4) sowie eine vorangehende eozäne Hochdruckphase (Dr-rp) unterscheiden:

Djjp: S-gerichfetc Subduktion (Heinrich. 1983, 1986) ozeanischer und kontinentaler

Kruste unter den adriatischen Subkontinent führt zu Verschuppung und Imbrikation

verschiedener Lithologien unter Ausbildung eines tektonischen Mélanges (Tromms-

doree, 1990) im Kontaktbercich zwischen abtauchender Platte und «Hangingwall».

Drcjp äussert sich in der Boudinage basischer Gänge in Metaperidotiten sowie in

einer reliktischen Schieferung und Lineation und kulminiert unter Hochdruckbe-

dingungen.

Dp Die erste (alpine) Deformationsphase bewirkt die N- bis NW-gerichtete Decken¬

überschiebung der Cima Lunga-Einheit auf die Simano-Decke und entwickelt eine

Serie von grossräumigen, liegenden Deckfaltcn. eine Schieferung Sj und eine

Lineation Lj. Kleinräumige DrFalten sind unzusammenhängend («intrafolial

folds») und nicht auskartierbar. Kompetente basische und ultrabasische Körper
werden in N-S-Richtnng boudiniert.

D2: Die zweite Deformationsphase stellt die am besten erhaltene Verformungsphase
im ganzen Zentralalpenraum dar (z.B. Milnes. 1974a/b: Gruhc & Mancktelow,

1996). Sie verfaltet das alpine Deckengebäude sowie die Deckengrenze zwischen

der Cima Lunga-Einheit und der Simano-Decke und bildet die Hauptschieferung

S2. Starke NW-SE-Extension mit «Top nach SE- bis SSE»-Schersinn äussert sich

in einer ausgeprägten Streckungslineation Lo und führt zu fortgesetzter Boudinage
der kompetenten basisch-ultrabasisehen Linsen sowie häufiger Schieferungs¬

boudinage in den Gneisen und Schiefern. Do entwickelt einen Stapel grossräumiger

flachliegender Isoklinalfalten. welche die Cima Lunga-Emheit aufbauen und sich

in der unterliegenden Simano-Decke fortsetzen.

Dp- Die dritte Deformationsphase bringt offene Falten mit steil nach SW-einfallender

Faltenachsenebene und NW-SE-streiehender Faltenachse, jedoch nur selten eine

Schieferung oder Lineation herv or. D^-Falten sind stark disharmonisch und auf die

Grenzzonen zwischen ultramafischen Linsen und Nebengesteinen beschränkt.
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Regional ruft D3 teilweise quer zum Alpenbogen verlaufende Grossfalten, mancher¬

orts mit einer achsenebenenparallelen Krenulationsschieferung, sowie die Maggia-

«Querzone» oder «Maggia Steep Zone» hervor (z.B. Preiswerk, 1918; Niggli et

ak, 1936; Wenk. 1953; Merle et ak. 1989; Grujic & Mancktelow. 1996). D3 ist

ungefähr zeitgleich zu ersten Hebungsprozessen im Bereich der späteren Insu¬

brischen Linie und steht in Zusammenhang mit Rückfaltung und -Überschiebung
in einem «dextral-transpressiven» Regime am Südrand des Lepontins (Schmid et

ak, 1987. 1989; Heitzmann, 1987).

D4: Die vierte spätalpine Deformationsphase tritt in der Cima Lunga-Einheit nur sehr

selten auf und äussert sich in lokaler Krenulation und Kinkfaltenbildung in glimmer¬

reichen Schiefern. Am Nordrand der Zentralalpen zeigt sich D4 für grossräumige,

synformartige Rückfalten mit steilstehenden nördlichen Schenkeln verantwortlich

(Milnes. 1974b; Grujic & Mancktelow, 1996).

POSTD4: Syn- bis post-D4 einsetzende spröde Deformation führt zur Bildung von meist

steilstehenden E-W- bis NNW-SSE-streichenden Brüchen mit teils Senkung der

nordöstlichen Blöcke (Bauden et ak, 1993; Huber & Marquer, 1996) und teils

Hebung der nördlichen Blöcke (z.T. in Cima Lunga-Einheit, Grond et ak. 1995).

Sie stehen in Zusammenhang mit E-W-gerichteter Extension und lateralem Aus¬

weichen der Alpen bei dextraler Transpression (z.B. Schmid et ak, 1987) und sind

etwa zeitgleich mit spröd-duktilen Bewegungen an der Simplon-Linie im Westen

und der Brenner-Abschiebung im Osten (M vncktelow, 1985, 1990, 1992;

Selverstone. 1988). Spröde Deformation hält bis heute an.

Die vier alpinen Phasen D( bis D4 treten sowohl in den basischen und ultrabasischen

Körpern als auch in den umliegenden (semi-)pelitischen Gneisen und Glimmerschiefern

der Cima Lunga-Einheit auf. während die Strukturen der Hochdruckphase auf die Linsen¬

gesteine und die mit diesen assoziierten Kalksilikatfelse (Omphazit-Pseudomorphosen,

vgl. Kapitel 5.5) beschränkt sind. Somit müssen die basischen und ultrabasischen Linsen

prä- bis spätestens syn-D| mit den Gneisen zusammengebracht und ab D\ gemeinsam
deformiert worden sein. Ob auch die Nebengesteine zumindest teilweise subduziert wurden,

lässt sich mit strukturellen Methoden nicht beantworten. Im übrigen können die vier alpinen
Phasen D| bis D4 über den gesamten Zentral alpenraum verfolgt und mit der publizierten
Deformationsabfolge in den über- (Tambo- und Suretta-Decke) und unterliegenden

(Simano- und Leventina-Decke) penninischen Einheiten sowie in der tektonisch gleich¬

gestellten Adula-Decke korreliert werden (vgl. Tab. 3.3 und Kapitel 3.5.1 ). Das Hochdruck¬

ereignis ist in den Zentralalpen dagegen auf die Cima Lunga-Einheit und die Adula-Decke

beschränkt, vergleichbare Hochdruckrelikte finden sich erst wieder in den Westalpen (Zer-

matt-Saas-Zone. Sesia-Zone. Dora Maira; Reviews bei Widmer, 1996; Rubatto, 1998).

Ein eozänes Alter für die Hochdruckphase in der Cima Lunga-Einheit scheint gesichert

zu sein (Becker, 1993: Gebauer, 1996), wohingegen widersprüchliche tertiäre und kreta¬

zische Alter aus der mittleren und nördlichen Adula-Decke existieren (Hunziker et ak.

1989; Santint, 1992). Ein präalpines Alter für die Adula-Eklogite wäre durchaus denkbar

(z.B. BitNO et ak. 1997). Dementsprechend ist es nicht sicher, dass die Hochdruckrelikte in

den beiden tektonischen Einheiten auf dasselbe frühalpine Subduktionsereignis zurück-
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gehen, oder ob sie teilweise nicht gar Relikte einer herzynischen Hochdruckphase darstel¬

len, wie sie mancherorts in den zentral alpinen Decken und in den Südalpen auftreten (siehe

Review in Pfeifer et ak, 1991 ).

Zusammenfassend kann festgehalten werden, dass die Hochdruckphase in der

nördlichen Cima Lunga-Einheit vor der Deckenbildung (Dj) erfolgt sein muss, da (1) die

Deformationsphasen Dj bis D4 allen lithologischen Einheiten gemeinsam sind und unter

ähnlichen amphibol it- bis grünschieferfaziellen Metamorphosebedingungen stattgefunden

haben (vgl. Kapitel 5); (2) weder die Decken im Liegenden noch jene im Hangenden der

Cima Lunga-Einheit und der Adula-Decke Hinweise auf eine eozäne Hochdruckphase

aufweisen, all diese Decken jedoch vergleichbare Deformationsphasen zeigen, die Di bis

D4 im untersuchten Gebiet entsprechen.
Die Cima Lunga-Einheit wird durch einen nach Westen schliessenden Stapel von

liegenden D2-Isoklinalfalten aufgebaut, der möglicherweise eine grossräumige Di-Deck-

falte koaxial übeiprägt (vgl. strukturelles Modell, Fig. 3.35). Die Deckengrenze zur unter¬

liegenden Simano-Decke wird dabei von der eher umstrittenen Lage am Übergang zwischen

Verzasca-Augengneisen und Glimmerschiefern (nach Heinrich, 1978. 1983) neu auf das

Niveau der Metaperidotitlinsen, Calcitmarmore und Granat-Knotenschiefer verlegt, ein

durchgehender Deckentrenner konnte auch bei dieser Neubearbeitung des Gebietes nicht

gefunden werden. Falls es sich bei den Marmoren und Granat-Knotenschiefem jedoch
nicht um Reste von karbonatischen Metasedimenten des Mesozoikums handelt, wie sie

andernorts im Penninikum als Deckenscheider definiert sind, dann ist auch diese Lage der

Deckengrenze wie die ältere Version schlecht belegt. Dennoch kann mit diesem «Decken¬

modell» für die Cima Lunga-Einheit erklärt werden, dass ( l) die Metaperidotitkörper so¬

wohl im Westen (z.B. Val Mött) als auch im Osten (Val d' Ambra) der Cima Lunga-Einheit
auf verschiedenen Höhenlagen vorkommen, obschon sie ursprünglich auf eine schmale

Zone konzentriert waren; (2) die Cima Lunga-Einheit im Westen auskeilt und nicht mehr

erscheint und (3) die basischen und ultrabasischen Linsen während oder vor D| nahe der

Deckengrenze eingeschuppt worden sein könnten.



81

Kapitel 4

Gesamtgesteinschemie - Hinweise auf eine reliktische

ozeanische Abfolge

4.1 Einleitung

Anhand von geochemischen und petrologischen Untersuchungen an den basischen und

ultrabasischen Linsen der Cima Lunga-Einheit haben Trommsdorff et al. (1975). Evans &

Trommsdorff ( 1978, 1983) und Evans et ak (1979. 1981) postuliert, dass es sich bei der

Assoziation von Metaultrabasika. Metabasika und Metaseclimenten um die Relikte einer

ozeanischen Abfolge handeln könnte. Diese Autoren stützten sich dabei insbesondere auf

(1) rodingitisierte basische Gänge, welche die ultramafischen Linsen zum Teil diskordant

durchschlagen (vgl. Kapitel 3.2.2); (2) die Gesamtgesteinschemie von Eklogiten und

Metarodingiten, die Basalten von mittelozeanischen Rücken (MORB) entspricht und auf

eine Fraktionierung bei tiefen Drucken hindeutet (Evans et ak, 1981); und (3) das Auftre¬

ten von Titanoklinohumit-Relikten und -Pseudomorphosen in einigen ultramafischen Lin¬

sen, ein Mineral, das typisch für alpine Antigorit-Serpentinite zu sein scheint (Evans et ak,

1981; Evans & Trommsdorff. 1983; Scambelluri et al.. 1991; Trommsdorff & Evans,

1980) und in Ultramafititen der Zentral- und Westalpen weit verbreitet ist (siehe Weiss.

1997). Im Gegensatz zu den basischen Gesteinen existieren bisher nur sehr wenige chemi¬

sche Analysen von den in der nördlichen Cima Lunga-Einheit weit verbreiteten Meta¬

peridotiten (z.B. Trommsdorff & Evans, 1969; Evans & Trommsdorff, 1978; Schlapper,

1979; Pfeifer, 1981) und mit diesen vergesellschafteten Kalksilikatfelsen und Calcit¬

marmoren (Neulnschwander, 1996). Eine frühere teilweise Serpentinisierung der ultra¬

mafischen Gesteine, die gleichzeitig mit der Rodingitisierung der basischen Gänge abge¬

laufen ist, wurde zwar in Analogie zu anderen alpinen Serpentiniten vermutet (Evans &

Trommsdorff, 1978: Evvns et al.. 1979. 1981; Trommsdorff. 1990). ist bisher chemisch

jedoch nicht belegt worden.

Demgegenüber waren die Granat-Peridotite von Alpe Arami, die ebenfalls innerhalb

der Cima Lunga-Einheit anstehen, schon öfters Gegenstand chemisch-petrographischer

Untersuchungen und werden als Residuen partieller Aufschmelzung betrachtet (z.B.

O'Hara & Mercy. 1966: Rost et ak. 1974; Ernst. 1978: Ottonello et ak. 1984a). Ausser

seltenen Titanoklinohumit-Pscudomorphosen (Mockel. 1969) weist dieser Peridotitkörper
keine ozeanischen Affinitäten auf. da die mit ihm zusammen vorkommenden basischen

Gesteine nicht rodingitisiert sind und in unmittelbarer Umgebung keine Metasedimente

(wie Kalksilikatfelse oder Marmore) auftreten (siehe Trommsdorff. 1990).

Die folgenden Kapitel behandeln die chemische Zusammensetzung der Metaperidotite

(Kapitel 4.2), der Eklogite und Metarodingite (Kapitel 4.3) sowie der mit diesen basischen
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und ultrabasischen Gesteinen auftretenden, fein- bis grobkörnigen Kalksilikatfelsen und

Calcitmarmoren (Kapitel 4.4). In Kapitel 4.5 werden die einzelnen Resultate zusammen¬

getragen und anhand eines tektonischen Modells diskutiert. Neben den in Kapitel 3.2 be¬

schriebenen, spärlichen Feldbeobachtungen bietet einzig die Gesamtgesteinschemic der

einzelnen Lithologien einige Anhaltspunkte auf die präalpine Geschichte der basischen

und ultrabasischen Linsen aus der nördlichen Cima Lunga-Einheit sowie die dabei abge¬

laufenen Prozesse. Präalpine Mineralogien und Strukturen sind dagegen durch die alpine

Deformation und Metamorphose fast vollständig überprägt worden.

Anhand der chemischen Untersuchungen lässt sich zeigen, class die ultrabasischen

Gesteine ehemaligem subkontinentalcm oder subozeanischem Mantel und nicht Kumulaten

entsprechen und Restite unterschiedlich starker partieller Aufschmelzung darstellen. Zu

einem späteren Zeitpunkt sind sie zumindest teilweise am Ozeanboden freigelegt und dort

partiell serpentinisiert worden. Die basischen Gesteine haben etwa zu dieser Zeit die Ultra¬

mafitite oberflächennah durchschlagen und sind teilweise rodingitisiert worden. Sie wei¬

sen eine typische MORB-Charakteristik auf. Die Kalksilikatfelse kommen Mischungs¬

produkten aus Ultramafititen und Marmoren gleich und repräsentieren somit am ehesten

ehemalige Ophikarbonate. die entweder auf die freigelegten Peridotite oder als Bruch¬

füllungen in ozeanischen Bruchzonen abgelagert wurden. Die folgenden Ausführungen

erhärten somit die These von Evans et al. (1979, 1981), dass es sich bei den Linsen¬

assoziationen rund um die Cima di Gagnone um Relikte einer früheren ozeanischen Ab¬

folge handelt.

4.2 IVIetaperidotite - teilweise serpentinisierte Mantelrelikte

Die ultramafischen Gesteine aus der nördlichen Cima Lunga-Einheit weisen in ihrer che¬

mischen Zusammensetzung eine relativ grosse Variabilität auf, die von harzburgitisch und

teils gar dunitisch bis zu fertil Iherzolitisch reicht. Ehemalige pyroxenitische Lagen sind

dagegen selten, Kontaktbereiche zu Metarodingitgängen (Amph-Chl-Mgt-Schiefer und

-Blackwalls) haben jedoch ebenfalls eine pyroxenitähnliche Zusammensetzung. Figur 4.1

gibt eine Übersicht über die modale Vielfalt der Ultramafitite in Bezug auf berechnete

Olivin-, Orthopyroxen- und Klinopyroxen-Gehalte; eine Auswahl repräsentativer Peridotit-

analysen, die das vorkommende Spektrum abdecken, findet sich in Tabelle 4.1.

Wie in Kapitel 3.2.2 erwähnt, lässt sich ein eigentlicher Lagenbau in den ultramafischen

Linsen im Feld nur selten direkt beobachten (vgl. Fig. 3.2). Der Wechsel zwischen ver¬

schiedenen Peridotittypen ist eher diffus, wobei innerhalb einzelner Linsenkörper jeweils
einer dominiert. Die ultramafischen Gesteine sind infolge der alpinen Metamorphose

(eklogit- und amphibolitfaziell) vollständig rekristallisiert, so dass die frühere peridotitische

Mineralogie nicht erhalten geblieben ist. Aus diesem Grund beziehen sich Gesteins¬

bezeichnungen wie Harzburgit, Dunit. Lherzolith oder Pyroxenit im folgenden lediglich

auf die chemische Gesteinszusammensetzung und die daraus berechenbaren Modalbestände

und nicht auf die heute zu beobachtende Mineralogie.
Um allfällige, auf die alpine Überprägung zurückzuführende chemische Veränderun¬

gen erkennen und von früheren Prozessen unterscheiden zu können, werden die Analysen
zusätzlich mit publizierten Daten aus kaum oder nur schwach serpentinisierten und relativ
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unmetamorphen Peridotitmassiven (Ronda: Frey et ak, 1985; Horoman: Frey et ak, 1991 ;

Lanzo: Bodinter, 1988; Malenco: Müntener. 1997) sowie mit frischen, am Ozeanboden

erbohrten Serpentiniten verglichen (mittelatlantischer Rücken: Cannât et ak, 1995; Hess

Deep: Gillis et al.. 1993; Vema-Bruchzone: Früh-Green, unpubl. Daten).

4.2.1 Normative Mineralbestände und deren Variationen

Die normierten Zusammensetzungen an Olivin, Klinopyroxen, Orthopyroxen und Spinell

sind aus den volatilfreien Gesamtgesteinsanalysen der verschiedenen Metaperidotite (nur

Hauptelemente) mit dem Programm MANNOR (geschrieben von P. Ulmer, 1992, unpubl.)

bestimmt worden. Die normierten Mineralgehalte sind einerseits im normativen Dreieck

Ol

- Dunite
Amph-Chl-Peridotite (Lherzolithe)

* En-Chl-Peridotite (Harzburgite)

o C02-reiche Lherzolithe

» C02-reiche Harzburgite

a Granat-Metaperidotite (inkl. Trommsdorff, unpubl.'

x Amph-Chl-Schiefer (Kontakt zu Metarodingiten)

Opx Orthopyroxenite Klinopyroxenite

Figur 4.1: Normative Mineralgehattc (Spinell-Norm: Ol, Cpx, Opx, Spi) der verschiedenen ultramafischen
Gesteine aus der Adula-Cima Luiiga-Dcckeinhcit, berechnet aus den volatilfreien Gesamtgesteinsanalysen
der Hauptelemente (Si02, Al203, Ti02, MgO, Tc()W!, CaO, Na20, K20, Cr203, NiO, P20?) mit dem

FORTRAN-Programm MANNOR (geschrieben von P. L'imizr, 1992, unpubl.). Die Punkte sind vom Spinell-

Apex aufdie Ol-Opx-Cpx-Ehcne projiziert und entsprechen normierten modalen Gehalten an Ol, Opx und

Cpx: Zur Berechnung der modalen Zusammensetzungen ist ein Fe3+/Fe!(ll=0 sowie eine Tschermak-Koin-

ponente von 0.05 in Pyroxenat eingenommen worden. Klinopxroxenc stellen Mischungen aus CaTiAhOß,

NaAlSi04, Diopsid (CuMgSi2Oe) und Flcdenbergit i CaFcSi20,j), Orthopxroxene solche aus Enstatit und

Ferrosilit f(Mg,Fc)SiO_d. Olivine aus Forste rit und Fayalit [(Mg.Fe)SiOuf und Spinell aus Ilerzynit und

MgAl2C>4 dar. Als Vergleich sind der Bereich von ahsssalcn Peridotiten nach Dick et al. (1984) (graues

Feld) sowie der Trend für die Tanzo-Pendotitc (nach Bodisier, 198S; gestrichelter Pfeil) eingezeichnet.
Ausser einigen Kontaktgesteinen zu Metarodingiten fallen alle analysierten Peridotite in die Felder der

Lherzolithe und der Harzburgite. Die Lherzolithe bilden einen deutlichen Trend von Cpx- und Opx-reichen

zu Olivin-reiclien Zusammensetzungen und decken sieh teilweise recht gut mit dem eingetragenen Bereich

für abyssale Peridotite. Die Harzburgite verteilen sieh dagegen entlang der Ol-Opx-Achse und scheinen

entweder an Cpx-verarmten Lherzolithen oder an Opx-eingercichertcn Flcirzbitrgiten/Duniteii zu entspre¬

chen.
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mit den Eckpunkten für Olivin, Orthopyroxen und Klinopyroxen (Fig. 4.1) und andererseits

in Variationsdiagrammen zwischen Pyroxenen beziehungsweise Spinell und Olivin dar¬

gestellt (Fig. 4.2). Alle analysierten Peridotite fallen in Figur 4.1 entweder ins Feld der

Lherzolithe oder der Harzburgite, eigentliche Dunite sind nicht dabei. Proben aus dem

Kontaktbereich zu Metarodingitgängen (mehrheitlich Mgt-Amph-Chl-Schiefer) entspre¬

chen nach ihren errechneten Mineralbeständen teils Olivin-Websteriten undWebsteriten,

teils Orthopyroxeniten.
Das normative Spektrum der Peridotite reicht von fertilen über verarmte Lherzolithe

bis hin zu Klinopyroxen-führenden und Klinopyroxen-freien Harzburgiten. Lherzolithe

enthalten etwa 45-70% Olivin, 20-35% Orthop}roxen, 7-16% Klinopyroxen und 2-7%

Spinell, wobei die fertilsten (48-53% Ol, 30-33% Opx, 13-15% Cpx. 3-6% Spi) der

durchschnittlichen Zusammensetzung des primimen Mantels recht nahe kommen (vgl.

Zusammenstellung in Kosiüpoulos, 1991). Die Harzburgite bestehen im Mittel aus 60-

85% Olivin. 10-38% Orthopyroxen. 0-4% Klinopyroxen und 1-4% Spinell und die Gra-

nat-Metaperidotite von den drei Vorkommen in der Adula-Cima Lunga-Einheit (Cima di

Gagnone. Alpe Arami und Monte Duria) aus 51-67% Olivin, 22-31% Orthopyroxen. 7-

12% Klinopyroxen und 3-5 % Spinell.
Die Lherzolithe und die Granat-Metaperidotite zeigen im Olivin-Orthopyroxen-Klino-

pyroxen-Diagramm (Fig. 4.1) einen deutlichen Trend, der auf einen harzburgitischen Pol

bei ca. 85% Olivin und 15% Orthopyroxen zuläuft. Dieser Trend deckt sich recht gut mit

den Beobachtungen aus anderen Peridotitmassiven wie beispielsweise Ronda (Frey et ak,

1985) oder Malenco (Muxiexer. 1997) und aus abyssalen Peridotiten (Dick et ak. 1984,

graues Feld in Fig, 4.1). Hingegen ist er nicht ganz konsistent mit ienem aus dem Lanzo-

Peridotitkörper (Bodimlr, 1988). welcher stärker auf den Olivin-Apex zuläuft (Pfeil in

Fig. 4.1). Dies kann einerseits mit partieller Aufschmelzung unter niedrigeren Druck¬

bedingungen (Spi- und/oder Plag-Stabilitätsfekf) in geringerer Tiefe erklärt werden, wo

inkongruentes Schmelzen der Pyroxene effizienter zu sein scheint (siehe Ausführungen in

Bodinier. 1988), oder andererseits durch unterschiedliche Berechnungsmethoden der nor¬

mativen Mineralbestände gesteuert sein. Die Harzburgite weichen dagegen teilweise stark

vom Trend der Lherzolithe ab und verteilen sich im Diagramm allesamt entlang der Achse

zwischen Olivin und Orthopyroxen. Sie können demnach entweder an Klinopyroxen ver¬

armte ehemalige Lherzolithe darstellen oder entsprechen an Orthopyroxen angereicherten

Harzburgiten und Duniten. Von wenigen Ausnahmen abgesehen weisen CO^-haltige
Lherzolithe und Harzburgite dieselben Mineralbestande wie COi-freie Äquivalente auf

und folgen den gleichen Korrelationstrends. Die alpine CQi-Metasomatose hat somit nur

einen untergeordneten Effekt auf die errechneten modalen Zusammensetzungen.
Die Amphibol-Chlorit ± Magnetit-Schiefer (z.T. Olhin-führend). die randlich zu den

boudinierten Metarodingitgängen vorkommen, plotten im Olivin-Orthopyroxen-Klino-

pyroxen-Diagramm (Fig. 4.1 ) entweder auf die Verlängerung des Lherzolith- (Olivin-Web-

sterite und Websterite) oder des Harzburgit-Trends (Orthopyroxenitek Sie können dem¬

nach entweder Pyroxenite. die als Segregate oder Kumulate aus einer Schmelze randlich

zu den Metarodingiten kristallisierten, oder aber metasomatisch veränderte Peridotite dar¬

stellen, welchen Ca, Fe und Si aus den Metarodingiten zugeführt worden sind und die Mg
an dieselben abgegeben haben.

Weitere Evidenzen ergeben sich aus den Variationsdiagrammen zwischen den norma¬

tiven Anteilen an Pyroxenen, Spinell und Olnin (Fig. 4.2). In diesen sind auch die Schmelz-
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Figur 4.2: Variationen der normativen Gehalte an Olivin gegen Spinell, Klino- und Orthopyroxen. Die

eingetragenen Felder entsprechen frischen Spmell-Peridotiten {1 ), staik scrpentinisierten SpinclTPeridotiteri

(2) sowie Harzburgiten und Dtmiten (3) aus dem Malenco-Gebiet (Daten von Ml xtexer, 1997). Weiter ist

der Trend fur zunehmende partielle Aufschmelzung eines faulen Spinell-Lherzolithen (in T/c-Schritten)

nach dem Schinelzmodell von Kosroroaos (1991) eingezeichnet (punktierte Linie). Generell nehmen so¬

wohl in Lherzolitlien als auch in Harzburgiten die Konzentrationen an Cpx, Opx und Spinell mit steigendem
Ol-Anteil ab, wobei teilweise eine recht gute Übereinstimmung mit den Schmclztrends festzustellen ist. Zahl¬

reiche Harzburgite und einige Lherzolithe sindjedoch stark an Cpx und Ol ab- und an Opx angereichert.

trends, die nach einem Modell von Kostopoulos (19911 aus zunehmender partieller Auf¬

schmelzung eines fertilen Spinell-Lherzoliths resultieren, sowie die Felder für frische und

serpentinisierte Spinell-Lherzolithe und Harzburgite/Dunite aus dem Malenco-Ultramafitit

(Müntener, 1997) eingezeichnet. Generell nehmen sowohl in Lherzolitlien und Granat-

Metaperidotiten als auch in Harzburgiten die Gehalte an Pyroxenen und Spinell mit zu¬

nehmendem Olivinanteil ab. Dabei stimmen besonders die Lherzolithe und Granat-Meta-

peridotite recht gut mit dem Schmelzmodell überein. Die fertilsten Glieder sind lediglich

leicht an Orthopyroxen an- und Olivin abgereichert und fallen in das Feld der stark scrpen¬

tinisierten Lherzolithe aus dem Malenco. Die Harzburgite weichen dagegen zum Teil massiv

vom Modell für Residuen aus partieller Aufschmelzung ab. Dieselbe Feststellung, ob-

schon in abgeschwächter Form, lässt sich auch anhand der manchmal hochgradig scrpen¬

tinisierten Malenco-Harzburgite und -Duni te nachvollziehen. Sowohl die Cima di Gagnone-

als auch die Malenco-Peridotite weisen zudem gegenüber dem Modell von Kostopoulos

(1991 ) einen zu hohen normativen Spinellanteil auf (allenfalls ein Artefakt des Programms

MANNOR). welcher dennoch mit steigendem Olivingehalt einer deutlich negativen Kor¬

relation unterliegt (Fig. 4.2).
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Nach ihren normativen Mineralbeständen und deren Variationen sind die Cima di Gag-

none-Peridotite kompatibel mit einer Entstehung als Residuen aus unterschiedlich starker

partieller Aufschmelzung einer fertilen Iherzolithischen Quelle, abgelaufen unter eher mode¬

raten bis hohen Drucken im Granat- und/oder Spinell-Stabilitätsfeld (vgl. Bodinier, 1988).

Ein Teil der Peridotite, die heutigen Harzburgite und Klinopyroxen-armen Lherzolithe,

sind während eines sekundären Alterationsprozesses zusätzlich chemisch verändert worden,

was sich in ausgesprochen tiefen Klinopyroxen- und hohen Orthopyroxen-Gehalten äussert.

Dafür käme in erster Linie eine partielle Serpentinisierung in einem ozeanischen Millieu

in Frage. Ähnliche Variationen können, meist in schwächerer Form, aber auch auf eine der

folgenden Arten entstehen: ( 1 ) Eine Reaktion zwischen Peridotit und zirkulierender Schmelze

verbraucht Pyroxen (v.a. Cpx) und fällt Olivin und zum Teil Orthopyroxen aus (z.B. Berger

& Vannier. 1984; Kellmen et ak. 1992). (2) Die Harzburgite können durch die Reaktion

Olivin + Schmelze —> Orthopyroxen an Orthopyroxen angereichert werden. (3) Meta-

somatoseprozesse während der alpinen Metamorphose führen zu einer chemischen Verän¬

derung der Peridotite (z.B. Si-Zufuhr aus den sauren Nebengesteinen). (4) Die Berechnung

des normativen Verhältnisses zwischen Orthopyroxen und Olivin mit dem Programm

MANNOR kann einem systematischen Fehler unterworfen sein. Ein direkter Test ist auf¬

grund der fehlenden «primären» Mineralogie jedoch nicht möglich.

4.2.2 Hauptelemente

Die Metaperidotite der nördlichen Cima Lunga-Einheit weisen stark ändernde Anteile an

H20 (0.52-5.07 Gew%) und teilweise auch an C02 (0.04-14.98 Gew%) auf. was der

unterschiedlich starken alpinen Metasomatose zuzuschreiben ist (Glühverluste (= LOI

«Joss on ignition»): 0.82-18.4 Gew%). Infolgedessen sind in den folgenden Variations¬

diagrammen ausschliesslich volatilfreie Zusammensetzungen für Haupt- und Spurenele¬

mente dargestellt, um auf Verdünnungseffekte zurückgehende Abweichungen auszu-

schliessen. Tabelle 4.1 gibt eine kleine Auswahl an repräsentativen, C02-armen Analysen,

geordnet nach steigendem MgO; der komplette Datensatz findet sich im Anhang. In Bezug

auf die verschiedenen Haupt- und Spurenelementvanationen unterliegen die Cima cli Gag-

none-Peridotite einem breiten Spektrum, das \on fertilen Lherzolitlien bis zu verarmten

Lherzolitlien und Harzburgiten reicht (dh. ALOv 0.36-5.26 Gew%; CaO: 0-4.03 Gew%;

MgO: 47.07-37.12 Gcw%). Die Proben mit den tiefsten MgO-Gehalten stimmen recht

gut mit geschätzten und modellierten Werten für den primitiven Erdmantel übereilt (Fig.

4.3 und 4.5: Ringwood. 1975; J \cot iz et ak, 1979; Hofmann. 1988; Sun & McDonough,

1989; McDonough & Si n. 1995). Die refraktärsten Lherzolithe und zahlreiche Harzburgite

decken sich demgegenüber recht genau mit abyssalen Peridotiten (Michael & Bonattl

1985; Dick. 1989).

Die Hauptelemente unterliegen einigen gut definierten, systematischen Trends (Fig.

4.3). die ausgezeichnet mit publizierten Zusammensetzungen für Mantelperidotite korre¬

spondieren (Bonatti & Michael. 1989). ALO3, CaO. Ti02 und weniger deutlich auch

Si02 korrelieren besonders in Lherzolitlien und Granat-Pendotiten. aber teilweise auch in

Harzburgiten, invers mit den MgO-Gehalten, während die Mg# (= Mg/Mg+Fetot) mit

steigendem MgO zunimmt. Die FeOlot- und die MnO-Gehalte (nicht dargestellt in Fig. 4.3)

ändern dagegen mit steigendem MgO nur unwesentlich. Analoge Trends sind aus zahlreichen
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einen Ti-Verlust infolge ozeanisch-hydrothermaler Alteration oder Bildung von Titano-

klinohumit-haltigen Venen während der prograden alpinen Entwicklung zurückzuführen

sein könnte.

Die anhand der Cima di Gagnone-Peridotite feststellbaren Hauptelemcntvariationen
erstrecken sich von der Zusammensetzung für den primitiven Erdmantel bis hin zu jener

von abyssalen Peridotiten (Fig. 4.3). Sie können somit entweder auf unterschiedlich starker

partieller Aufschmelzung einer mehr oder weniger homogenen lherzolithischen Quelle oder

aufunterschiedlich perfekter Schmelzextraktion bei konstantem Aufschmelzungsgrad beruhen

(z.B. Frey et ak, 1985. 1991;Bodinier, 1988:BoDiNiERet ak, 1988;RAMPONEet ak, 1995,

1996).

Im Gegensatz zu den Lherzolithen weichen viele Harzburgite teilweise signifikant von

den üblichen Korrelationstrends unter den Hauptelementen ab (Fig. 4.3). Die Gehalte an

MgO, ALO3, TiOo und MnO liegen im Bereich von abyssalen Peridotiten (Dick, 1989:

Michael & Bonattl 1985). CaO ist jedoch oft stark abgereichert, wohingegen FeOtot und

Si02 negativ mit MgO korrelieren und etwas erhöht sind, wobei diese harzburgitisehen

Subtrends steiler als diejenigen der Lherzolithe und Granat-Peridotite ausfallen. Die mas¬

sive Abnahme an Si02 und FeO,ot mit steigendem MgO, die sich auch in der Mg# äussert,

dürfte dabei mit der grösseren Gewichtung dieser Elemente bei dem ausgeprägten Ca-

Verlust einerseits und konstant gehaltener Summe der Hauptelemente andererseits zusam¬

menhängen («constant sum-effect», vgl. Kapitel 2.6 in Rollinson, 1993) und stellt einen

rein statistischen Effekt und keinen geochemisch begründeten Trend dar. Dies trifft jedoch

nur zum Teil auf die Proben 31.15.2.1 und 31,4D zu, die zwar auch an Ca verarmt sind,

zusätzlich aber massiv tiefere Si02- und Ti02- sowie höhere FeOtot- und MnO-Gehalte

aufweisen.

Verschiedene Autoren (z.B. Pfters. 1963; Dietrich, 1969; Keusen, 1972; Müntener,

1997) beschreiben eine analoge Ca-Abnahme für einige serpen ti ni si erte Spinell-Peridotite
und Harzburgite aus dem Alpenraum und interpretieren dies teilweise als Ca-Verlust infolge
eines Serpentinisierungsprozesses. Zudem fallen die Cima di Gagnone-Harzburgite mehr¬

heitlich in das Feld der frischen ozeanischen Serpentinite. die sich gegenüber massiven

Peridotitvorkommen durch tiefere Anteile an CaO und Ti02 sowie höhere FcOtol-Gehalte
auszeichnen (siehe Fig. 4.3). Si02 steigt zunächst mit zunehmendem MgO leicht an und

fällt ab ca. 43 Gew% MgO steil ab. wobei die Harzburgite diesen negativen Trend wider-
C (_ LT

spiegeln. ALO3 weicht dagegen in den ozeanischen Serpentimten kaum von den üblichen

Gehalten in Peridotiten ab. womit der negathe Trend im ALO3 gegen MgO-Variations¬

diagramm sowohl in Lherzolithen als auch in Harzburgiten am ehesten der magmatischen

Entwicklung entspricht. Eine frühere, unterschiedlich starke Serpentinisicrung dürfte somit

am ehesten für den zum Teil massiven Ca- undTi-Verlust einiger Lherzolithe und zahlreicher

Harzburgite aus der nördlichen Cima Lunga-Einheit verantwortlich sein.

Die alpine H20- und C02-Metasomatose. die mit der amphibohtfaziellen Metamor¬

phose in den Zentralalpen einhergeht, ist dagegen mehr oder weniger isochemisch. Von

wenigen Ausnahmen abgesehen, folgen die C02-reichen Lherzolithe und Harzburgite be¬

züglich der Hauptelemente denselben chemischen Trends wie die entsprechenden C02-
freien Peridotite (vgl. Fig. 4.3 und 4.4).

Verhältnisse zwischen Hauptelementen (wie z.B. Ca/Al und Al/Ti, Fig. 4.4) liefern

weitere Informationen zu Prozessen w 1e partielles Aufschmelzen und/oder hydrothermale
Alteration. Das Ca/Al-Verhältnis der Cima di Gagnone-Lherzolithe und der Granat-
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Peridotite aus der Adula-Cima Lunga-Einheit kann auch in Bezug auf die laufenden Kont¬

roversen betreffend das Ca/AI-Verhältnis im oberen Erdmantel wichtig sein. Anhand un¬

zähliger ultramafischer Xenolithe haben Paume & Nickel (1985) festgestellt, class das

Ca/Al-Verhältnis im heutigen oberen Mantel etwa 15% höher als in Chondriten zu sein

scheint. Hart & Zindler (1986) führten dieses nicht-chondrititsche Verhältnis dagegen

auf eine subjektive Probenauswahl zurück, wobei Klinopyroxen-reiche Peridotitxenohthe

bevorzugt wurden. Nach Figur 4.4a haben die meisten Lherzolithe und Granat-Pcridotite

ein Ca/Al-Verhältnis. das höher als der chondritischc Bereich nach Palme & Nickel ( 1985)

ist. Manche Proben weisen jedoch tiefere Ca/Al-Verhältnisse als die Xenolithe von Palme

& Nickel (1985) auf. und einige, eher fertilere (tiefe MgO-Gehalte) liegen sogar im chond-

ritischen oder fast-chondritischen Bereich. Letzteres ist kompatibel mit einem chondri-

tischen Ca/Al-Verhältnis für fertile Peridotite im oberen Erdmantel und stimmt mit den

Beobachtungen an Peridotiten aus dem zentralen Dinaridengürtel (Lugovic et ak. 1991)

sowie aus den externen und internen Liguriden überein (Rampone et ak, 1995, 1996). Das

hohe Ca/Al-Verhältnis zahlreicher Proben ist allenfalls auch auf stark boudinierte Pyroxenit-

Reste in vielen Lherzolithen von Cima di Gagnone und in Extremfällen (Proben 31.41

und 163b.23) zudem auf eine Ca-Zufuhr aus angrenzenden Metarodingitgängen während

der alpinen Metamorphose zurückzuführen.

Die Harzburgite sowie einige Lherzolithe (160.3, 32.12, 31.30. IX. 161) zeichnen sich

dagegen durch Ca/Al-Verhältnisse aus, die teilweise markant unter den chondritischen

Bereich fallen. Dies entspricht einer stärkeren, relativ zu AI selektiven Ca-Abnahme und

deckt sich mit den Beobachtungen an frischen Serpentiniten vom Ozeanboden beziehungs¬

weise an serpentinisierten Harzburgiten und Duniten aus dem Malenco-Gebiet (Fig. 4.4a).

Das Al/Ti-Verhältnis ist für alle analysierten Peridotite höher oder gleich dem chond¬

ritischen Bereich nach P \lme & Nickel (1985) (Fig, 4.4bk Eliminiert man einige Proben

mit extrem hohem Al/Ti, so lässt sich sowohl in den Lherzolithen und den Granat-Peridotiten

als auch in den Harzburgiten mit sinkendem MgO eine allgemeine Abnahme im Al/Ti-

MgO (Gew%) MgO (Gew%)

Figui 4.4- Ca/Al- (et) und Al/Ti-Veihcdtnisse (hl gegen MgO Die chondntischen Bereiche stammen von

Pslml <&.Nrcr\rr ( 1985). Die Snnbolc sind die selben w ic tu Tig 4 2, ehe Te Ida wie m Fig 4,3; die Malcnco-

Ultrainafitite (Ml \il\er, 1997) sind zusätzlich untei teilt in Eher zohthe ( 1 ) und Hai zbuigite/Dunite (2) (teil¬

weise staik serpentinisiert). Die Lhazoltthe und Guinat-Paidotite zagen mehiheitlich eine positive Ab-

wachung com chondntischen Bei etc h und allenfalls am leicht negatne Kon elation bezüglich Al/Ti. Die

Harzbuigite zeichnen sich dagegen durch allgemein sehr tiefe Ca/AT und oftmals hohe Al/Ti-Vciliattni.ssc

aus und stimmen recht gut mit ozeanischen Serpentiniten und Malerico-FIaizbiiigiten/Duniteii über ein.
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Verhältnis feststellen, die auf das chondritische Verhältnis zuläuft (analog zu Malenco-

Peridotiten, Müntener, 1997). Dabei zeigen besonders die Harzburgite eine sehr grosse

Streuung (22 < Al/Ti < 146) und überlagern meist mit den Feldern für ozeanische Serpentinite
und/oder Malenco-Harzburgite und -Dunite (Fig, 4.4b). Die extremen Al/Ti-Verhältnisse

einiger Lherzolithe (Al/Ti um 140) und Harzburgite sind eventuell auch einer überdurch¬

schnittlich starken Ti-Fraktionierung bei der späteren Kristallisation von Titanoklinohumit

in Olivin-Adern zuzuschreiben.

Da sowohl Ti als auch Ca in Peridotiten bevorzugt in Klinopyroxenen eingebaut werden,

und Klinopyroxen ein höheres Ca/Al-Verhältnis als Orthopyroxen aufweist, ist die beob¬

achtete Zunahme im Al/Ti- respektive Abnahme im Ca/Al-Verhältnis zwischen Lherzolithen

und Harzburgiten konsistent mit einer Abnahme an modalem Klinopyroxen und allenfalls

gleichzeitiger Zunahme an Orthopyroxen (vgl. mit Fig. 4.1 und 4.2). Besonders die Varia¬

tionen im Ca/Al-Verhältnis lassen sich jedoch nur teilweise mit einer verschieden starken

partiellen Aufschmelzung eines homogenen lherzolitischen Ursprungsgesteins erklären.

Denn bei diesem Prozess nehmen sowohl die modalen Anteile an Klinopyroxen wie auch

an Orthopyroxen und Spinell sukzessive ab (siehe Fig. 4.2 und Kostopoulos, 1991), was

sich auch für refraktäre Proben wie die Cima di Gagnone-Harzburgite in einem Ca/Al-

Verhältnis im chondritischen Bereich oder nur wenig darunter äussern müsste (vgl. Feld

für Ronda/Horoman/Lanzo in Fig. 4.4a, sowie z.B. Lugovic et ak, 1991; Rampone et ak.

1995). Dies trifft aber nur auf die Lherzolithe und Granat-Peridotite zu, deren Ca/Al-

Verhältnis auch für refraktärere Proben noch im chondritischen Bereich oder gar darüber

liegt. Die extrem tiefen Ca/AI- und hohen Al/Ti-Verhältnisse in den Harzburgiten und

einigen Lherzolithen müssen dagegen das Resultat eines sekundären Prozesses wie bei¬

spielsweise eine ozeanisch-hydrothermale Alteration darstellen, wobei besonders Ca und

wahrscheinlich auch Ti abgeführt und von anderen Hauptelementen wie AI fraktioniert

werden.

4.2.3 Spurenelemente und deren Variationen

a) Übergangselemente: Ni, Co, Cr, Sc, V, Cu, Zu, Ga

Wie die Hauptelemente zeigen auch die Übergangsmetalle (ermittelt durch XRF-Analytik,

vgl. Anhang) sowohl in den Lherzolithen und Granat-Peridotiten als auch in den Harz¬

burgiten einige gut definierte chemische Trends gegenüber MgO (Fig. 4.5. Tab. 4.1). Diese

Trends stimmen meist gut mit jenen aus anderen Periclotitmassiven wie beispielsweise
Ronda (Frey et ak, 1985). Horoman (Frey et ak. 1991). Lanzo (Bodinier, 1988: Bodlnier

et ak, 1991) und Malenco (Muntenfr. 1997) sowie aus frischen Serpentiniten überein

(Cannai et ak, 1995; Gillis et ak, 1993; Fri h-Green, unpubl. Daten) (vgl. Felder in Fig.

4.5). Die fertilsten Lherzolithe weisen ähnliche Spurenelementgehalte wie primitive Mantel-

peridotite nach Jagoutz et al. ( 1979). Hofmann (1988) und McDonough & Sun (1995)

auf. wohingegen die Harzburgite an das refraktäre Ende der jeweiligen Trends plotten.
Ni und (weniger ausgeprägt) Co sind positiv mit MgO korreliert, was darauf beruht,

class diese Elemente vorwiegend durch Olivin kontrolliert sind und sich in Ultramafititen

kompatibel verhalten (Verteilungskoeffizient zwischen Gestein und Schmelze > 1. z.B.

Frey et ak, 1985). Insbesondere Ni weist in den C02-freien Lherzolithen und Harzburgiten
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Figur 4.5: Variationsdiagrammc fur verschiedene l'bergangsclemcnte (alle in ppm und votatilfrei gerechnet)
und die Cr# (=Cr7Cr+Al) versus MgO (in Gew'F). Eingetragene Felder, ausgezogene Linie - massive

Peridotite (Roiida, IForoman und Leittzo: Tri] et al, 1985. 1991; Bodimer, 1988); gestrichelte Linie -

Malenco-Peridotite (Mlmeser, 1997); graues Feld - ozeanische Serpentiiiite (Cwnat et ed.. 1995; Guus

et al, 1993; G. Frvii-Greex, unpubl).

eine relativ geringe Variationsbreite ( 1850-2500 ppm) auf, was deutlich für Residuen aus

einem Schmclzprozess und nicht für Olivin-reiche Kumulatc aus einem basischen Magma

spricht (vgl, Fig. 8 in Frla et ak, 1985, und Referenzen darin). Die ozeanischen Serpentinite

zeigen im Gegensatz zu orogenen Peridotiten eine schwach negative Korrelation zwi¬

schen Co und MgO.

Gegenüber Ni und Co unterliegt Cr besonders in den Harzburgiten einer relativ grossen

Streuung (2350-4260 ppm) und variiert mit steigendem MgO nur unwesentlich (Fig. 4.5c).

Die Cr-Gehalte scheinen sich demnach zumindest teilweise unabhängig von den Haupt-
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dementen zu verhalten (z.B. Maaloe & Aoki, 1977) und auf einer inhomogenen Verteilung
von Chromspinell in den verschiedenen Proben zu basieren. Dieselbe Erklärung wurde

auch für die Cr-Verteilung in anderen, grösseren Peridotitvorkommen in Erwägung gezogen

(z.B. Frey et ak, 1985. 1991 ; Müntener, 1997). Das Cr/Cr+Al-Verhältnis (Cr#) der Lherzo¬

lithe, Granat-Peridotite und Harzburgite (0.055-0.277) steigt dagegen mit zunehmendem

MgO-Anteil an (Fig. 4.5d). Dabei weisen die Harzburgite eine grössere Variationsbreite

als die Lherzolithe und Granat-Peridotite auf. Zudem zeigt der Korrclationstrend zwi¬

schen der Cr# und MgO wie auch in den anderen Peridotitvorkommen und ozeanischen

Serpentiniten einen deutlich nicht-linearen Verlauf.

Die inkompatiblen Elemente Sc und V (Peridotit/Schmelze-Verteilungskoeffizienten
< l, Frey et ak, 1985) variieren invers mit steigendem MgO (Fig. 4.5e/f) und sind vorwie¬

gend durch die Pyroxen-Gehalte kontrolliert (Ramponl et ak, 1996). Für beide Elemente

ergeben sich mehr oder weniger lineare Variationstrends, wobei die Harzburgite und re¬

fraktären Lherzolithe die tiefsten Konzentrationen aufweisen. Besonders Sc zeigt für ein

konstantes MgO eine grosse Variabilität, was allenfalls wieder auf eine Mischung mit

Pyroxenit-Relikten hinweisen könnte. Andererseits unterliegen die Serpentinite einer

ähnlich breiten Streuung und lassen auf einen Effekt der Serpentinisierung schliessen,

wobei Pyroxen zerstört und Sc abgeführt wird.

Von einigen Ausreissem und der relativ grossen Variation abgesehen sind die Ti/V-

und Ti/Sc-Verhältnisse positiv mit ALO3 (Fig. 4.6) beziehungsweise invers mit MgO kor¬

reliert. Das Ti/V-Verhältnis nimmt dabei von 13.3 in den fertilen Lherzolithen auf LI in

refraktären Peridotiten ab. das Ti/Sc-Verhältnis schwankt zwischen ca. 70 und 4 (exklusive
der Ausrcisser mit höheren Werten). Diese Trends beruhen auf dem inkompatibleren Ver¬

halten von Ti gegenüber V und Sc (Bodinier et ak, 1988; Müntener, 1997). Auffällig ist

besonders auch das von ALO3 unabhängige, konstant tiefe Ti/V-Verhältnis in den ozeani¬

schen Serpentiniten (graues Feld in Fig. 4.6). Dieses Verhalten hängt in erster Linie mit

den teilweise schon in fertileren Proben überaus tiefen Ti-Konzentrationcn (Fig. 4.3) bei

zum Teil gar leicht erhöhten V-Gehaltcn zusammen (Fig. 4.5) und könnte entweder durch

den Serpentinisierungsprozess bedingt sein oder ein Signal des verarmten ozeanischen
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Mantels darstellen. Zahlreiche Cima di Gagnone-Harzburgite und einige Lherzolithe fallen

sowohl in das Feld der Peridotitmassive wie auch der Serpentiiiite.
In einem nach dem primitiven Mantel normierten Diagramm für die Übergangsmctalle

inklusive Zn und Ga (Fig. 4.7) haben die fertilen Lherzolithe mehr oder weniger flache

Verteilungsmuster mit Konzentrationen im Bereich des primitiven Mantels; Sc, Ti und Ga

können gar etwas erhöht sein. Die refraktären Lherzolithe und Harzburgite sind jedoch
zunehmend an Sc. V. Ga und vor allem Ti abgereichert, während Co und Ni leicht ansteigen.
Cr, Mn, Fe und Zn sind dagegen kaum betroffen und weisen sehr konstante Gehalte auf.
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Figur 4.7: Nach pr irnitivem Mantel normierte Konzentrationen der Ubergangsmetalle inklusive Zn und Ga

(nach Jagoutz et al, 1979; Très et al. 1991) in fertilen und refraktären Lherzolithen sowie Harzburgiten
(Nonrueruiigsweitc fur Ga. McDosoi an <£ Si>\, 1995, restliche Elemente- Fagoütz et al. 1979). Die

inkompatibleren Elemente Sc, Fi, V und Ga zagen die giossten Variationen und nehmen von Lherzolithen zu

Harzburgiten starkab, wahrend die kompatiblen Elemente Nt, Co, Cr, Mn, Fe und Zn kaum andern odei gar
lacht zunehmen

Diese an den Peridotiten aus der nördlichen Cima Lunga-Einheit festgestellten Variationen

für verschiedene kompatible (Ni. Co. z.T. Cr) und leicht inkompatible (Sc, V, Ga. z.T. Cu

und Zn) Spurenelemente lassen sich, wie auch jene fur che Hauptelemente (Kapitel 4.2.2).
mit von Lherzolithen zu Harzburgiten sinkenden modalen Anteilen an Klino- und Ortho¬

pyroxen sowie steigenden Olivin-Gehalten erklären. Sie sind konsistent mit einer Entste¬

hung der Peridotite als Residuen aus zunehmender partieller Aufschmelzung eines fertilen

lherzolithisehen Muttergesteins (z.B. Frey et ak. 1985, 1991 : Bodinier et ak, 1988: Bodinier,

1988; Rampone et ak, 1995, 1996). Die Harzburgite stellen dabei die am stärksten an

basischen Komponenten w ie ALO3. CaO. Ti. Sc, V und Ga verarmten und an kompatiblen
Elementen wie Ni, Co und Cr angereicherten Gesteine dar. Eine nachfolgende ozeanisch

hydrothermale Alteration und teilweise Serpentinisicrung der Peridotite verändert demge¬
genüber die Konzentrationen der meisten Ubergangselemente, abgesehen von Ti und Sc,

normalerweise kaum.

Wie bei den Hauptelementen (Fig. 4.3) weichen nur wenige Peridotite signifikant von
den üblichen Variationstrends der Übergangselemente ab (Fig. 4.5 und 4.6); (i) Die Probe

32.12 mit dem tiefsten MgO-Gehalt hat einen überaus fertilen Charakter und ist neben

AI2P3 auch an Sc, Ga und Cr angereichert (Fig. 4.5, 4.7). was auf einen etwas höheren
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modalen Klinopyroxen- und Chromspinell-Anteil zurückzuführen sein könnte, (ii) Die

Probe 31.15, ein ehemaliger, stark an Ca verarmter Lherzolith, weist anomal hohe Gehalte

an C1-2O3 (2.61 Gew%), V (217 ppm). Co ( 140 ppm) und Sc (23 ppm) auf, was mit dem

hohen Chromitferrit-Anteil in diesem Gestein zusammenhängen dürfte, (iii) 31.4D und

2.1 sind reich an Co und arm an Sc und V was allenfalls in einem hohen modalen Olivin-

und tiefen Klinopyroxen-Gehalt begründet ist. ( iv) Die zum Teil äusserst hohen Ti/V- und

Ti/Sc-Verhältnisse einiger Peridotite (z.B. 163b.23 und 31,4D. Fig. 4.6) erklären sich even¬

tuell mit einer sekundären Ti-Anreicherung, beispielsweise aus direkt benachbarten ba¬

sischen Gängen (Metarodingite). (v) Die C02-iührenden Peridotite (Lherzolithe und Harz¬

burgite) stimmen zwar meist gut mit den üblichen Korrelationstrends überein, sind manch¬

mal aber auch massiv an Co, Ni. V und Sc verarmt und variieren dementsprechend über

relativ weite Bereiche. Die alpine C02-Metasomatose scheint somit einige Spurenele¬
mente zumindest teilweise zu beeinflussen, wobei besonders die kompatiblen Elemente

Co und Ni betroffen sind (vgl. Fig. 4.5a/b). Neben reinen Verdünnungseffekten könnte

dies mit dem Zerfall von Olivin zu Magnesit und Talk zusammenhängen, wobei Co und

Ni mit der neuen Mineralogie nicht kompatibel sind und durch die fluide Phase abtrans¬

portiert werden. Für genauere Aussagen sind jedoch weitere Studien erforderlich.

/;) Seltene Erden Elemente (REE)

Wie in zahlreichen Peridotitmassiven korrelieren die Seltenen Erden Elemente (REE: «rare

earth elements»; gemessen mittels ICP-MS, vgl. Anhang) aus den Cima di Gagnone-Perido-
titen positiv mit ALO3 und CaO beziehungsweise invers mit MgO (z.B. McDonough &

Frey, 1989. und Referenzen darin), wobei die Variationstrends für individuelle Elemente

unterschiedliche Formen wiedergeben: die mittleren und schweren Seltenen Erden (MREE

bzw. HREE: «medium/heavy rare earth elements») zeichnen sich durch mehr oder weniger
lineare, die leichten Seltenen Erden (LREE: «light rare earth elements») dagegen durch

leicht gekurvte Trends aus, was mit der wachsenden Inkompatibilität von den HREE zu

den LREE zusammenhängt (vgl. z.B. Frey et ak. 1985; Bodinier. 1988). Die Chonclrit-

normierten REE-Konzentrationen der Peridotite sind in Figur 4.8 dargestellt und nehmen

generell von fertilen über refraktäre Lherzolithe zu Harzburgiten kontinuierlich ab. Die

LREE/HREE-Verhältnisse sind dabei stets tiefer als in Chondriten (Chondrit-normalisiertes

Lan/Ybn zwischen 0.2 und 0.67). Im Detail unterscheiden sich die REE-Verteilungsmuster
zwischen Iherzolithischen und harzburgitischen Gesteinen jedoch deutlich (Fig. 4.8).

Die an normativem Klinopyroxen-reichcn. fertilen Lherzolithe (Fig. 4.8a) zeigen N-

MORB («normale» Basalte von mittelozeanischen RückenVartige REE-Spektren und sind

durch einen geringen Verlust an den leichten Seltenen Erden (Lan: 0.4-0.97; Lan/Smn:
0.11-0.41) sowie durch relativ flache Segmente für die schweren Seltenen Erden mit 1.6

bis 2.5 mal der chondritischen Konzentration charakterisiert (Smn/Ybn: 0.79-1.14). Im

einzelnen handelt es sich um schwach fraktionierte REE-Spektren mit Lan/Ybn-Verhält¬
nissen zwischen 0.2 und 0.46. Dabei verläuft die Abnahme von Yb in den verschiedenen

Proben nicht parallel zur Abnahme von La. was zu sich kreuzenden REE-Mustern führt.

Dies bedeutet, class die LREE-Abreicherung zumindest teilweise von den HREE unab¬

hängig ist. Solche, an LREE-verarmte Verteilungsmuster sind schon öfters beschrieben

worden und scheinen typisch für alpine Peridotitvorkommen und Spincll-Lherzolith-
Xenolithe zu sein (z.B. Loubet et ak. 1975; Loubet & Allègre. 1982; Ottonello et ak,
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1984a/b; Bodinier, 1988; Bodinier et ak, 1988, 1991; Müntener, 1997; Reviews in Frey,

1984, und McDonough & Frey, 1989).

Die Probe 32.12 weist gegenüber den anderen Lherzolithen neben erhöhten AI-, Ti-

und Sc-Gehalten (siehe oben) auch deutlich höhere Konzentrationen in den leichten und

mittleren Seltenen Erden und somit eine überdurchschnittliche Fertilität auf. Diese REE-

Anreicherung lässt sich ebenfalls mit einer kleinen Menge an pyroxcnitischen Komponenten
im Lherzolith erklären, entstanden durch starke Tektonisierung und Streckung von ehema¬

ligen Pyroxenit-Lagen. welche heute teilweise als Amphibol- und Chlorit-reiche Schlieren

erkennbar sind. Das Tb/Yb-Verhältnis der anahsierten lherzolithisehen Proben liegt im

chondritischen Bereich (Tbn/Ybn: 0.93-1.13) (Fig. 4.9a). Eine teilweise geringe Anrei¬

cherung der MREE lässt sich eventuell mit geringfügig erhöhten modalen Klinopyroxen-
Anteilen erklären (z.B. Bodinier et ak. 1991; Downls et ak, 1991 ; Frey et ak, 1991) und

könnte als weiterer Hinweis auf eine Vermischung mit Pyroxenitrelikten gewertet werden.

So weisen beispielsweise Klinopyroxenitlagen aus manchen massiven Peridotitvorkommen

Tbn/Ybn-Verhältnisse > 1 auf (Roiida: Suen & Frfy, 1987: Pyrenäen: Bodinier et ak, 1987a/b;

Malenco: Müntener, 1997). Eine partielle Aufschmelzung im Granat-Peridotit-Stabilitäts-

feld lässt sich dagegen mehr oder weniger ausschliessen, da daraus nach Bodinier et al.

(1988) und McDonough & Frey (1989) ein Tb/Yb-Verhältnis unter dem chondritischen

Wert resultieren müsste, weil Granat die mittleren von den schweren REE fraktioniert.

In Bezug auf ihre REE-Spektren stellen die Lherzolithe (besonders die Probe 32.12)

aus der nördlichen Cima Lunga-Einheit äusserst fertile Peridotite dar, welchen nur kleine

Mengen basischer Schmelzen entzogen worden sind.
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a) Fei tile Lherzolithe (schwarze Kreise ) zeichnen su h dutch eine relativ gelinge LREE-Abnahmc und mehr

oder weniger flache MREE- und HREE-Spektren aus Refraktäre Lherzolithe (weisse Kreise) sind dagegen
besondeis an MREE und HREE ahga achat und weisen zum Tal leicht U-fonnige REE-Verteduiigen auf.

b) Harzburgite haben allgemein tu fc REE-Konzentrationen mit flachen bis \ on LREE zu HREE stetig an¬

steigenden Spektren.

Die refraktären. Klinopyroxen-armen Lherzolithe (Fig. 4.8a) und die Harzburgite (Fig,
4.8b) zeichnen sich durch allgemein tiefere Chondrit-normierte REE-Konzentrationen als

die fertilen Lherzolithe aus (Lan: 0,05-0.3; Ybn: 0,07-0.74). Insbesondere unterscheiden

sie sich von letzteren in den deutlich niedrigeren MREE-Gehalten (Tbn: 0.05-0.34 in
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Harzburgiten; 0.1-0.63 in verarmten Lherzolithen; 1.64-2.36 in fertilen Lherzolithen) und

den signifikant tieferen MREE/HREE-Verhältnissen (Tbn/Ybn: 0.56-0.85). Dies äussert

sich auch in einer deutlich positiven Korrelation zwischen Tb/Yb und Yb in Figur 4.9a,

konsistent mit inkompatiblerem Verhalten der MREE gegenüber den HREE, und lässt

sich auf progressiven Entzug von Klinopyroxen infolge zunehmendem partiellem Auf¬

schmelzungsgrad zurückführen.

Im Vergleich zu fertilen Lherzolithen treten daneben jedoch noch einige zusätzliche

Komplikationen in den REE-Spektren von verarmten Lherzolithen und Harzburgiten auf.

Die refraktären Lherzolithe haben stark unterschiedliche REE-Verteilungsmusier, mit der

grössten Variation in den mittleren und der kleinsten in den leichten REE (Ce und Pr).

Dementsprechend verteilen sich die Cen/Smn-Verhaltmsse über einen grossen Bereich

zwischen 0.7 und 1.96. Die Probe 160.3 zeigt lur mittlere und schwere REE einen ähnlichen

Kurvenverlauf wie die fertilen Lherzolithe. wahrend die Konzentrationen an den leichten

REE (besonders La) gegenüber letzteren nur unwesentlich abgenommen haben. Überdies

kommen leicht U-förmige REE-Verteilungsmuster mit verschieden ausgeprägter LREE-

Anreicherung (Cen/Smn > l) vor. Dies sowie eine zusätzlich schwache La- und teilweise

auch Ce-Abnahmc kann unter Umständen mit einer sekundären LREE-Mobilisierung in¬

folge einer ozeanisch hydrothermalen Alteration zusammenhängen (z.B. Wood et ak, 1976;

Hellman & Henderson, 1977: Floyd, 1977; Ottonello et ak, 1979; Menzies et ak, 1993).

Die Harzburgite sind normalerweise durch stark fraktionierte REE-Spektren mit

Lan/Ybn-Vanationen zwischen 0.24 und 0.67 sowie durch von La bis Lu stetig ansteigende

Chondrit-normierte REE-Konzentrationen charakterisiert (Fig. 4.8b). Abgesehen von der

Probe VI.8 und teilweise etwas tieferen LREE-Gehalten bewegen sich ihre REE-Konzent¬

rationen in demselben Bereich wie in den refraktären Lherzolithen. Diese Verteilungs-

muster spiegeln che teilweise hohen normatnen Anteile an Orthopyroxen in diesen Ge¬

steinen wider, da die Verteilungskoeffizienten DR^p°f1x/hci von leichten zu schweren REE

stetig zunehmen (z.B. Kei emfn et ak, 1992; Rollinson, 1993). Wie manchmal das LREE/
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HREE-Verhältnis (Fig. 4.9b) liegt auch das LREE/MREE-Verhältnis in den Harzburgiten
zwar unterhalb des chondritischen Wertes, fällt jedoch teilweise deutlich höher als in den

fertilen Lherzolithen aus. was mit einer geringeren LREE-Fraktionierung in den Harz¬

burgiten zusammenhängt (Lan/Smn: 0.22-0.41 in fertilen Lherzolithen; 0.62-0.83 in

Harzburgiten). Die refraktärste Probe VI.8 und die Probe 32.1 weisen für leichte und mittlere

Seltene Erden einen Ilachen Kurvenverlauf auf. der erst in den schweren Seltenen Erden

anzusteigen beginnt (Fig. 4.8b).

Nach diesen Beobachtungen nehmen die Konzentrationen an den leichten verglichen
mit den schweren Seltenen Erden Elementen von fertilen zu refraktären Peridotiten weniger
stark ab. Diese relative LREE-Anreicherung mit steigendem refraktärem Charakter äussert

sich ausserdem in einer flachen bis negativen Korrelation zwischen den LREE/HREE-

Verhältnissen und den HREE-Gehalten (Fig, 4.9b) und ist nicht kompatibel mit einem

einfachen partiellen Schmelzmodell (z.B. Bodinier, 1988; Bodinier et ak, 1991; Downes

et ak, 1991). U-förmige respektive von mittleren zu leichten Seltenen Erden abflachende

Verteilungsspektren für refraktäre Peridotite sind schon mehrfach aus orogenen und

ophiolithischen ultrabasischen Gesteinen beschrieben und auf eine LREE-Anreicherung
in Zusammenhang mit einer Peridotit/Schmelze-Reaktion zurückgeführt worden (Prinz-

hofer & Allègre, 1985; McDonough & Fre\, 1989; Dovvnfs et ak. 1991; Bodinier et ak,

1988, 1991; Frey et ak. 1991; Van der Wal & Bodinier, 1996; Müntener, 1997).

c) Inkompatible Spurenelemente (REE, Ba, Th, U, Sr, Y, HFSE)

Die teilweise stark inkompatiblen Spurenelemente Ba, Th, U, Sr, Y und die HFSE («high
field strength elements»: Ti, Zr, Hf, Nb und Ta) zeigen in den Cima di Gagnone-Peridotiten
normalerweise keine systematische Korrelation mit den Hauptelementen, sondern unter¬

liegen einer oftmals grossen Streuung (v.a. U. Th, Zr und Hf) mit vergleichbaren Konzent¬

rationen in Lherzolithen und Harzburgiten. Lediglich für Sr und Y ergeben sich einiger-
massen gute, inverse Variationstrends mit MgO. Besonders der Sr-Trend ist nicht linear,

was die relative Unabhängigkeit zwischen Sr und den Hauptelementen reflektiert und ein

Mass für die hohe Empfindlichkeit dieser inkompatiblen Spurenelemente auf Prozesse

wie partielle Aufschmelzung oder Metasomatose darstellt (siehe Frey et ak, 1985).

Die Verteilungsspektren der inkompatiblen Elemente aus den Lherzolithen, refraktären

Lherzolithen und Harzburgiten sind m Figur 4.10a bis c abgebildet, normiert nach den

Konzentrationen im primordialen Mantel und geordnet nach zunehmenden Verteilungs¬
koeffizienten zwischen Peridotit und basaltischer Schmelze, wie von Sun & McDonough

(1989) und McDonough & Sun (1995) vorgeschlagen. Diese Verteilungsmuster lassen

sich wie folgt charakterisieren:

1) Die Seltenen Erden Elemente und Y zeigen eine analoge Verteilung wie in den Chondrit-

normierten Diagrammen (Fig, 4.8) mit einer allgemeinen Konzentrationsabnahme von Lher¬

zolithen zu Harzburgiten.

2) Die positiven Ti-Anomalicn einiger Harzburgite sind wahrscheinlich durch Orthopyroxen
dominiert, der normalerw eise im Vergleich zu den benachbarten REE positive Ti- und auch

Zr-Anomalien aufweist. Da die Ti-Gehalte aber nur mit der XRF-Methode gemessen wurden

und dementsprechend besonders bei tiefen Konzentrationen grösseren Fehlern unterworfen

sind, müssen diese Anomalien mit Vorsicht betrachtet werden.
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Figur 4.10: Nach primitivem Mantel normierte Diagramme fur ehe inkompatiblen Elemente Rb, Ba, Th, U.

Sr; Zr, Hf, Ti, Y und die REE aus fertilen Lherzolithen (a), refraktären Lherzolithen (b) und Harzburgiten (c).

Die Elemente sind nach zunehmenden Verteil iingskoepizientcn zwischen Pa idotit und basaltischer Schmelze

geordnet (nach Si x 61 McDokoegh, 1989) Man beachte die mehrheitlich positiven Sr- und stark negativen

Zr- und HfAnomalien in fertilen und residualen Lherzolithen sowie die extremen, positiven U- und Rb-

Anomalicn in allen Proben. Die inkompatibelsten Elemente Rb. Ba, Th und U weisen in Lherzolithen und

Harzburgiten ähnliche Konzenti ttttonen auf.

3) Mit einer Ausnahme (Probe 31.30) treten in den Lherzolithen teilweise markant positive
Sr-Anomalien auf (Srn/Ndn: 1.07-5.23, grösster Wert in der Probe 160.3). In fertilen

Lherzolithen bewegen sich die Sr-Konzentrationen dabei oftmals im Bereich des pri¬
mitiven Mantels (dh. Srn nahe 1). Die Harzburgite zeichnen sich dagegen durch fehlende

respektive variable positive und negative Sr-Anomalien mit einem Srn/Ndn-Verhältnis
zwischen 0.42 und 1.72 aus. Allgemein sinken die Sr-Gehalte mit steigendem refraktärem

Charakter von fertilen Peridotiten zu Harzburgiten.
Die positiven Sr-Anomalien können einerseits auf sekundäre Alterationsprodukte wie

beispielsweise Amphibole oder kleine Mengen an Calcit in feinen Rissen hinweisen, die

während einer hydrothermalen Umw auditing und Serpentimsierung am Ozeanboden oder

infolge der alpinen Metamoiphose entstanden sind (z.B. Bodinier et ak, 1988, 1991 ; Weiss.

1997). Oder sie stellen andererseits das Resultat eines Austauschprozesses mit einer

volatilreichen. kleinen Schmelzfraktion dar (z.B. Alard et ak, 1996; V\n der Wal &

Bodinier, 1996). Muntfner (1997) beschreibt in serpentinisierten Spinell-Peridotiten aus

dem Val Malenco vorwiegend negatne Sr-Anomalien.

4) Ausser der fertilsten Probe 32.12 weisen alle Peridotite sehr hohe U-Gehaltc im Vergleich
zu den benachbarten LREE und Th auf, die manchmal sowohl in Lherzolithen als auch in
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Harzburgiten mit U-Konzentrationen in primitivem Mantel übereinstimmen, und zeigen

zudem eine teilweise extreme Fraktionierung im U,/Thn-Verhältnis (Un/Thn: 1.37-17.33).

Stark positive U-Anomalien sind auch in Mantelxcnolithen (Alard et ak, 1996; Ionov et

ak, 1995). massiven Peridotiten (z.B. Dupuy et ak, 1991) sowie teilweise in serpentinisierten

Spinell-Lherzohthen, Harzburgiten und Duniten aus der Malenco-Region beobachtet

(Müntener, 1997) und teils auf metasomatische Anreicherung aus einer volatil reichen

Schmelze, teils auf Kontamination mit einer krustalen Komponente zurückgeführt worden.

Letzteres wäre während der alpinen Metamoiphose durch krustale fluide Phasen aus den

umliegenden Gneisen und Schiefern gut möglich.

5) Sowohl die fertilen wie auch die refraktären Lherzolithe sind verglichen mit den benach¬

barten REE Nd und Sm durch zum Teil massive, negative Zr- und Hf-Anomalien charak¬

terisiert, mit den grössten Abweichungen in fertilen und leicht tieferen Werten in refraktäreren

Proben. Für die restlichen HFSE (Ti, aber auch Nb und Ta. in Fig. 4.10 aufgrund zu grosser

Messungenauigkeit nicht dargestellt) ergeben sich dagegen weder ausgesprochen positive
noch negative Anomalien. Somit scheinen sich die Elemente Zr und Hf unabhängig von

den anderen HFSE und den REE verhalten zu haben, was besonders für Zr und Ti nicht

ungewöhnlich ist (Saltfrs & Shimizu, 1988). In den Harzburgiten ist im Gegensatz dazu

mitAusnahme der Probe 32.1 eine entsprechende Zr- und/oder Hf-Anomalie nicht erkennbar

(Fig. 4.10c). In den meisten Peridotiten lässt sich zudem eine leichte Fraktionierung zwi¬

schen Zr und Hf beobachten, was meist in einem Zrn/Hfn-Verhältnis kleiner eins resultiert

(Zrn/Hfn: 0.31-0.56).

Diese negativen Zr- und Hf-Anomalien können auf verschiedene Arten entstanden

sein: (i) Bei der Bestimmung der Zr- und Hf-Konzentrationen mittels Lösungs-ICP-
MS können analytische Probleme auftreten (Diskussion in Weiss, 1997). Einerseits

entwickeln sich in Kombination mit Flusssäure manchmal HFSE-Komplexe, welche

aus der Lösung ausfallen (Collins et ak, 1982), und andererseits bleiben oft Rückstände

schwerlöslicher Minerale wie beispielsweise Zirkon oder Spinell zurück (Green, 1995).

welche die hauptsächlichen HFSE-Träger in ultramafischen Gesteinen sind. In beiden

Fällen werden der Lösung grössere Mengen an HFS-Elementen entzogen, (ii) Da die

Zr- und Hf-Anomalien besonders in den Lherzolithen vorkommen und in fertilen Proben

am grössten sind (Fig. 4.10a und b), könnten sie mit dem Klinopyroxen-Gehalt zusam¬

menhängen. Klinopyroxen zeichnet sich in Peridotiten häufig durch negative HFSE-

Anomalien aus (S alters & Shimizu, 1988: Vannlco et ak. 1991: RAXiPONEet ak, 1991).

Aufgrund dessen postulierten Salier s & Shimizl (1988) gar eine generelle HFSE-

Verarmung in Gesteinen des oberen Erdmantels. R vmpone et al. (1991) haben an fertilen

Lherzolithen aus Ligurien allerdings gezeigt, dass negative Zr- und Ti-Anomalien in

Klinopyroxen durch komplementäre positix e Anomalien in Orthopyroxen ausgeglichen
werden können, woraus kontinuierliche Gesamtgesteinsspcktren resultieren müssten.

(iii) Wie oben erwähnt können besonders einige fertile Lherzolithe mit kleinen

Pyroxenitresten aus tektonisch stark beanspruchten Pxroxenitgängen vermischt sein,

was zu erhöhten modalen Klinopyroxen-Anteilen und damit zu einer Verstärkung der

negativen Zr- und Hf-Anomalien fuhrt. ( i\ ) Akzessorische Minerale wie Rutil, Ilmenit

und Titanokiinohumit. die in Peridotiten meist m kleinen Konzentrationen vorhanden

sind (z.B. in der Form von Einschlüssen in Spinell. Olivin und anderen Mineralen),

können das HFSE-Buclget in Ultramafittten weitgehend kontrollieren (z.B. Bodinier

et ak, 1996; WrEiss, 1997) und sind zudem in der Lage, die HFSE \on den REE sowie
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Zr von Ti und Hf zu fraktionieren (z.B. Salters & Shimizu, 1988). Bei der Rekristal¬

lisation der Peridotitmineralogie während einer ozeanisch-hydrothermalen Alteration

oder der alpinen Überprägung können diese Akzessorien teilweise zerstört und die

freigesetzten HFSE abgeführt werden, was sich in negativen HFSE-Anomalien sowie

fraktionierten HFSE-Spektren äussern würde.

Die Tatsache, class die inkompatibelsten Elemente Ba, Th. U sowie die LREE und einige

HFSE in refraktären Peridotiten ähnliche Konzentrationen wie in fertilen Lherzolithen

aufweisen und zum Teil stark positive Anomalien mit Gehalten im Bereich des primitiven

Mantels bilden, lässt auf sekundäre Anreicherungs oder Homogcnisierungsprozesse

schliessen, welche von partieller Aufschmelzung unabhängig sind. Dafür kommt einerseits

eine Reaktion mit einer \olatilreichen, perkoherenden Schmelze oder andererseits eine

Alteration infolge ozeanischer oder alpiner Metasomatose in Frage.

4.2.4 Diskussion

a) Partielle Aufschmelzung

Die anhand der Cima di Gagnone-Peridotite (Lherzolithe und Harzburgite) feststellbaren

Variationen zwischen den meisten Haupt- und Spurenelementen sowie den Modalbeständen

sind konsistent mit der Annahme, class diese Peridotite Residuen aus unterschiedlich

starkem, partiellem Aufschmelzen eines mehr oder weniger homogenen, fertilen Ausgangs-

gesteins repräsentieren, ähnlich wie dies für zahlreiche Peridotitmassive demonstriert

worden ist (z.B. Liguriden: Oitonfllo et ak. 1984b; Rampone et ak. 1995, 1996; Ronda:

Frey et ak. 1985; Lanzo: Bodinier, 1988; östliche Pyrenäen: Bodinier et ak, 1988; Malenco:

Müntener, 1997). Diese Annahme wird weiter durch Elementverhältnisse wie beispiels¬
weise Ti/V oder Ti/Sc bestätigt, welche von fertilen Lherzolithen zu refraktären Peridotiten

abnehmen (Fig. 4.6). Markante Abweichungen von den üblichen Trends treten eigentlich

nur in den tiefen Ca-Gehalten respektive den daraus berechneten, modalen Klinopyroxen-

Anteilen in zahlreichen Harzburgiten auf und lassen sich auf einen Ca-Verlust infolge

eines Serpentinisierungsprozesses zurückführen (vgl. weiter unten).

Etwas weniger offensichtlich sind die Bedingungen, unter welchen die Schmelzprozesse

abgelaufen sein könnten. Das nahezu chondritische bis überchondritisehe Ca/Al-Verhältnis

in refraktären Lherzolithen (Fig. 4.4a) sowie das relativ tiefe Tb/Yb-Verhältnis einiger
Lherzolithe und aller Harzburgite (Fig. 4.9a) könnte auf teilweises Aufschmelzen eines

fertilen Periclotits im Granat-Stabilitätsfeld hinweisen (vgl. Bodinier et ak, 1988;

McDonol GH & Fre>
,
1989: Mi mlner. 1997). Sow ohl das überaus hohe Tb/Yb-Verhältnis

der fertilen Lherzolithe (z.T. höher als in Chondnten) als auch die allgemein schlechte

Übereinstimmung mit berechneten Trends fur residuale Granat-Peridotite m Figur 4.11a

(Modellrechnung nach Frey et ak, 1985) sprechen iccloch gegen diese These. Wie das

Modell zeigt, würden sowohl «batch»- wie auch fraktioniertes Schmelzen schon bei klei¬

nen Schmelzmengen zu residualen Granat-Peridotiten mit sehr schnell abnehmenden LREE-

und auch MREE-Gehalten führen. Der partielle Schmclzprozess in den Cima di Gagnone-
Peridotiten könnte zwar im Granat-Feld eingesetzt haben, ist hauptsächlich aber im Spinell-
Stabilitätsfeld abgelaufen (siehe Fig. 4.1 lb). wobei aus stärkerem Schmclzentzug ebenso
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a) Trends für residuale

Granat-Peridotite
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Figur 4.11: Doppeltlogarithmische,
Chondrit-nonniertc Lan gegen Ybn-Dia-

gramme, modifiziert nach Frey et al.

(1985, Fig. 12). Symbole wie m Fig. 4.9.

Das chondntische La/Yb-Verhaltnis ist

durch die 45°-Lime angezeigt. Keiner

dei Cima di Gagnone-Petidotite weist

ein La,/Ybn > 1 auf. Die theoretischen

Felder stehen für berechnete lesiduale

Granat- (a) respektive residuale Sptnell-
Pendotite (b), wobeijeweils ehe Tieneh

fut fraktioniertes Schmelzen und einen

«batch »-Gleichgewichts-Schmelzpro-

zcss dargestellt sind (Sm\s, 1970) Die

Zahlen in Klammern markieren den

Schmelzanted in %. Die Zusammenset¬

zung der Quelle wurde bei Lan=Ybn=2.2

angenommen und liegt damit nut ge¬

ringfügig hoher als das Ybn-2.1 der

fertilsten Probe 32.12. Zui Betec hniitig
der Modelltrends sind zwei extreme

Satze von REE-Verteilungskoeffizienten
verwendet worden: ein hoher Satz mit

DhrecCpx/I"'~1 und DHRrsG"/,ul~10
rou ic an tiefer Satz mit Df,R_rrCpx/lui~
0.2 tmdDHRUG"/I"i~4 (beide nach Eres

et al, 1978). Die gestrichelte Linie re¬

präsentiert den Epekt eines höheren Wertes son 0 01 statt 0 002 fur Dja0,/luh Weitere Informationen zur

Berechnung des Modells finden sich bei Fre) etat. (1985).

Die Curia dt Geignone-Pendotite lassen sich am besten mit einem '<hatch»-Gleicligew ichts-Schmelzmodell

erklären und stellen residuale Spinell-Pendotite dar. Die refraktären Lherzolithe und Harzburgite sind nach¬

träglich an LREE angeiachat worden, was steh m einer Va Schiebung der Punkte zu höheren La„-Werten

äussert.

eine MREE-Fraktionierung gegenüber den HREE resultieren kann. Die nur schwachen

bis ganz fehlenden negativen Eu-Anomalien in verarmten Peridotiten sprechen weiter gegen

eine Fortsetzung des Schmelzprozesses unter niederen Drucken im Plagioklas-Stabilitätsfeld

(vgl. Modell in Prinzhofer & Allègre. 1985). Der überfertile Charakter einiger Lherzolithe,

welcher sich in überdurchschnittlich hohen AI-, Ti-, Sc- und REE-Gehalten äussert, dürfte

im übrigen aus einer Mischung zwischen Peridotit und kleinen Mengen von pyroxenitisehen
Schlieren hervorgegangen sein.

Der Grad der partiellen Aufschmelzung \ ariiert von Probe zu Probe recht stark (Figuren

4.2, 4.3. 4.5 und 4.11) und wird für che fertilen Lherzolithe. die lediglich eine schwache

LREE-Abnahme und relativ flache MREE- und HREE-Spektren zeigen (Fig. 4.8), als

sehr gering erachtet (< 57c. Fig. 4.1 lb). Für die refraktären Lherzolithe dürfte er dagegen
wesentlich höher liegen (ca. l5-209c) und wird für einige Harzburgite gar bis 30% und

höher geschätzt (z.B. Probe VI.8) (Abschätzungen anhand des Schmelzmodells von Kosto¬

poulos, 1991. vgl. Fig. 4.2, sowie aus Vergleich mit berechneten Trends für residuale

Spinell-Periclotite im Lan-Ybn-Diagramm. Fig. 4.1 lb. nach Frfy et ak, 1985, 1991), Dabei

scheint ein «batch-equilibrium»-Schmelzmodell (Shaw, 1970) oder ein kontinuierlicher

Schmclzprozess mit l-5cf «trapped melt» (Lwgauir et ak, 1977) für die Genese der

beobachteten Elementvariationen am plausibelsten zu sein (Fig, 4.11b). Inkrementelles
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oder fraktioniertes Schmelzen müsste schon bei geringem Schmelzentzug zu Residuen

führen, die eine starke Abnahme an inkompatiblen Elementen wie den leichten Seltenen

Erden aufweisen (siehe dazu Johnson et ak. 1990; Rampone et ak, 1996), was in den meisten

Peridotiten der nördlichen Cima Lunga-Einheit nicht der Fall ist.

Die fertilen Lherzolithe kommen als Ausgangsgesteine bei der Genese von MORB-

Schmelzen oder primitiven basischen Magmen in Frage, aus welchen sich MOR-Basalte

differenzieren lassen (vgl. Frey et ak, 1985). Sie zeigen gewisse Affinitäten zu subkon¬

tinentalem lithosphärischem Mantel wie beispielsweise auch die externen Liguriden-

Peridotite (Rampone et ak. 1995) oder die Malenco-Peridotite (Müntener, 1997). Die re¬

fraktären Lherzolithe und die Harzburgite stellen dagegen Residuen nach dem Entzug

einer basischen Primärschmclze dar. wobei sie besonders in ihrer Hauptelementzusammen-

setzung mit abyssalen Peridotiten vergleichbar sind (Fig. 4.3; Dick, 1989; Michael &

Bonaiti, 1985). Deren REE-Verteilungsmuster sindjedoch nicht ganz konsistent mitjenen

von abyssalen Peridotiten, die sich durch sehr niedrige LREE/HREE infolge fraktionierter

oder inkrementeller Aufschmelzung auszeichnen. Dabei müsste der Grad der partiellen

Aufschmelzung tief genug sein (< 10% fraktioniertes Schmelzen), so dass Klinopyroxen

im Residuum erhalten bliebe, da MOR-Basalte relativ tiefe Anteile an Ca. AI und Sc ent¬

halten und Klinopyroxen die einzige Phase im Mantel ist, die diese Elemente puffern kann

(vgl. Diskussionen in Johnson et ak. 1990; Rampone et ak, 1996). Da die refraktären

Lherzolithe und Harzburgite jedoch Residuen nach höhcrem Grad eines Gleichgewichts-

Schmelzprozesses darstellen, ist es wahrscheinlich, class sie nicht eigentlichen abyssalen

Peridotiten oder subozeanischem asthenosphärischem Mantel entsprechen, sondern viel¬

mehr verarmte Zonen innerhalb des subkontinentalen lithosphärischen Mantels repräsen¬

tieren.

b) sekundäre Anreicherung und Schmelzperkolation in den Peridotiten

Die refraktären Lherzolithe und die Harzburgite der nördlichen Cima Lunga-Einheit weisen

im Vergleich zu den fertilen Peridotiten etwas erhöhte La/Sm- respektive La/Yb-Verhält¬

nisse auf (Fig. 4.8). was sich in einer leicht negativen Korrelation zwischen dem La/Yb-

Vcrhältnis und Yb äussert (vgl. Fig. 4.9b). Eine LREE-Anreicherung mit zunehmendem

residualem Charakter zeigt sich auch in höheren Lan-Werten gegenüber dem berechneten

«batch-melting» Trend in Figur 4.11 b und ist nicht kompatibel mit einem einfachen Modell

für partielles Aufschmelzen. Unabhängig vom verwendeten Schmelzmodell («batch mel¬

ting». Shaw. 1970; kontinuierliches Schmelzen, Langmuir et ak. 1977; inkrementelles

oder fraktioniertes Schmelzen. Johnson et ak. 1990) führen alle Schmelzprozesse zu ab¬

nehmendem La/Yb mit sinkendem Yb-Gehalt. Erhöhte UPJEE-Konzentrationen scheinen

recht typisch für refraktäre Pendotite und Harzburgite aus \ erschiedenen Peridotitmassiven,

Ophiolithen und Mantelxenolithen in alkalischen La\en zu sein (siehe Review in

McDonough & Frf\
,
1989; Bodinier et ak, 1991: Downfs et ak. 1991). Sie werden oft auf

eine metasomatische Veränderung der refraktären Pendotite durch perkolierende. LREE-

reiche Schmelzen oder Fluids zurückgeführt, die entweder lokal entlang von Brüchen und

Venen eindringen (z.B. Bodinier et ak, 1990) oder «poröses» pendotitisches Gestein

pervasiv durchfliessen (z.B. Vw dfr W\t & Bodinifr, 1996).

Nach Toramari & Flui (1986) smd Olnin-reiche Peridotite für perkolierende
Schmelzen durchlässiger als Olhin-anne Lherzolithe. wesshalb Harzburgite und Dunite
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bevorzugt von LREE-reichen Schmelzen und Fluids infiltriert und dabei selber an LREE

und anderen inkompatiblen Elementen (z.B. Rb. Ba, Th. U. Sr) angereichert werden. Weiter

können sich Harzburgite mit erhöhten LREE-Gehalten auch direkt aus einer Reaktion

zwischen Peridotit und Schmelze bilden, bei der Klinopyroxen verbraucht und Olivin, oft

zusammen mit Orthopyroxen, produziert wird (Kelemen et ak. 1992. 1995). Fortdauernde

Peridotit/Schmelze-Wechsclwirkung kann dabei zu einer Fokussierang des Schmelzflusses in

dunitischen «Kanälen» führen (z.B. Müntener. 1997). Dies zeigt, dass Harzburgite und Dunite

nicht zwingend aus stärkerem Grad von partieller Aufschmelzung hervorgehen müssen.

Eine Entstehung der Cima di Gagnone-Harzburgite aus einer Peridotit-Schmelzc-Inter-

aktion erscheint aus folgenden Gründen eher unwahrscheinlich: (i) In den verschiedenen

Peridotitkörpern lassen sich keine grösseren Dunit-Lagen finden, entlang welcher fokus-

sierter Schmclzfluss hätte stattfinden können, (ii) Die Harzburgite zeigen gegenüber den

refraktären Lherzolithen keine nennenswerte Olivin-Zunahme (Fig. 4.12), sondern nur

eine starke Klinopyroxen-Abnahme (Fig. 4.2). Keiner der Harzburgite fällt in Figur 4.12

in das Feld der «replacive» Dunite (Kelemen et ak. 1995) und nur wenige in dasjenige der

Harzburgite aus dem Malenco-Gebiet (nach Müntener. 1997). Der sinkende A^O^-Gehalt
und die steigende Mg# mit zunehmendem modalem Olivin-Gehalt von Lherzolithen zu

Harzburgiten ist demgegenüber in Residuen aus unterschiedlicher partieller Aufschmelzug
zu erwarten (Frey et ak, 1985). (iii) Ein Klinopyroxen-Abbau infolge Peridotit/Schmelze-

Reaktion müsste sich neben den tiefen Ca-Gehalten auch in tieferem Ak Ti, V und Sc

äussern, (iv) Bei einem Austausch mit grösseren Schmelzmengen wäre eine stärkere LREE-

Anreicherung zu erwarten, als dies in den Harzburgiten verwirklicht ist.

Aus diesen Gründen entsprechen die refraktären Lherzolithe und Harzburgite in erster

Linie Residuen aus stärkerer partieller Aufschmelzung und haben allenfalls zu einem

späteren Zeitpunkt mit einer kleinen Menge einer volatilreichen Schmelze oder einer

n 32 12

Figur 4.12: Variationsdiagrainme zw ischen A TOi t espcktive der Mg# und dem normativen Olivin-Gehalt.

Die Symbole sind analog zu Fig, 4.2; die Felder repräsentieren ( 1 ) Lherzolithe, (2) Harzburgite und (3)
diskordante «replacixc» Dunite (entstanden aus einer Pcrtdotit/Schinelzc-Rcaktion) aus dem Malenco-

Ultrainerfititkörpcr (nach Ml \ie\er, 1997). Die Cima dt Gagnoiie-Peridotite zeigen mit steigendem Olivin-

Gchalt eine allgemeine AI30^-Abnahme und einen Anstieg in der Mg# und decken sich nul den Feldern für
Malenco-Lherzolithc und -Harzburgite. Keine de r Proben plattet dagegen in das Feld der Malenco-Dunite,
die sich durch äquivalente Mg# w ie ehe Lherzolithe und Harzburgite. aber markant höhere Olivin-Gehalte

auszeichnen. Die Cima di Gagnone-Harzburgite sind somit nicht kompatibel mit einer Entstehung aus einer

Schmelze/Gesteins-Reaktion.
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krustalen fluiden Phase ausgetauscht, letzteres beispielsweise während einer ozeanisch¬

hydrothermalen Alteration oder der alpinen Métamorphose. Diese Prozesse könnten zu

einer Anreicherung an inkompatiblen Elementen (Rb. Ba, Th, U, Sr, LREE) sowie zu

positiven U- und Sr-Anomalien in diesen Peridotiten gefühlt haben (Alard et ak. 1996;

ToNOvetak, 1995).

Die in manchen Lherzolithen und teilweise auch Harzburgiten spärlich vorkommen¬

den Pyroxenit-Gänge und -Schlieren (vgl. Fig. y 2c. Kapitel 3.2) stellen am ehesten Kristall-

Scgregate dar, die aus einer zur Oberfläche migrierenden Schmelze entlang der Wände

von Magmakanälen ausgefällt worden sind (z.B. Bodinifr er ak, 1987a/b; Frey et ak,

1985; McDonough & Frey. 1989). Die zum Teil hohen AI-, Ti-, Sc und REE-Gehalte

einiger Proben (z.B. 32.12; V.2). zum Teil mit MREE/HREE > 1. lassen auf eine Mischung

zwischen Peridotit und kleinen Pyroxemtresten schhessen und geben einen weiteren

Hinweis auf frühere Pyroxenitgänge, welche heute aufgrund der alpinen Überprägung
stark gestreckt und daher kaum mehr erkennbar sind.

c) Ozeanisch-hydrothermale Alteration: Hinweise auf eine partielle Serpentinisicrung

Aus der oftmals recht starken Rodingitisierung der basischen Gänge, die in den ultra¬

basischen Linsen der nördlichen Cima Lunga-Einheit zahlreich aufgeschlossen sind, wurde

bisher auf eine gleichzeitige Serpentimsierung der umliegenden Ultramafitite geschlossen

(z.B. Evans & Trommsdorff. 1978; Evans et ak, 1979. 1981; Trommsdori-f, 1990). Wie

schon von Frey et al. (1985). Bodinier (1988) und Bodinier et al, (1988) gezeigt, hat ein

geringer Serpentinisierungsgrad nur einen untergeordneten Einfluss auf die Element-

verteilungen in Peridotiten. In diesen sowie manchen weiteren Arbeiten, die sich vorrangig

mit Mantelprozessen befassten, sind che Proben jedoch jeweils so gewählt worden, dass

sie a priori eine möglichst geringe Serpentinisierung oder andere Alterationserscheinungen

aufweisen (meist < 10%, z.B. R wipone et ak. 1995. 1996). Nach Müntener (1997) verhalten

sich mit Ausnahme von Na. Ca und Sr die meisten Elemente aber auch bei stärkerer bis

vollständiger Serpentinisierung mehr oder weniger immobil. Im vorliegenden Fall ist eine

selektive Probenauswahl nicht möglich, da die ultramafischen Gesteine während der jün¬

geren alpinen Metamorphosephasen komplett reknstallisiert sind. Dementsprechend ist

es besonders wichtig, einen allfälligen Einfluss einer ozeanisch-hydrothermalen Alteration

auf die chemische Zusammensetzung der Cima di Gagnone-Peridotite erkennen und von

früheren Mantelsignalen trennen zu können. Dies ist m erster Linie qualitativ anhand von

Vergleichen mit frischen Serpentiniten, die am Ozeanboden erbohrt worden sind, sowie

mit den Serpentiniten aus dem Malenco-Gebiet geschehen (siehe Felder in Fig. 4.2 bis

4.6,4.13). Der Grad der Alteration ist teilweise recht hoch gewesen, dache koexistierenden

basischen Gänge oft stark roclingitisiert sind (siehe folgendes Kapitel 4.3), wobei nach

Massenbilanzrcchnungcn von Rosli (1988) eine verhältnismassig geringe Ultramafitit-

menge dafür ausreichen würde.

Eine allfällige partielle Serpentinisierung lässt sich in einigen Lherzolithen und zahl¬

reichen Harzburgiten aus der Region um die Cima di Gagnone a or allem anhand der

Hauptelemcntvariationen vermuten (vgl. Fig. 4.3.4.4 und 4.13). Sie äussert sich möglicher¬
weise in ausgesprochen tiefen Na-Gehalten (in den meisten Fällen unterhalb der XRF-

Nachweisgrenze von ca. 0.2 Gcw7 NaoO). einem zum Teil massiven Ca-Verlust, einer

moderaten Ti-Abnahme sowie in manchmal leicht erhöhten Fe- und Si-Konzentrationen
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(Fig. 4.3) (Menzies et ak, 1993). AI und Mg scheinen dagegen kaum beeinflusst zu sein.

Die ozeanischen Serpentiiiite und in abgeschwächter Form auch die Malenco-Serpentinite
weisen analoge Abweichungen von den sonst üblichen Trends für unterschiedlich stark

refraktäre Peridotite auf.

Anhand von Gresensdiagrammen, in welchen der unalterierte Protolith mit dem alte-

rierten Gestein verglichen wird (siehe Gresfns. 1967). konnte Rosli (1988) aufzeigen,
dass ein Serpentinisierungsprozess zu starker Ca-Abnahme und gleichzeitig leichter Fe-

Zunahme führt, während die anderen Hauptelemente Mg. Si. Mn und besonders AI plus¬
minus unverändert bleiben. Je nach dem Alterationsgrad kann das Gesteinsvolumen dabei

infolge der Hydration um bis zu 30% ansteigen. Widmer ( 1996) stellt mittels theoretischer

Modellrechnungen fest, dass schon bei einem relativ geringen Fluid/Gesteins-Verhältnis

von 10 die zirkulierenden Lösungen dem Peridotit eine beträchtliche Menge an CaO ent¬

ziehen können, wobei eine typische Serpentinit-Mineralogie entsteht (> 90% Serpentin-
minérale. -9% Klinochlor, weiter kleine Mengen an Amphibol. Gips/Anhydrit. Brucit,

Kalzit, Magnesit und Pyrit). Eine Modellierung der Alterationsprozesse mit Hilfe von

Gresensdiagrammen erscheint im Fall der Cima di Gagnone-Peridotite jedoch wenig sinn¬

voll, da der Protolith nicht bekannt ist und die Wahl desselben zusätzlich durch den unter¬

schiedlich starken residualen Charakter der Peridotite erschwert wird. Unter der Annahme,

dass sich AI während der ozeanisch-hydrothermalen Alteration am wenigsten mobil ver¬

halten hat und somit vorwiegend magmatische Prozesse wiedergibt, lässt sich der mit

einer Serpentinisierung verbundene Ca-Verlust am besten in CaO-Al2Q3-Diagramm qua¬

litativ veranschaulichen (Fig. 4.13). Besonders die Harzburgite entsprechen demnach oft¬

mals an CaO-abgereicherten Lherzolithen und stellen das Produkt einer Kombination aus

partieller Aufschmelzung und nachfolgender ozeanischer Hydration dar.

Der teilweise massive Ca-Verlust und die damit einhergehende passive Si-Zunahme spie¬
gelt sich auch in den ausgesprochen tiefen modalen Klinopyroxen- und gleichzeitig erhöhten

Orthopyroxcn-Gehalten der Harzburgite wider (\gl. Fig. 4.1 und 4.2). Die fertilen Lherzolithe

weisen dagegen, wie auch die seipentinisierten Spinell-Peridotite aus dem Malenco-Gebiet

(Müntener. 1997). gegenüber normalen fertilen Peridotiten (Kostopoulos. 1991) zwar etwas

tiefere Olivin- und höhere Orthopyroxen-Konzentrationen auf. zeigen aber in den Haupt- und

Spurenelementen kaum Abweichungen von den üblichen Schmelztrends.

Figur 4 13 Vernation zwischen CaO und ATOi,

Snnbolc und Felder wie m Tig. 4.3 {ausgezogene
Linie fttschc Pendotite (Ronda. Horoman, Lanzo),

gestrichelte Linie, teilweise serpcntinisierte Ma¬

le ne o-Pci telotite; gl eines Fehl ozeanische Serpen¬
tiiiite], Ausserdem ist der mögliche Zusammen-

setzungshaeich der «replaave» Dunite aus dem

Malenco angetragen. Die frischen Peridotite va-

riiacn über einen schmalen Bereich Ein Serpen-

tiiusiaungsprozess aussen sich sowofil m den

Cima di Gagnone- als auch in den Maleneo-

Pc i ulotite n in e mein talw eise massiven Ca-Verlust,

wahrend AI kaum beeinflusst wird. Die Malenco-

Dunite fallen dagegen an das refraktäre Ende des

Trends fur fnsehe Pendotite und sind glacher-
inassen an C't; iindAhaarmt.

2 3 4 5

Al203 (Gew%)
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Eine ozeanisch-hydrothermale Alteration findet normalerweise unter eher tiefen bis mode-

ratcn Temperaturen um 200-300 °C statt (z.B. Evans, 1977), kann aber je nach Exhu-

mationsrate bereits bei Temperaturen um 600 °C einsetzen und bis 25 °C anhalten (Ki.mball

et ak. 1985). Dabei wird die Peridotit-Mineralogie immer stärker hydratisiert und in eine

Serpentinit-Mineralogie umgewandelt. Olivin und Orthopyroxen werden vorwiegend von

Serpentinmineralen ersetzt, während sich Klinopyroxen resistenter zeigt und in vielen

frischen Serpentiniten zumindest noch rehktisch erhalten ist (z.B. Cannât et ak. 1995;

Menzies et ak. 1993). Bei fortschreitender Hydration zersetzt jedoch auch er sich zunächst

zu Amphibol (vorwiegend tremolitisch, bei höherem T auch edenitisch) und schliesslich

zu feinverwachsenen Aggregaten aus Chlorit. Serpentin. Tremolit, sekundärem Klino¬

pyroxen und Ilmenit (Kimb\li et ak. 1985). Zudem können sich kleinere Mengen von

sekundären Ca-reichen Mineralen wie Anh\drit und/oder Calcit bilden (Mfnzies et ak,

1993), wobei unter 400 °C das X^o tiefer als 0.05 bleiben muss, da sonst Antigorit nicht

mehr stabil ist (vgl. Trommsdorff & Evans. 1977; Trommsdorff & Conolly, 1990). Darüber

hinaus dürften beträchtliche Mengen an CaO in der Form von gelöstem Ca2+ und QH~ mit

dem zirkulierenden Meerwasser abgeführt werden, während AI und Mg in Serpentin-
mineralen. Chlorit und Amphibol eingebaut und konserviert werden können.

Die im Vergleich zu refraktären Peridotiten relativ unveränderten Ca-Konzentrationen

in vielen fertilen Peridotiten der Cima Lunga-Einheit (ebenso wie in serpentinisierten
Peridotiten aus dem Malenco) lassen sich einerseits eventuell mit der grösseren Resistenz

von Klinopyroxen gegen eine ozeanische Alteration erklären, so dass er in fertileren Ge¬

steinen nur unvollständig zersetzt worden ist. Andererseits wäre es auch denkbar, dass die

Lherzolithe wenig serpentinisierten und die Harzburgite stärker serpentinisierten Peridotit-

bereichen entsprechen, was jedoch aufgrund der in beiden Gesteinen häufig vorkommenden

Rodingitgänge eher fraglich ist.

Im Vergleich zu manchen Hauptelementen lassen die Spurenelemente kaum Anzei¬

chen einer ozeanisch-hydrothermalen Alteration erkennen (vgl. Fig. 4.5). Menzies et al.

(1993) konnten anhand von Experimenten nachweisen, dass eine Serpentinisierung höch¬

stens einen geringen Effekt auf die meisten Spurenelemente ausübt, mit Ausnahme von St¬

und allenfalls der leichten Seltenen Erden Elemente. Die positiven Sr-Anomalien in

manchen Lherzolithen (siehe Fig. 4.10) sind somit unter Umständen einer ozeanischen

Umwandlung zuzuschreiben. Dabei kann Sr einerseits aus dem zirkulierenden Meerwasser

in neuentstehenden Ca-reichen Phasen wie beispielsweise Karbonaten und/oder Gips/An¬

hydrit angereichert werden (z.B. Bodinier et ak. 1988. 1991; Menzies et ak, 1993) oder

andererseits in reliktischem Klinopyroxen gebunden geblieben sein, da dieses Mineral im

Gegensatz zu Olivin und Orthopyroxen das Sr-Budget in Peridotiten mehrheitlich kon¬

trolliert. Die Harzburgite zeigen dagegen keine oder aber variable positive oder negative
Sr-Anomalien, was ebenfalls auf eine gewisse Sr-Mobilität zurückzuführen ist (z.B.

Müntener. 1997). Neben Sr könnten zudem auch Rb und U infolge hydrothermaler Alte¬

ration in sekundären, teils akzessorischen Phasen wie Erzen und Pblogopit angereichert
werden. Die daraus resultierenden positiven Anomalien waren von der früheren Mantel¬

geschichte unabhängig und sowohl in fertilen wie auch m refraktären Peridotiten zu er¬

warten. Verschiedene Autoren haben überdies angenommen, dass die leichten REE während

einer ozeanisch-hydrothermalen Alteration ebenso mobil sein können, wobei sowohl eine

Anreicherung als auch eine Abnahme auftreten könne (Ottokfllo et ak. 1979; Hu lman

& Henderson. 1977; Floyd, 1977). Nach neueren Untersuchungen werden die LREE-
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Gehalte von einem Serpentinisiemngsprozess jedoch höchstens in geringem Mass verändert

(Review in Menzies et ak, 1993), was auch auf die Cima di Gagnone-Peridotite zutreffen

dürfte.

Obschon Orthopyroxen-reiche Harzburgite auch aus einer Schmelze/Gesteins-Reaktion

hervorgehen können (Kelemen et ak, 1992), werden che ausgeprägte Ca-Abnahme in zahl¬

reichen Harzburgiten und einigen Lherzolithen aus der nördlichen Cima Lunga-Einheit

sowie die damit verbundenen tiefen normativen Klinopyroxen- und hohen Orthopyroxen-

Gehalte vorderhand einer ozeanisch-hydrothermalen Alteration zugeschrieben. Bei einer

Schmelze/Gesteins-Reaktion müsste neben einer Ca- auch eine parallel laufende AI-Ab¬

nahme und eine Mg-Zunahme sowie eine Veränderung in einigen Spurenelementgehalten

festzustellen sein (besonders V, Ti, Sc und e\, Cr. die bevorzugt in Klinopyroxen eingebaut

werden). Dementsprechend fallen die diskordanten «replacivc» Dunite aus der Malenco-

Region im CaO-AhO^-Diagramm (Fig. 4.13) mehr oder weniger an das residuale Ende

des normalen Schmelztrencls und weisen gegenüber Ca keine nennenswert höheren AI-

Konzentrationen wie die Cima di Gagnone-Harzburgite auf.

d) Einfluss der alpinen H2O- und C02-Metasomatose

Eine allfällige chemische Veränderung in den Cima di Gagnone-Peridotiten, die auf die

alpinen Metamorphosephasen zurückgeht (Hochdruckphase und amphibolitfazielle Phase,

siehe Kapitel 5). lässt sich am ehesten anhand der COo-reichcn Lherzolithe und Harzburgite

beurteilen. Die Hochdruckmetamorphose ist verbunden mit zunehmender Entwässerung

und Rekristallisation der zuvor partiell serpentinisierten ultramafischen Gesteine. Ihr

Einfluss auf die Gesamtgesteinschemie der Peridotite ist nur schwer feststellbar, scheint

generell aber eher gering zu sein. Eine gewisse Ca-Mobilität in Zusammenhang mit der

Rekristallisation der Ca-reichen Phasen, che während dem ozeanischen Stadium entstanden

sind, wäre jedoch durchaus denkbar, da beim Zerfall der Serpentinminerale auch grosse

Fluidmengen freigesetzt werden, die als Transportmedium für gelöste Stoffe in Frage
kommen. Dies könnte in einigen Peridotiten den Ca-Verlust zusätzlich verstärkt haben,

lässt sich aber kaum von einer aus der früheren Serpentinisierung hervorgegangenen Ca-

Abnahme unterscheiden. Die retrograde Regionalmetamorphose unter amphibohtfaziellen

Bedingungen (siehe Kapitel 5) geht demgegenüber mit unterschiedlich starker ILO- und

CO2-Metasomato.se aus den Nebengesteinen einher (z.B. Heinrich, 1983). Die C02-haltigen
Peridotite sind somit von der mehrphasigen metamorphen Überprägung am stärksten be¬

troffen und müssten die grössten. alpin bedingten Veränderungen in Bezug auf die Gesamt¬

gesteinschemie aufweisen (vgl. Pfeivfr. 1978, 1979, 1987).

Die C02-reichen Peridotite (z.B. Linse Mg 30 im Val d'Efra; Kreissignaturen in Fig.
4.1 bis 4.6. 4.12 und 4.13) folgen sowohl bezüglich der Haupt- und Spurenelemente als

auch in den Modalbeständen mehrheitlich denselben Variationstrends wie die entspre¬

chenden CÜ2-freien Lherzolithe und Harzburgite. Sie zeigen höchstens eine etwas breitere

Streuung, die jedoch keiner speziellen Systematik unterliegt. In einigen Proben, besonders

in Kontaktnähe zu den benachbarten Gneisen, ist teilweise eine massige Si-Anreicherung
aus den sauren Nebengesteinen feststellbar (Fig. 4.3). w as sich wie eine Serpentinisierung
in erhöhten normativen Orthopv roxen-Gehalten äussert. Peridotite aus unmittelbarer Nähe

zu rodingitisierten basischen Gängen (innerhalb 1 m von äusserster Blackwall) können

ausserdem leicht höhere Ca-Konzentrationen aufweisen, da die Ca-Diffusion infolge des
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starken Konzentrationsgefälles zwischen den Ultramafititen und den Metarodingiten lokal

erhöht ist. Und schliesslich zeichnen sich einige COo-lührenden Peridotite durch tiefere

Gehaitc in den Spurenelementen Ni. Co. V und Sc aus (Fig. 4.5), was mit einer Umwand¬

lung von Olivin und Klinopyroxen zu Magnesit. Talk und Amphibolen zusammenhängen

dürfte. Da jene Elemente mit diesen sekundären Mineralen nur beschränkt kompatibel

sind, können sie bevorzugt durch die fluide Phase abtransportiert werden.

Abgesehen von einem möglicherweise starken Alkalien-Verlust (wenn nicht schon durch

Serpentinisierung geschehen, vgl. Kapitel 4.2.4c) und einer abfälligen Ca-Abreicherung

hat die alpine Metamorphose und die damit \ erbundene HoO- und COo-Metasomatose die

chemische Zusammensetzung der meisten Peridotite somit nur unwesentlich beeinflusst.

Grössere Veränderungen treten normalerweise nur lokal in Zusammenhang mit der

Blackwall-Bildung an Metarodingiten oder am Kontakt zu den Nebengesteinen auf. wo

Lithologien mit stark unterschiedlichen Chemismen zusammentreffen. Die Tendenz von

peridotitischen Gesteinen, die Haupt- und Spurenelementzusammensetzung während einer

Hydration und Metamorphose mehrheitlich unverändert beizubehalten, kann auch in den

Malenco-Peridotiten beobachtet werden (Mi ntener, 1997) und scheint bei höhergradiger

Überprägung unter amphibolit- oder eklogitfaziellen Bedingungen ebenfalls zutreffend

zu sein. Dies zieht die folgenden wichtigen Konsequenzen nach sich: (1) Trotz verbreitet

vorkommender ozeanischer Hydration und nachfolgender alpiner Métamorphose spiegeln
die meisten Elementvariationen wahrscheinlich noch immer Mantelprozesse wider. Selbst

die leichten Seltenen Erden Elemente scheinen kaum verändert worden zu sein. (2) Die

ozeanisch-hydrothermale Alteration lässt sich anhand der von AI unabhängigen, selektiven

Ca-Abnahme noch gut erkennen. (3) Die alpin-metamorphe Überprägung ist trotz des

relativ hohen Metamorphosegrades mehr oder weniger isochemisch.

4.2.5 Zusammenfassung und Schlussfolgerungen

Wie die systematischen Variationen zwischen den Haupt- und Spurenelementen (MgO,

ALO^, CaO, TK-K Ni. Co. V, Sc und REE) sowie unter den berechneten Modalbeständen

(Ol, Opx, Cpx, Spinell) belegen, stellen die Cima di Gagnonc-Peridotite in erster Linie

Residuen aus unterschiedlich starken partiellen Schmelzprozessen (< 5% in fertilen Lher¬

zolithen; ca. 15-20%) in refraktären Lherzolithen; bis 30% in einigen Harzburgiten) im

oberen Erdmantel dar. Elementverhältnisse w îe Tb/Yb und Ca/AI lassen darauf schliessen,

class der Schmclzprozess hauptsächlich im Spinell-Stabilitätsfeld abgelaufen ist (Fig. 4.11 ).

Leicht ansteigende LREE/HREE-Verhältnisse mit zunehmendem refraktärem Charakter

von Lherzolithen zu Harzburgiten sind jedoch nicht kompatibel mit einem einfachen

Schmelzmodelk Sie weisen vielmehr auf eine sekundäre LREE-Anreicherung in Zusam¬

menhang mit einem Austausch zwischen den Peridotiten und kleinen Mengen einer perko-
lierencien Schmelzfraktion oder einer fluiden Phase hin. welche sich durch erhöhte Kon¬

zentrationen an leichten Seltenen Erden und weiteren inkompatiblen Elementen (z.B. Rb.

Ba, Sr, U. Th) auszeichnet. So erklaren sich auch che zum Teil überaus hohen Gehalte an

stark inkompatiblen Elementen wie Ba, Th. U und allenfalls Sr sowie die ausgeprägten

positiven U- und auch Sr-Anomalien. Die Konzentrationen an diesen inkompatiblen Ele¬

menten erreichen dabei in fertilen Lherzolithen und refraktären Harzburgiten oftmals ver¬

gleichbare Werte.
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Sowohl der teilweise massive Ca-Verlust und die damit einhergehende passive Fe- und Si-

Anreichemng in einigen Lherzolithen und zahlreichen Harzburgiten, als auch die variablen

positiven und negativen Sr-Anomalien in manchen Peridotiten sind einer nachfolgenden

ozeanisch-hydrothermalen Alteration zuzuschreiben. Die frühere Peridotit-Mineralogie
dürfte dabei besonders in refraktäreren Proben mehr oder weniger vollständig durch eine

Serpentinit-Mineralogie ersetzt worden sein. In der berechneten modalen Zusammensetzung

dieser Gesteine äussert sich die ozeanische LTmWandlung in extrem tiefen Klinopyroxcn-

uncl entsprechend hohen Orthopyroxen-Gehalten. Die verschieden starke Rodingitisierung
der basischen Gänge (siehe Kapitel 4.3.3). die in allen ultramafischen Linsen der nördli¬

chen Cima Lunga-Einheit in grosser Zahl vorkommen, findet normalerweise gleichzeitig

mit der Serpentinisierung der benachbarten Peridotite statt und bestätigt daher das Auftreten

eines ozeanischen Alterationsprozesses. Die Harzburgite repräsentieren demnach an Ca

abgereicherte, refraktäre Lherzolithe (sog. «secondary harzburgites»), Sie stellen das Re¬

sultat eines kombinierten Prozesses bestehend aus partieller Aufschmelzung im oberen

Erdmantel und nachfolgender hydrothermaler Alteration nahe der Ozeanoberfläche dar.

Diejüngste Überprägung durch die mehrphasige alpine Metamorphose beeinflusst dagegen
weder die Haupt- noch die Spurenelcmentgehalte wesentlich und darf daher als mehr oder

weniger isochemisch betrachtet werden.

4.3 Metabasische Gesteine - ehemalige ozeanische Basalte

Metabasische Gesteine (Eklogite. Metarodingite. Amphibolite) treten in der nördlichen

Cima Lunga-Einheit einerseits als teilweise boudinierte Gänge zusammen mit den meta-

ultrabasischcn Körpern und andererseits als isolierte Linsen oder Lagen innerhalb der

(semi-)pelitischen Gneise und Schiefer auf (siehe Kapitel 2 und 3). Die Eklogite und

Metarodingite sind bereits in früheren Arbeiten von Evans et al. (1979, 1981) und

Trommsdorff et al. (1975) chemisch untersucht und als Basalte mit Affinitäten zu mittel¬

ozeanischen Rücken (MORB: «Mid Ocean Ridge Basalts») identifiziert worden. Ihre

Gesamtgesteinsanalysen verteilen sich über den ganzen Bereich von basaltischer (für

Eklogite und Amphibolite) bis hin zu extrem Ca-reichcr und Alkalien-armer, rodingitischer

Zusammensetzung. Die Metarodingite sind dabei ausschliesslich an die ultramafischen

Gesteine gebunden und infolge einer h\ drothermalen Alteration bei gleichzeitiger Serpen¬

tinisierung der umliegenden Peridotite entstanden. Die mehrphasige alpine Metamorphose
führt zur Rekristallisation der basischen Gesteine unter eklogit- und amphibohtfaziellen

Bedingungen (vgl. Kapitel 5.4). Während der amphibohtfaziellen Phase werden die Eklogite
unter HoO-Zufuhr aus den Nebengesteinen teilweise zu Symplcktit-Eklogiten und (Gra¬

nat-) Araphiboliten umgewandelt; entlang dem Kontakt zwischen Metarodingiten und

Metaperidotiten entstehen mehrfach zoniertc Epidot-Amphibol ±Diopsid-Blackwalls (z.B.

Evans et ak, 1979).

Die chemische Zusammensetzung der Metabasika aus der Cima di Gagnone-Region
kann somit durch folgende Faktoren bestimmt sein: (1) Primär-magmatische Faktoren

wie Zusammensetzung und Differentiation der Schmelze. (2) Hydrothermale Alteration

unter ozeanischen Bedingungen. (3) Metasomatische Veränderungen während der mehr¬

phasigen alpinen Métamorphose.
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In diesem Kapitel werden die bereits bestehenden Erkenntnisse zur Herkunlt und Genese

der basischen Gesteine rekapituliert und durch weitere Daten ergänzt, wobei diesen ver¬

schiedenen Prozessen besondere Beachtung zukommen soll. Um besonders magmatische
Trends von jüngeren Alterationsprozessen trennen zu können, werden die Metabasika der

Cima Lunga-Emheit mit über 180 frischen Basalten aus verschiedenen Segmenten des

mittel atlantischen Rückens (MAR-Basaltc) verglichen (Schiii ing et ak. 1985). Der Einfluss

der alpinen Überprägung lässt sich weiter anhand der (Granat-) Amphibolite (sowohl aus

den Gneisen als auch von der mafisch-ultramafischen Gesteinssuite stammend) sowie der

inneren, Amphibol- und Epidot-reichen Zonen der Mctarochngit-Blackwalls (im folgen¬
den einfach «Blackwalls» genannt) abschätzen, die zusätzlich zu Eklogiten und Meta¬

rodingiten analysiert worden sind.

4.3.1 Magrnatische Entwicklung und Differentiation

a) Klassifizierung der Metabasika

Die Eklogite und die meisten Amphibolite folgen, wie auch die MAR-Basalte, im AFM-

Diagramm (A: total Alkalien Na20 + K20; F: FeOtot = FeO + 0.9-Fe2O3; M: MgO; alle in

Gew%) einem typischen tholentischen Differentiationstrend mit einer Zunahme an FeO

und gleichzeitiger Abnahme an MgO bei mehr oder weniger konstanten Anteilen an Alkalien

Grenzen zwischen den Feldern

der kalkalkalischen und der

tholentischen Serien nach

Irvine & Baragar (1971)

Kuno(1968)

(FeO,ot)

F

Kalkalkalische Serien

2i Eklogite

o Metarodingite

a (Granat-) Amphibolite

<? Ep-Amph±Di-Blackwalls

• Eklogite/Metarodingite (Evans et al, 1981)

Vergleichstrends und -felder

- Durchschnittliche Zusammensetzung von

Laven aus den Cascaden

• Thingmuli Vulkan, Island

MAR-Basalte (Schilling et al
, 1985)

/

\1
.

-.'^ V_ V _ .

c

Ulîramlafttite \

A
"

(Na20+K20)

M

(MgO)

Figur 4 14 Magmatisi he s \FM-Diagtaniintm Gew (
c ) mit den Ganzen zw ischen den Fe Idem der kalkalkalischen

und da tholentischen Diffaentiationssc neu nach Kt \o( 1968) und Irwisr d. B\r\g\r ( 1971 ) Ebenfalls cht ge¬

stellt sind als tsptschc Vet tie ta ana kalkalkalischen Sate die Zusammensetzungen \ on Ixi\ en aus den Cascaden,
als Vertreter einer tholentischen Sau jene \on Ge steinen de s 1hingniuli Vulkans (bade aus Car\iich\ll, 1964)
sowie das Feld fut MOR-Basalte des mitte lathtiitischcn Ruckens (Scniiusc, et al 198^) Die Eklogite und

Amphibolite decken sieh gut mit den MMTBasalten wohingegen die Metarodingite und Black-walls ein \lkalicn

verarmt sind Dennoch folgen die Metabasika e incm klat tholeutischc n Diffaeiitiatioristiend
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(Fig. 4.14). Vier amphibolitische Proben sind gegenüber den restlichen etwas alkalienreicher

und fallen in das Feld für kalkalkalische Differentiationsserien. Die Metarodingite und

zahlreiche Amphibol-Blackwalls (alpin alterierte Metarodingite) sind dagegen deutlich an

Alkalien verarmt, unterliegen bezüglich MgO und FeOtot jedoch demselben Trend wie die

Eklogite und Amphibolite. Zwei Blackwalks weisen zudem deutlich höhere MgO-Gehalte

auf und laufen auf das Feld für Ultramafitite zu, was mit einem metasomatischen Aus¬

tausch oder einer Vermischung zwischen Metaroclmgitund angrenzendem Peridotit erklärt

werden kann. Ausserdem zeigt sich eine gute Übereinstimmung der neuen Analysen mit

den Daten von Evvns et al. ( 1981 ), die mehrheitlich rodingitisierte Proben untersucht haben.

Der relativ deutliche Trend im AFM-Diagramm und die gute Übereinstimmung der

Eklogite und Amphibolite mit dem Feld der MAR-Basalte weisen darauf hin. dass die

metabasischen Gesteine aus einer tholeiitischen Schmelze kristallisiert sind. Die alpine

Überprägung scheint ihre chemische Zusammensetzung dagegen kaum beeinflusst zu

haben, wie die Äquivalenz zwischen Eklogiten und Amphiboliten respektive Metarodingiten

und Blackwalls vermuten lässt.

b) Variationen zwischen Haupt- und Spurenelementen

Die in den folgenden Abschnitten dieses Kapitels dargelegten Ausführungen werden zeigen,

dass es sich bei allen analysierten metabasischen Gesteinen mit grosser Wahrscheinlich¬

keit um ehemalige Basalte handelt. Die Transformation in Richtung Metarodingite äussert

sich vor allem in einer ausgeprägten Ca-Zunahmc und einem gleichzeitigen Na-Verlust

(vgl. Fig. 4.14, 4.15 und Fig. 4.23), so dass die Gesamtgesteinschemic von keinem mag¬

matischen Gestein mehr wiedergegeben werden kann (Evans et ak, 1979, 1981: Rosli,

1988). Dieser Ca-Anstieg führt in den übrigen Haupt- und auch Spurenelementen zu einer

passiven Konzentrationsabnahme, welche nicht auf tatsächliche Elementverluste sondern

auf statistische Verdünnungseffekte infolge konstanter Summe (ca. 100 Gew% für die

Hauptelemente) zurückgeht (siehe Kapitel 4.3.3. Fig. 4.23; sowie Evans et ak, 1981 ; Rosli,

1988; statistische Effekte m Rollinson, 1993). Da dies trotz der geringen Konzentrationen

auch auf die TiOi-Gehalte zutrifft, wird in den folgenden Variationsdiagrammen für ver¬

schiedene Haupt- und Spurenelemente (Fig. 4.15. 4.16) im Gegensatz zu anderen Arbeiten

(z.B. Ewvns et ak, 1981 ; Widmfr, 1996) der Malische Index (MI = FeOlot / FeOtot + MgO)

anstelle von TiOo als Abszisse gewählt. Solange FeOtol und MgO lediglich einer statisti¬

schen Verdünnung infolge späterer Ca-Zufuhr unterliegen und nicht durch andere sekundäre

Prozesse voneinander fraktioniert werden, bleibt der MI für einen bestimmten Differen¬

tiationsgrad konstant, da es sich bei diesem um ein Elementverhältnis und nicht um eine

absolute Konzentration handelt.

Der MI wird relativ häufig zur Darstellung der magmatischen Entwicklung von

basischen Gesteinen verwendet und stellt einen ausgezeichneten Differentiationsindex dar.

Er steigt mit zunehmendem Differentiationsgrad an. da die Restschmelze bei fraktionierter

Kristallisation von Olhm, Pvroxenen und Plagioklas laufend Fe-reicher und Mg-ärmer
wird. Die in den folgenden Figuren eingezeichneten Felder für über 180 frische MAR-

Basalte (Scion inc. et ak. 1985) markieren den fur MOR-Basalte typischen Differentiations¬

trend. Daneben sind auch die Anaksedaten von Evws et al. (1981) sowie jene für fünf

Eklogite von Alpe Arami (nur Hauptelemente. Ernst
,
1977) eingetragen. Fällt eine meta¬

basische Gesteinsprobe aus der Cima Lunga-Einheit in das Feld der MAR-Basalte, so ist
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dies noch kein ausreichendes Kriterium, um eine spätere ozeanische oder alpine meta¬

somatische Veränderung gänzlich ausschliessen zu können. Kommt sie andererseits

ausserhalb des Bereiches für MAR-Basalte zu liegen, so dürfte sie mit grosser Wahrschein¬

lichkeit ozeanisch oder alpin alteriert worden sein (vgl. Wtdmer, 1996).

Häuptelentente gegen MI (Fig. 4.15):

Abgesehen von einer relativ breiten Variation in Na20 mit manchmal erhöhten Werten m

einigen Amphiboliten und eher etwas zu tiefen Si02-Gehalten überlagern sich die Eklogite

und Amphibolite recht gut mit den MAR-Basalten und folgen inetwa denselben Trends.

Die Metarodingite und Amphibol-Epidot-Blackwalls sind demgegenüber stark an Na20

und Si02 verarmt und an CaO angereichert und weichen teilweise massiv vom MARB-

Trend ab. Die Konzentrationen der übrigen Hauptelemente (MgO. ALO3, FeOlot, Ti02,

MnO, P2O5) sind im Vergleich zu den Eklogiten jedoch kaum verändert und kommen

meist auch innerhalb des MARB-Feldes zu liegen, ausser einer etwas breiteren Streuung

in den Al203~ und manchmal leicht erhöhten MnO-Gehalten. K20 (in Fig. 4.15 nicht

dargestellt) weist sowohl in Eklogiten als auch in Metarodingiten Werte unter 0.2 Gew%

und oftmals gar unter der XRF-Nachweisgrenze auf, ist aber in vielen Amphiboliten und

einigen Blackwalls deutlich angereichert (bis über 0.8 Gew%) und scheint daher während

der alpinen amphibohtfaziellen Hauptmetamorphose mobil gewesen zu sein (vgl. Kapitel

4.3.4).

Aus den Elcmentverteilungen in Figur 4.15 geht klar hervor, dass besonders CaO.

Na2Ound auch Si02 von einem sekundären Prozess betroffen sind, wobei es sich teilweise

um eine ozeanisch-hydrothermale Alteration handelt (vgl. Kapitel 4.3.3: sowie z.B. Widmer

1996: Rosli. 1988). Die neben den Metarodingiten auch in Eklogiten und Anrphiboliten

allgemein zu tiefen SiO^-Gehalte lassen auf eine gewisse, von der Rodingit! sie run g unab-

hängige Si-Mobilität während der alpinen Metamorphose schliessen, oder sie beruhen auf

einem allgemein primitiveren Charakter der Schmelze respektive der Quelle dieser Ge¬

steine, als er für MOR-Basalte üblich ist.

MgO, ALO3. FeOtot. Ti02. MnO und P205 zeigen dagegen besonders in Eklogiten
und Amphiboliten, aber weniger deutlich auch in Metarodingiten und Blackwalls nach

wie vor die magmatischen Signale mit einigen klar erkennbaren Trends gegenüber dem

Ml. Dieser variiert über einen grossen Bereich von 0.35 bis 0.7. mit der grössten Daten¬

dichte zwischen 0.4 und 0.6 (Fig, 4.15). Die Metarodingite und die (Granat-) Amphibolite
weisen im Mittel einen etwas tieferen MI als die Eklogite auf und entsprechen somit eher

primitiveren Schmelzen. Dasselbe gilt auch für die fünf Eklogite aus der Randzone des

Granat-Peridotitkörpers von Alpe Arami (Ernst, 1977. 1978). MgO unterliegt mit steigen¬
dem MI einer ausgezeichneten negativ en Korrelation. ALO3 und CaO variieren in Eklogiten
und Amphiboliten kaum oder höchstens ganz schwach negativ mit dem MI. Die Abnahme

an MgO und die plusminus konstant bleibenden Gehalte an ALO3 und CaO mit zuneh¬

mender Differentiation der Schmelze lassen auf kompatibles Verhalten dieser Elemente

schliessen und sind konsistent mit fraktionierter Kristallisation von Olivin, Pyroxenen

(v.a. Klinopyroxen) und Plagioklas. Ti02. FeOtot. MnO und P2O5 verhalten sich dagegen
eher inkompatibel und werden mit fortschreitender Differentiation in der Restschmclze

angereichert.
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Spurenelemente (Figuren 4 16 und 4 17)
Tiotz einer oftmals hielten Shetiung dei Datenpunkte lassen auch die veischiedenen Spruen-
elemente einige Korielabonstiends mit dem MI eikennen (siehe Fig 4 16) Die Gehalte

an Ci, Ni, V und Sc decken sich sowohl im Eklogite und (Gianat ) Amphibolite wie auch

fui Metaiodingite und Blackwalls noimaleivveise îecht gut mit den Feldern dei MAR

Basalte Einige Pioben sind lediglich etwas an Vund seltenei auch an Sc (v a Mctaiodmgite)
und Ci (va einige Amphibolite) veiaimt was neben einem magmatischen Signal auch

emei ozeanisch h>diotheimalen Alteiation odei dei alpinen Metamoiphose zugeschrieben
werden konnte

Die kompatiblen Elemente Ci und Ni sinken mit zunehmendei Diffeientiaüon m Ubei-

emstimmung mit foitlaulendei Knstalhsation von Ohvin. Khnopyioxen und eventuell

Ci Spinell, welche diese Elemente bevoizugt einbauen und dei Restschmelze entziehen

V Sc und auch Ga (besondeis in Eklogiten und Amphiboliten) sind zwai ebenfalls kompa¬
tibel in Khnopyioxen leichein sich abei dennoch mit (oitschteitendei Diffeientiation in

dei Schmelze an und \eihalten sich gesamthatt gesehen inkompatibel Diese Tatsaehe

weist daiauf hm dass neben Ohvm und Khnopvioxen voi allem Plagioklas als dominie

îende Phase knstalhsieien konnte und die Fiaktioniemng des tholentischen Magmas untei

ehei tiefen Diucken stattgefunden hat (vgl Fvvns et al 1981) Die Ga-Gchalte sind m

o

750

250

0

400 -

300 -

200

100 -

0

20 -

15

10

5r

01 -

03

D O

Q..V

Co

'

-A £>
%, *.

. ^

A A o

A'O ? SV

A p'o q s,

Ä
i5

-> o°
1

_J
_

I

04 05 06

MI

07

w

500
j

400 -

300 -

200 -

100

0

40

20

^i0

500 L

250

03

A

.

A AA
8 (P.D

A ^\ .DaDa
nt

8"r <>: o

c

A AAr
Q

A O

)
a

A

\,

,..
o nA

y
., ,

o t> Q: ^-

j

04 05 06

MI

örj

„,a. « od

A Vt»00,o0
b

.) __

07 08

Figur 4 16 Xerscliiedene Spurenelemente (in ppm) aufgetragen gcgendcn MI Ssmbole und Felder wie in

Figuren 4 14 und 4 />



116 Kapitel 4:

Metarodingiten und Blackwalls meist markant tiefer als in Eklogiten und Amphiboliten.
Ga scheint somit während der nachfolgenden Rodingitisierung unter ozeanisch-hydro¬
thermalen Bedingungen mobil gewesen zu sein. Sr variiert unabhängig vom MI über einen

extremen Bereich zwischen 0 und 1000 ppm und ist durch die ozeanische Alteration und/

oder die alpine Métamorphose stark beeinflusst worden.

Die Konzentrationen an den stark inkompatiblen Elementen Zr und Y steigen mit zu¬

nehmender Differentiation von 50 auf über 200 ppm respektive von 10 auf 60 ppm an

(Fig. 4.17a). Beide korrelieren ausgezeichnet mit Ti02, wobei es sich um ein relativ unver¬

fälschtes Differentiationssigna] handeln dürfte. Sowohl Ti als auch Zr und Y haben sich

während der Rodingitisierung und der nachfolgenden alpinen Metamorphose immobil

verhalten (in Analogie zu beispielsweise den Metabasika der Zermatt-Saas-Zone; Pfeifer

et ak. 1989; Widmer. 1996). Nach Evans et al. ( 1981) zeigen neben Zr und Y auch Hf und

die schweren REE (hier nicht gemessen) hervorragende lineare Korrelationen mit Ti02.
die mit ziemlicher Sicherheit ebenfalls magmatischen Ursprungs sind. Die leichten REE

streuen dagegen deutlich stärker gegenüber T1O2 und scheinen während der späteren Über-

prägungen zumindest partiell mobil gewesen zu sein. Wood et al. (1976). Hellman &

Henderson (1977) und Floyd ( 1977) haben gezeigt, class die LREE in basischen Gesteinen

schon bei ozeanischer zeolithfazieller wie auch bei höhergradiger alpiner Metasomatose

einer grösseren Variabilität als die HREE unterliegen können. Cr und Ni nehmen mit fort¬

schreitender Differentiation mehr oder weniger parallel zueinander ab. was der auf den

Ursprung zulaufende Trend in Figur 4.17b belegt. Dies ist konsistent mit gleichzeitiger
fraktionierter Kristallisation von Olivin (Ni-haltige Phase) und Klinopyroxen (Cr-haltige

Phase), eventuell zusammen mit Cr-Spinell, und weiter typisch für MOR-Basalte.
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TtO? und Zr zagt sieh eine ausgezeichnete lineare Korrelation, ehe einem um e /feilschten Diffcrcntiations-

signal entsprechen durfte b) C>-Ni-\atuitionsdiag) arum t beide in ppm), der weisse Pfeil gibt den Differ cn-
tiationstrend der MAR-Basalte an Die pen allele Abnahme i on Cr und Sinnt fortschreitender Differentiation
ist konsistent mit fraktionierter Knstallisation son Ohnn, Klinopnencn und allenfalls Cr-Spinell Ssmbole

und Felder w ic in Fig 4 15.
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Mit Ausnahme von Sr, Ga (durch Rodingitisierung beeinflusst), teilweise Co (nicht ge¬

zeigt in Fig. 4.16) sowie auch Rb und Ba (Evans et ak, 1981) spiegeln die meisten Spuren¬

elemente nach wie vor die magmatische Entwicklung der metabasischen Gesteine aus der

nördlichen Cima Lunga-Einheit wider. Diese ist geprägt durch fraktionierte Kristallisation

von Plagioklas. Olivin und Klinopyroxen (siehe folgenden Abschnitt). Relativ flache bis

leicht konvexe REE-Spektren sowie das inkompatible Verhalten von Y sprechen überdies

gegen Granat und/oder Orthopyroxen als kristallisierende Phasen bei der Fraktionierung

der Schmelze (Evans et ak, 1981). Besonders die inkompatiblen Elemente Ti, Zr. Y, Nb

sowie Hf und die HREE sind von den nachfolgenden Alterationsprozessen wie Rodingiti¬

sierung und mehrphasige aipine Metamorphose kaum verändert worden und eignen sich

somit ausgezeichnet zur Diskriminierung der Metabasika nach verschiedenen tektonischen

Entstehungsprovinzen (vgl. Kapitel 4.3.2).

c) Extraktions-Betrachtungen und Differentiation

Nachfolgend soll mittels sogenannter Extraktions- oder Mischungsbetrachtungen («ex¬

tract-» oder «mixing-calculations». Cox et ak. 1979) versucht werden, die Mengenver¬

hältnisse zwischen den Phasen Plagioklas, Klinopyroxen und Olivin qualitativ abzuschät¬

zen, welche nach den Variationen zwischen Haupt- und Spurenenlementen am ehesten an

der Differentiation der Metabasika beteiligt sind. Diese graphische Methode und deren

Limiten sind von Cox et ak (1979) detailliert beschrieben und von Rollinson (1993)

zusammengefasst worden; für genauere Informationen wird auf diese Arbeiten verwiesen.

Sie beruht darauf, dass sowohl Mineral- als auch Gesamtgesteinsanalysen in dieselben

Variationsdiagramme zwischen jeweils zwei Hauptelementen eingetragen werden, und ist

nur für Proben geeignet, die nachträglich möglichst nicht oder nur wenig verändert worden

sind (nur Eklogite und Amphibolite). Kristallisiert ein bestimmtes Mineral X aus dem

Magma, so bewegt sich die Zusammensetzung der Restschmclze kollinear von X weg.

Bei gleichzeitiger Fraktionierung von zwei oder mehr Mineralen verändert sich die Rest¬

schmelze entlang einem linearen Trend, der durch die mittlere Zusammensetzung aller

beteiligter Minerale in ihren Proportionen und durch die Primärschmelze definiert wird

(vgl. Fig. 3.19 in Rou inson, 1993). Dieser Differentiationstrend muss somit bei zwei

beteiligten Mineralen deren Verbindungslinie beziehungsweise bei mehr als zwei Mineralen
<- CT CT

das von diesen aufgespannte Feld schneiden. Andererseits können die verschiedenen Mi¬

nerale nur in denjenigen Verhältnissen zueinander kristallisieren, die durch den Differentia¬

tionstrend zugelassen werden.

Da Relikte von magmatischen Mineralen in den Metabasika von Cima di Gagnone

aufgrund der starken alpinen Metamorphoseüberprägung nicht erhalten geblieben sind (in

Analogie zu den Metaultrabasika). wurden in den folgenden Extraktionsbcrechnungen

mittlere Zusammensetzungen für Plagioklas. Olivin und Klinopyroxen aus ausgewählten
frischen Basalten verwendet (Tab. 4.2; Defr et ak, 1963, 1978. 1982). Dabei soll ange¬

nommen werden, class diese Minerale magmatische Phasen darstellen, die inetwaim Gleich¬

gewicht mit der Zusammensetzung einer intermediären metabasischen Probe \ on Cima di

Gagnone stehen (siehe auch Pi schnig, 1998).

In den Variationsdiagrammen m Figur 4.18 sind die Gesamtgesteinscheinismen der

Eklogite (inkl. Proben von Evws et al.. 1981 ) und (Granat-) Amphibolite aus der nördlichen

Cima Lunga-Einheit zusammen mit den oben erwähnten Mineralanalysen für Plagioklas,
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Tabelle 4.2: Mittlere hypothetische Mineralzusammeiisctztingen (Gew%) von Olivin, Klinopyroxen und Plagio¬
klas aus ausgewähltenfrischen Basalten, venvendetfürdie folgenden modellhaften Extraktion.sbetrachtungen
unter der Annahme, dass sie mit nietabasischen Gestatten intermediärer Zusammensetzung von Cima di

Gagnone im Gleichgewicht stehen (Mineralanahsen aus Defr et al, 1963, 1978, 1982).

t o 3

Mineral Olivin Klinopx roxen Plagioklas

SiOs 39.31 50 92 52.33

TiO 0.06 1.18

AhO, 1.68 2.90 30.22

CnO,

Fe2CA 0.47 0.40

FeO 19.84 11.11

MnO 047 o.y

NiO

MgO 37.74 15.63

CaO 0.87 17.28 12.52

NaoO 0.12 3 62

K-.0 0.12 0 85

H20 0 07 0.36

Total 99.67 100.13 100.30

FeOtot 19.84 11.53 0.36

F077 Wo^Eii4sFs]L) An^s

1 Clin solith-Oln in. Basalt, Buffalo buttes. Colorado.

2 Augit. Tholent, Ktnkell. Stirlingshire. England.
3 Labradorit-Phanokristall, Basaltgang. St. John's Point, Ardglass.

Co. Down. Nordirland.

Olivin und Klinopyroxen geplottet. Zur geometrischen Darstellung sind die Elemente MgO,

ALO3. TiOo. FeOtot und CaO gewählt worden, da diese sich allgemein sehr gut mit den

Feldern der MAR-Basalte überlagern (vgl. Fig. 4.15) und somit als während der sekundären

Alterationsprozesse mehr oder weniger immobil betrachtet werden dürfen. Die eingezeich¬
neten Differentiationstrends (fette Pfeile in Fig. 4.18a-e) treten in den Variationsdiagrammen
zwischen AI2O3. FeOtot, MgO und TiOo besonders deutlich zutage und treffen allgemein
auch gut auf die MAR-Basalte zu. Die Gcsamtgesteinszusaminensetzungen zeigen mit

zunehmendem Differentiationsgrad eine Entwicklung zu tieferen MgO-, AI2O3- und CaO-

Gehalten sowie zu höheren FeOtüt-undTi02-Konzentrationen, Die Differentiationstrends

sind meist kompatibel mit fraktionierter Kristallisation von Olivin und Plagioklas,

Klinopyroxen und Plagioklas oder aber Olivin. Klinopyroxen und Plagioklas. Eine gemein¬

same Fraktionierung von Olivin und Klinopyroxen wäre dagegen nur gerade im CaO-

MgO-Diagramm (Fig. 4.18c) möglich, da der Differentiationstrend die Olivin-Klino-

pyroxen-Verbindungslinie sonst nirgends schneidet. Plagioklas befindet sich somit immer

unter den in Frage kommenden, kristallisierenden Phasen.

Damit die verschiedenen Differentiationstrends in den einzelnen Diagrammen gleich¬

zeitig erfüllt und die Extraktionsbetrachtungen intern konsistent sind, muss aus allen fünf

Elementvariationen in Figur 4.18 ein einheitliches Verhältnis zwischen den kristallisie-
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Figur 4.18: a) bis e) Variationsdiagramine unter den Hauptclcniaiten MgO. Al2Oj, Ti02, FeOun und CaO

(alle in Gesvc7c), inklusive Mincralanulyseri für Ol Cpx und Plag aus frischen Basalten (siehe lab, 4.2).
Felder für MAR-Basalte und Symbole wie in Fig. 4.75. Die Pfeile markieren die durchschnittlichen Differcntia-
tionstrcnds der Metabasika von Cima di Gagnone (Eklogite und Amphibolite). f) Resultat der Extraktions-

betrachtung nach Cox etal. (1979) (Erläuterungen im Text). Die Beschriftung derjeweiligen Trends gibt an,

aus welchem Variationsdiagramm sie abgeleitet worden sind. Die Differentiation der Metabasika als Ganzes
lässt sich mit fortwährender fraktionierter Kristallisation von Plag, Cpx und Ol im mittleren Verhältnis

50:35:15 erklären.

renden Phasen Olivin. Plagioklas und Klinopyroxen resultieren. Dieses Verhältnis, das

alle bestehenden Daten am besten wiedergibt, lässt sich am einfachsten graphisch bestim¬

men. Dazu wird jedes Dreieck aus den Figuren 4.18a bis e zusammen mit den entspre¬
chenden Differentiationstrends in ein gleichseitiges Dreieck transformiert, wobei die Pro¬

portionen, in welchen die Trends die Dreiecksseiten schneiden, konstant gehalten werden.
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Wenn die verschiedenen Trends intern konsistent sind, dann sollten sie sich im gleichsei¬

tigen Dreieck möglichst in einem Punkt oder aber, wie in natürlichen Systemen üblich, in

einem möglichst kleinen Fehlerbereich schneiden («triangle of error». Cox et ak, 1979).

Dieser ergibt das für die bestehenden Daten hinreichende mittlere Mineralverhältnis, das

die Differentiation der Metabasika erklären kann.

Das Resultat dieser Transformation ist für die Cima di Gagnone-Eklogite und

Amphibolite in Figur 4.18f dargestellt. Die einzelnen Differentiationstrends aus den fünf

Variationsdiagrammen schneiden sich in einem ausserordentlich kleinen Fehlerbereich

bei durchschnittlich 50% Plagioklas, 35% Klinopv roxen und 15% Olivin mit den Mineral-

zusammensetzungen aus Tabelle 4.2. Unter der Annahme, dass diese Differentiations¬

trends stets linear verlaufen und keine weiteren Phasen dazukommen, lassen sie sich somit

durch fortwährende fraktionierte Kristallisation von Plagioklas, Klinopyroxen und Olivin

im Verhältnis 50:35:15 erklären. Plagioklas ist bei der Differentiation der Metabasika, wie

vorhergehend vermutet, die deutlich dominierende Phase, was auf fraktionierte Kristalli¬

sation unter eher tiefen Drücken hinweist (< 10 kbar), Dies ist einerseits konsistent mit der

guten Übereinstimmung zwischen den Metabasika der nördlichen Cima Lunga-Einheit

und den MAR-Basalten, für welche sich eine Fraktionierung unter tiefen Drücken anhand

der Mineralparagenesen direkt festhalten lässt (Schilling et al., 1985). Andererseits deckt

sich diese Annahme mit den Schlussfolgerungen aus geologischen und petrographischen

Beobachtungen an den Metabasika und den gelegentlich vorkommenden negativen Eu-

Anomalien in Metarodingiten (vgl. Evans et ak. 1979, 1981). Die Protolithe der meta¬

basischen Gesteine sind demnach unter oberflächennahen Bedingungen auskristallisiert

und im Falle der Metarodingite gangartig in die umliegenden Ultramafitite intrudiert.

Die hier modellierte Kristallisation von 50% Plagioklas. 15% Olivin und 35% Klino¬

pyroxen kann zwar die Differentiation der Metabasika als Ganzes erklären, gibt aber den¬

noch nur einen durchschnittlichen Prozessverlauf wieder. Die tatsächliche Fraktionierung

der Schmelze dürfte einiges komplexer gewesen sein, da alle beteiligten Phasen Misch¬

kristalle repräsentieren, die im Laufe der Differentiation ihre chemische Zusammensetzung
ändern können. Bei beginnender Differentiation des Primärmagmas dürfte zudem der

Olivin-Anteil an den kristallisierenden Phasen bedeutend höher gewesen sein.

Obschon die Variationen in den Haupt- und Spurenelementen (Fig. 4.15,4.16) keine direkten

Hinweise auf allfällige Kumulatc erkennen lassen, kann die festgestellte fraktionierte Kri¬

stallisation von Plagioklas, Klinopyroxen und Oliv in im Verhältnis 50:35:15 bei der Dif¬

ferentiation der Metabasika zur Bildung von Kumulaten (Olivin-Gabbros) in tieferliegen¬
den Krustenniveaus geführt haben. Die negativen Eu-Anomalien einiger Metarodingite

(Evans et ak. 1981) könnten dabei mit dem Plagioklas-Entzug zusammenhängen, wobei

die Restschmclze an Eu abgereichert w orden w äre und dann die Ultramafitite durchschlagen
hätte. Einige Eklogite, die an LREE \ erannte REE-Verteilungsmuster zeigen (siehe Evans

et ak, 1981, Fig. 13), könnten auch allfällige Kumulatrestc darstellen, da sich die LREE

inkompatibel verhalten und sich bei der Fraktionierung in der Schmelze und nicht den

Kumulatphasen anreichern (Kllemfn et ak, 1997). Textureil spricht heute jedoch höch¬

stens noch die Gröberkörnigkeit der Eklogite gegenüber den Metarodingiten für diese

Hypothese. Daneben lassen sich in den Metabasika der nördlichen Cima Lunga-Einheit

jedoch keine weiteren Evidenzen auf ein Vorkommen oder die Genese von Gabbros oder

Kumulaten finden.
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4.3.2 Diskrimination - Magmentyp und tektonische Herkunft

Zahlreiche Autoren haben in den letzten ca. 25 Jahren eine ganze Serie von spezifischen

Variationsdiagrammen zur Diskriminierung von (meta-)basischcn Gesteinen nach

möglichen Magmentypen und deren tektonischen Entstehungsgebieten vorgeschlagen.
Diese Diagramme beruhen normalerweise auf Haupt- und besonders Spurenelementen

(Ti, Zr. Y, Nb. P. Cr. Ni, REE etc.), die sich unter verschiedenen hydrothermalen Alterations¬

prozessen und Metamorphosebedingungen als mehrheitlich immobil erwiesen haben. Eine

ausführliche Zusammenstellung zahlreicher bewährter Diagramme sowie eine eingehende
Diskussion zu deren Zuverlässigkeit gibt Rollinson (1993).

Im vorangehenden Kapitel wurde dargelegt, class sich die Gehalte einiger Elemente

wie beispielsweise Na. K, Ca, Si, Sr sowie Rb und Ba zum Teil infolge der Rodingitisierung
und/oder der alpinen Metamoiphose stark verändert haben können. Andere, besonders die

inkompatiblen Elemente Ti, P. Zr, Y und Nb, aber auch Cr. Ni. V und Sc, sind von diesen

sekundären Ereignissen nicht oder nur untergeordnet betroffen und scheinen sich somit

mehr oder weniger immobil verhalten zu haben (vgl. auch Evans et al., 1981). Letztere

sind daher gut geeignet, um eine Diskriminationsanalyse an den metabasischen Gesteinen

der nördlichen Cima Lunga-Einheit durchzuführen.

Das AFM-Diagramm (Fig. 4.14) lässt im Fall der Metabasika aus der Cima Lunga-
Einheit auf einen tholeiitischen Magmentyp schliessen. Da vor allem die Alkalien bei den

jüngeren Altcrationsprozessen aber sehr mobil sein können, muss eine Zuordnung auf¬

grund des AFM-Diagramms als unzuverlässig angesehen werden. Variationen unter den

immobilen HFS-Elementen TiOi. P2O5 und Zr sowie die Verhältnisse Y/Nb und Zr/TSOs

eignen sich besser zur Unterscheidung zwischen alkalischen und tholeiitischen Basalten

(Pearce & Cann, 1973: Floyd & Winchester, 1975: Winchester & Floyd, 1976). Das

Y/Nb-Verhältnis ist in allen analysierten Metabasika grösser als 2 (2.13 < Y/Nb < 6.3).

Alkalibasalte tendieren demgegenüber zu markant tieferen Y/Nb-Verhältnissen unter 2

(z.B. Pearce & Cans, 1973). Sowohl das Ti02-Zr/Pj)C)5- als auch das P205-Zr-Diagramm
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Figur 4.20: Verschiedene Diskriniinatiorisdiagramine fur basaltische Gesteine nach Pe-srce & Cann (1973)

(a und b) beziehungsweise Pi \rce & Xorrs (1979) (c). Die meisten Datenpunkte fallen in die Felder für
MOR-Basalte oder m die Mischfcldcr zwischen MORB und anderen Busalttspcn. "Within-plate» Basalte,

«island-eirc» Tholeiite oder Kalkalkalibasalte können als Protoltthe weitgehend ausgeschlossen werden.

Nur wenige Amphibolite platten im Ti/100-Zr—3Y- und int Zr/Y-Zr-Diagramm m die Bereiche von «within-

plate» Basalten.

(Fig. 4.19) schliessen Alkalibasalte als Protolithe beinahe gänzlich aus. Lediglich wenige

Metarodingite sind etwas an P2O5 angereichert, was allenfalls als Hinweis auf schwache

Kumulateffekte in einigen Metarodingitgängen gewertet werden könnte. Bei den metabasi¬

schen Gesteinen handelt es sich ^omit hauptsächlich um einstige tholeiitische Basalte.

Über deren tektonische Herkunft sind jedoch noch keine Aussagen möglich, da sowohl

Alkalibasalte wie auch Tholeiite in den meisten tektonischen Provinzen entstehen können.

Basaltische Gesteine, die von den Rändern oder aus dem Inneren («within-plate»
Basalte) der lithosphärischen Platten stammen, können aber anhand von verschiedenen

Kombinationen unter den HFS-Elementen Ti, Zr, Y und Nb erkannt werden (Pearce &
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Cann, 1971. 1973; Pearce & Gale, 1977; Pearce & Norry, 1979; Pearce, 1982. 1983).

Im Ti/100-Zr-3Y-Dreiecksdiagramm (Fig. 4.20a; nach Pearce & Cann, 1973), das sehr

effektiv zwischen «within-plate» Basalten («ocean-island» Basalte und Plateaubasalte)
und anderen Basalttypen diskriminiert, plotten die meisten Proben in das Feld für MOR-

Basalte, Kalkalkalibasalte und «island-arc» Tholeiite (Tholeiite von Inselbögen. auch tief-K

Tholeiite). Einige Amphibolite sind geringfügig Y-ärmer als die restlichen Metabasika

und fallen in das Feld der «within-plate» Basalte. Sie können während der hochgradigen

alpinen Metamoiphose an Y abgereichert worden sein oder aber eine unabhängige tekto-

nische Herkunft aufweisen.

Im Ti-Zr- (Pearce & Cann. 1973) und Zr/Y-Zr-Diagramm (Pearce & Norry. 1979)

(Fig. 4.20b und c) fallen die meisten Metabasalte in die Felder für MOR-Basalte oder

seltener in die Mischfelder, «ksland-arc» Tholeiite und Kalkalkalibasalte können dagegen
als Protolithe mit recht grosser Bestimmtheit ausgeschlossen werden. In Figur 4.20b weisen

einige Proben überdurchschnittlich hohe Ti- und Zr-Gehalte auf und kommen in der Ver¬

längerung des MORB-Feldes zu liegen, was nach Pearce (1982) jedoch nicht ungewöhnlich
ist. Besonders einige Amphibolite und Blackwalls streuen im Zr/Y-Zr-Diagramm (Fig.
4.20c) recht stark und kommen teilweise ausserhalb der Felder für frische basaltische

Proben zu liegen. Manche Amphibolite weisen dabei abermals gewisse Affinitäten zu

«within-plate» Basalten auf, wobei die Zr-Gehalte eher etwas zu tief ausfallen.

Obschon die Diskriminationsdiagramme in Figur 4.20 schon häufig für alterierte Basalte

verwendet und auch oft an einer grossen Zahl frischet" Basalte getestet worden sind, haben

sich im Laufe der Zeit dennoch einige Mängel ergeben (Diskussion in Rollinson, 1993).
So würden zum Beispiel Plateaubasalte («continental flood basalts») nicht in das Feld der

«within-plate» Basalte plotten. oder anomale MOR-Basalte von Island nicht in das MORB-

Feld fallen und müssten auf eine andere Weise diskriminiert werden.

Die meisten Metabasika der nördlichen Cima Lunga-Einheit weisen ein Ti/V-Verhältnis

zwischen 20 und 50 auf und kommen im V-Ti-Diagramm (Fig. 4.21a) (nach Shervais,

1982) im Bereich für MOR-Basalte, «back-arc-basin» Basalte und Plateaubasalte zu liegen.
Sie überlagern nicht mit dem Feld der Kalkalkalibasalte. Nur wenige Proben haben ver¬

hältnismässig tiefe V- und plusminus unveränderte Ti-Gehalte und würden mit Alkali¬

basalten oder «occan-island» Basalten übereinstimmen. Beide kommen aber gemäss den

vorangehenden Diskriminationen (Fig. 4.19. 4.20a und c) als Protolithe nicht in Frage,
womit die tieferen V-Konzentrationen kaum magmatischen Prozessen sondern vielmehr

sekundären Alterationen zuzuschreiben sind. Der erkennbare Trend zwischen Ti und V ist

typisch für tholeiitische Basalte von ozeanischer Herkunft (MOR-Basalte resp. «back-

arc-basin» Basalte). Das Cr-Y-Variationsdiagramm (Pearce, 1982) (Fig. 4.21b) schliesst

weiter, deutlicher als das Zr/Y-Zr-Diagramm (Fig. 4.20c). jegliche Art von «volcanic-

arc» Basalten als Protolithe weitgehend aus.

Aus den bisherigen Diskriminationen geht hervor, dass es sich bei den metabasischen

Gesteinen der nördlichen Cima Lunga-Einheit mit grosser Sicherheit um ehemalige Basalte

von mittelozeanischen Rücken (MOR-Basalte) handelt (vgl, auch Evans et ak, 1981). Nach

verschiedenen Autoren (z.B. Sin et al.. 1979; Wood et ak. 1979) lassen sich jedoch je
nach tektonischerLage und Bildungsbedingungen verschiedene Typen von MOR-Basalten

unterscheiden: 1) Basalte von normalen oder «verarmten» Rückensegmenten (N-MORB);

2) Basalte von «angereicherten» oder «plumc»-artigen Rückensegmenten (E- oder P-

MORB); sowie 3) Basalte intermediärer Zusammensetzung zwischen N- und E-MORB
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Figur 4.21: et) Fi-V-Diskriminationsdiagramm nach Shervms ( 1982). Ssmbole und Feldfür die MAR-Basalte

wie in Fig. 4.20; Abkürzungen: CAB - Kalkalkalibasalte. BAB = «back-arc-basin» Basalte, OIB = «occan-

island» Basalte. Die Metabasika weisen gegenüber den MAR-Basalten zwar etwas tiefere V-Gehalte auf,

folgen ansonsten aber mehrheitlich einem Trend, welcher fur tholetitisehe Basalte ozeanischer Herkunft
typisch ist. b) Cr-Y-Diagraititn zur Diskrimination von «volcanic-arc» Basalten («island-arc» Tholeiite und

Kalkalkalibasalte) nach Pearce (1982). Symbole wie in Fig. 4.20; Felder: (1) MORB, (2) «volcanic-arc»

Betsalte, (3) «within-plate» Basalte. Fast alle Proben fallen in das Feld für MORB.

(«transitional» oder T-MORB). Normale MOR-Basalte sind an den inkompatiblen Ele¬

menten (LREE, Sr. K, Rb. Ba. Nb u.a.) verarmt, während E-MORB an diesen angerei¬
chert sind. Die verschiedenen MORB-Typcn liessen sich in M ORB-normierten Multi-

2Nb

Zr/4

Felder:

A1 «Within-plate» Alkalibasalte (WPA)

A2 WPA und «within-plate» Tholeiite (WPT)

B E-Typ MOR-Basalte

C WPT und «Volcanic-arc» Basalte (VAB)

D N-Typ MOR-Basalte und VAB

Figur 4.22: Zr-Y-Nb-Diskriniiiiationsdiagrairitn nach Mescuiete (1986), unter anderem zur Unterschei¬

dung verschiedener MORB-Fspen (X- und E-MORB). Ssmbole wie in Fig. 4.20. Die Metahasalte platten
sowohl in das Feld von X- als auch in jenes von E-MOR-Basalten und sind somit teilweise an inkompatiblen
Elementen wie Nb angereichert.
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elementdiagrammen («spider-diagrams») am besten erkennen (Sun et ak, 1979; Pearce,

1982, 1983). Dazu sind im vorliegenden Fall aber einige Elemente (Th. Ta, Hf. REE)

nicht gemessen worden, und andere unterliegen einer teilweise starken Veränderung durch

sekundäre Alterationsprozesse (z.B. Sr. K, Rb. Ba), Aus diesen Gründen wird hier auf die

Anwendung solcher Spider-Diagramme verzichtet.

Nach Meschede (1986) lassen sich N- und E-MOR-Basalte aber auch anhand eines

Dreieckdiagramms mit den generell immobilen Spurenelemente Nb (rel. grosse Messun-

genauigkeit bei tiefen Konzentrationen). Zr und Y ermitteln, da Nb in E-MORB gegen¬

über N-MORB angereichert ist (Fig. 4.22). Die Cima di Gagnone-Metabasalte fallen ent¬

weder in das N- oder das E-MORB-Feld. «Within-plate» Alkalibasalte oder «within-plate»

Tholeiite können gänzlich ausgeschlossen werden, und «volcanic-arc» Basalte kommen

nach Figur 4.21b ebenfalls kaum in Frage. Neben an LREE-verarmten Chondrit-normierten

REE-Spektren (typisch für N-MORB) zeigen einige Metarodingite auch flache bis in den

LREE schwach ansteigenden REE-Verteilungsmuster (siehe Evans et ak, 1981 ) und weisen

damit eine gewisse Affinität zu E- oder T-Typ MOR-Basalten auf (Sun et ak, 1979). Diese

Verteilungsmuster lassen sich jedoch ebenso gut auf unterschiedlich starke Differentiation

einer konstanten Quelle denn auf verschiedene tektonische Milheus zurückführen, insbe¬

sondere da die Metabasika in der nördlichen Cima Lunga-Einheit dicht gedrängt und auf

relativ kleinem Raum vorkommen.

4.3.3 Ozeanisch-hydrothermale Alteration: Rodingitisierung

Die vorangegangenen Untersuchungen haben gezeigt, dass es sich bei allen metabasischen

Gesteinen der nördlichen Cima Lunga-Einheit, also auch den Metarodingiten und Blackwalls,

um ehemalige tholeiitische Basalte von mittelozeanischen Rücken handelt, die unter eher nie¬

deren Drucken kristallisiert sind, Die Metarodingite treten dabei ausschliesslich zusammen

mit metaultramafischen Gesteinen auf, meistens als boudinierte Gänge im Inneren derselben.

Obwohl relativ selten zu beobachten, durchschlagen sie den Lagenbau der Metaultrabasika in

meist kleinem Winkel, was auf die starke alpintektonische Streckung und Parallelisiemng zu¬

rückzuführen ist. Sie weisen somit eindeutig einen intrusiven Charakter auf (siehe Kapitel 3.2).

Ihr Erscheinungsbild gleicht jenem von rodingitisierten basischen Gängen in schwach-

metamorphen alpinen und ausseralpincn Seipentinitvorkommen (z.B. Keusen, 1972; Zusam¬

menfassungen in Rosli. 1988. und Widvier. 1996) sowie jenem von Rodingiten, die zusammen

mit Serpentiniten vom Ozeanboden geborgen worden sind (z.B. Honnorez & Kirst, 1975).

Metabasische Gesteine in den Gneisen und Schiefern sind dagegen ausschliesslich Eklogite,

Symplektit-Eklogite oder (Granat-) Amphibol ite, aber nie Metarodingite. Die alpine Hochdmck¬

metamorphose übeiprägt die mafischen und ultramafischen Gesteine gemeinsam (Kapitel 5).

Die am Kontakt zwischen Metarodingiten und Metaperidotiten immer vorkommenden

Blackwalks entstehen während der jüngeren amphibohtfaziellen Hauptmetamorphose infolge

H20-Zirkulation statisch aus den Aletarodingiten.
Die Rodingitisierung der basischen Gesteine erfolgte somit in Analogie zu anderen

Ophiolithvorkommen am ehesten präalpin und könnte durch die alpine Metamorphose
verstärkt worden sein (z.B. Du tsch. 1979; Evans et al, 1979). Sie ist eng mit dem Prozess

der Serpentinisierung in den umliegenden Ultiamafititen verknüpft (siehe Kapitel 4.2.4c);

beide Prozesse laufen normalerweise unter ozeanisch-hydrothermalen Bedingungen ab
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(z.B.Honnorez&Kirst, 1975; Coleman, 1977; Rosli, 1988; Widmer, 1996). Zirkulierendes

Meerwasser löst infolge des Zerfalls von Ca-haltigem Orthopyroxen und bei grösseren

Fluidmengen auch von Klinopyroxen Ca aus den ultramafischen Gesteinen und transpor¬

tiert es zu den benachbarten basischen Gängen, wo Ca aufgrund der veränderten chemischen

Bedingungen ausgefällt und Na gelöst wird.

Der Einfluss der Rodingitisierung auf die Haupt- und Spurenelemente lässt sich quali¬
tativ am besten anhand des Vergleichs zwischen Metarodingiten und den MAR-Basalten

(Schilling et ak, 1985) abschätzen (Fig. 4.14. 4.15. 4.16). Auf eine Beurteilung mit Hilfe

von Gresensdiagrammen (Gresens. 1967) oder Isoconendarstellungen (nach Grant. 1986)

wird hier wie schon bei den Metaultrabasika verzichtet, da weder die genaue Zusammen¬

setzung des basaltischen Protolithen noch dessen Differentiationsgrad bekannt ist. Das

Resultat wäre mit grossen Unsicherheiten verbunden und daher eher unbefriedigend (siehe

Diskussion in Widmer. 1996).

In den Metabasika der Cima di Gagnone-Region äussert sich die Rodingitisierung in

einem massiven Na2Û- und allenfalls auch K20-Verlust und zugleich oft ausgeprägter

CaO-Anreicherung (vgl. Fig. 4.14, 4.15). Dies schlägt sich besonders im CaO-NaoO-

Diagramm (Figur 4.23) in einer negativen, vom Trend für einfache Ca-Zufuhr stark ab¬

weichenden Korrelation nieder. Der Prozess ist in verschiedenen Proben unterschiedlich

weit fortgeschritten, so dass ein gradueller Übergang von Eklogiten zu Metarodingiten ss.

erhalten ist. Da der Protolith der Metarodingite wie die Eklogite und Amphibolite basaltische

Gesamtgesteinschemie mit CaO zwischen 9 und 13 Gew<7r und Na2Û zwischen 1.5 und

3.5 Gew% aufgewiesen haben dürfte, stellt der CaO-Gehalt ein Mass für den Grad der

Rodingitisierung dar (Evans et ak. 1981). Die am stärksten rodingiUsierte Probe zeichnet

sich dementsprechend durch die höchste CaO-Konzentration von 27.5 Gew% aus. Si02
ist in den Metarodingiten und Blackwalls stärker abgereichert als in Eklogiten und

Amphiboliten (Fig. 4.15). folgt aber mit steigendem CaO-Gehalt mehr oder weniger dem

«Verdünnungstrend», der aus simpler Ca-Zunahme resultiert (Fig. 4.23). SiÜ2 scheint

demnach während der Rodingitisierung konserviert worden zu sein und infolge eines

anderen, in allen metabasischen Gesteinen wirksamen Prozesses abgenommen zu haben.

Die übrigen Hauptelemente nehmen zwar ebenfalls in Relation zum CaO-Anstieg etwas

ab, die Trends lassen sich aber vorwiegend mit einfacher CaO-Addition erklären (Fig.
4.15 und 4.23). Nur FeOtot unterliegt für höhere CaO-Gehalte einer geringfügig stärkeren

Abnahme.

Die meisten Spurenelemente werden durch den Rodingitisicrungsprozess nicht nach¬

weislich verändert (vgl. Fig. 4.16 und 4.23) und scheinen sich immobil verhalten zu haben.

Lediglich die Gehalte an Sc und besonders Ga haben in den Metarodingiten teilweise

markant abgenommen, was allenfalls auf der Umwandlung von augitischem Klinopyroxen
zu Diopsid basieren könnte, Sr streut relativ stark und zeigt keine positive Korrelation mit

steigendem CaO respektive zunehmender Rodingitisierung. Daraus haben Evans et al.

(1981) geschlossen, dass Epidot nicht unter den Phasen zu figurieren scheint, die während

der Rodingitisierung kristallisieren.

Die Feststellung, class vorw iegend Na und Ca infolge der Rodingitisierung in den meta¬

basischen Gesteinen verändert werden, während die meisten anderen Elemente nicht be¬

troffen sind, deckt sich ausgezeichnet mit den Beobachtungen von Evans et al. (1981) und

Rosli ( 1988). Widmer ( 1996) konnte mittels numerischer Modellierung des Rodingitisier-
ungsprozesses zwar einen Na-Verlust und gleichzeitigen Ca-Anstieg nachvollziehen, ge-
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somit durch eine parallel laufendeAbnahme in den Alkalien und eventuell geringe Schwan¬

kungen in weiteren Elementen wie Si, Mg und insbesondere Fe ausbalanciert werden (Fig.

4.23; Evans et al., 1981).

Bei einer ozeanisch-hydrothermalen Alteration von basischen Gesteinen können neben

der Rodingitisierung weitere Metasomatoseprozesse ablaufen, die infolge einer Reaktion

mit zirkulierendem Meerwasser zur Zersetzung der magmatischen Mineralogie unter

zeolith- bis grünschieferfaziellen Bedingungen führen. Diese lassen sich sowohl in zahl¬

reichen fossilen Ophiolithvorkommen weltweit als auch teilweise in frischen basaltischen

Proben vom Ozeanboden nachweisen und sowohl experimentell wie auch mittels Modell-

rechnungen nachvollziehen. Eine eingehende Diskussion dieser Prozesse findet sich bei

Widmer (1996). Nachfolgend soll geprüft werden, ob sie neben der Rodingitisierung in

den Metabasika der nördlichen Cima Lunga-Einheit auch anzutreffen sind. Zu diesen

Alterationsprozessen gehören (nach Widmer. 1996. und weiteren Referenzen darin):

- Chloritisierung (Mg+jCcip-Metasomatose):

Mg-Anreicherung und gleichzeitige Ca-Verarmung durch das zirkulierende Meerwasser

unter erhöhten Temperaturen (100-300 ~C): führt zur Ausbildung einer typischen

grünschieferfaziellen Mineralogie, bestehend aus Chlorit, Smektitcn und allenfalls Talk,

Chlorit und Smektite ersetzen dabei Olivin. Pyroxen und glasige Bereiche (vgl. z.B.

Motte, 1983).

- Spilitisierung (Na-Metasomatose):

Teilweise starke Na-Anreicherung und meist leichter Ca-Verlust aufgrund einer Albiti-

sierung der magmatischen Plagioklase, wobei AI konserviert wird. Spilite sind zwar in

fossilen Ophiolithen recht häufig, konnten bisher am Ozeanboden jedoch noch nicht

eindeutig verifiziert werden. Ihr Entstehungsmechanismus ist noch weitgehend unklar.

Experimentell Hessen sie sich nur mit konzentrierten NaCl-Lösungen erzeugen (-350 °C,

Seyfried et ak, 1988).

- Epidosite (Ca-Metasomatose):

Ca-Anreicherung infolge einer Reaktion mit Ca-reichem Fluid (alteriertes Meerwasser)

unter hohen Temperaturen (300—400 °C) an der Basis des «sheeted dyke»-Komplexes;

Zersetzung der Anorthit-Komponente m Plagioklas unter Bildung von Klinozoisit. Na

wird weniger stark abgereichert als bei der Rodingitisierung (z.B. Seyfried et ak, 1988).

Nach Widmer (1996) lassen sich diese ozeanischen Metasomatoseprozesse (inkl. der

Rodingitisierung) und die daraus resultierenden Trends am besten im Dreieck MgO-CaO-

Na2Û darstellen (Fig. 4.24). Zum Vergleich sind in dieses Diagramm sowohl die Meta¬

somatosetrends der Zermatt-Saas Metabasika stellvertretend für alle anderen fossilen

Ophiolithe und für frische ozeanisch altenerte Basalte (Daten aus Widmer, 1996) wie

auch das Feld für die MAR-Basalte (Schilling et ak. 1985), die keine ozeanische Alteration

aufweisen, eingezeichnet. Die Eklogite und (Granat-) Amphibolite der nördlichen Cima

Lunga-Einheit fallen mehrheitlich in den Bereich der MAR-Basalte und dürften somit

ozeanisch kaum beeinflusst worden sein. Einige Amphibolite sind geringfügig an Na^O

angereichert, was allenfalls ein Hinweis auf eine Spilitisierung sein könnte. Andererseits

wäre es aber auch denkbar, dass diese leicht höheren Na-Gehalte auf die alpine Metamor¬

phose zurückgehen. Die Rodingitisierung (Na-Ca-Metasomatose) ist dagegen der klar domi¬

nierende, ozeanische Alterationsprozess, verbunden mit einem raschen Na-Verlust und

unterschiedlich starker Ca-Zunahme, Der Rodingitisierungstrend resultiert aus einem Zerfall
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der Albit-Komponente im magmatischen Plagioklas und der Bildung von Klinozoisit/Epidot

(nach Plagioklas), Diopsid sowie teilweise Hydrogrossular. Vesuvian, Titanit und Calcit.

Epidosite oder chloritisierte basaltische Gesteine sind im Gegensatz zu normalen Ophio-

lithen überhaupt nicht vertreten. Die zwei MgO-reichen Blackwalls entsprechen sehr wahr¬

scheinlich alpin entstandenen Kontaktgesteinen zwischen Metarodingiten und benachbarten

Metaperidotiten und kaum wirklichen ozeanischen Alterationsprodukten.

Im Unterschied zn anderen Ophiolithvorkommen wie zum Beispiel der Zermatt-Saas-

Zone (Widmer. 1996) herrscht in den Metabasika der nördlichen Cima Lunga-Einheit der

Rodingitisierungsprozess vor. Ähnlich wie in der Malenco-Forno-Einheit (Puschnig. 1998)

könnte diese Tatsache darin begründet sein, class in der Cima Lunga-Einheit relativ grosse

Mengen an Ultramafititen. für welche sich eine Serpentinisierung nachweisen lässt (vgl.

Kapitel 4.2). mit recht kleinen Volumina an Metabasalten koexistieren. Bei der Serpentini¬

sierung der Ultramafitite werden grosse Mengen an Ca und nur wenig Na freigesetzt und

durch das hydrothermale Fluid (zur Hauptsache Meerwasser) zu den basischen Gängen

transportiert, wo es zu deren Rodingitisierung beiträgt. Mg, das für den Chloritisierungs-

prozess von Bedeutung wäre, hat sich sowohl in den Metabasika (Fig. 4.23) wie auch in

den Metaperidotiten (Fig. 4.3) als mehrheitlich immobil erwiesen.

Serpentinisierung und Rodingitisierung erfolgen wahrscheinlich bevorzugt entlang von

tektonisch aktiven Störungszonen am Ozeanboclen. Dort kann einerseits Meerwasser entlang

von Brüchen und Klüften erleichtert in die ozeanische Kruste eindringen. Andererseits

MgO
Tl, Opx, Tc. Cht

Smektite

CaO

Eklogite

o Metarodingite

a (Granat-) Amphibolite

O Ep-Amph+Di-Blackwalls

* Eklogite und Metarodingite (Evans et al.,1981)

An, Co, Gro, Ep
Na20

Figur4.24: Chcniograpliischcs Dreiecksdiagramm zw ist hen den Elemental MgO, CaO undNcpO (in Gew c/e)

zur Darstellung der verschiedenen, ozeanist h-lndrothcrmalen Altcrationstrcruls (Rodingitisierung: dicker

schwarzer Pfeil: Chloritisierung, Spillitisicrung und Bildung vtm Eptdositen: ssassc Pfeile; nach Widver,

1996). Snnbole wie in Fig. 4.14. Zum Vergleich sind da Bereich der unaltcrierteii MAR-Basalte (graues

Feld. ScuiLLESG et al. 19S5; der dünne Pfeil zagt den n Differentiation), das Feld für mctabasische Proben

der Zermatt-Saas-Zone (gestrichelte Linie, Widmer, 1996) sowie einige magmatische, zeolith- und

grünschieferfaziclle Minerale eingetragen. Der Rochngitisie ruttgs/rrozess dominiert tu den Metabasika der

Cima Lunga-Einheit und lässt sich durch den Zerfall der Ab-Komponente tin Plagioklas und ehe Bildung
von Ep/Klzo, Gro. Di und ev. Cc und An erklären.
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wird der normale Aufbau der ozeanischen Kruste verändert, indem uhramafische Gesteine

entlang von grossen Abschiebungen nahe an die Oberfläche gehoben werden können (z.B.

Ligurische Tethys: Li-MotNEet ak, 1987; Zermatt-Saas-Zone: Widmer, 1996; Galicia-Margin:

Boillot et ak, 1995a). Das eindringende Meerw asser erhitzt sich und führt ausgehend von

solchen Schwächezonen zur ozeanischen Alteration der basischen und ultrabasischen

Gesteine.

4.3.4 Einfluss der alpinen Metamorphose (H2O-Metason1ato.se)

Eine chemische Veränderung der Metabasika. welche mit Sicherheit auf die alpinen

Metamorphosephasen (frühalpine Hochdruckphase und nachfolgende amphibolitfazielle

Phase) zurückgeht, ist zwar nur schwer festzustellen, dürfte generell aber, wie auch in den

assoziierten Metaperidotiten (Kapitel 4.2.4d), eher gering sein, da die chemischen Signa¬

turen meist recht gut mitjenen von frischen MAR-Basalten (Schilling et ak, 1985) überein¬

stimmen und noch magmatischen Trends entsprechen (vgl. Fig. 4.14.4.15 und 4.16; sowie

Evans et ak. 1979, 1981). Die grössten Abweichungen von diesen Trends lassen sich weit¬

gehend auf den Rodingitisierungsprozess zurückführen.

Unter der Annahme, class die Eklogite und die Metarodingite von der jüngeren

amphibohtfaziellen Metamoiphose kaum betroffen sind, kann der Einfluss der Hochdruck¬

phase anhand eines Vergleichs derselben mit den MAR-Basalten abgeschätzt werden. Falls

Eklogite und Metarodingite in gleicher Weise vom MARB-Feld abweichen, dürfte dies

eher alpin und weniger ozeanisch bedingt sein. Die Ca-Anreicherung in den Metarodingiten

könnte durch die prograde Metamorphose während der Subduktion der ozeanischen Suite

und die damit verbundenen Lriitwässerungsreaktionen verstärkt worden sein, wobei Ca

durch das Fluid von den Serpentiniten zu den basischen Gängen transportiert worden wäre.

Auf diese Weise entstandene Metarodingite sind schon öfters aus alpinen Ophiohth-
vorkommen beschrieben und diskutiert worden (z.B. Deutsch, 1979; Dietrich et ak, 1986;

Rosli. 1988). Auf die Cima di Gagnone-Metarodingite scheint dies jedoch eher weniger

zuzutreffen, da die alpine Überprägung in den Ultramafititen weitgehend isochemisch

abläuft. Weiter fällt der Si02-Gehalt nicht nur in Metarodingiten und Blackwalls, sondern

auch in Eklogiten und Amphiboliten gegenüber normalen MOR-Basalten eher zu tief aus.

Dies lässt sich nicht nur mit Verdünnungseffekten infolge Ca-Zufuhr erklären, sondern

scheint auf einer tatsächlichen Si02-Abreicherung zu beruhen. Da die Amphibolite und

Blackwalls die gleichen SK-U-Signaturen wie die Eklogite und Metarodingite aufweisen,

müsste der Si02~Verlust während der Hochdruckphase aufgetreten sein, wobei die

Metabasika allenfalls Si02 an die Metaperidotite oder das Fluid verloren haben. Eine SiOo-

Zufuhr aus den sauren Nebengesteinen kann nicht festgestellt werden.

Der Einfluss der retrograden amphibohtfaziellen Hauptmetamorphose auf die Gesamt¬

gesteinschemie der Metabasika ist im allgemeinen als gering zu bezeichnen, da die (Gra¬

nat-) Amphibolite und die Blackwalls mehrheitlich denselben chemischen Variationen wie

die Eklogite und Metarodingite unterliegen (\ gl. Fig. 4.14 bis 4.18). Von den Hauptelemen¬
ten sind vor allem die Alkalien Na und K mobil gewesen, während besonders MgO, UO2

und P2O5. aber auch ALO3 und MnO kaum betroffen sind. In einigen Amphiboliten äussert

sich die Alkalienmobilität in einer manchmal starken Anreicherung von Na und vor allem

K aus den umliegenden sauren Gneisen und Schiefern (Fig. 4.14 und 4.15). Ca tendiert bei
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der Blackwallbildung dazu, das extreme Konzentrationsgefälle zwischen Metarodingiten

und Metaperidotiten durch Ca-Diffusion auszugleichen. Damit würden sich die gegenüber

den Metarodingiten allgemein schwach tieferen Ca-Gehalte der meisten Blackwalls er¬

klären lassen (vgl. Fig. 4.15 und 4.23).

4.3.5 Zusammenfassung und Schlussfolgerungen

Sowohl die Eklogite und (Granat-) Amphibolite als auch die Metarodingite und Blackwalls

der nördlichen Cima Lunga-Einheit entsprechen in ihrer chemischen Zusammensetzung

mehrheitlich ehemaligen tholeiitischen Basalten. Die meisten Haupt- und Spurenelemente

(besonders MgO, FeOtol, Ti02. P2O5, Zr. Y und Nb, aber auch A1203. Sc, V, Cr, Ni und in

Eklogiten und Amphiboliten ebenfalls CaO) zeigen trotz starker ozeanischer und mehr¬

phasiger alpiner Überprägung nach wie vor die magmatischen Differentiationssignale und

stimmen teilweise ausgezeichnet mit den Trends von unaltericrten MAR-Basalten überein

(Schilling et ak, 1985). Diese Differentiationstrends sind konsistent mit fraktionierter

Kristallisation von Plagioklas, Olivin und Klinopyroxen. Relativ flache REE-Spektren
sowie das inkompatible Verhalten von Y und anderen Spurenelementen sprechen gegen

eine Beteiligung von Granat oder Orthopyroxen bei der magmatischen Entwicklung der

Protolithe (Evans et ak. 1981). Plagioklas dominiert unter den kristallisierenden Phasen,

was auf eine Fraktionierung unter tiefen Drucken nahe der Ozeanoberfläche hinweist. Die

gute Übereinstimmung mit den MAR-Basalten sowie die teilweise negativen Eu-Anomalien

(Evans et al., 1981) in einigen Metarodingiten bestätigen diese Annahme.

Verschiedene Diskriminationen anhand der inkompatiblen und generell immobilen

Spurenelemente Ti. Zr, Y. Nb, P. Cr, Ni und V belegen, class es sich bei den metabasischen

Gesteinen der nördlichen Cima Lunga-Einheit um MOR-Basalte handelt. Nur einige Amphi¬
bolite zeigen in ihren Y-Gehalten eine gewisse Affinität zu «within-plate» Basalten. Teil¬

weise leicht erhöhte Nb-Konzentrationen (Meschede, 1986) sowie flache bis in den LREE

schwach ansteigende REE-Verteilungsmuster (Ewws et ak, 1981) lassen zwar gewisse

Affinitäten zu T- oder E-Typ MOR-Basalten (z.B. Sit et ak, 1979; Wood et ak. 1979)

erkennen, dürften jedoch eher auf stärkere Differentiation der aus einer konstanten Quelle

stammenden Schmelze zurückzuführen sein.

Die Rodingitisierung der basischen Gänge innerhalb der ultramafischen Linsen geht
auf eine ozeanisch-hydrothermale Alteration zurück und ist eng mit der Serpentinisierung
der angrenzenden Peridotite verknüpft (z.B. Rosli, 1988; Widmer, 1996). Sie äussert sich

insbesondere in einem ausgeprägten Na- und allenfalls K-Veiiust und unterschiedlich starker

Ca-Zunah me, so dass ein graduel 1er Übergang v on Eklogiten zu Metarodingiten beobachtet

werden kann. Die restlichen Haupt- und Spurenelemente sind dabei mehr oder weniger

unverändert geblieben. Eine allfällige Konzentrationsabnahme mit steigendem Rodingiti-

sierungsgrad lässt sich mit zunehmender Verdünnung infolge einfacher Ca-Adclition

erklären. Andere Metasomatoseprozesse wie Chloritisierung. Spillitisierung oder Bildung

von Epidositen, die neben der Rodingitisierung bei einer ozeanisch-hydrothermalen Alte¬

ration auftreten können und in zahlreichen alpinen Ophiohthen vertreten sind (z.B. Widmer.

1996), lassen sich in den Cima di Gagnone-Metabasika nicht nachweisen. Diese Dominanz

der Rodingitisierung dürfte mit der Koexistenz von grossen Mengen an partiell serpentini¬
sierten Ultramafititen und kleinen Volumina von basaltischen Gängen zusammenhängen.
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Die mehrphasige alpine Metamoiphose und die damit einhergehende H20-Metasomatose

hat die chemische Zusammensetzung der Metabasika nur unwesentlich verändert und darf

daher wie in den Metaultrabasika als mehr oder weniger isochemisch angesehen werden.

Si02 scheint während der Hochdruckphase abgenommen zu haben; die Alkalien, Sr, Ba

und allenfalls auch Ca und V könnten weiter mobil gewesen sein. Die grössten Verände¬

rungen sind auf metasomatisch entstandene Kontaktzonen zwischen Metarodingiten und

Ultramafititen sowie zwischen Eklogiten respektive (Granat-) Amphiboliten und Gneisen

beschränkt.

4.4 Diopsid-Kalksilikatfelse - Hinweise auf Metaophikarbonate

Diopsid-reiche Kalksilikatfelse treten in der nördlichen Cima Lunga-Einheit in zwei unter¬

schiedlichen Varietäten auf: (i) als äusserst grobkörnige, recht monotone Gesteine bestehend

aus bis zu 80 Vol% Diopsid von teils über 10 cm Länge, und (ii) als sehr feinkörnige

Diopsicl-Plagioklas-Felse mit Amphibolflasern (vgl. Kapitel 5.5). Beide Typen sind an die

mafisch-ultramafischen Gesteinssuiten gebunden und lassen strukturell manchmal noch

primäre sedimentäre oder tektonische Kontakte zu den Metaperidotiten erahnen (siehe

Kapitel 2 und 3.2.3, Fig. 3.6). Eingeschlossene Metarodingit-Fragmentc weisen auf einen

brekziösen Ursprung dieser kithologien hin.

Diese Kalksilikatfelse sind in früheren Arbeiten kaum erwähnt und teilweise als alpine

Metasomatoseprodukte der stellenweise vorkommenden, unreinen Calcitmarmore in Zu¬

sammenhang mit einer Mg-Zufuhr aus den benachbarten Metaperidotiten und gleichzeitiger

Dekarbonatisierung betrachtet worden (z.B. Si \uble, 1978; Schlapper. 1979: Evvns et

ak, 1979). Erst in jüngster Zeit haben sie mehr Beachtung gefunden (Grond, 1994: Wahl,

1994; Neuenschwander, 1996) und sind auch chemisch untersucht worden (Neuen¬

schwvnder, 1996: Pfiffnlr, 1996: Pfiffner & Trommsdorff. 1997).

Dieses Kapitel befasst sich in erster Linie mit der chemischen Zusammensetzung der

grob- und feinkörnigen. Diopsid-reichen Kalksilikatfelse: eine eingehendere petrogra¬

phische Charakterisierung findet sich in Kapitel 5.6. Auf diese Weise soll festgestellt werden,

ob es sich bei diesen Gesteinen um metasomatisch veränderte Metabasika oder Metaultra¬

basika oder um ehemalige sedimentär respekti v e tektonisch entstandene, karbonatführende

Setpentinitbrekzien handelt (Meta-Ophikarbonate). Dazu werden sie mit unterschiedlich

stark karbonathaltigen Serpentinitbrekzien und submarinen Ablagerungen auf Ultra¬

mafititen. die am Ozeanboden erbohrt wurden ( frische Ophikarbonate: Iberische Abyssal-

ebene. ODPleg 149, Bohrlöcher 897 und 899; Svw ylr et ak, 1994), sowie mit zwei Proben

von Ophibrekzien aus dem Malenco-Serpentinitkörper verglichen (Ventina-Ophikar-

bonatzone, Pozzorini, 1996). Weiter soll abgeklärt werden, ob ozeanische und/oder alpine

Alterationsprozesse auch in diesen Gesteinen Spuren hinterlassen haben.

4.4.1 Chemische Zusammensetzung der Diopsid-Kalksilikatfelse

In den folgenden Diagrammen sind die grob- und feinkörnigen Kalksilikatfelse jeweils zusam¬

men mit chemischen Analysen der koexistierenden Metaperidotite (C02-arme Lherzolithe und
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Harzburgite, Kapitel 4.2), Metabasika (Eklogite, Metarodingite und Amphibolite, Kapitel 4.3)

und Calcitmarmore (total 7 Analysen; Nllfnschw-wder, 1996; Schlapper, 1979) dargestellt.
Da die verschiedenen Lithologien naturgemäss stark unterschiedliche CO2- und H2O-Anteile

aufweisen, sind dabei, wie bereits bei der Untersuchung der Metaultrabasika. ausschliesslich

volatilfrei gerechnete Haupt- und Spurenelementgehalte verwendet worden.

Ein allfälliger basaltischer Protolith der Kalksilikatfelse liesse sich am ehesten anhand

der inkompatiblen und generell immobilen Spurenelemente TJO2, Zr und Y identifizieren,

die sich mit zunehmender Differentiation in der Schmelze konzentrieren würden. Die meta¬

basischen Gesteine folgen dementsprechend sowohl im Zr-TiOo- als auch im Y-Ti02~

Diagramm (Fig. 4.25a/b) einem deutlich linearen Differentiationstrend und unterscheiden

sich ganz klar von den anderen Gesteinstvpen (vgl. mit Fig. 4.17. Kapitel 4.3.1). Die

Kalksilikatfelse zeichnen sich dagegen durch allgemein tiefere Ti02- (0.04-0.13 Gew9r),

Zr- (10-35 ppm) und Y-Gehalte (5-10 ppm) mit Proportionen ähnlich wie in Calcit¬

marmoren und Metaperidotiten aus (vgl. auch folgende Ausführungen). Sie entsprechen

somit kaum metasomatisch veränderten basischen Gesteinen, sondern weisen wie die

Calcitmarmore einen sedimentären Charakter auf oder repräsentieren chemisch umge¬

wandelte oder tektonisch zerbrochene Ultramafitite. Die etwas erhöhten Zr-Konzentrationen

einiger Kalksilikate und Calcitmarmore lassen sich eventuell auf selten enthaltene,

detritische Zirkonkörner zurückführen.

Weiter haben sowohl feinkörnige wie auch grobkörnige Kalksilikatfelse im Vergleich

zu Calcitmarmoren und Metabasika allgemein hohe Cr- (500-1600 ppm) und Ni-Anteile

(300-1600 ppm) und stimmen ausgezeichnet mit dem Bereich für ozeanische, karbonat¬

führende Serpentinitbrekzien und submarine «debris-flow» Ablagerungen auf Ultiamafititen
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überem (Fig. 4.25c) (Sawyer et ak, 1994). Dasselbe trifft auch auf die beiden Ophibrekzien

aus dem Malenco-Gebiet zu (Pozzorini, 1996) Die Diopsid-Kalksilikatfelse aus der nörd¬

lichen Cima Lunga-Einheit zeichnen sich somit durch eine intermediäre Zusammensetzung

zwischen Calcitmarmoren respektive metabasischen Gesteinen und Metapendotiten aus.

Da erhöhte Cr- und Ni-Konzentrationen ty pisch fur die Kalksilikatfelse zu sein scheinen,

sind zu deren weiterer Charakterisierung m den Figuren 4.26 und 4.27 verschiedene Haupt-
und Spurenelemente gegen Cr aufgetragen. Dabei sollen auch chemische Unterschiede

und Parallelen zwischen den femkörnigen und den grobkörnigen Typen aufgezeigt und

diskutiert werden. Die eingezeichneten Verbindungslinien stellen mittlere Mischungs-

produkte zwischen karbonatischen Metasechmenten respektive metabasischen Gesteinen

und Metapendotiten dar. Kalksilikatfelse. che m den Bereich der jeweiligen Tiencis fallen,

können somit chemische oder mechanische Mischungen zwischen den entsprechenden

Lithologien repräsentieren.

Hauptelemente gegen Cr (Fig. 4.26)

Die meisten Hauptelemente unterhegen einer grossen Variationsbreite und weisen Propor¬

tionen ahnlich zu Diopsid aut (vgl. Fig. 4.29), dem sowohl m grobkörnigen als auch in
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dai stellen
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feinkörnigen Kalksilikaten dominierenden Mineral. Mit Ausnahme der Si02-Gehalte, die

gegenüber den anderen Gesteinstypen markant höher ausfallen, bewegen sich ihre Konzent¬

rationen in denjenigen Bereichen, welche die möglichen Mischzusammensetzungen zwi¬

schen Karbonaten respektive Basika und Ultrabasika abdecken (Fig. 4.26). Während die

CaO-, MgO- und MnO-Anteile der Kalksilikatfelse im Rahmen der metabasischen Gesteine

liegen, sind die ALO3- und FeOtot-Gehalte zum Teil deutlich tiefer und deuten auf eine

Vermischung mit karbonatischen Komponenten hin.

Verglichen mit den grobkörnigen Kalksilikaten sind die feinkörnigen an ALO3 und

besonders Na20 angereichert und zugleich etw as an CaO. FeOtot und MnO verarmt (siehe

auch Fig. 4.28). SiÜ2 und MgO bewegen sich in beiden Gesteinstypen in denselben Grössen¬

ordnungen. Vor allem die Abweichungen in ALO3, Nk^O und CaO könnten auf eine Ver¬

mischung mit kleinen Anteilen basischer Komponenten zurückgehen. Die grobkörnigen

Kalksilikatfelse stammen dagegen aus einer reineren Mischung zwischen Calcitmarmoren

und Metaperidotiten.
Anhand der Hauptelemente allein sind offensichtlich noch keine sicheren Aussagen zu

den Bildlingsmechanismen und zum Protolith der Kalksilikatfelse möglich. Verschiedene

Elementvariationen bestätigen zwar die Annahme, dass diese Gesteine Mischungsprodukten

von Calcitmarmoren oder Metabasika mit Metaultrabasika gleichkommen. Jedoch ist nicht

gesichert, class die grobkörnigen und die feinkörnigen Kalksilikatfelse tatsächlich dieselbe

Enstehungsgeschichte aufweisen.

Immobile Spurenelemente HO2, Zr, Y und Vgegen Cr (Fig. 4.27)

Die Spurenelemente Ti, Zr, Y und V sowie Cr und Ni haben sich in den metabasischen und

metaultrabasischen Gesteinen als während sekundären Alterationsprozessen mehrheitlich

immobil erwiesen (Diskussionen in Kapitel 4.2 und 4.3). Sie dürften auch in den mit

diesen vergesellschafteten Kalksilikatfelsen nur unwesentlich stärker verändert worden

sein und sollten somit die zuverlässigsten Aussagen über deren Herkunft zulassen. In den

Variationsdiagrammen in Figur 4.27 verhalten sich die grob- und feinkörnigen Kalksilikat¬

felse klar äquivalent und weisen wie die Calcitmarmore und die Metaperidotite allgemein
tiefe T1O2-, Zr-, Y- und V- sowie hohe Cr-Gehalte auf (vgl. auch Fig. 4.25a/b). Sie überlagern

zum Teil ausgezeichnet mit den Feldern für ozeanische Seipentimtbrekzien und fallen wie

die beiden Malenco-Ophikarbonate hervorragend auf die Mischtrends zwischen den koexis¬

tierenden Metaperidotiten und Calcitmarmoren. Die metabasischen Gesteine sind dagegen

durch markant höhere TiOo-. Zr-, Y- und V-Konzentrationen und recht tiefe Cr-Anteile

gekennzeichnet und weichen deutlich von dieser Mischungslinie ab.

Nach ihrer chemischen Zusammensetzung entsprechen die Diopsid-reichen Kalksilikatfelse

Mischlingsprodukten zwischen Ultramafititen und karbonatischen Sedimenten in variie¬

renden Verhältnissen und stellen am ehesten Relikte ehemaliger Ophikarbonate dar. Ein

geringer Anteil an basischen Komponenten, beispielsweise in der Form weiterer uner¬

kannt kleiner Metarodingit-Bruchstücke. kann besonders im Falle der feinkörnigen Kalk¬

silikatfelse nicht ausgeschlossen werden. Diese Ophikarbonate können sich sowohl tekto¬

nisch infolge spröder Deformation bei der Exhumation der ultramafischen Gesteine wie

auch sedimentär entweder als Bruchfüllungen in ozeanischen Bruchzonen oder als sub¬

marine Ablagerungen auf die freigelegten Ultrabasika gebildet haben. Die aus den chemi¬

schen Zusammensetzungen gewonnenen Resultate erhärten somit die anhand spärlicher
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Feldbeobachtungen (Kapitel 3.2.3) gezogene Hypothese über die Herkunft der Diopsid-

reichen Kalksilikatfelse.
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Figur 4.27: Variationen der immobilen Spurenelemente TiOy. Zr, Y und Vgegen Cr (alle volatilfrci). Felder

und Misehtraids svie in Fig. 4.26. Grob- und feinkornige Kalksilikatfelse verhalten sich äquivalent und

stellen svie che frischen Ophikarbonate Mischuiigsprodukte aus Calcitmarmoren und Metaultramafititen

ohne erkennbaren basischen Einfluss dar.

4.4.2 Spuren sekundärer Alterationsprozes.se

Da die Meta-Ophikarbonate bei der ozeanischen Krustenentwicklung entstanden sein dürf¬

ten, soll im folgenden abgeklärt werden, ob ozeanisch-hydrothermale Alterationsprozesse

und/oder die alpine Metamorphoseüberprägung wie in den koexistierenden metabasischen

undmetaultrabasischen Gesteinen auch in den Kalksilikatfelsen nachweisbare Spuren hin¬

terlassen haben. Die basischen und ultrabasischen Komponenten sind ziemlich sicher unter

ozeanischen Bedingungen rodingilisiert respektive serpentinisiert worden, wie die teil¬

weise vorkommenden Metarodingit-Fragmente in den grobkörnigen Kalksilikatfelscn

belegen. Die Serpentinisierung der ultramafischen Bestandteile kann mit einer leichten

Si02-Zunahme verbunden sein (vgl. Ausführungen in Kapitel 4.2.4c und Fig. 4.3), womit

sich die massiv erhöhten Si02-Gehalte der Kalksilikate jedoch kaum erklären lassen. Diese

SiOi-Konzentrationen müssen demnach entweder primär vorgegeben oder während der

alpinen Überprägung entstanden sein (siehe folgendes Kapitel 4.4,3). CaO hat sich in den

assoziierten Metabasika und Metaultrabasika als relativ zuverlässiger Indikator für eine

ozeanische Alteration erwiesen und ist in Figur 4.28 daher als Abszisse gewählt worden.

Die ausgeprägte Na20-Anreicherung in den feinkörnigen Kalksilikatfelscn scheint mit

einer ALO^-Zunahme und gleichzeitiger CaO-Abnahme zusammenzuhängen (Fig. 4.28)
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Figur 4.28: Na20-CaO- und AhO^CaO-Variationsdiagrammc zur Darstellung allfälliger ozeanisch-

hydrothermaler Alterationen in den Kalksilikatfelsen. Ssrnbolc, Felder und Trends wie in Tig. 4.27; UM:

Ultramafitite. Die feinkornigen Kalksilikatfelse sind gegenüber den grobkörnigen an Na20 und ATOj an¬

gereichert und etwas an CaO verarmt, was der Rodingitisierung (gestrichelter Pfeil) in den Metabasika

entgegenläuft und auf einen Prozess ähnlich der «Spilitisierung» oder auf detritische Komponenten (Feld-

späte. Tonminerale) zurückgehen konnte. Die grobkörnigen Kalksilikatfelse liegen exakt auf der Misch¬

geraden zwischen Calcitmarmoren und Metaperidotiten und zeigen keine FIinwei.se auf eine chemische

Veränderung.

und muss vor der frühalpinen Hochdruckphase erfolgt sein, da in diesen Gesteinen Pseudo¬

morphosen aus Diopsid und Albit-reiehem Plagioklas nach Omphazit zu beobachten sind

(siehe Kapitel 5.5). Sie läuft dem Prozess der Rodingitisierung in den Metabasika entgegen,

der mit massivem Na-Verlust einhergeht. Das bei der Rodingitisierung und der Serpentini¬

sierung gelöste Na könnte durch das zirkulierende hydrothermale Fluid zu den Ophikar-
bonaten transportiert und dort während der Abkühlung der Lösungen unter der Bildung
Na-reichcr Phasen (Albit. Na-Zeolithe) abgelagert worden sein. Dieser Prozess ist

möglicherweise mit der in Ophiolithen oftmals auftretenden «Spilitisierung» (Na-Meta-

somatose, Kapitel 4.3.3) basischer Gesteine vergleichbar (vgl. z.B. Widmer, J 996; Seyfried

et ak, 1988), bei der magmatischer Plagioklas zerfällt und Albit sowie Na-Zeolithe kristalli¬

sieren (Widmer, 1996). Die grobkörnigen Kalksilikatfelse liegen dagegen genau auf der

Mischgeraden zwischen Marmoren und Ultramarititen und zeigen keine Hinweise auf

eine mögliche ozeanisch-hydrothermale Umwandlung.

Ansonsten ist der Einfluss einer ozeanisch-hydrothermalen Alteration und besonders

der mehrphasigen alpinen Metamorphose auf die Gesamtgesteinschemie der Kalksilikat¬

felse nur äusserst schwer abzuschätzen, da auch von primär stark wechselhafter Zusammen¬

setzung dieser zumindest teilweise sedimentär entstandenen Gesteine ausgegangen werden

muss (z.B. Pozzorini. 1996).

4.4.3 Diskussion: Mischungsverhältnis, Protolith und Komponenten der Kalk¬

silikatfelse

Vorgängig konnte gezeigt werden, class die grob- und feinkörnigen Kalksilikatfelse gleichen

Ursprungs sind und Mischprodukten zw ischen koexistierenden Calcitmarmoren und Meta¬

peridotiten entsprechen. Das Mischungsverhältnis unter diesen Gesteinen, aus dem die

chemische Zusammensetzung der Kalksilikate resultiert, lässt sich mit Hilfe verschiedener,

möglichst immobiler Elemente grössenorclnungsmässig abschätzen (besonders anhand Cr,
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Ni. Ti. Y und V, aber z.B. auch anhand MgO; Fig. 4.26 und 4.27). Je nach betrachtetem

Element variiert das Mischverhältnis zwischen reinem Karbonatgestein und Ultramafitit

grob gesehen über einen Bereich von 1:1 bis 3:1 (Karbonat zu Ultramafitit). Ein geringer
Einfluss von basischen Komponenten ist überdies manchmal nicht ausgeschlossen, lässt

sich jedoch nicht genauer quantifizieren.
Die daraus ableitbaren Protolithzusammensetzungen der Kalksilikatfelse sind für die

hauptsächlich an deren Aufbau beteiligten Elemente SKX MgO und CaO in Figur 4.29

dargestellt (graues Feld). In diesem chemographischen Diagramm sind neben der Gesamt-

gesteinschemie der verschiedenen Gesteinsarten auch die wichtigsten Mineralendglieder

eingetragen, die vorrangig am Aufbau von Peridotiten. Serpentiniten, Ophikarbonaten,
Kalksilikatfelscn, Karbonaten und basischen Gesteinen beteiligt sind. Die eigentlichen

Ophikarbonate ss. fallen in den von Calcit. Dolomit und Serpentinmineralen begrenzten
Bereich zwischen reinen Ophicalciten und Ophidolomiten. Die Malenco-Ophibrekzien
liegen nahe der Verbindung zwischen Serpentinmineralen und Calcit und entsprechen somit

Ophicalciten. Die Metaperidotite gruppieren sich eng um die Serpentinminerale: die

Calcitmarmore sind unterschiedlich stark Si02-führenci und kommen ehemaligen kieseligen
Karbonatsedimenten mit tiefem Dolomitanteil gleich. Die Kalksilikatfelse überlagern zwar
mit den Metabasika. ein basaltischer Protolith kann jedoch anhand zahlreicher immobiler

Spurenelemente ausgeschlossen werden (Fig. 4.25 und 4.27).

Si02
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Figur 4.29: Chcniograplusches Die leeksdiagtainm zw tseht n Si02, CaO undMgO (tri Molc/o) mit denjenigen
Mineralendgliedaii, che hauptsächlich am Aufbau son Peridotiten. Serpentiniten, Ophikarbonaten. Kalk-

silikatfelsen, Karbonaten und basischen Gc steinen be taligt sind. Da aufgrund möglichen Mischlings} a-
haltmsse zw ischen Karbonaten und Ultiamafititen ( 1 1 bis 3.1. bestimmt anhand \ ort \ erschicdcncn Haupt-
uriel Spurenelementen) am ehesten in Ttage kommende Zusamtncnsetzitngsbacich fut die Protolithe der

Kalksilikatfelse liegt zw ischen Ophicalciten und Ophidoloriuten und ist grau schalttat Die Kalksilikatfelse
selber sind demgegenüber niassn Si02-racha twassei Pfeil) und gtuppierett sich enlweder um Diopsid
(grobkörnige Kalksilikatfelse) odei fallen auf die Vc rbiridiing zw ischen Diopsid und Albit/Quai z (feinkörnige

Kalksilikatfelse). Die Koexistenzlinien tkiuz gestrichelt! \ eibindcn che heute in den Kalksiltkaten auftretenden
Minerale. Diese können ehe einstigen Ophikarbonate nicht mehr wiedergeben
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Die Kalksilikatfelse weisen gegenüber normalen Ophikarbonaten (ihren eigentlichen

Protolithen) massiv höhere Si02-Gehalte und daher mehrheitlich Diopsid-ähnlichc Zu¬

sammensetzungen auf (Fig. 4.26a. 4.29). Diese hohen SiO^-Konzentrationen könnten einer¬

seits auf passive Si-Anreicherung während der prograden alpinen Metamorphose zurück¬

zuführen sein, wobei Karbonate (Calcit, Dolomit und ev. Magnesit) und Serpcntinminerale
unter Freisetzung grosser Mengen an CO2 und H2O zu Diopsid (z.T. Omphazit), Quarz

und allenfalls Aragon it. Skapolith. Granat (Grossular) und Zoisit reagieren. Passive An¬

reicherung allein würde jedoch im Dreiecksdiagramm die Proportionen zwischen CaO.

MgO und SiÛ2 nicht wesentlich verändern, weshalb andererseits entweder Si02 aktiv

zugeführt oder CaO und MgO durch zirkulierende hydrothermale Lösungen wegtrans¬

portiert worden sein müssen. Zeitpunkt und Mechanismus dafür sind nicht bekannt, die

chemische Veränderung muss aber vor dem Maximum der alpinen Hochdruckphase erfolgt

sein, da die Hochdruckmineralogie in den Kalksilikatfelsen oftmals in der Form von Diopsid
noch erhalten oder an Diopsicl-Albit-Pseudomorphosen nach Omphazit zumindest noch

ermittelbar ist. Eine geringe CaO-Abnahme während der ozeanischen Alteration konnte

in den feinkörnigen Kalksilikatfelsen zwar nachgewiesen werden, MgO scheint sich jedoch
relativ immobil verhalten zu haben (Fig. 4.26c). Auch stimmen die Proportionen zwischen

CaO und MgO noch weitgehend mit jenen in Ophikarbonaten überein (Fig. 4.29). Daher

scheint eine aktive Si-Zufiihr für die hohen Si02-Gehalte verantwortlich zu sein und erfolgte

am ehesten primär im ozeanischen Milieu, entweder durch eine Vermischung mit kieseligen
karbonatischen Sedimenten oder durch einen Zuschlag von terrigenem, detritischem

Material (Tonminerale. Feldspäte. Quarz) aus nahegelegenen kontinentalen Krustcn-

bereichen. Letzteres kann neben einer ozeanisch-hydrothermalen Alteration zumindest

teilweise auch für die NaiO- und Al203-Anreicherung in feinkörnigen Kalksilikatfelsen

verantwortlich sein. Die vereinzelt in Calcitmarmoren und Kalksilikatfelsen erhöhten Zr-

Gehalte (Fig. 4.25a, 4.27b) lassen zudem auf detritische Zirkone schliessen und sprechen
ebenfalls für variable Anteile an terrigenen Komponenten.

Daneben könnte Si02 jedoch auch während der prograden Hochdruckmetamorphose
aus den benachbarten Serpentiniten oder Metabasika zugeführt worden sein. Auf diese

Weise würden sich auch die im Vergleich zu MORB eher etwas tieferen Si-Gehalte der

Metabasika erklären lassen (vgl. Fig. 4.23). Die filtramafika lassen dagegen kaum eine

Veränderung erkennen (vgl. Fig. 4.3) und dürften als Si02-Puffer wirken, da ihre Masse

gegenüber den Kalksilikatfelsen und Metabasika \ iel grösser ist. Eine spätere Si02-Addition

aus den umliegenden Gneisen und Schiefern wäre zwar ebenfalls denkbar, müsste aber

spätalpin während der amphibohtfaziellen Metamorphosephase erfolgt sein, da die Neben¬

gesteine keine Anzeichen einer Hochdruckphase wiedergeben und möglicherweise erst

durch die deckenbildende alpine Deformationsphase Dj (Kapitel 3.4.1) mit der Linsen¬

assoziation zusammengebracht worden sind. Dies steht im Widerspruch zu der oftmals

noch reliktisch erhaltenen Hochdruckmineralogie in grob- und feinkörnigen Kalksilikat¬

felsen.

Die feinkörnigen Kalksilikatfelse sind gegenüber den grobkörnigen zusätzlich leicht

an Si02 angereichert und fallen auf die Verbindung zwischen Diopsid und Albit (Fig.

4.29). Diese höheren normativen Albit-Anteile gründen in den erhöhten Na20- und ALO3-
Gehalten dieser Gesteine.
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4.4.4 Zusammenfassung und Schlussfolgerungen

Die grob- und feinkörnigen, Diopsid-reichen Kalksilikatfelse, die in der nördlichen Cima

Lunga-Einheit zusammen mit metaperidotitischen Linsen und mit diesen assoziierten

metabasischen Gesteinen und Calcitmarmoren vorkommen, weisen erhöhte Cr- und Ni-

Gehalte, aber tiefe TiOi-, Zr-, Y- und V-Konzentrationen auf. Sie entsprechen variablen

Mischprodukten zwischen den Metaperidotiten und Calcitmarmoren und unterscheiden

sich in den meisten Haupt- und besonders Spurenelementen klar von den metabasischen

Gesteinen, die als Protolithe nicht in Frage kommen. Aufgrund dieser chemischen Cha¬

rakteristiken, die auch ausgezeichnet auffrische Ophibrekzien vom Ozeanboden und aus

dem Malenco-Gebiet zutreffen, sowie nach direkten Feldbeziehungen stellen die Kalk¬

silikatfelse ehemalige sedimentär oder tektonisch entstandene Ophikarbonate dar. Diese

haben sich entweder als Bruchfüllungen in ozeanischen Bruchzonen oder als «debris-

flow» Ablagerungen auf die am Ozeanboden freigelegten, partiell serpentinisierten Ultra¬

mafitite gebildet.
Die ozeanisch-hydrothermale Alteration führt zur Serpentinisierung der ultramafischen

Komponenten und zur Rodingitisierung der vereinzelten basischen Fragmente, falls dies

nicht schon vor der Bildung der Ophibrekzien erfolgt ist. Die feinkörnigen Kalksilikatfelse

sind gegenüber den grobkörnigen deutlich an Na20 und AI0O3 angereichert und zugleich

etwas an CaO verarmt, was sich in leicht erhöhten normativen Albit-Anteilen äussert und

entweder in Analogie zum Prozess der «Spilitisierung» in basischen Gesteinen einer ozea¬

nisch-hydrothermalen Umwandlung oder einer Vermischung mit terrigen-detritischen

Komponenten zuzuschreiben ist. Pseudomorphosen von Diopsid und Albit nach ehemali¬

gem Omphazit belegen, class diese Na-Anreicherung vor der alpinen Hochdruckphase

stattgefunden haben muss. Allgemein sehr hohe SiCh-Konzcntrationen sowie gelegentlich
erhöhte Zr-Gehalte weisen mit grosser Wahrscheinlichkeit ebenfalls auf eine Zufuhr von

terrigen-detritischem Material (Quarz. Tonminerale, Feldspate) aus nahegelegenen konti¬

nentalen Krustenbereichen hin.

Ophikarbonate können sich in allen tektonischen Situationen bilden, wo sich Mantcl-

gesteine am oder nahe dem Ozeanboden befinden (vgl. z.B. Welssert & Bernoulli, 1985;

Lemoine et ak, 1987: Pozzorini, 1996). Sie treten in Zusammenhang mit Ultramafitit- und

Ophiolithvorkommen im Alpenraum recht häufig auf und werden meist als sedimentäre

oder tektonische Bildungen in einem früheren ozeanischen Millieu angesehen (z.B. Ophi¬
karbonate aus dem Malenco; Pozzorini. 1996; Trommsdorff et ak. 1993: Zermatt-Saas-

Zone: Widmer. 1996; Aosta: Driesner, 1993). Rezente Bildungsorte stellen beispielsweise
der Kontinentalrand von Galizien (Boili ot et ak. 1987. 1995b), das Rote Meer (Voggfn-

reiter et ak. 1988) oder die Transformstörungen an mittelozeanischen Rücken (Lemoine.

1980) dar.
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4.5 Exhumation von lithosphärischem Mantel und Bildung einer ozeani¬

schen Abfolge an einem Kontinent-Ozean-Übergang

Detaillierte chemische Untersuchungen sowie spärliche Feldbeziehungen haben gezeigt,

dass die basischen und ultrabasischen Linsen aus der nördlichen Cima Lunga-Einheit und

die mit diesen koexistierenden Kalksilikatfelse und Calcitmarmore deutliche Affinitäten

zu ozeanischen Krustengesteinen aufweisen und damit eine reliktische ozeanische Abfolge

darstellen können (z.B. Evans et ak, 1979, 198 1 ; Trommsdorff, 1990; Pfiffner & Tromms¬

dorff, 1997). Diese ozeanische Suite ist während der alpinen Kollision zwischen Europa

und Afrika subduziert und unter Hochdruckbedingungen rekristallisiert worden.

In diesem Kapitel werden die aus den verschiedenen lithologischen Einheiten gewon¬

nenen Resultate zusammengetragen und sowohl im Vergleich zu anderen Ophiolith-
vorkommen in den Alpen und im Apennin wie auch anhand rezenter Beispiele der ozeani¬

schen Krustenentwicklung diskutiert. Nach einem kurzen Überblick zur Verbreitung von

Ultramafititen im westlichen Alpenbogen und einer Zusammenfassung der früheren Mantel¬

geschichte in den Peridotiten werden die Evidenzen für eine Freilegung der Mantelgesteine

am Ozeanboden und für die gleichzeitige Entstehung einer ozeanischen Abfolge mit

Ophikarbonaten und geringen Mengen an basischen Gesteinen dargelegt. Unter Einbezug

der vorhandenen Daten und bereits bestehender Modelle für andere alpine Ophiolithe wird

schliesslich eine paläotektonische Rekonstruktion für die Cima di Gagnone-Suite an einem

passiven Kontinentalrand vorgeschlagen. Die Freilegung des lithosphärischen Mantels

erfolgte dabei am ehesten durch einfache Scherung entlang einer flach einfallenden, asym¬

metrischen Abschiebung (siehe auch Diskussion in Kapitel 6; Modell nach Wernicke.

1985; Lister et ak, 1986; Lemoine et ak, 1987).

4.5.1 Verbreitung und Charakteristik alpiner Ultramafititvorkornmen

Ophiolithische Abfolgen und isolierte ultramafische Körper verschiedenster Grössen¬

ordnungen sind entlang des zentralen und westlichen Alpenbogens und des nördlichen

Apennins weit verbreitet (Fig. 4.30). Grössere Vorkommen konzentrieren sich auf die

Sutur zwischen dem europäischen Kontinent im Norden (Penninikum, Helvetikum und

Massive) und der adriatischen Subplatte im Süden (Südalpen. Ostalpin und Apennin),
andere, darunter auch die Ultramafitite der Cima Lunga-Einheit, liegen innerhalb des

penninischen Bereiches. Erstere werden zumeist als Relikte des piemontesisch-ligurischen
Ozeans und letztere als Überreste des kleineren Valais-Troges betrachtet, beide Teil des

Tethys-Ozeans. der sich im Jura und der Kreide zwischen Europa und Afrika geöffnet hat

(z.B. Dercourt et ak. 1986: Llmoinl et ak. 1987; Si vmpfi i, 1993; Eroitzheim et ak, 1996:

Schmid et ak, 1990, 1997). Verschiedene Autoren postulierten kürzlich für manche dieser

ultramafischen Körper aufgrund petrographiseher. struktureller und chemischerArgumente

einen subkontinentalen Ursprung: Lanzo (Pognvnte et ak. 1985), Nord-Lanzo (Bodinier

et ak. 1991), Westalpen (Llmoinl et ak. 1987). Erro-Tobbio. Voltri Massiv (Piccvrdo et

ak, 1990; Vissfrs et ak, 1991 ). externe Liguriden (Pico \rdo et ak. J 990: R \mpone et ak.

1995). Im Fall des Malenco-Ultramafititkörpers ist der subkontinentale Charakter direkt

belegt, da dort Mantelgesteine und kontinentale Unterkruste durch den im Perm an der

Kruste-Mantel Grenze intrudierten Braccia-Gabbro miteinander verschweisst sind
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Figur 4.30: Verbreitung von ultrama¬

fischen Körpern (schwarze Bereiche)

und mit diesen assoziierten ophiolith-
ischen Abfolgen im zentralen undwest-

liehen Alpenbogen und im nördlichen

Apennin (nach Trommsdorff et al,

1993). Titanoklinohumit kommt in

zahlreichen Ultramafititen als akzes¬

sorische Mineralphase vor (weisse

Sterne; Weiss, 1997). Abkürzungen: A:

Antrona; AA: Alpe Arami; B: Bal-

inuccia; CA: Chiavenna; CelG: Cima

di Gagnone; DB: Dent Blanche Dek-

ke: Ed.: externe Liguriden; ET; Erro

Tobbio; F: Finero; IL: interne Ligur¬

iden; LA: Lanzo; MA: Malenco; MD:

Monte Duria; SE: Sesia-Zone; SZ:

Saas-Zerniatt-Zone; VO: Voltri Grup¬

pe.

(Trommsdorff et ak. 1993; Müntener & Hermann. 1996; Hermann et ak, 1997). Für einige

alpine Ultramafititvorkommen wurde aber auch eine subozeanische Herkunft vermutet:

Süd-Lanzo (Bodinier et ak. 1991). interne Liguriden (Rampone et ak. 1996).

Diese über den ganzen Alpenraum verteilten Ultramafitit- und Ophiolithvorkommen
weisen einige wichtige Gemeinsamkeiten auf: 1) Zahlreiche uhramafische Körper oder

Teile davon zeigen zumindest Spuren einer partiellen Serpentinisierung oder sind noch

heute relativ stark serpentinisiert. 2) Basische Gesteine haben meist eine typische MORB-

Chemie und sind innerhalb der ultramafischen Gesteine unterschiedlich stark rodingitisiert.

3) Die Ultramafitite sind oftmals direkt von Pillowlaven, Basalten und Sedimenten über¬

lagert. Dies entspricht im Vergleich zu klassischen Ophiolithen (z.B. Oman-Ophiolith)

einer lückenhaften ozeanischen Abfolge. 4) Ophikarbonate und/oder Ophibrekzien bilden

oft einen Teil der Sedimentbedeckung auf den exhumierten Mantelgesteinen oder repräsen¬

tieren Bruchfüllungen in ozeanischen Bruchzonen, was auf einen tektonisch gestörten

Krustenaufbau hindeutet. 5) Titanoklinohumit ist in Ultramafititen des Alpenraumes eine

weitverbreitete akzessorische Mineralphase (Fig. 4.30) und entsteht während prograder

Metamorphose in Antigorit-Serpentiniten (De Quervain. 1938;Bearth, 1967; Trommsdorff

& Evans, 1980; Evans & Trommsdorff. 1983: Scwibflluri et ak, 1991, 1995; Weiss.

1997). 6) Sowohl die basischen als auch che ultrabasischen Gesteine weisen eine grosse

chemische Heterogenität auf.

4.5.2 Evidenzen für frühe magmatische Prozesse in den Metaperidotiten

Die Cima di Gagnone-Peridotite sind durch eine grosse Variabilität in ihrer chemischen

Zusammensetzung von relativ fertilen Lherzolithen bis hin zu refraktären Peridotiten

(Harzburgite, selten Dunite) charakterisiert, was sich sowohl in den Modalbeständen als

auch in systematisch variierenden Elementgehalten (MgO, ALO3, CaO, Ti02, Sc. V, Ni
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und HREE) niederschlägt. Diese Elementvariationen sind aus unterschiedlich starker par¬

tieller Aufschmelzung hervorgegangen, ähnlich wie in vielen anderen Peridotitmassiven

(z.B. Pyrenäen: Bodinier et ak, 1988; Ronda: Frfy et ak, 1985: Lanzo: Bodinifr. 1988;

Liguriden: Rampone et ak. 1995, 1996; Malenco: Müntener. 1997), Die Zusammenset¬

zung der fertilen Lherzolithe ist vergleichbar mit jener von primitivem Mantel (Hofmann,

1988), die refraktären Peridotite stimmen recht gut mit abyssalen Peridotiten überein (z.B.

Dick, 1989). Elementverhältnisse wie Tb/Yb oder Ca/Al lassen darauf schliessen, dass

der partielle Schmclzprozess hauptsächlich im Spinell-Stabilitätsfeld stattgefunden hat.

Der Zeitpunkt der partiellen Aufschmelzung ist nicht mehr feststellbar. Sie könnte

aber mit einer im Alpenraum verbreiteten magmatischen Aktivität im oberen Erdmantel

im Perm zusammenhängen (z.B. Vosiiage et ak. 1990; Bodinier et ak. 1991; Hermann et

ak, 1997), angetrieben durch eine aktive Aufwölbung des asthenosphärischen Mantels

(Diskussion in Müntener. 1997). Der Schmclzprozess muss sich jedenfalls aus folgenden

Gründen vor der Exhumation der Mantelgesteme am Ozeanboden zugetragen haben: 1)

MORB-Gänge durchschlagen den infolge der magmatischen Aktivitäten gebildeten Lagen¬

bau in den Peridotiten. 2) Bei der Intrusion der basischen Gänge hat kein erkennbarer

Stoffaustausch mit den benachbarten Peridotiten stattgefunden, was auf relativ rasche Ab¬

kühlung der Schmelzen nahe der Oberfläche zurückgehen dürfte. 3) Die chemischen und

petrographischen Spuren der Serpentinisierung sind sowohl fertilen Lherzolithen als auch

refraktären Peridotiten aufgeprägt worden. 4) Unabhängig vom Grad der Aufschmelzung
kann nachgewiesen werden, dass manche Peridotitvorkommen entlang des alpin-apenni¬
nischen Gebirgsgürtels durch passive Extension der Lithosphäre am Tethys-Boden exhu¬

miert worden sind. Passive Riftsysteme sind generell durch eher reduzierte magmatische
Aktivität gekennzeichnet (McKenzie & Bicki e, 1988: Review in Müntener, 1997).

Die Peridotitlinsen der nördlichen Cima Lunga-Einheit entsprechen nach ihrer chemi¬

schen Signatur nicht eigentlichen abyssalen Peridotiten oder asthenosphärischem Mantel,

sondern stellen am ehesten Relikte von subkontinentalem oder subozeanischem litho-

sphärischem Mantel dar, bestehend aus sehr fertilen Zonen, die für die MORB-Genese in

Frage kommen, und refraktären Bereichen, welchen variable Schmelzanteile entzogen

worden sind (vgl. Kapitel 4.2.4a).

4.5.3 Hinweise auf eine ozeanische Abfolge

Aufgrund folgender Evidenzen ist es naheliegend, class die Metaperidotite von Cima cli

Gagnone am Ozeanboden exhumiert worden sind und zusammen mit den Metabasika,

Kalksilikatfelsen und Calcitmarmoren eine frühere ozeanische Suite darstellen (Tromms-

doree, 1990: Pfiffner. 1996);

1) Die Metaperidotite zeigen zum Teil chemische (von AI unabhängiger, massiver Ca-Ver¬

lust) und petrographische (Überwachsungstexturen auf präexi stierenden Antigorit-Gefügen)
Hinweise auf eine frühere partielle Serpentinisierung. Ihre chemische Zusammensetzung
ist sowohl vergleichbar mit anderen Setpentimtvorkommen im Alpenraum als auch mit

frischen Serpentiniten vom Ozeanboden.

2) In den Metaperidotiten treten Titanokhnohumit-ReJikte und -Pseudomorphosen auf (z.B.

Evans & Trommsdorff, 1978. 1983). die auf eine faiherc Antigorit-Mineralogie hinweisen.
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3) Rodingitisierung der basischen Gänge innerhalb der Metaperidotite weist ebenfalls

auf eine gleichzeitige Serpentinisierung der Mantelgesteine unter ozeanischen Bedin¬

gungen hin (Evans et ak. 1979. 1981: Rosi i. 1988).

4) Die Metabasika (Eklogite. Metarodingite. Amphibolite) haben eine typische MORB-

Charakteristik. Ihre Gesamtgesteinschemie spiegelt nach wie vor eine magmatische

Fraktionierung unter tiefen Drucken wider (Evans et ak, 1981).

5) Einige Metabasika könnten auch ehemaligen Kumulaten entsprechen oder geben che¬

mische Hinweise auf lokale Kumulat- oder Gabbro-Vorkommen in tieferen Krusten¬

bereichen.

6) Die Diopsid-reichen. fein- bis grobkörnigen Kalksilikatfelse zeigen stellenweise noch

primäre tektonische oder sedimentäre Kontakte zu den Metaperidotiten, enthalten

manchmal Metarodingit-Fragmente mit MORB-Charakteristiken und stellen nach ihren

Haupt- und Spurenelementgehalten (v.a. erhöhte Cr- und Ni- bei tiefen T1O2-, Zr- und

Y-Konzentrationen) Mischprodukte zwischen ultramafischen Gesteinen und karbona¬

tischen Sedimenten dar. Sie entsprechen ehemaligen Ophikarbonaten. die entweder

als BruchfülJungen in ozeanischen Brachzonen oder als submarine Rutschungen auf

die freigelegten Mantelgesteine abgelagert worden sind (Weissert & Bernoulli. 1985;

Drtesner. 1993; Pozzorini, 1996; Pfiffnfr & Trommsdorff, 1997).

7) Calcitmarmore. die gelegentlich zusammen mit den basisch-ultrabasischen Körpern
vorkommen, repräsentieren am ehesten die Seclimentbedeckung auf der ozeanischen

Abfolge, bestehend aus pelagischen Karbonaten und detritisch zugeführten, terrigenen

Komponenten (Tone. Sande etc.).

In der zur Cima Lunga-Einheit tektonisch äquivalenten Adula-Decke beschreibt Deutsch

( 1979) ein Ultramafititvorkommen, das ähnliche Eigenschaften wie die Cima di Gagnone-
Peridotite zeigt und somit ebenfalls einer ozeanischen Abfolge entsprechen dürfte. Daneben

existieren jedoch innerhalb der Adula-Cima Lunga-Deckeinheit einige ultramafischc und

mafische Körper, die weder Anzeichen einer Serpentinisierung oder Rodingitisierung auf¬

weisen noch mit ehemaligen Sedimenten vergesellschaftet und somit nie am Ozeanboden

freigelegt worden sind. Die bekanntesten Beispiele stellen die Granat-Peridotite von Alpe
Arami und Monte Duria dar (vgl. Fig. 4.30).

Die ozeanische Abfolge in der nördlichen Cima Lunga-Einheit wird zur Hauptsache von

ultramafischen Gesteinen (meist > 80%) und nur kleinen Volumina an basischen Gängen
und Metasedimenten aufgebaut (vgl. Detailkarten, Tafeln l und 3). Eigentliche Gabbro-

körper. «sheeted dike» Komplexe oder auch zusammenhängende Pillowlaven oder Basalt¬

lagen konnten nicht gefunden werden, che Metaophikarbonate und einige Eklogite liegen
direkt auf den Metaperidotiten. Dieser Aufbau entspricht nicht dem klassischen Ophiolith-
Modelk wie es beispielsweise der Semail-Ophiohth (z.B. Nicoi \s & Boudier, 1991) ver¬

körpert, sondern repräsentiert einen unvollständigen ozeanischen Krastenaufbau. Solche

unvollständige ozeanische Sequenzen treten im Alpenraum häufig auf (z.B. Lemoine et

ak. 1987; Widmer. 1996: Hermann & Mlntener. 1996) und hängen mit der Denudation

von subkontinentalem Mantel am Boden des piemontesisch-ligurischen Ozeans respektive
des Valais-Troges zusammen (Dectndia & Eltfr, 1969; Lemoine et ak. 1987; Froitzheim

et ak, 1996).
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Die ozeanisch-hydrothermale Alteration äussert sich in einer Rodingitisierung der basi¬

schen Gänge und einer Serpentinisierung der umliegenden Peridotite. Beide Prozesse kön¬

nen nur bei einem gestörten oder inkompletten Aufbau der ozeanischen Lithosphäre in

grösserem Ausmass auftreten (siehe Widmer. 1996). Einerseits können sich uhramafische

Gesteine oberflächennah befinden und so mit Meerwasser in Kontakt gelangen. Anderer¬

seits kann das Meerwasser aber auch entlang von Brüchen und Klüften an die Basis der

tektonisch gestörten ozeanischen Kruste vordringen und dort die oberen Mantelgesteine

serpentinisieren (Coulton et ak, 1995). Dies trifft besonders bei langsamer «Spreadingge-

schwindigkeit» zu, wo die Magmaversorgung nur sporadisch gewährleistet ist und die

Extension durch Abschiebungen und Brüche aufgenommen wird (Lagabrielle & Cannât,

1990).

Wie rezente Beispiele der ozeanischen Kruste belegen, kann eine Exhumation von

Mantelgesteinen am Ozeanboden in unterschiedlichen tektonischen Situationen erfolgen:

(i) an passiven Kontinentalrändern wie zum Beispiel vor Galizien (Boillot et ak, 1987.

1995a/b) oder am Roten Meer (Voggenreiter et ak. 1988), wo subkontinentaler litho-

sphärischcr Mantel entlang flachliegender, grossräumiger Abschiebungen («detachment

faults») gehoben wird; (ii) an Transformstörungen im Bereich von mittelozeanischen

Rücken (z.B. Lemoine. 1980); (iii) bei langsamem Spreading entlang von mittclozeanischen

Rücken weg von Transformstörungen. wo nur temporärer Magmatismus und vermehrt

Bruchtektonik auftreten (z.B. Atlantischer Ozean: Lagabrieli e & Cannât, 1990); (iv) durch

Serpentinit-Diapire innerhalb der ozeanischen Kruste oder gar an destruktiven Platten¬

grenzen (Snbduktionszonen) (z.B. Iberische Abyssalebene: Sawyer et ak, 1994; Bonin/

Mariana-Region: Fryer. 1992).

4.5.4 Paläotektonische Rekonstruktion an einem passiven Kontinentalrand

Nach den vorgängig zusammengestellten Daten und Beobachtungen sowie aus Similaritäts-

überiegungen zu anderen alpinen Ophiolithen lässt sich für die mafisch-ultramafische Suite

der Cima di Gagnone-Region ein einfaches paläotektonisches Schema vor der alpinen
Subduktion rekonstruieren (Fig, 4.31). Die Situation an einem passiven Kontinentalrand

scheint dabei am ehesten zutreffend zu sein, da dort ultramafischc Gesteine und Ophi¬
karbonate volumenmässig über Basalte und Pillowlaven dominieren können. Im Bereich

von mittelozeanischen Rücken oder innerhalb wirklicher ozeanischer Krustensegmente
wären grössere Anteile an basischen Gesteinen zu erwarten. Beispiele hierfür sind die

Zermatt-Saas- undAntrona-Zone (z.B. Widmer. 1996), clerMontgenèvre-Ophiolith (Bert¬
rand et ak. 1987) oder der Forno-Komplex im Malenco-Gebiet (Peretti, 1985; Puschnig.

1998). Im Falle der Cima di Gagnone müsste es sieh aber um einen ozeanischen Bereich

handeln, wo relativ grosse Mengen an Ultramafititen am Ozeanboden freiliegen und nur

geringe magmatische Aktivität herrscht. Dafür kommen entweder ein embryonales Ozean¬

becken mit vorwiegend ultramafischem Ozeanboden (Lemoine et ak, 1987: z.B. Rotes

Meer heute: Voggenreiter et ak. 1988) oder aber die Zone entlang eines passiven
Kontinentalrandes in Frage, die vordem Einsetzen der eigentlichen ozeanischen Krusten-

bildung exhumiert worden ist (z.B. Galizien: Boillot et ak. 1995a).
Der Übergang von kontinentaler zu ozeanischer Kruste ist durch die Denudation von

subkontinentalem lithosphärischem Mantel charakterisiert, der entlang einer früher aktiven.
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Ozeanbecken Kontinental¬

rand

Kontinentaler Schelf

Sedimentäre Ablagerungen
auf exhumiertem Mantel

Detritische Sedimente

und Brekzien (syn- und post-Rift)

- 2 Bruchfullungen in partie

serpentinisiertem ex-

subkontinentalem Mantel

_J Kontinentale Kruste

y] Lithosphänscher Mantel (partiell serpentinisiert)

Jß MOR-Basalte und -Gange (partiell rodingitisiert)

~j Ophikarbonate und -brekzien

Sedimente:

Efy post-Rift

lt!3 syn-Rift

EÜ3 prä-Rift

Figur 4,31 : Schernatisches Modell einer möglichen palaotcktoni sehen Situation fur Cimet di Gagnone (CdG)

und Alpe Arami (A4) an einem passn en Kontinentalrand. Curia di Gagnone entspricht am ehesten einer

ozeanischen Situation nahe dem Koiitineiit-Ozean-Ubeigang. mit freiliegendem lithospharischem Mantel

MORB-Gängen und darüber liegenden Pillowlavctt und Sedimenten (teilweise Ophikarbonate), während

Alpe Arami eine distalen Situation \on siibkontiiientalcni Mantel nahe der Kruste-Mantel-Grenze reprä¬

sentiert. Die Verwerfungen und Abschiebungen sind stilisiert und zu diesem Zeitpunkt inaktiv.

flach einfallenden Normalverwerfung exhumiert (asymmetrisches Riftmodell nach Wer¬

nicke. 1985; Lister et al., 1986) und im Kontakt mit dem Meerwasser partiell serpentinisiert
worden ist (Schema in Fig, 4.31 ). Ophikarbonate entstehen entweder als Bruchfullungen

infolge spröder Bruchtektonik nahe der Oberfläche oder als submarine Schüttungen auf

die exhumierten Mantelgesteine (sedimentäre Ophibrekzien). Tektonische Brekzien mit

ultramafischen Fragmenten, krustalen Bestandteilen und karbonatischer Matrix können

sich zudem oberflächennah am Kontakt zwischen Mantel und Kruste entlang der Normal-

verwerfung gebildet haben, solange diese noch aktiv gewesen ist (z.B. Galizischer Routinen-

talrancl, Boillot et ak. 1995b). Basaltische Gänge (MORB) intrudieren die teilweise

serpentinisierten Peridotite und werden verschieden stark rodingitisiert. Im Ozeanbecken

ergiessen sich anfänglich eher dünne, unzusammenhängende Lagen von Pillowlaven,

gespiesen durch basische Gänge, die bis an die Oberfläche vordringen, direkt über die

freiliegenden Serpentiiiite und zum Teil auch die Ophikarbonate. Die heutigen Eklogite

entsprechen allenfalls Resten effusiv entstandener Basaltlagen. Kumulate oder gabbroidc
Gesteine sind anfänglich eher selten oder fehlen ganz. Auf diese ozeanische Abfolge lagern
sich schliesslich karbonatische Sedimente und teilweise auch Radiolarite ab (post-Rift

Sedimente). Während der Riftingphase können sich zw ischen den kontinentalen Blöcken

klastische Sedimente und Brekzien mit oft grossen Anteilen an terngen-detritischen Kom¬

ponenten entwickeln (syn-Rift Sedimente).

Der Granat-Peridotit von Alpe Arami, welcher ausser einer schwachen Ca-Anreiche-

rungen in wenigen Eklogiten keine dieser Hinw eise auf eine ozeanische Abfolge aufzeigt
und somit nie am Ozeanboden exponiert gewesen ist. entspricht in diesem Schema am

ehesten einer subkontinentalen paläotektomschen Situation nahe der Kruste-Mantel-Grenze

(vgl. Fig. 4.3 1). Die Granat-Peridotite von Monte Duria w eisen demgegenüber zumindest
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teilweise Rodingit-Gänge auf und entsprechen somit allenfalls einer intermediären paläotek-

tonischen Situation zwischen Alpe Arami und Cima di Gagnone.

Diese Rekonstruktion (Fig. 4.31) ist sehr ähnlich zu paläotektonischen Vorschlägen für

andere Ophiolithvorkommen in den Alpen und im Apennin, beispielsweise jenen vom

Südrand des früheren pieinontesisch-ligurisehen Ozeans (Malenco: Trommsdorff et ak,

1993, Hermann & Müntener, 1996; Erro Tobbio. Voltri-Gruppc und externe Liguriden:

Piccardo et ak, 1990, Vissers et ak, 1991, Hoogerduiin-Strating et ak, 1993: Lanzo:

Pognante et ak. 1985, Bodintfr et ak, 1991). Ausserdem stimmt sie weitgehend mit der

heutigen Geometrie am galizischen Kontinentalrand (Boillot et ak. 1987, 1995a) und im

Roten Meer (Voggenrliier et ak, 1988) überein. In beiden Fällen werden Blöcke von

kontinentaler überkruste durch eine nun inaktive, flach einfallende Abschiebung von den

Mantelgesteinen getrennt. In der Zone zwischen den mächtigen basaltischen Pillowlaven

und «sheeted dike» Komplexen und dem Kontinentalrand befinden sich exhumierte ex-

subkontinentale Mantelperidotite am Ozeanboden und werden partiell serpentinisiert.

4.5.5 Zusammenfassung

Detaillierte geochemische. petrographische und strukturelle Untersuchungen haben gezeigt,

dass die Metaperidotite der nördlichen Cima Lunga-Einheit wahrscheinlich ehemaligen

subkontinentalen lithosphärischen Mantel repräsentieren und vor der alpinen Überprägung
schon eine komplexe, mehrphasige Geschichte durchlaufen haben. Die noch erkennbaren

Stadien können wie folgt zusammengefasst werden (in chronologischer Reihenfolge): (i)

Unterschiedlich starke partielle Aufschmelzung eines mehr oder weniger homogenen

Mantels führt zu der grossen chemischen Variabilität von fertilen Lherzolithen bis zu refrak¬

tären Peridotiten. (ii) Eine allfällige Interaktion mit kleinen Mengen einer volatilreichen,

basischen Schmelzfraktion äussert sich in einer Anreicherung an inkompatiblen Elementen

in refraktären Peridotiten und lokal in der Entwicklung eines Lagenbaus, (iii) Exhumation

des subkontinentalen lithosphärischen Mantels entlang einer flach einfallenden Abschiebung
resultiert in einer partiellen Serpentinisierung der Pendotite am Ozeanboden und in der

Bildung einer ozeanischen Abfolge.

Die partielle Aufschmelzung der Peridotite hat vor der Freilegung der Mantelgesteine

am Ozeanboden stattgefunden. Sie kann mit einer im Alpenraum weit verbreiteten magma¬

tischen Aktivität im oberen Erdmantel zu permischer Zeit zusammenhängen (Diskussion

in Müntener. 1997). E\ idenzen für eine endgültige Denudation des subkontinentalen litho¬

sphärischen Mantels am Boden des Tethys-Ozeans (vgl. Kapitel 6.2) und die damit ver¬

bundene Bildung einer ozeanischen Abfolge sind durch sedimentäre oder tektonische

Ophikarbonate, MOR-Basalte. welche die ultramafischen Gesteine intrudierenund teilweise

auch überlagern, sowie durch die partielle Serpentinisierung der Lltrabasika und die gleich¬

zeitige Rodingitisierung der mafischen Gänge dokumentiert. Da Gabbros und «sheeted

dike» Komplexe fehlen, widerspiegelt der Aufbau dieser ozeanischen Kruste nicht das

klassische Ophiolith-Modell. sondern entspricht emerumollstandigen ophiolithischen Ab¬

folge, wie sie im Alpenraum häufig vertreten ist (z.B. Lemoine et ak, 1987; Widmlr, 1996).

Um die Exhumation von subkontinentalem Mantel am Ozeanboden erklären zu können,

wird ein asymmetrisches Riftmodell nach Wfrnickf (1985) vorgeschlagen, bei dem die
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kontinentale Kruste stark ausgedünnt wird und Mantel gesteine entlang einer tiefreichenden

Normalverwerfung an die Erdoberfläche gehoben werden. Dieses Modell führt für die

Cima di Gagnone-Peridotite zu einer paläotektonischen Situation an einem passiven Konti¬

nentalrand (siehe auch Modell in Kapitel 6.2). die mit der Geometrie des heutigen

Galizischen Kontinentalrancles (z.B. Bou.Lor et ak, 1995a) oder des Roten Meeres ver¬

gleichbar ist (Voggenreiter et ak. 1988). Die Granat-Peridotite von Alpe Arami und Monte

Duria entstammen dagegen einer distaleren paläotektonischen Situation und sind immer

von kontinentaler Kruste bedeckt gewesen (vgl. Fig. 4.31).
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Kapitel 5

Pétrographie und alpine Metamorphose einer reliktischen

ozeanischen Abfolge

5.1 Einleitung

Die Pétrographie und die metamorphe Entwicklung der verschiedenen lithologischen Ein¬

heiten der nördlichen Cima Lunga-Einheit sind bereits in manchen Publikationen, Disser¬

tationen und Diplomarbeiten eingehend diskutiert worden. Tabelle 5.1 gibt eine Übersicht

zu einigen der wichtigsten Arbeiten, aufgeteilt nach den vorkommenden Gesteinstypen;
kurze Zusammenfassungen finden sich weiter bei Trommsdorff ( 1990). Pfiffner & Tromms¬

dorff (1998) sowie in den Diplomarbeiten von Grond (1994) und Wahl (1994).

Aufgrund weitgehend fehlender oder nur mangelhafter struktureller Kenntnisse sind

in den meisten Arbeiten in Tabelle 5.1 die Beziehungen zwischen Kristallisation und Defor¬

mation stark vernachlässigt worden (mit Ausnahme von Wenk. 1955). Erst die detaillierte

strukturgeologischc Bearbeitung des Gebietes um die Cima di Gagnone in jüngster Zeit

erlaubt eine Zuordnung von metamorphem MineralWachstum zu einzelnen Deformations-

ercignissen und die Erstellung einer Kristallisations-Deformations-Abfolge für die ver¬

schiedenen Lithologicn der nördlichen Cima Lunga-Einheit (siehe auch Grond. 1994;

Wahl, 1994; Grond et ak, 1995; Neuenschwander. 1996).

Die folgenden Kapitel beschäftigen sich mit der Pétrographie und der alpinen Meta-

morphosegeschichte der reliktischen ozeanischen Abfolge und deren Umgebung in der

nördlichen Cima Lunga-Einheit. unter besonderer Berücksichtigung von Kristall isations-

Deformations-Beziehungen (Deformationsabfolgc siehe Kapitel 3), Kapitel 5.2 fasst zu¬

nächst die zahlreichen bisherigen Erkenntnisse zu den einzelnen Metamorphoseereignissen
in den Zentralalpen und insbesondere in der Adula-Cima Lunga-Einheit sowie die zuge¬

hörigen p-T-Bedingungen zusammen, Anhand mikrostruktureller und petrographischer

Beobachtungen sowie mineralchemischer Analysen in Metaultramafititen (Kapitel 5.3),

Metabasika (Kapitel 5.4), Meta-Ophikarbonaten (Kapitel 5.5) und Nebengesteinen (Kapitel
5.6) werden sodann die vorhandenen Daten durch neue E\ idenzen ergänzt und eine relative

Abfolge der Begebenheiten aufgestellt. In Kapitel 5.7 werden die aus den verschiedenen

Lithologien gewonnenen Resultate zusammengetragen und anhand eines p-T-D- (Defor¬

mation) Pfades für die nördliche Cima Lunga-Einheit diskutiert.
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Tabelle 5.1: Auswahl bisherigerArbeiten zur Pétrographie und Metamorphose in der Cima Lunga-Einheit,

aufgeteilt nach verschiedenen Gesteinstxpen (modifiziert nach Heinrich, 1983; Grond, 1994).

Lithologische Einheit

Allgemeine Geologie und

Peüogiaphie (legional)

Metaultrabasika allgemein

Gi anat-Metapendotit

Chloiit-MetapcnJotit
CiT-HsO-Metasomatose

Titanoklinohumit tzT F-haltig)

Metabasika allgemein

Eklogite und Metaiodmgtte

Amphibolite

Metakaibotvatc

Diopsid-Kalksilikatfelse

Mctapehte

Autoren

Preiswert et al, ( 19341. Niggi i et at. (,1936): Wenk (1955). Fre^ et al

(.1980). Trommsdorh (1980). Hfinrich ( 1978), Si \ubie (1978):

Schi apfer (1979). Zisgg ( 19791. Flit (1989): Grond (19941. Wwi

(1994): Nu î nschu \nder ( 19961: Pfiffnfr & Trommsdori i (1998)

D sl Vfsco (1953). Trommsdorff & Ev\ns (1974); Rice et al (1974)

E\ans& Trommsdorh (1978. 1983). Ernst ( 1977. 1978, 19811,

Heinrich (1978. 198s) Fi ii ( 19891. Risot octal (1996. 19971

Trommsdorh <V E\ \\s ( ITT 1974). Heinrich (1983), Pitiifr ( 1979)

E\ ws & Trommsdorh 11974), Pi lifer (1978. 1979, 1981. 1987);

GtJGGE\RUlL(1994)

S lujbi e (1978). E\ \\s & Trommsdorff (1983): Wnss (1997)

Heinrich (1978, 198T Grond (1994): Nflfnschw\ndfr (1996)

Trommsdori r et al (19751 E\ ws et al (1979, 1981); Hfinrich (1978,

198e!, 1986). Fui (1989)

Schlüter (1979). Hfinrich (19821. Grond (1994)

Trommsdorh ( 1966,19721, WYnk ( 1962). St \ible (1978), Schlapffr

( 1979). Zingg ( 1979), W mil ( 1994), Grond et al ( 1995). Nfli nschw \ndfr

(1996)

\V \hl (1994), Nl lenschw \nder ( 1996). Pfiffnfr & Frommsdorit ( 1997)

Kn in (1976), Hfinrich (1978.19821. SrMBLE( 1978). Soil \pffr( 19791.

Gicgenbuil (1994). Grond (1994). Grond et al (1995).

Neienscuv, vnpfr, ( 1996)

5.2 Alpine Metamorphose - eine Übersicht

5.2.1 Zentralalpen

Präalpine, herzynische Metamorphosephasen können im kristallinen Basement der zentral¬

alpinen Decken manchmal noch erhalten sein, besonders dort, wo die alpine Überprägung nur

schwach entwickelt ist. So können beispielsweise grössere, von der Hauptschiefeixmg S2 um¬

flossene Mineralklasten in den Metapeliten (v.a. Granat. Disthen, Staurolith und Turmalin)

sowohl alpin während D| als auch präalpin kristallisiert sein, was anhand der Gefüge oft nur

schwer festzustellen ist. Präalpine Mineralrelikte sindjedoch nicht Gegenstand der vorliegenden

Untersuchungen und sollen nur am Rande erwähnt werden. Basierend auf stratigraphischen.

geochronologischen, strukturellen und petrologischen Kriterien konnte gezeigt werden, class

die alpine Metamorphose mehrphasig ist (z.B, Fre\ et al, 1974; Trommsdorff, 1980. 1990).

Tm zentralalpinen Raum (Simplon im Westen bis Bergell und Margna im Osten) sind minde¬

stens zwei alpine Metamorphoseereignisse unterscheidbar:

1 ) Hochdmckmetamorphose:
Eine eklogitfazielle Hochdruckmetamorphose ist aus v erschiedenen Regionen der Zentral¬

alpen dokumentiert, einerseits im Westen fur die Sesia-Zone sowie die Monte Rosa-Decke



Pétrographie und Metamorphose: Übersicht 151

und mit dieser assoziierte Ophiolithe (z.B. Saas-Zermatt-Zone: Bearth, 1967; Widmer,

1996) und andererseits im Osten für die Adula-Cima Lunga-Einheit (Evans & Trommsdorff,

1978; Heinrich, 1983. 1986; Low, 1987; PvRrzscn. 1996; Meyre et ak, 1997). In den

übrigen Decken der Zentralalpen zwischen Simplon und Margna lassen sich dagegen keine

eindeutigen Hinweise auf ein alpines Hochdruckereignis finden.

Hochdruckmetamorphose tritt als Folge von Konvergenz und damit einhergehender

Subduktion zwischen Europa und Adria zu verschiedenen Zeiten in der oberen Kreide und

im Tertiär auf. Die absoluten Alter sind zum Teil noch immer umstritten (vgl. auch Kapitel

3.5.1). Für die Hochdruckmetamorphose in der Monte Rosa-Region sind oberkretazische

bis paläozäne Alter bestimmt worden (Barnico at et ak, 1991). Neueste Datierungen der

Hochdruckphase ergeben in der Zermatt-Saas-Zone eozäne Alter (ca. 43 Ma, IT-Pb-

SHRIMP-Methode: Rubm io et ak. 1998; Rlb vi ig. 1998) und für die Sesia-Zone Alter im

Bereich der Kreide-Tertiär-Grenze (ca. 65 Ma. Sm-Nd-Mefhode: Bowtell et ak, 1994).

Für die Eklogite der Adula-Decke sind nicht überzeugende kretazische Alter angenommen

worden (Hunziker et ak. 1989, 1992). Jüngste Datierungen der Hochdruckmetamorphose
in der Cima Lunga-Einheit streuen zwischen 45 und 35 Ma, bestimmt mit der Sm-Nd-

Methode an Granaten aus Granat-Peridotiten und Eklogiten (Becker, 1993) und mit der

U-Pb-SHRIMP-Methode an Zirkonen derselben Gesteine (Gebauer, 1996).

2) Regionale «lepontinischen Hauptmetamorphose :

Die Auskartierung von metamorphen Mineralparagenesen in verschiedenen Gesteinen der

Zentralalpen seit den späten 50er Jahren hat nördlich der Insubrischen Linie einen Mctamor-

phosegürtel von unterer Grünschieferfazies im Norden bis zu oberer Amphibolitfazics im

Süden ergeben (z.B. Trommsdorff, 1966. I980;Niggii. 1970: Wenk, 1962, 1970; Frey et

ak, 1974, 1980: Trommsdorff & Evvns. 1974; Review u.a. in Trommsdorff, 1990). Die

Isograden dieses klassischen Metamorphosebancles verlaufen diskordant zu den Decken¬

grenzen und überlagern die früheren eklogitfaziellen Paragenesen.
Dieses zweite Metamorphoseereignis wird als Folge der Deckenbildung und der

anschliessenden Exhumation des Deckenstapels in einem dextralen transpressiven System

betrachtet. Für diese Regionalmetamorphose existiert, wie bei Hunziker et al. ( 1992, 1997)

zusammengefasst, eine Fülle von Altersbestimmungen. Die verschiedenen radiometrischen

Datierungsmethoden ergeben allgemein übereinstimmende Alter zwischen 38 und 28 Ma

(z.B. Jager et ak, 1967; Jvgfr, 1973; Koppel & Grunenfflder. 1975; Deutsch & Sieiger,

1985).

5.2.2 Adula-Decke und Cima Lunga-Einheit

In den höheren Partien der Adula-Decke und in der Cima Lunga-Einheit konnte Hfinrich

(1983,1986) m mafischen Gesteinen eine regionale Hochdruckmetamorphose auskartieren.

Druck und Temperatur nehmen von Nord (Vais. San Bernardino: 10-13 kbar, 500-550 °C)

nach Süd (Monte Duria, Alpe Arami: > 20 kbar. > 800 °C; Fig. 5.1) stetig zu (Heinrich,

1986; Evvns Se Trommsdorh. 1978) und deuten auf eine ehemals südgerichtete Subduktion

unter den adriatischen Subkontinent hm. Der prograde Übergang von Blauschiefern und

Albit-Epidot-Amphiboliten (Vais, Hinterrhein) über Epidot-Omphazit-Amphibolite (San

Bernardino) zu Disthen-Eklogiten (Confin. Trescolmen) tritt in der nördlichen und mittleren
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Figur 5.1: Übersichtskarte zur Metamorphose in der

Adula-Decke und der Cima Lunga-Einheit (modifi¬

ziert nach Hfinrich, 1983, 1986). Die Isograden der

Hochdruckinetamorphose in mafischen Gesteinen

der nördlichen Adula-Decke sind von Heinrich

( 1986) kartiert worden und zeigen einen nach Süden

zunehmenden Metamorphosegrad an. Die Isograden
der amphibolitfaziellen Flaiiptmetamorphose Uber-

epueren dagegen die Deckaigrcnzen. Die eingetra¬

genen mittleren p-T-Wcrtc stammen von Evans et

TROMStsnoKFi (1978) und FIfixrich (1986).

Adula-Decke auf (vgl. Isograden der Flochdruckmetamorphose. Fig, 5.1 ). In der südlichen

Adula-Decke und in der Cima Lunga-Einheit dominieren Disthen-Eklogite sowie hoch-

druckmetamorphe peridotitische Linsen, darunter drei Vorkommen von Granat-Periclotiten

(Alpe Arami, Monte Duria. Cima di Gagnone, Fig. 5.1). die unter ähnlichen p-T-Bedin-

gungen wie die Disthen-Eklogite reequilibriert sind (Evans & Trommsdorff, 1978). Diese

Hochdruckmetamorphose ist bisher weder eindeutig in den die Linsen umgebenden

(semi-)pelititschcn Gneisen und Schiefern der Adula-Cima Lunga-Einheit, noch in der

überliegenden Tambo- oder der unterliegenden Simano-Decke vorgefunden worden.

In Tabelle 5.2 ist eine Auswahl bisheriger, mit konventioneller Thermobarometrie

berechneter p-T-Bedingungen für die Hochdruckphase und die nachfolgende amphibolit-
fazielle Regionalmetamorphose im Gebiet um die Cima di Gagnone zusammengestellt.
Die durchschnittlichen Druck- und Temperaturwerte der Hochdruckphase belaufen sich

auf > 20 kbar und ca. 800 °C für die Granat-Peridotite (Evans & Trommsdorff. 1978)

respektive auf 17-27 kbar und 650-750 °C für die Disthen-Eklogite (Heinrich. 1986). Für

Alpe Arami sind ähnliche bis leicht höhere Drücke und Temperaturen um 18-35 kbar und

750-900 °C bestimmt worden (Erns i
.
1977: Evvns Se Trommsdorff. 1978: Heinrich, 1986).

Mineralogisch sind die Granat-Peridotite von Cima di Gagnone und von Alpe Arami iden¬

tisch, aber texturell unterscheiden sie sich klar v oneinander. Granate von Alpe Arami bilden

Idioblasten mit gelegentlich breiten Kelyphitkoronas in einer porphyrokl astischen Matrix

aus Olivin, Klino- und Orthopyroxen. Granat von Cima di Gagnone ist dagegen poikilo-
blastisch und überwächst eine verfaltete Matrix aus Olivin. Pyroxenen und pargasitischer

Mg-FIornblende. Das Überleben von Pargasit während dem Granat-Wachstum ergibt eine
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Tabelle 5.2: Zusammenstellung einiger bisheriger Druck- und Temperaturabschätzungen (Hochdruckphase
und amphibolitfazielle Phase) an verschiedenen I ithologien im Gebiet der Cima di Gagnone, nördliche

Cima Lunga-Einheit, mit Angabe derjeweils vent endeten Methoden.

Lithologie Quelle T und p angew andte Methode (Thermobarometrie, Abschätzung)

I) Eozäne Hochdiuck-Hochteiiipeiatur-Mctamorphosc (45-40 Ma).

Gtanai- E\ \\s & 800 ±50 °C

Mctapcndotite Trom\ist>orii

(1978)

> 20 kbar

Ekloeite. E\ ws et al 800 °C

Metatodineitc (10791 ca 25 kbar

CpvOpv Sohus-Theimometne i Wells, 1977)

Fe-Mg- Austausch zw Cp\. Opx. Grt und Ol (Raiilim &

Green, 1974)

Al m Op\-Baromctnc, koe\ mit Git (Wood. 1974)

Fc-Mg-\eitcilung /w koc\ Git und Cp\ (G\ntgui\. 1979,

Ruieim & Gru v 1 9T)

Eklogite Heinrich (1983, 650-750 °C Fe-Mg-Veitcilung zw Git und Cp\ (Elus & Green, 1979)

1986) 17-27 kbai Jd-Gehalte in Cp\ ( G \sp\rik & Ltndsley, 1980)

II) «Lepontinischc» amphibohtlazielle Regionalmctamorphose (7 T ictrograd auf Hochdruckphase):

Metapcndotite.
Metabasika

Metabasika

Metapchtc

Git-Knotcn-

schieler

kicseligc Meta-

kaibonate

Evws &

TROMMSDORFr

(1974. 1978).

Evws et al.

( 1979)

Heinrich (1982)

Grond (1994).

Grond et al

(1995)

\V\hi (1994).

Grond et al

(1995)

NruNscim wnrR

(1996)

600-700 °C tettogtade Paiagcncscn in Gtanat-Peiidoliten. Eklogiten und

< lOkbat Metarodingiten. Isogiadenkaitiening in den Zentralalpen.
< 650 T bei ma\ T-Stabihtat lui MEFT (Mgs-En-Fo-Tc)-Paiagenesc.
7 kbai Linse Mg 30

600-650 T ictiogiade L'beipiagung dei Hochdiuckpaiagenese in

6-7 kbai basischen Gesteinen

600-660 C Fe-Mn-Austausch zw Git und Um (Powncfby et al. 1987)

6-8 kbai GRA.IL (Boiiitn et al
,
1983) und GRIPS (Boiili n & Liottv

1986) an Git-Emsthlusscn und an Matii\mmeralen

650 + 20 C in\ Paiagenesc Kv-Zo-Qz-An-Matgim CASH-S>stcm,
8 8 ± 0 4 kbar Piogramm VERTEX (Connolly, 1990)

4-8 kbai \1-Fcl4"-Veiteilung in koc\ Zo und Klzo (nach Fr\nz &.

SFi\LRSK)Nr. 1992)

600 F 100 CC Paiagenese KfspTi-Di-Phlog-Qz. Piogramm VERTEX

6 5-9 kbai (Connolly
.

1 990)

obere Drucklimite von ungefähr 30 kbar für Cima cli Gagnone (Mysen & Bofttcher,

1975; N11DA& Green. 1999).

Neueste Druck- und Temperaturabschätzungen einiger Autoren resultieren in teilweise

deutlich höheren p-T-Bcdingungen für den Granat-Peridotit von Alpe Arami. Brenker &

Brey ( 1997) erhalten p-T-Werte von etw a 1100 °C und bis zu 50 kbar für die Hochdruck¬

metamorphose, festgelegt aus Kernzusammensetzungen der einzelnen Minerale. Dobrzhi-

netskayv et al. ( 1996) bestimmen anhand einer detaillierten Studie von orientierten FeTiOs,-

Entmischungen in Olivm von Alpe Arami gar Drucke über 100 kbar, eventuell sogar bis

200 kbar, und postulieren damit für den Granat-Peridotit eine Herkunft aus der Mantel-

Übergangszone in 400 bis 650 km Tiefe. Diese Daten müssen jedoch mit Vorsicht betrachtet

werden, da Risold et al. (1996, 1997) aufzeigen konnten, dass FeTiO^-Entmischunacn

identisch in Grösse, Quantität, Orientierung und Zusammensetzung zu jenen von Alpe
Arami auch in Olivin von Cima di Gagnone nachzuweisen sind.

Meyre et al. ( 1997) berechnen m Eklogiten der mittleren Adula-Decke aufgrund eines

Lösungsmodells für Omphazit einen Druck \ on 19-21 kbar und eine Temperatur um 650-
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700 °C für die erste Rééquilibrât!on nach dem Höhepunkt der Hochdruckphase (Tres-

cohnen-Phase; Meyre & Puschnig, 1993). Der Maximalstand der Hochdruckmetamoiphose

wird auf 700 °C und 22-25 kbar geschätzt und deckt sich recht gut mit den Bedingungen

von Heinrich (1986) (550-650 °C, 15-22 kbar).

Besonders in der südlichen Adula-Decke und der Cima Lunga-Einheit werden die Hoch-

druckparagenesen oftmals durch Mineralassoziationen der mittleren bis oberen Amphi-
bolitfazies überlagert (Heinrich, 1982), während sich ein grosser Teil der nördlichen und

mittleren Adula-Decke im Bereich der mittleren Grünschiefer- bis mittleren Amphibolit-

fazies befindet. In Figur 5.1 sind einige Isograden dieser oligozänen Regionalmetamorphose

eingezeichnet. Die Hochdruckparagenesen sind nur in den Kernzonen von kompetenten

basischen und ultrabasischen Körpern erhalten geblieben (Heinrich, 1982. 1983).

Die amphibolitfazielle Metamorphose äussert sich sow ohl in der Bildung von Amphibol-

Chlorit-Blackwalls um Peridotit- und Eklogitlinsen sowie um Metarodingit-Boudins als

auch in partiellem Aufschmelzen der granitoiden Nebengesteine bei Alpe Arami und Monte

Duria (Gebauer. 1996; Fumasoli. 1974). Die p-T-Bedingungen dieser «lepontinischen»

Hauptmetamorphose bewegen sich in der mittleren Adula-Decke um ca. 650 °C und 6.5-

8.5 kbar (Zapport-Phase, Pvrizsch, 1996) und in der nördlichen Adula um 500-550 °C

und 6-8 kbar (Zapport- und Lcis-Phasen. Low. 1987). Für Cima di Gagnone erhalten

Grond et ak (1995) an (semi-)pelitischen Gneisen und Granat-Knotenschiefern, die keine

Relikte einer Hochdruckphase erkennen lassen, Drücke von 6-9 kbar und Temperaturen

von 600-660 °C (Tab. 5.2).

5.3 Ultramafische Gesteine

5.3.1 Einleitung und Kristallisation-Deformation

In den ultramafischen Linsen der nördlichen Cima Lunga-Einheit ist die Hochdruckphase
oftmals in der Form des besonders in Kernzonen der Linsen dominierenden planaren und

seltener auch linearen Gefüges vertreten (vgl. Kapitel 3) und wird von den nachfolgenden

alpinen Deformationsphasen D\ bis D3 unter amphibohtfaziellen Bedingungen überprägt.
Das Überleben dieser Hochdruckstrukturen kann einerseits auf die sehr hohe Kompetenz
dieser Peridotitkörper zurückgeführt und andererseits mit der Tendenz dieser Gesteine

erklärt werden, den am meisten dehydrierten Zustand während ihrer metamorphen Ge¬

schichte beizubehalten (vgl. Heinrich. 1982). Die retrograde Entwicklung der Peridotite

findet, verbunden mit unterschiedlich starker Fluidzufuhr, mehrheitlich statisch statt. Sie

äussert sich teils in der Bildung von Koronastrukturen und Pseudomorphosen nach Hoch-

druckmineralen. teils aber auch im Wachstum neuer Mineralphasen über das frühere Hoch-

druckgefüge hinweg oder m einer vollständigen Rekristallisation der Hochdruckminera¬

logie. Dynamische Rekristallisation ist auf die Ranclzonen der Peridotitlinsen sowie auf

lokale Schwächezonen beschränkt, wo Fluids in grösseren Mengen eindringen können

und ein orientiertes Mineralwachstum durch verstärkte Deformation begünstigt wird. Ein

vollständiges texturelles Gleichgewicht hat sich dabei nur m den d\ namisch rekristallisierten

Zonen und allenfalls bei totaler statischer Rekristallisation der Hochdruckparagenese ein¬

stellen können. In Koronastrukturen und feinkörnigen Pseudomorphosen nach Hochdruck-

mineralen werden dagegen nur lokal Gleichgewichtsbechngungen erreicht.



Pétrographie und Metamorphose: Ultramafischc Gesteine 155

Tabelle 5.3 gibt eine Übersicht über die Kristallisations-Deformationsbeziehungen und

die Mineralparagenesen in den Metaperidotiten während den verschiedenen Entwicklungs¬

stadien, basierend vorwiegend aufmikrostrukturellen Beobachtungen und petrographischen

Überlegungen. Aufgrund der mehrheitlich statischen Überprägung von Hochdruckpara¬

genesen und der eher selten vorkommenden Strukturen der jüngeren Deformationsphasen

Dj bis D3 ist eine Zuordnung zwischen metamorphem Mineralwachstum und einzelnen

Deformationsereignissen oft recht schwierig.
Das Ziel dieses Kapitels ist es, die alpine metamorphe Geschichte der Metaperidotite

aufzuzeigen. Dabei wird nachfolgend zwischen Granat-Peridotiten, Enstatit-Chlorit-Peri-

dotiten (harzburgitischer Typ) und Enstatit-Amphibol-Chlorit-Peridotiten (lherzolithischer

Typ) unterschieden (nach Wahl, 1994). Die letzten beiden Typen sind normalerweise unter

dem Begriff «Chlorit-Peridotite» zusammengefasst und dominieren in der nördlichen Cima

Lunga-Einheit. Granat-Peridotit (Linse Mg 160, Granat in < 10% der Linse erhalten) oder

Granat-Pseudomorphosen (Linsen Mg 304. MP 1/2) konnten bisher lediglich in den Kern¬

zonen weniger ultramafischer Körper gefunden werden (Evvns & Trommsdorff, 1978).

Aufgrund des seltenen Auftretens von Granat-Metaperidoüt soll besonders auch untersucht

werden, ob Granat- und Chlorit-Peridotite dieselbe Hochdruckgeschichte erlebt haben und

Tabelle 5.3: Beziehungen zwischen metamorphem Mineralwachstuiii und einzelnen Defoririationsereignisscn

in den Metaperidotiten von Cima di Gagnone. Die Zahlen entsprechen verschiedenen Minercdgerierationen:

Kei. bezeichnet Minerale, die an den Kelyphiträndern um Granat beteiligt sind. Die gestrichelten Linien

bezeichnen Mineralphasen, die wahrend eines bestimmten Ereignisses nur selten kristallisieren und somit

nicht sicher zuzuordnen sind.

Ultramafischc Gesteine

O/eamsch Subduktion (Dnpt Deckenbildung und -vetfaltung Exhumation
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dabei gleichzeitig nebeneinander stabil gewesen sind, odei ob die Chlont-Peiidotite

lekiistalhsieiten Gianat-Pendotiten entspiechen

5.3.2 Mikrostrukturen und Mineralchemie

Die Beschieibung dei Mikiostiuktuien und dei Mmeialchemic m den einzelnen Pendotit-

tvpen wud m folgende diei Metamorphoseeieignisse untei teilt (i) Getuge und Stiuktuien

dei Hochdiuckphase (ii) letiogiade Entwicklung wählend dei îegionalen amphiboht
faziellen Ubeipiagung und (m) spate Seipentimsieiung und Chlontisieiung

a) Hochdi uckphasc

Granat Metaper idotit (linse Mg 160)

Die Pctiogiaphie und die Mmeialogie des Gianat Pendotitvoikommens im Gebiet dei

Cima di Gagnone sind von Evans & Trommsdorff (1978) und Heinrich (1978 1983)

beieits ausführlich beat bettet woiden Dei Gianat Pendotit weist ein schönes textuielles

Gleichgewichtsgeluge bestehend aus Olivm Khnopyioxen Oithop}ioxen, Gianat und

zum leil Magnesiohomblende aut (Fig 5 2a) Gianat ist uniegelmassig verteilt und kommt

oft m dünnen I agen zusammen mit Pyioxenen voi (e\ ehemalige pyioxcmtischeSchheien)
Li kiistalhsieit poikiloblastisch ist lelatn einschlussaim und ubeiwachst sowohl eine

huheie Schiefeiung als auch Faltenstiuktuien aus onentieitcm Diopsid, Enstatit Olivm,

Ci-Spmell und Magnesiohomblende (vgl Fig 3 8 Kapitel 3 1)

Olivm ist mehr odei wemgei gleichkoimg mit emei mittleien Komgiosse um l bis 2

mm, und manchmal schwach m dei Schieteiung Spjp elongieit Einzelne Komei sind kaum

zeibiochen und zeigen wenig Anzeichen von Detoimation Die meisten Ohvm-Kiistalle

enthalten feinste oiientieite Einschlüsse von FeTiO^ (llmemt)-Stabchen (Fig 5 2b) mit

analogei Ouentieiung, Glosse und Quantität zu jenen die im Gl anat-Peiidotit von Alpe
Aiami beschneben woiden sind (Dobrzhinetskaa \ et al 1996) Veiw achsungen von Olivm

mit gi anulaiem bis wm mtoi migem Ilmenit stellen Pseudomoiphosen nach Titanoklinohumit
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dar und enthalten gelegentlich noch Relikte von nahezu Ti-gesättigtem Titanoklinohumit

(Evans & Trommsdorff, 1978). F-haltiger Titanoklinohumit ist in einem benachbarten

Ultramafititkörper erhalten geblieben (Evans & Trommsdorff. 1983).

Klino- und vor allem Orthopyroxen kommen als orientiert gewachsene, bis zu 5 mm

lange, prismatische Idioblasten in der Olivinmatrix vor und bilden sowohl che Schieferung

Spjp als auch teilweise eine kineation Lhp- Magnesiohomblende mit blassgrünen Kernen

und meist farblosen Rändern scheint kaum deformiert zu sein und ist in gewissen Lagen

recht häufig. Als akzessorische Phasen lassen sich kleine Mengen von Ilmenit. Rutil und

Cr-Spinell nachweisen.

Die chemische Zusammensetzung der Minerale im Granat-Peridotit ist normalerweise

recht variabel (cf. Evans & Trommsdorff, 1978). Eine Auswahl an repräsentativen Mineral¬

analysen aus Granat- und Chlorit-Peridotiten ist in Tabelle 5.4 zusammengestellt; ein voll¬

ständiges Datenset findet sich im Anhang.

Granat weist keine systematische Zonierung auf und variiert zwischen 65-71% Py.

14-20% Alm, 10-15% Gross und 0.7-1.5% Spess. Schwankungen im Mg-Gehalt werden

durch Ca und Fe2+ ausgeglichen. Die grössten relativen Differenzen treten in den 0*203-

Anteilen auf (0.8-2.3 Gew%: Evvns & Trommsdorh--. 1978).

Olivin streut bezüglich der Mg# (= Mg/Mg+Fetot) in Abhängigkeit von der Gesamt-

gesteinschemie über einen relativ grossen Bereich von 0.88 (Probe 160.3) bis 0.91 (Probe

CH257) (Fig. 5.5). Er weist recht hohe Ni-Gehalte (0.37-0.52 Gew% NiO) und eher tiefe

Mn-Konzentrationen (0.1-0.2 Gew% MnO) auf, wobei beide Elemente in beiden Proben

ziemlich homogen verteilt sind.

Die Pyroxene zeigen teilweise eine deutliche systematische Zonierung. wie auch Evans

& Trommsdori f ( 1978) anhand detaillierterer Studien festgestellt haben. In Klinopyroxen

(Fig. 5.3a) nehmen \ om Kern zum Rand Cr (0.26-0.92 Gcw% ) und weniger deutlich auch

Na (0.75-1.06 Gew%) zu, während Mg und Ca sinken. Diese Zonierung ist gegenteilig zu

den Beobachtungen von Evws & Trommsdorff ( 1978) und entspricht einem Anstieg der

Jd-Komponente in Klinopyroxen um etwa 1.2%. Der Al-Gehalt unterliegt einer weniger
klaren Systematik und streut zwischen 1.41 und ! .74 Gew% Ak03. Die Zunahme an Na

und dreiwertigen Kationen (AI und Cr) vom Kern zum Rand wird als progrades Wachstum

von Klinopyroxen bei gleichzeitigem Zerfall von Na- und Cr-haltiger Magnesiohomblende

(vgl. Tab. 5.4 und Fig. 5.7) angesehen.

Orthopxroxen weist enstatitische Zusammensetzung (90-92% En, 8-10% Fs) und vom

Kern zum Rand ebenfalls eine prograde Zonierung mit einer Zunahme an AI (0.4-1.0

Gcw%) und Cr auf (Fig. 5.3b). Ca variiert lediglich über einen kleinen Bereich von 0.20-

0.24 Gew% CaO (Fig. 5.3c). Die im Gegensatz zu anderen Peridotitvorkommen fehlende

Korrelation zwischen Ca und AI in Orthopv roxen (Fig. 5.3c) kann auf eine Reequilibration
der Ca-Verteilung gegenüber AI und Cr während der retrograden Überlagerung zurückzu¬

führen sein, da Ca in Orthopyroxen eine höhere Diffusionsgeschwmcligkejt als AI oder Cr

aufweist (z.B. Witt-Eickschen & Secr, 1991: Smith & Ritfr, 1997). Smith & Riter (1997)

beschreiben analoge Zomerungen aus tief-Al-Orthopyroxenen in Spinell-Pen dotit-Xeno-

lithen von Arizona, und Ml ntener ( 1997) beobachtet ähnliche Evidenzen m Orthopyroxen-

Porphyroblasten aus dem Malenco-Pendotit. Orthopv roxen der Probe 160.3 zeigt teilweise

eine deutlich breitere Streuung in der Mg# als CH257. mit Werten zwischen 0,89 und 0.92

(Fig. 5.3b). Dies kann entweder auf einen fertileren Charakter dieser Probe oder auf eine
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Tabelle 5.4: Repräsentative Mineralanalysen aus Hochdriickparagenesen in Granat- (Proben CH257, 160.3)

und Chlorit-Metaperidotiten (Proben VI.8, 163a.33, 31.5) von Cima di Gagnone.

Gianat-Peiidotit

Probe CH257 160 3

GevT Ol, Cp\ Opx, Git Hbl Ci-Spi Ol, Op\, Chtom

SiOs 39 S 54 2 55 8 40 6 -16 0 40 5 57 4 -

TiO- - 0 08 0 06 - 0 51 0 60 0 04 1.20

AFO; - 1 60 0 8S 23 2 II ' IS 8 - 0 90 3 35

CTO, - 0 78 0 13 1 OS 1 76 47 2 - 0 18 48 2

FeT,1 - - -
"? vi

- 3 36 - - 15 1

FeO 9 1 1 92 s 73 7 51 TI 20 7 10 9 6 97 27 4

MnO oos 0 04 0 05 ov 0 0t 051 0 P o n 0 87

NiO 0 40 oos 0 08 - 0 12 0 08 o n 0 06 0 22

MgO SO 8 17 1 36 2 19 2 20 0 9 }5 48 5 34 3 2 91

CaO - 2s 0 021 4 90 120 0 05 - 0 22 -

NaT 1.02 - - 2 19 - - 001 -

KT) - - - 0 2t - - -

H20 ealc - - - - 2 n - -

Summe 99 8 100 0 99 2 100 5 99 9 100 7 100 6 100 3 99 3

Ionen berechnet aut der Grundlage von 3 Kationen (Olmn. Chromit Spinell): 4 Kationen und 6 Säuerstolt-

Atomen (Puuxenel. 8 Kaiionen und 24 Ladungen (Gianat). 2s Saueistofr-Atomen und Fc3+/Fclol - 0

Tmphibole)

Si 0 9T 1 %5 I 922 2 899 6 4?7 0 9O3 1 9-9

Ti 0 002 0 002 0 0T 0 01 1 0 001 0 03 3

AI 0 060 0 036 1 9T 1 941 0 706 0OÎ6 0 143

Ci 0 022 0 004 0 061 0 197 1 187 0 005 I 384

FeT 0 181 0 081 0 413

Fe> 0 185 0 058 0 166 0 449 0 390 0 551 0 223 0 201 0 830

Mn 0 002 0 0(11 0 002 0 029 0 004 0 014 0 004 0 004 0 02/

Ni 0 010 0 002 0 002 0 013 0 002 0 008 0 002 0 007

Mg 1 846 0 9V7 l 858 2 040 4 190 0 443 1 770 1 761 0 158

Ca 0 S95 0 009 0 382 1 808 0 002 0 008

Na 0 072 0 s99 0 002

K (1 04 1

OH 2 AOO

Mg#(Fel ,1 0 903 0 942 0 PIS 0 764 (1915 0 413 0 8S2 0 898 0 149

1 stochiometiisx-h berechnet

Snbsolidus-Reequilibration des Fe/Mg-Verhältnisses von Orthopyroxen während der re¬

trograden Metamorphose zurückgehen.
Die pargasitische Magnesiohomblende (Nomenklatur nach Leake, 1978) weist eine

recht homogene chemische Zusammensetzung und hohe Gehalte an C12O3 zwischen 1.4

und 1.8 Gew% auf (Tab. 5.4. Fig. 5.7). Spinell ist äusserst Cr-reich und besteht zu rund

60% aus Chromit (C1AO3 um 47 Gew %. Tab. 5.4). MgO hegt konstant zwischen 8 und 9

Gew% und ALO3 variiert von 14.5 bis l9Gevv%,

Chlorit-Métaperidotite (z.B. A/i? 163, 161, 31. 32 u.a.):

Wo sie von den nachfolgenden Deformationsphasen Dj bis D3 und der damit cinhergehen-
clen amphibohtfaziellen Überprägung nur wenig erfasst worden sind (v.a. Kernzonen von
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Tabelle 5.4 (Fortsetzung)

Chlont-F'endotite

Piobe vis 163a 33 31 5

GeuTr Ol; Opxi/; Chi Chi om Ol; Opx, ; Chi Mgt Ol; Opx i/; Chi Mgt

SiO, 40 9 59 0 32 6 40 2 58 2 ^s "7 41 8 59 2 33 9

TiOs - - - 0 79 - - 0 03 0 14 - - 0 04 0 62

AEO, - 0 11 15 1 1 93 - 0 09 14 1 0 65 0 05 0 04 13 9 0 49

Cr,0, - 0 03 1 75 45 8 - 0 02 1 90 10 8 - 0 02 1 59 9 74

Fc-,0,1 - - - 20 7 - - 56 9 - 5S 3

FeO 8 18 571 3 56 27 3 7 99 451 2 81 28 t S 08 5 34 3 61 27 1

MnO 0 13 0 13 0 68 0 14 0 19 - 0 85 0 19 0 36 0 03 0 33

NiO 0 42 0 03 0 22 0 20 0 57 0 05 0 26 0 86 0 15 0 07 0 27 081

MgO 512 36 8 3 3 t) 2 97 50 8 36 1 34 6 0 96 50 5 86 3 34 6 2 26

CaO 0 04 0 05 - - - 0 15 - 0 11 0 08

NaT - - - - - - - - - -

KT - - - - - - - - - -

H;0 cak - 127 - - - 12 6 - - - 12 8

Summe 100 9 10] 9 99 9 100 4 99 5 99 6 99. | 99 0 101 1 101 5 100 8 99 7

tonen berechnet aut der Giundlage \on 3 Kationen (Olivm. Magnetit/Femkhiorml). 4 Kationen und 6 Saueistoff-Atomen

(Oilhopyioxcn).lOSaueistofi-Atomen und 8 OH (Chlont)

Si 0 981 1 984 3 (191 0 980 1 997 3 112 1 007 I 999 3 180

Ti 0 022 0 002 0 004 0 003 0 017

AI 0 004 I 679 0 083 0 004 1 580 0 029 0 002 0 002 1 541 0 022

Ct 0 001 0 no 1 312 0 001 0 143 0 325 0 001 0 118 0 290

lT+ 0 566 1 638 1 653

Fc-+ 0 165 0 160 0 282 0 827 0 163 0 HS 0 227 0 910 0 163 0151 0 284 0 85 3

Mn 0 003 0 004 0 002 0 021 0 003 0 005 0 012 0 004 0 010 0 003 0 011

Ni 0 005 0 001 0 017 0 006 0 007 0 002 0 02 0 0 026 0 008 0 002 0 020 0 025

Mg 1 83g 1 844 4 799 0 161 1 846 1 S47 4 916 0 055 1815 I 830 4S39 0 127

Ca

Na

0 001 0 002 0 005 0 004 0 008

K

OH 8 000 S 000 8 000

Mg^Ee,,,) 0 912 0 920 0 94 1 0E542 0 914 0 93) 0 955 0 054" 0 910 0 924 0 948 0 123

1 stoclnometiisth beiechnet

- anhand des Fe-''-Gehaltes allein bestimmt

Linsen), weisen die Chlorit-Metaperidotite ein charakteristisches, porphyroblastisches bis

granoblastisches Gleichgewichtsgefüge aus Ohvin, Enstatit, Chlorit und Ferritchromit bis

Cr-haltigem Magnetit auf (Fig. 5.4a) (vgl. z.B. Dai Vesco, 1953; Trommsdorff & Evans.

1969. 1974). Diopsid konnte selbst in Ca-reichen Ultramafititkörpern (z.B. Mg 31) nicht

mehr vorgefunden werden und scheint retrograd unter FLO-Zufuhr zu verbreitet vorkom¬

mendem Tremolit zerfallen zu sein. Daneben dürfte in Analogie zum Granat-Peridotit

auch in den Chlorit-Periclotiten eine Ca-reichc Amphibolphase unter Hochdruckbedin¬

gungen stabil geblieben sein. Reliktischer Diopsid konnte lediglich in einer einzigen Probe
als Einschlüsse in Tremolit innerhalb einer äusserst grobkörnigen Olivin-Tremolit-Chlorit-

Magnetit-Ader nachgewiesen werden (Probe 163a.3 1 ; Reaktion: Di 4- Serp —> Tr + Ol).
Olivin kommt in zwei verschiedenen Generationen vor (Tab. 5.3): einerseits relativ

selten als ältere Porphyroblasten mit bis zu mehreren mm Durchmesser (Ol j) und anderer-
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Figur 5.3: Chemische Variationen in Pyroxenen aus Granat- und Chlorit-Metaperidotitett. Klinopyroxen
(a) der Probe CII257 zeigt eine progradc Zonierung mit \om Kern zum Rand zunehmenden Cr- und Na-

Gehalten an. Orthopyroxen (b und c) weist im Granat-Peridotit markant höhere AI- und Ca-Konzentrationen

als in Chlorit-Peridotiten auf und ist oftmals zoniert, mit zum Rand steigendem AI (ausgezogener Pfeil). In

den Chlorit-Peridotiten lässt sich eine positive Korrelation zwischen AI und Ca erkennen. Die Mg# ist in

Granat- und Chlorit-Peridotiten ähnlich, streut in der Probe 160.3 jedoch massiv.

seits als feinerkörnige (0,5-1 mm) Granoblasten in der Matrix (OL). Die Porphyroblasten
sind meist relativ stark zerbrochen und äusserst reich an feinsten Einschlüssen von Magnetit
und Chlorit. Sie überwachsen eine frühere Serpentinitschieferung. die stellenweise in der

Form von unzähligen, orientierten Magnetit-Mikroeinschlüssen erhalten geblieben ist (Fig.
5.4b). Die Olivin-Neoblasten bilden ein perfektes Mosaikgeftige und sind meist leicht

parallel zur Schieferung Shp elongiert (Fig, 5.4a). Enstatit tritt ebenfalls in zwei Genera¬

tionen auf. Die erste Generation (En 1 ) zeichnet sich durch bis einige cm lange, prismatische

Porphyroblasten aus. die oftmals in die Schiefeiung Shp cinrotiert oder in dieser gewachsen
sind (Fig. 5.4a/c). Sie sind teilweise gekinkt und weisen oft feine Klinoenstatit-Lamellen

auf (Fig. 5.4d; mittels EMS kein Ca feststellbar). Die in Enstatit! häufig zahlreich einge¬
schlossenen Olivin-, Chlorit- und Magnetit-Körner bilden meist ein älteres, manchmal

rotiertes Interngefüge ab, welches leicht diskordant zu S^p verläuft und ebenfalls einer

Serpentinitschieferung entsprechen dürfte. Die zweite, granoblastische Enstatit-Generation

(En2) ist feinkörnig (0.3-0.5 mm), generell einschlussfrei und zusammen mit OL und

Chlorit am Aufbau der Matrix beteiligt. Sowohl Eit als auch OL sind normalerweise

gänzlich undeformiert.

Chlorit ist entweder als feine, farblose Blättchen regelmässig in der Em-QL-Matrix

des Gesteins verteilt (Fig. 5.4a) oder kommt als zu Büscheln oder Lagen verwachsene

Aggregate vor. Er ist meist stark orientiert und zeigt sich zusammen mit der Ob-Elongation
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Figur 54 Mikiostnikttiiai und gcftige m Enstatit Chlont Metapendotiten a) Rotierter En / Porpirs roblast

mit -altlrachat Magnetit Einschlüssen (Mgl) ist \on c man granoblastisehai Gleichgcs\ ichts gcftige aus Ol

Chi Erty und Magnetit umgeben (DS lôib S) b) Olmnblast (01p mit un ahligai teilweise orientierten

Magnetit Einschlüssen die etile alte Antigout Sc hicfaung naclrachnen (DS U 49) c)Frij Poiphmoblast
mit älterem son Olmiianstlilussai abgebildetem Iittangefiige das lacht diskordant au externen

Clilontschicfe tung S^pxalauft (DS 16sb S \ hicols) d) Liij weist ge le gentlich ferne Klinoenstatit Lamellen

auf (hellgraue parallel \er laufende Strafen in Eni Detealaus schnitt aus c )

fm die Schieieiung Sjjp in den Chlont-Pcudotiten veiantwoithch Die einzelnen Komei

sind oft zwischen dem OL-Mosaik eingekeilt und dahei undulos und vei bogen Ci-haltigei

Magnetit und Femtchiomit bilden v oi w legend unzusammenhangende, in dei Schieletung

Shp liegende Fizschnuie aus lelativ giossen isometiischen Finzelkomein mit 0 1-0 5

mm Duichmessei (Fig 5 4a) imd/oclei sind ak kleine (< 0 1 mm) Knstalle homogen im

Peiidotit veiteilt Besondeis in den giobkoimgen Olivm- (bis 10 cm 0) ChJont-Tiemoht-

Adem lassen sich Magnetite mit emci Komgiosse von 5 mm und mehr beobachten In

solchen Adern finden sich selten auch Olivm-Ilmemt (Geikieht)-Pseudomoiphosen nach

Titanoklinohumit (Fv vns ck Trommsdori f 1978 Trommsdorff & Evans, 1980)

Die OhviiT-Enstat^-Chlont-Magnetit-Matux scheint gegenubei den Porphyioblasten

(Olj, Fni) etwas ]imgei zu sein Sie dm f te wählend odei kuiz nach dem Höhepunkt dei

Hochdiuckphase, eventuell am Tempeiatuimaximum leknstallisieit sein, da die nachfol¬

genden Deloimationsphascn D] bis D^ die Schieieiung S^p und somit auch das Matnx-

geluge ubeilagein (vgl Kapitel \)

Tabelle 5 4 fassteinige typische Flektionenmikiosonclenanalv sen von hochdiuckmeta-

morphen Mmeialen aus den Chlont-Metapendotiten zusammen Die Mmeialchemie vanieit

inneihalb emei Piobe allgemein nui sehi wenig, kann jedoch zwischen Mmeialen aus

vcischiedencn Proben m Abhängigkeit von dei Gesteinszusammensetzimg und/odei einei
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Reequilibration unter retrograden Bedingungen recht grossen Änderungen unterworfen

sein. Die Fe/Mg-Verteilung unter den Mineralen, ausgedrückt als Mg#, ist jedoch in allen

Proben mehr oder weniger einheitlich und unterliegt derselben relativen Abfolge wie bei

Trommsdorff & Evans (1974): Tremolit (0.96-0.97) > Chlont (0.94-0.96) > Enstatit (0.92-

0.93) > Olivin (0.9-0.92) » Magnetit (0.02-0.15).

Olivin weist in Chlorit-Peridotiten sowohl für Porphyroblasten als auch für Granoblasten

einen sehr konstanten Fo-Gehalt zwischen 90.5 und 927c auf (Fig. 5.5). Die Ni-Gehalte

sind, wie im Granat-Peridotit, allgemein hoch, mit einer Tendenz zu leichter Konzentrations¬

zunahme mit steigendem refraktärem Charakter (0.28 Gew% NiO in 31.49: 0.53 Gew% in

31.5 und VÏ.8: Fig. 5.5). MnO hegt einheitlich zwischen 0.1 und 0.2 Gew% und CaO

übersteigt die Nachweisgrenze von 0.03 Gew9r kaum.

Enstatit ist äusserst AI-, Ca- und Cr-arm (CaO undALO3 meist < 0.15 Gew%; Q2O3 < 0.05

Gew%), oft etwas Mg-reicher als im Granat-Peridotit und praktisch nicht zoniert (Fig.

5.3b und c), wobei sich Porphyroblasten und Granoblasten chemisch nicht voneinander

unterscheiden lassen. In wenigen Enstatit-Porphyroblasten konnten maximale Al2U3-Kon-

zentrationen um 0.68 Gew% gemessen werden. Ca zeigt eine schwach positive Korrelation

mit AI (Fig. 5.3c). MnO schwankt über einen relativ grossen Bereich zwischen 0.12 und

0.44 Gew% und ist gegenüber Orthopyroxen aus dem Granat-Peridotit etwas erhöht.

Beim Chlorit aus den Chlorit-Metaperidotiten handelt es sich um Klinochlor. der nor¬

malerweise nicht zoniert ist. Die Mg# und die AI-Gehalte variieren in allen Proben über

denselben Bereich (Mg#: 0.94-0.96; ALO3: 2.8-15.4 Ge\vcf). Letztere resultieren in einem

mittleren X^i von 0.9, wobei XAi die Anzahl an AI-Kationen in der vereinfachten Chlorit-

formel (Mg6_xA'xXsi4-XA1X^Ol0(oH)8 darstellt (nach Jenkins & Chernosky, 1986). Dieser

Wert ist noch bedeutend tiefer als das maximal mögliche X^| = 1.2, welches unabhängig

von der Gesteinszusammensetzung am Breakdown von Chlorit festgestellt worden ist

(Frost. 1975: Evans. 1977; Jenkins & Chfrnosky. 1986: Vavrfcka-Sidi er, 1998). Cr und

besonders die Cr# sind innerhalb einer Probe sehr konstant, ändern jedoch von Probe zu

Probe leicht, mit einer Tendenz zu höheren Werten in refraktären Peridotiten (0.9-1.3

Gew% Cr203 in 31.49: 1.3-1.75 Gew% in 31.5 und VI.8). Chlorit der Probe 163a.33

weist eine eeringe Zonierung mit einer leichten Cr-Zunahme vom Kern zum Rand auf.
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Figur 5 5: Zusammensetzung \on Oltan in den Cimet dt Gagnone-Mctapendotiten. Die Mg# ist in Granat-

Peridotiten teilweise deutlich tiefer und unterliegt einer iclatn giossen Streuung. In Chlorit-Peridotiten

dagegen saniert sie nur über eine n recht kleinen Bc nu h Du Ni-Gehalte sind allgemein recht hoch und

weisen eine schwache Tendenz zu leichter Konzcnttationszunahme mit steigendem refraktärem Charakter

auf (Pfeil). Ansonsten lassen .Xi und Mn kaum L ntei schiede zwischen den baden Peiidotittxpen erkennen.
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Die Chemie der Erzphase variiert je nach Probe stark zwischen Cr-haltigem Magnetit und

Ferritchromit oder seltener gar Chromit (Tab. 5.4). bleibt innerhalb derselben Probe jedoch
recht konstant. Mg (< 3 Gew% MgO) und AI (< 2 Gew% AL03) sind allgemein tief, mit

zum Rand oftmals noch weiter sinkenden Konzentrationen. Die Ci-203-Gehake bewegen

sich in Abhängigkeit von der Gesteinszusammensetzung und/oder der retrograden Reequi-

librierung zwischen 4 (Probe 31.49) und 12 Gew% (Probe I63a.33), die Cr# ist jedoch

recht konstant bei 0.91 bis 0.94. Ni und Mn steigen mit zunehmendem Cr-Gehalt leicht an,

und Mg nimmt zugunsten von Fe2+ vom Kern zum Rand ab.

Die chemische Zusammensetzung der Minerale in den Chlorit-Metaperidotiten ist nicht

besonders spektakulär und weitgehend identisch zu anderen Enstatit-Chlorit-Metaperidotiten

in den Zentralalpen (z.B. Trommsdorff & Evans. 1969, 1974) wie auch zu einemVorkommen

von Spinifex-texturiertem Tremolit-Enstatit-Chlorit-Magnetit-Metaperidotit aus dem Gebiet

des CeiTo del Ahnirez (Südspanien; Trommsdorff et ak. 1998). Die vergleichsweise hohen Ni-

und tiefen Mn-Gehalte in Olivin und die teilweise hohen Mn-Konzentrationen in koexistie¬

rendem Orthopyroxen können auf eine prograde Entstehung dieser Minerale aus früheren

Antigorit-Serpentiniten zurückzuführen sein, wobei Mn bevorzugt in Orthopyroxen und Ni in

Ohvin eingebaut wird (cf. Trommsdorff et ak, 1998).

b) Retrograde amphibolitfazielle Überprägung

Allgemeines:
Die retrograde metamorphe Entwicklung in den ultramafischen Linsen der nördlichen

Cima Lunga-Einheit findet vorwiegend während der jüngeren alpinen Deformationsphasen

D] bis D3 und der mit diesen einhergehenden, amphibohtfaziellen Regionalmetamorphosc

statt (Tab. 5.3). Unterschiedlich starke FLO- und teilweise auch COo-Zufuhr aus den um¬

liegenden Calcitmarmoren. Gneisen und Schiefern führt zu weitverbreiteter metasoma¬

tischer Alteration der früheren Hochdruckparagenesen und manchmal recht spektakulären

Fluid-Gesteins-Wechselwirkungen (detaillierte Beschreibungen bei Pfeifer. 1978, 1979,

1981. 1987; Evans & Trommsdorff, 1974. 1978; Heinrich. 1982, 1983). Je nach zuge¬

führter Fluidmengc ist die Rekristallisation unterschiedlich weit fortgeschritten und reicht

von lokalen Koronabildungen um Hochdrackminerale bis hin zu vollständiger Mineralneu¬

bildung unter mehrheitlich statischen Bedingungen. Deshalb bleiben die Hochdruckstruk¬

turen auch mehrheitlich recht gut erhalten und werden nur selten von neuen Linear- oder

Planargefügen ersetzt. Die Fluid-Infiltration erfolgt hauptsächlich auf zwei verschiedene

Arten (Pfeifer. 1981. 1987): einerseits penetrativ durch Diffusion vom Rand der Linsen

oder von Metarodingitgängen ausgehend, angetrieben durch einen Gradienten im chemi¬

schen Potential sowie im Fluiddruck mit Pt- ~ Ptot am Rand und Pf « Plot in den beinahe

ILO-freien Kernbereichen: andererseits eher lokal entlang von Kluft- und Venensystemen,

wobei besonders die direkt angrenzenden Pendotite überprägt werden. Die erste Form der

hydrothermalen Alteration führt in den ultramafischen Linsen teils zu einer konzentrischen

Zonierung. teils aber auch zu einer unregelmässigen Verteilung der verschiedenen Zonen,

getrennt durch relativ scharfe Reaktionsfronten (vgl. Fig. 3.2). Vom Kern zum Rand lassen

sich die folgenden fünf Zonen unterscheiden:

1 ) unalterierte Kernzonen mit Hochdruckparagenesen (Grt-Peridotit, En-Chl-Peridotit):

2) verschieden stark hydratisierte Zone mit Olivin, Talk, Chlorit. Tremolit. Cumming¬

tonit, Anthophylht und Cr-Magnetit:
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3) hydratisierte und karbonatisierte Zone aus Talk, Magnesit, Chlorit, Amphibol, Olivin,

Magnetit und teilweise neugewachsenem Enstatit (En3);

4) an Ca, AI und Si aus den Nebengesteinen angereicherte Zone, bestehend aus Chlorit,

Mg-Amphibol, Talk, Magnesit, Tremolit; Olivin meist fehlend;

5) komplexe, mono- bis bimineralische Randzonen aus Biotit (Phlogopit). Atnphibolen,
Chlorit oder Plagioklas.

Die Fluidzusammensetzung ändert in den verschiedenen Zonen, wobei CO2 zum Rand

der Linsen hin ansteigt und Xco2 Werte bis 0.9 annimmt (Pfeifer, 1981). Der Übergang
von Zone (2) zu Zone (3) ist bei steigendem X^q, vor allem mit zunehmender Kristallisation

von Magnesit auf Kosten von Olivin, meist zusammen mit Talk und neilgewachsenem
Enstatit (En^, Tab. 5.3), verbunden (Evans & Trommsdorff. 1974; Trommsdorff &

Connolly, 1990). Dabei beobachtet man oftmals eine Umwandlung von feinkörnigem Tc-

Ol-Schiefer (Zone 2) über Tc-Ol-Mgs-Schiefer zu äusserst grobkörnigem Mgs-Eii3-Ol3-
Tc- respektive Mgs-Eii3-Tc-Fels (Zone 3, z.B. Linse Mg 30: Evans & Trommsdorff, 1974;

Pfeifer. 1979, 1981 ). Die hydrothermale Alteration hat sich unter Bedingungen von etwa

580-650 °C und 4-8 kbar (Pfeifer. 1978, 1979, 1981) zugetragen und zu einer allgemeinen
Volumenzunahme von bis zu 30c7c geführt (Pffifer, 1981).

Verschiedenste, teilweise erst während späten Stadien der metasomatischen Umwand¬

lung entstandene Adersysteme treten in allen Zonen auf. Die Adern sind meist symme¬

trisch zoniert, wobei anhand der vorherrschenden Mineralgehalte vier Typen unterscheidbar

sind (Pfeifer. 1987): (i) Mg-Amphibol dominiert, meist mit Anthophylht im Kern und oft

mehrfach zonierten Rändern; (ii) Tremolit-Chlorit dominiert, mit Tremolit im Kern und

Chlorit randlich; (iii) Chlorit-Talk dominiert; und (iv) Magnesit-Talk dominiert.

Die nachfolgenden Abschnitte befassen sich vorderhand mit Hydrationsprozessen in

Granat- und Chlorit-Metaperidotiten (Übergang von Zone 1 zu Zone 2), die mehr oder

weniger isochemisch abgelaufen sind und ausser einer LLO-Zufuhr keinen nennenswerten

Stoffaustausch beinhalten (siehe Kapitel 4.2). Für eine ausführliche Diskussion der Karbo-

natisierung (Zone 3) und der randlichen Alterationsprozesse (Zonen 4 und 5) sowie der

Adcrbildung soll hier auf die oben zitierten Arbeiten verwiesen werden (vgl. Tab. 5.1).

Retrograde Entwicklung in Granat-Metaperidoüt:
Der Granat-Metaperidotit wandelt sich retrograd hauptsächlich zn einem Amphibol-führen-
den Chlorit-Enstatit-Olivin-Schiefer um. der den Hauptbestandteil des Granat-Peridotit-

körpers Mg 160 ausmacht (Evans & Trommsdorff, 1978). Der Übergang von Granat-

haltigem zu Granat-freiem Peridotit schliesst das Verschwinden von Klinopyroxen und

pargasitischer Magnesiohomblende (nicht Tremolit) ein. bedingt jedoch kaum eine struk¬

turelle Veränderung. Das Erscheinungsbild von Olivin und Orthopyroxen bleibt dabei

mehrheitlich erhalten. Der Zerfall von Granat läuft über zwei Stadien ab, die durch unter¬

schiedlich starke Hydration kontrolliert sind. Als Zwischenstadium beobachtet man be¬

sonders entlang von Granat-Olivin Kontakten äusserst feinkörnige Kelyphitränder aus

Orthopyroxen. Mg-Hornblende und Spinell (Fig, 5.6a und b). Der fluidfreie Breakdown

von Granat zu Orthopyroxen, Klinopyroxen und Spinell lässt sich nirgends direkt feststellen.

Orthopyroxen in Kelyphit ist AI- und Fe-reicher (um 2.1 Ge\v9c ALO3: Mg# = 0.89) als

im Granat-Metaperidotit. während die Mg-Hornblende ausser tieferen Na- und Cr-Gehalten

eine ähnliche Zusammensetzung wie die Hornblende in der Matrix aufweist (vgl. Tab.
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Figur 5 6 Mikiostiuktuten welche die retrograde Entwicklung im Gianat Peridotit charakterisieren a)

Fcuisffasenge Kelsphitraiidei um Gtanat (DS CH257) b) Ruckstreuelektronen (BSF) Bild son helsphtt
Dieser bestellt aus sxmplektttisch lencachsatati Op\ Spi und Ampli (DS C 11257) c) Feim erwachsene

Aggregate aus Chlont und licmolitnadeln (Chl+Ti) stillen Psaidomoiphosen nach ehemaligem Gianat

dar Daneben finden sich grober kor mgi Ttemolit Aggiegate < It ) nach Indiacm Klinopn oxen (DS 160 -> Y

Niçois) d) Aggie gate aus unoiientiataii Chlont können e bcnfalls Psaidomoiphosen nach Gianat icpiasen

ttaen(DS2 4 Xn<icols)

5 5) Spinell ist sehi AI- und Mg-ieich mit nui gelingen Chi omit- und Magnetit-Anteilen

(Ci203<5Gew^)
Bei staikeiei Hydi ation wei den Gl anat und Kelv phit duich femv ei wachsene Aggiegate

aus Chlont undTiemolitnadeln sowie hautig kleinen Mengen von Ci-Spmell ei setzt (Fig

5 6c. Evans & Irommsdorh 1978) In einigen Pendotithnsen finden sich wie bei Alpe
Aiami auch icme Chlontclustei, die ebenfalls aus dem Gianat-Zeifall lesulüeien können

(Fig 5 6d) und ak Hinweis auf weitem Gianat-Pendotit-Votkommen neben dei Lmse

Mg 160 im untei suchten Gebiet zu weiten sind Diese Gianat-Pseudomoiphosen bleiben

auch bei volktanchgei Reknstalhsation und staikeiei Defoiniation gut eihalten so dass

das uispiunghche Getugc weitet hm eikennbat und das Gestein im Vei gleich zu Chlont-

Metapendotiten wemgei staik geschiefeit ist

Fiemoht wachst emetseits ak feine Nadeln \om huheien Kelv phiti and ausgehend m

die Chlout-Pseudomoiphosen hinein und bildet anclcieiseits Aggtegate aus giosseien

Komein, che auf Kosten von ehemaligem Khnopvioxen entstanden sind (Fig 5 6c) Fi

weist oft leicht schmutzige Kei ne und mein odei wemgei klaieRandei auf Seme chemische

Zusammensetzung v aniei t übet einen gl ossen Bei eich zw ischen ti emohtischei Hoi nblende

und fast îemem Fiemoht. mit auf das Tiemolit-Encighed zulaufenden chemischen Tiends

(Fig 5 7, Tab 5 5) Eine legelmassigeZomeiung lasst sich jedoch nicht feststellen Beson-
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Tabelle 5 5: Repräsentative Mineralcmah sen da retrograden, amphibolit- bis grünschieferfaziellen Über¬

prägung m Metapendotiten von Cima di Gagnone

Gianat-Pertdotit Chlout-I'endotite Atg-

KeKphit Vmphibolit-Stadium Vmphiboht-Stadium Stadmm

Piobe CH2S7 160 3 163a SS 3149 31 49

Gew c'o Op\Ksl Spikd "Wksl Ei HbE Ti1 ChE
,

Ei Olvt Ec Ti Ant Atg

SiOs 56 9 SO 2 SI 0 S8 1 33 0 SS 4 39 7 63 1 58 2 S9S 43 S

TiOi - - 0 07 0 19 - 0 04 - - - 0 04 - 0 07

AEO, 2 10 66 1 10 6 6 SS 0 4S IS ? 0 21 - oos 0 IS 0 08 0 II

CtT-, 0 IS 2 3] 0 46 0 90 0 13 2 00 - - - 0 03 - -

EeT,1 - 0 82 - - - - - -

FeO 7 18 8 81 281 1 32 2 14 3 49 1 S3 ISO 1 14 1 47 6 66 2 11

MnO 0 17 0 10 oos 0 07 0 0" 0 06 0S9 - 0 11 0 33 0 09

NiO 0 03 0 42 0 03 0 12 001 0 2S 0 14 - 0 II oos 0 09 0)6

MgO 34 4 21 6 19 8 21 4 23 9 3 3 2 24 3 44 4 31 0 24 3 30 9 40 S

CaO 0 12 oos no 125 129 0 10 13 2 - 0 03 13 2 0 62 0 02

NaT - - 1 M 164 0 22 0 12 - - 0 10 0 01 -

KT - - - 0 37 - - - - - - -

HTcak - 2 18 2 IS 2 20 12 7 221 - 4 75 2 20 221 128

Summe 101 4 100 1 IOCS 100 3 100 2 100 0 100 2 99 6 100 S 99 9 100 S 99 S

Ionen berechnet auf dei Guindlage \on 3 Kationen (Olivm. Spinell) 4 Kationen und 6 Saueistofi-Atomen (Oithopvioxen), 23

Saueistoff-Atomen und Fe,+Teu t
= 0 ( Vmphibole) 10 Saueistott- Atomen und 8 OH (Chlont) 10 Sauerstoff-Atomen und 2 OH

(Talk) 10 Saueistotl- Vtomen und S OH ( Antigout)

Si 1 939 6 907 n 110
-

9r, 3 121 7 0VS 1 001 4 004 7 940 7 96 7 2 036

Ti 0 008 0 020 0 003 0 00 1 0 003

AI 0 085 1 941 I 722 1 080 0 077 1 TI 0 03 3 0 004 0 02S 0 013 0 006

Ci 0 00 4 0 04S 0 (is I 0 009 0015 0 149 0 004

iV+ 0 01 S

Fe2+ 0^16 0 183 0 320 0 3 S 6 0 244 0 276 0 171 0 316 0 061 0 168 0 715 0 0S 3

Mn 0 005 0 002 0 009 0 009 0 008 o oo
•

0013 0 01/ 0 037 0 004

Ni 0 001 0 008 0 004 0 013 0 005 0O19 0 016 0 006 0 006 0 009 0 006

Mg 1 746 0 802 4 064 4 445 4 847 4 6"7S 4 03 t 1 669 2 915 4 942 6 163 2 826

Ca 0 005 0 002 1 915 1 862 1 887 0 010 1 926 0 002 1 923 0 089 0 001

Na 0 349 0 443 0 059 non 0 026 0 005

K 0 065

Oil 2 000 2 000 2 000 8 000 2 000 2 000 2 000 2 000 4 000

Ms#(Fe„,,) 0 890 0 801 0 92" 0 020 0 952 0 011 0 966 0 83 4 0 980 0 967 0 892 0 972

1 stocluometnsdi beieohnet

- tiemohtiTie Hornblende Vl-ieishe Zusammensetzung (Ott in sTmut/igen Amph keinen)

1 mein odet wenieei lcinei Iiemoht meist klate Komet und Randbeieidie

ders grosse Schwankungen treten in ALO< (6.25-0.45 Gew^LNaoO (1.64-0.22 Gew9r),

Cr203 (1.02-0.10 GewS7) und der Mg# (0 92-0.96) auf. wobei che Gehalte an AI. Na, Cr

und auch Ti teilweise deutlich tiefer ak in der Magnesiohomblende im Gleichgewicht mit

Granat liegen (Fig. 5.7). Diese Trends sind durch eine Abnahme der Pargasit-Komponcnte
in Tremolit kontrolliert und am ehesten mit generell sinkenden metamorphen Bedingungen

(abnehmende T und p) erklärbar. Chlont aus Granat-Pseudomorphosen ist chemisch sehr

ähnlich zu Chlont m Chlont-Metapendotiten, abgesehen von einer grösseren Streuung in

den Cr-Gehalten (0.97 < CtO, < 2.64 Gewrr; Tab. 5.5).



Pétrographie und Metamorphose: Uhramafische Gesteine 167

0.2

015

O 01

005

tP D-r

\ a

a \b

Li ch257 (Mg-Hbl)
a 160 3 (Tr)

8\ a

X
r

d?

65 7

Si

7.5

Figur 5.7: Zusammensetzung von primärer Magitesiohornhlendc und sekundärem tremolitischcin Amphibol
im Granat-Peridotit. Die Magnesioliornblende zeigt recht homogene Zusammensetzung und ist relativ Gr¬

und Pargasit-reieh. Retrograd gebildete tremohtische Amphibole in Tr-Chl-Pseudotnorphosen nach Granat

weisen dagegen deutlich tiefere Pargasit-Komponenten und Cr-Gchalte auf und zeigen chemische Trends,

die auf das Tremolit-Etulglied zulaufen (gestrichelte Pfeile).

In den Randbereichen der Linse Mg 160 finden sich verbreitet Tremolit mit homoaxialen

Überwachsungen von Mg-Cummingtonit und/oder Anthophylht (Rice et ak, 1974) und

kleine Mengen von Magnesit. Talk ist auf Kosten von Orthopyroxen kristallisiert, und

Olivin kann teilweise gänzlich abwesend sein.

Retrograde Entwicklung in Chlorit-Metaperidotiten:
Die Olivin-Enstatit-Chlorit ± Diopsid-Paragenese in den Chlorit-Metaperidotiten wird

während der retrograden Metamorphose mehrheitlich von einer Olivin-Talk-Chlorit ± Mg-

Amphibol-Assoziation ersetzt, die je nach dem Ca-Gehalt im Gestein unterschiedliche

Mengen an Tremolit aufweist. Diese alterierten. Talk-führenden Gesteine machen oftmals

einen volumenmässig grossen Anteil an einzelnen Peridotitlinsen aus. Die Altcrationsfront

ist im Feld als meist scharf begrenzter Übergang von eher dunklen, Talk-freien zu hellen,

Talk-reichen Peridotiten erkennbar (vgl. Fig. 3.2d).

Unter ^O-Zufuhr reagieren Enstatit-Porphyroblasten wie auch -Granoblasten zu fein-

verwachsenen Aggregaten aus Talk, Olivin (OI4 in Tab. 5.3) und teilweise wenig Tremolit

oder Mg-Amphibol (Fig. 5.8a und b). Enstatit bleibt dabei in den Kernen der Pseudomor¬

phosen vielfach rehktisch erhalten. Der Zerfall von Enstatit kann sowohl von den Rändern

der Körner ausgehen als auch entlang von Spaltrissen einsetzen. 01iviii4 bildet in den

Pseudomorphosen mehrheitlich unregelmässig verteilte Schnüre aus kleinen Einzel¬

körnchen in einer Grundmasse von Talk (Fig. 5.8a). Chemisch unterscheidet sich diese

jüngste Olivingcneration von Matrixolivin (OL) in massiv tieferen Mg# (0.79-0.88).

tieferen NiO- (< 0.12 Gew9< ) und höheren MnO-Gehalten (0.43-0.59 Gew%) (Fig 5.10a.

Tab. 5.5). Koexistierender Talk vv eist dagegen sehr hohe Mg# zwischen 0.97 und 0.99 und

von Probe zu Probe leicht ändernde ALO^-Gehalte um 0.05 bis 0.32 Ge\v% auf (Fig.
5.10b). In der Probe 163a.33 zeigt sich zudem eine leicht negative Korrelation zwischen

AI und der Mg#. Mn liegt generell unter der EMS-Nachweisgrenze, der Ni-Gehalt kann

jedoch bis 0.25 GewÇf NiO betragen. Somit lässt sich eine starke Fraktionierung von Fe,

Mg, Mn und Ni unter den beteiligten Phasen Olivin und Talk feststellen, wobei Fe undMn

bevorzugt in Olivin und Ni und Ms in Talk eingebaut werden. Die Verteilung von Ni und

Mn zwischen 01ivin4 und Talk ist somit entgegengesetzt zu jener zwischen koexistierendem
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bilden dünne, langprismatische Maclein quer zur Ol-Chl-Matrix und kristallisieren häufig homoaxial von

Tremolit-Köriiern aus (DS 163a. 16, X Niçois), e) Mg-Cummingtonit überwachst weiter Olf-Tc-Psendorrwr-

phosen nach En ; und wird retrograd wieder von Talk und Olivin ersetzt (DS 32.1, X Niçois).

Olivin i/o und Orthopyroxen bei der prograden Entwicklung von Antigorit-Serpentiniten

(vgl. auch Trommsdorff et ak. 1998),

Die 014-Tc-Pseudomorphosen nach Enstatit bleiben wie auch die Granat-Pseudomor-

phosen im Granat-Peridotit besonders in Kernzonen von ultramafischen Linsen vielfach

gut erhalten. Abgesehen von einer gelegentlichen schwachen Rekristallisation von Olivin

(OI3) wird die umgebende Oh-Chl-Matnx normalerweise kaum verändert. Nur lokal in

meist dünnen Lagen unterliegt Olivin einer teilweise starken Koniverkleinerung, wobei

stellenweise beinahe mylonitartige Gefüge, jedoch ohne erkennbare bevorzugte Kristall¬

orientierung, entstehen können (ev. ehemalige Scherzonen?).

Tremolit tritt besonders in Ca-reicheren Peridotiten recht häufig auf (z.B. Mg 31),

seine genaue Stellung in Bezug auf die Metamorphosegeschichte ist jedoch nicht immer
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Figur 5.9: Rückstreuelektronen- (BSE)

und ElemenPerteilungs-Bilder eines

schmutzig bestäubten Tremolit-Korns

in einer Pseudomorphose nach ehema¬

ligem Klinopyroxen (Probe 163a.33).

Die dunkle Färbung wird durch kleinste.

Einschlüsse von teilweise orientiertem

Chromit und wenig Ilmenit hervorge¬

rufen. Parallel dazu eingeregelte Chlo¬

rit-Blättchen sind ebenfalls zu beobach¬

ten. Grössere Chromit-Körner weisen

zudem einen dünnen Chlorit-Saum auf.

sicher festzustellen. Er bildet einerseits Cluster und Aggregate aus kurz/prismatischen, oft

xenomorphen Körnern und tiberwächst andererseits das ältere Hochdruckgefüge aus Olivin

und Chlorit (Fig. 5.8c/d). Vor allem in Aggregaten weist Tremolit oftmals schmutzige,

bräunlich-graue Kerne und klare Ränder auf. Die dunkle Färbung wird durch zahlreiche,
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Figur 5.10: Zusammensetzung retrograd gebildeter Minerale in Chlorit-Peridotiten. et) Olivin aus Ol-Tc-

Pseudoniorphosen nach Enstatit fOlp weist tiefere Mg# und markant tieft rc Ni-Gehalte als Matrixolivitt

(Oh) auf. h) Talk ist allgemein sehr Mg-raeh und Al-arrn. Die schwach negathe Korrelation zwischen der

Mg#undAl in 163a.33 könnte mit geringer ts-Suhsritution (Ah Mg.j Si„p zusammenhängen, c) Tremolit ist

Na- und AI-arm und variiert zwischen c tnzelnen Proben nurwenig. Die deutliche Korrelation ist durch den

pg-Austauschvektor (- ed + ts) bestimmt, d) Die \Igff\on Tremolit undAntltophxllit ist sehr konstant und

letzterem deutlich tiefer als in ersteran.

in
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submikroskopisch kleine (< 1 \xm), teilweise orientierte Einschlüsse von Cr-Magnetit,
Ferritchromit und seltener Ilmenit hervorgerufen (Fig. 5.8c, Fig. 5.9). Diese Tremolitcluster

stellen wahrscheinlich Pseudomorphosen nach ehemaligem Cr-reichem Klinopyroxen oder

allenfalls pargasitischer Magnesiohomblende dar, die retrograd zu Tremolit rekristallisiert

sind und dabei Fe und Cr in der Form von Cr-Magnetit entmischt haben. Die Zusammen¬

setzung von Tremolit ändert von Probe zu Probe nur wenig (Tab. 5.5, Fig. 5.10c und d).

Die Mg# ist konstant zwischen 0.96 und 0.97, ALO? variiert über einen schmalen Bereich

von 0,3 bis 0.6 Gew^c und NaoO ist immer unter 0.3 Gcw%. Im Na-Al-Diagramm in

Figur 5.10c zeigt sich eine deutlich positive Korrelation (z.B. Probe 163a.33), die von

Tremolit auf Pargasit zuläuft.

Mg-Amphibole kommen in den meisten Peridotitkörpern als dünne, langprismatische
Nadeln vor, die sowohl das OL-Chl-Gefüge als auch die Ol-Tc-Pseudomorphosen nach

Enstatit überwachsen. Sie kristallisieren häufig als homoaxiale Anwachsränder aufTremolit-

körner (Fig. 5.8d). Anthophyllit bildet Lamellen parallel (010) und (100) in Magnesio¬

cummingtonit (Rice et ak. 1974). Stellenweise werden die Mg-Amphibole retrograd von

Talk ersetzt (Fig. 5.8e). Chemisch lassen sich Magnesiocummingtonit und Anthophyllit
nicht voneinander unterscheiden (Rice et ak, 1974). Beide sind systematisch Fe-reicher

als koexistierender Tremolit. Olivin oder Talk, mit einer Mg# zwischen 0.88 und 0.90

(Fig. 5.l0d). Die Mn-Gehalte sind allgemein höher als in Tremolit (Tab. 5.5) und CaO

liegt um 0.5-0.6 Gew9c,

c) Späte Serpentinisierung und Chloritisierung

Die jüngste retrograde Geschichte äussert sieh in den meisten ultramafischen Linsen in

einer lokalen Serpentinisicrung und Chloritisierung, verbunden mit Exhumationsprozessen
unter grünschiefer- bis zeolithfaziellen Bedingungen. Dabei entstehen vorwiegend um

Olivin- und Chloritkörner sowie in Olivin-Spaltrissen dünne Säume aus Serpentin (meist

Antigorit) und/oder Klinochlor (Fig. 5.11 a). Antigorit findet sich teilweise auch in O^-Tc-

Pseudomorphosen nach Enstatit. Im Zentrum von Olivin-Spaltrissen ist Antigorit und Klino¬

chlor oftmals von feinen Magnetitschnüren begleitet (Fig. 5.1 la).

Figur 5. II. Mikrostrukturen da spaten, lokalen Setpenfinisia un g und Chloritisierung et) Entlang son Korn

grenzen und m Spaltrissen von Oltstn (Oh) bilden sieh dünne Saume aus Serpentin und/oder Klinochloi

(Kim), oft zusammen mit Magnetit im Zenti tun l DS /6k; 12) b) \dcr aus faserigem, orientiertem Serpentin
und kleinen Magnetitkor nc hen. Olntn, "lalk, Antltophxllit und z T auch Enstatit sind im angrenzenden Peridotit

durch an feinmaschiges Netz aus Serpentin (Antigout) ersetzt worden, wählend Chlont nach wie vor die

frühere Schiefeiung netc hzeichnct (DS 32 I )
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Daneben beobachtet man stellenweise dünne Äderchen aus faserigem, gerichtet gewach¬

senem Antigorit oder Chrysotil und unterschiedlichen Anteilen an feinstkörnigem Magnetit

(Fig. 5.11b). Im angrenzenden Peridotit sind Olivin, Talk, Mg-Amphibol und bisweilen

auch Enstatit durch ein feines, statisch gebildetes Maschenwerk aus Serpentin ersetzt

worden, während Chlorit unverändert erhalten ist und nach wie vor die frühere Peridotit-

schieferung nachzeichnet (Fig. 5.11 b). Der Übergang zum unveränderten Peridotit ist meist

diffus, wobei die Serpentinisierung. von der Antigorit-Ader ausgehend, unterschiedlich

weit vorgedrungen ist.

Antigorit ist sehr Mg-reich. mit einer mittleren Mg# um 0.98, und weist sehr tiefe AL

und Cr-Gehalte auf (< 0,1 Gew% A1203: < 0.2 Gew% Cr203). NiO variiert lediglich

zwischen 0.2 und 0.3 Gew'vf (Tab. 5.5). Er unterscheidet sich somit deutlich von ozea¬

nisch gebildeten Serpentinmineralen (meist Chrysotil), welche höhere AI- und Cr-Konzent-

rationen aufweisen können (bis 4 Gew% ALO^ und 0.8 Gew% Q-2O3; Trommsdorff &

Evans, 1972; Müntener, 1997; Trommsdorff et al., 1998). Feinkörniger Magnetit entsteht

zusammen mit Antigorit als Folge von Fe-Entmischung bei der Zersetzung von Olivin, da

dieser Fe-reichcr als Antigorit ist. Die während dieses späten Serpentinisierungsprozesses
zirkulierenden wässrigen Lösungen sind sehr C02-arm, mit einem Xco< 0-2 und wahr¬

scheinlich gar < 0.1 gewesen, da Antigorit bei Drucken unter 5 kbar und Temperaturen
unter 500 °C sonst nicht stabil wäre und durch Magnesit-Talk-Paragenesen ersetzt würde

(Trommsdorff & Evans, 1977; Trommsdorff & Connolly, 1990).

5.3.3 Phasenbeziehungen und p-T-Abschätzungen

Aus den im letzten Abschnitt dargelegten petrographischen und mikrostrukturellen Be¬

obachtungen lassen sich sowohl im Granat-Peridotit als auch in den Chlorit-Peridotiten

von Cima di Gagnone bis zu 7 aufeinanderfolgende Stadien der metamorphen Entwick¬

lungsgeschichte ableiten (Tab. 5.6; Evans & Trommsdorff. 1978; Medaris & Carswell,

1990). Absolute Druck- und Temperaturbestimmungen sindjedoch nur an Granat-führenden

Paragenesen im Granat-Metaperidotit möglich und müssen als minimale Schätzungen
betrachtet werden, da in Gebieten mit retrograder Metamorphose mit einer Rcequilibrierung
während sinkenden metamorphen Bedingungen zu rechnen ist.

a) Prograde Metamorphose von partiell serpentinisierten Peridotiten

Ein frühes Stadium von zumindest partieller Serpentinisierung (Stadium II in Tab. 5.6) ist

in den ultramafischen Linsen von Cima di Gagnone durch verschiedene petrographische,

geochemische und strukturelle Evidenzen belegt (vgl. Kapitel 4.5.3). Der Serpentinisie-

rungsprozess scheint im Granat-Metaperidotit weniger weit als in den meisten Chlorit-

Metaperidotiten fortgeschritten zu sein, da die im Granat-Peridotitkörper enthaltenen ba¬

sischen Gänge deutlich schwächer rodingitisiert sind (Evvns & Trommsdorff, 1978; Evans

et ak. 1981). Der prograde Verlauf der Metamorphose von ozeanischen zu eklogitfaziellen

Bedingungen (Stadium II zu III. Tab. 5.6, Fig. 5.13) lässt sich besonders im Granat-

Metaperidotit nur noch lückenhaft nachvollziehen, da kaum Hinweise auf allfallige
Zwischenstaclien oder sonstige Phasenbeziehungen erhalten sind.
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Tabelle 5.6: Petrographisch und mikrostrukturell unterscheidbare Stadien (Ibis VII) der polymetamorphen
Geschichte und deren charakteristische Mineralparagenesen in den Cima di Gagnone-Metaperidotiten

(modifiziert nach Evsys & Trommsdorff, 1978, Medsris & C\rs\\ell, 1990).

Stadium Paiageneseim

Granat-Pei idotit

IC)

11

III

IV

V

VI

VII

01+0p\+Cp\+Hbl±Spi

paiticll serpentimMeile

Spincll-Pcndotitc

01+0p\+Cp\+Grt ( ')

01+0p\+Cp\+Git+Hbl±Ci-Spi

Ol+Opv+Tt+Al-Spi

01+0p\+Ti+Chl+Cr-Spi±fc

Paiagenese im

Chlout-Pendotit

Chrys/Atg-Setpenttmte

01+0p\+Cp\+Chl+Mgt+HW

01+Op\+Chl+Ti+Mgt+Tc

Interpretation

Spincll-Pciidotit (Mantel)

07eamsoh

(Giunschielct fa/ies)

1 Eklogitf

I (luihalp

tiazics

lpin)

01+Ti+Chl+Cumm+Tc+Ci-Spi±Mgs OlETe+Chl+rr+Mgt-KTumm+M

Spate Scipentinisiernng und

Chloiitisiciune

Spate Setpentinisieiung und

Chlotitisieiunc

Kehphit-Randei um Grt

}AmphibohtEi7ies:,
«Lepontimschc» Metam.

Exhumation (p und

T abnehmend)

Die Magnesiohornblende-führende Paragenese Olivin + Klinopyroxen + Orthopyroxen +
Granat des Stadiums III ist für die Hochdruckphase im Granat-Metaperidotit von Cima di

Gagnone charakteristisch. Eine Hornblende-freie Paragenese, wie sie bei Alpe Arami und

Monte Duria auftritt, ist in früheren Arbeiten (z.B. Evvns &. Trommsdorff, 1978) zwar

vermutet worden, kann durch neue Gefugeuntersuchungen jedoch zumindest teilweise

ausgeschlossen werden, da Granat neben Klino- und Orthopyroxen auch die pargasitische
Hornblende überwächst (vgl. Fig. 3.8). Eine frühe Granat-freie, Spinell-führende Paragenesc

(Stadium I, Tab. 5.6) ist aufgrund \ on selten vorkommenden Spinell-Einschlüssen in Olivin,

Granat und Pyroxenen sowie anhand der meist in Zwickeln erhaltenen Cr-Spinelle ange¬

nommen worden, lässt sieh jedoch nicht direkt beobachten. Sie könnte ein Relikt einer

ehemaligen Spinel 1-Peridotit-Paragenese aus dem oberen Mantel darstellen, welche die

nachfolgende partielle Serpentinisierung überlebt hat. Granat hat sich als letzte Phase am

Druckmaximum auf Kosten von Amphibol, Chlorit, Pyroxen und wahrscheinlich auch

Spinell gebildet, wobei Chlorit und teilweise auch Amphibol vollständig aufgebraucht
worden sind. Die ungewöhnliche, poikiloblastisehe Textur von Granat lässt auf ein relativ

schnelles Granatwachstum als Folge von Entwässerungsreaktionen schliessen (Fig, 5,13):

( 1 a) Amph + Chi = Grt + Ol ± Cpx + H20

( 1 b) Amph + Chi + Opx = Grt + Ol + H20

( 1 c) Amph + Ol = Grt + Cpx + Opx + FLO

Die H20-abwesende Reaktion

(2) Cpx + Opx + Spi = Grt + Fo

(Opx Spi)

(Cpx Spi)

(Chi Spi)

(Chi Amph)

würde dagegen eher langsam ablaufen und der entstehende Granat hätte mehr oder weniger
isometrische Form (wie z.B. bei Alpe Arami). Reaktion (lc) könnte besonders in Olivin-

reichen Gesteinen zum Verschw inden v on Amphibol geführt haben. Somit dürfte Amphibol
hauptsächlich entweder als Einschluss in Granat oder aber in Olivin-ärmeren pyroxeni-
tischen Lagen und Schlieren erhalten geblieben sein. Daneben bewirken aber auch kleine

Na-An teile im Peridotit eine Stabilisierung von Amphibol zu höheren p- und T-Bcdingungen
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(z.B. Jenkins, 1983). Und ausserdem tritt Granat zusammen mit Pyroxenen bevorzugt in

pyroxenitischen Lagen auf, wo er durch die lokal leicht veränderte Gesteinszusammen¬

setzung (etwas höhere Fe-, Ca- und Al-Gehalte) zusätzlich stabilisiert wird.

Wie Evvns & Trommsdorff (1978) gezeigt haben, kann Granat in natürlichen Lher¬

zolithen bei einer für Cima di Gagnone relevanten Temperatur von 800 °C (siehe Tab. 5.2)

in Abhängigkeit von der Zusammensetzung der beteiligten Phasen bereits ab einem Druck

von etwa 16 kbar entstehen. Das Überleben von pargasitischer Magnesiohomblende wäh¬

rend der Granat-Bildung ergibt eine obere Druckiimite von ca. 25-30 kbar (Neda & Green.

1999) und eine maximal mögliche Temperatur zwischen 1000 und 1050 °C (Jenkins, 1983).

Die in Olivin-Ilmenit-Pseudomorphosen selten erhaltenen Relikte von F-armem. nahezu

Ti-gesättigtem Titanoklinohumit (Evans & Trommsdorff. 1978) sind nach neuen Experi¬

menten von Weiss (1997) bei Drücken unter 30 kbar bis maximal 850 °C stabil. Der F-

haltige Titanoklinohumit der Peridotitlinse Mg 304 (Xp ~ 0.5, Evans & Trommsdorff,

1983) kann dagegen bis zu 1100 °C erhalten bleiben (Weiss. 1997).

Die Paragenese Olivin + Enstatit + Chlorit + Cr-Magnetit der Chlorit-Metaperidotite

(Stadium III, Tab. 5.6) weist im Temperaturintervall zwischen 650 und 850 °C einen grossen

Druckstabilitätsbereich von 3 bis weit über 30 kbar auf (Seaudigel & Schreyer, 1977;

Pfeifer, 1981 ; Jenkins & Chernosky, 1986). wobei die obere Druckiimite nicht bekannt

ist. Die Phasenbeziehungen während progradcr Metamorphose der partiell serpentinisierten
Protolithe sind wie im Granat-Peridotit von verschiedenen Entwässerungsreaktionen ge¬

prägt, deren relative Abfolge aber noch emigennassen feststellbar ist (vgl. Fig. 5.15; Evans,

1977):

(3) Atg + 20 Brucit = 34 Fo + 51 H20

(4) Atg + Di = Tr + Fo + H20

(5) Atg = 18 Fo + 4 Tc + 27 ILO

(6) Fo + Tc = 5 En + ILO

(7) Fo + Tr = 5 En + 2 Di + H20

Olivin bildet sich beim Zerfall von Antigorit, teilweise zusammen mit Talk und in Ca-

haltigen Gesteinen auch Tremolit (Reaktionen (3) bis (5)). und überwachst das frühere

Antigorit-MagncHit-Gefüge. das anhand von orientierten Magnetit-Einschlüssen in Olivin

manchmal noch erkennbar ist. Beim Breakdown von Antigorit über die qualitative Reaktion

Al-haltiger Atg = Ol + Tc + Chi + H:0

können auch beträchtliche Mengen an Chlorit entstehen, wodurch der Chloritgchalt im

Peridotit gegenüber dem Serpentinit erhöht wird (vgl. Trommsdorff' et al.. 1998). Die

Enstatit-Porphyroblasten, che zahlreiche orientierte Einschlüsse von teilweise resorbiertem

Olivin und Magnetit enthalten, sind am ehesten durch die Olivin-verbrauchenden Reak¬

tionen (6) und (7) zusammen mit Khnopv roxen entstanden (siehe auch Smith & Riter,

1997). Hätte sich Enstatit, wie erstmals am Cerro del Al mirez (S-Spanien) nachgewiesen

(Trommsdorff et ak, 1998), direkt aus Antigorit über die Reaktion

(8) Atg = 10 En + 14 Fo + 31 H20

Al-haltiger Atg = En + Ol + Chi + hLO
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gebildet (vgl. Fig. 5.15), dann wäre Olivin zusammen mit Enstatit kristallisiert und nicht

konsumiert worden. Das Fehlen von Hinweisen auf Spinell oder Granat in den Chlorit-

Metaperidotiten von Cima di Gagnone und die allgemein sehr tiefen AI- und Cr-Gehalte

in Enstatit lassen weiter darauf schliessen, dass Chlorit immer stabil geblieben ist und die

Breakdownreaktionen

(9) Klinochloi' (Chlorit) = Fo + 2 En + Spi + 4 ILO (Cpx Grt Amph)

(10) Klinochloi- (Chlorit) = Fo + Py + Spi + H20 (Opx Cpx Amph)

nicht stattgefunden haben. Beim Zerfall von Chlorit würde Enstatit fortwährend AI-reicher,

was zu einer prograden Zonierung mit einer AI-Zunahme vom Kern zum Rand führen

müsste. So interpretieren Smith & Riter (1997) Orthopyroxene in Spinell-Peridotit-Xeno-
lithen aus Basalten des Colorado-Plateaus (Arizona. USA), die in Kernen tiefe AI- und Cr-

Konzentrationen aufweisen, als Anzeichen auf ein früheres Chlorit-Peridotitstadium.

Die prograde metamorphe Entwicklung der Chlorit-Metaperidotite ist somit durch das

Stabilitätsfelcl von Talk verlaufen. Dieses wird zu tieferen Temperaturen von der Reaktion

(5) und zu höheren Temperaturen durch die Reaktion (6) begrenzt. Die Reaktionskurven

schneiden sich mit Reaktion (8) in einem invarianten Punkt I] (siehe Fig. 5.15). welcher

eine obere Druckiimite für die Talkstabilität angibt, dessen Lage im p-T-Diagramm jedoch
nach verschiedenen experimentellen Untersuchungen für den Antigorit-Breakdown noch

immer umstritten ist. Je nach dem verwendeten Ausganssmaterial liegt er bei etwa 22

kbar und 720 °C (natürlicher Antigorit. Ui mer & Trommsdorff, 1995) oder einiges tiefer

bei ca. 15 kbar und 650 °C (reiner synthetischer Antigorit. Wender & Schreyer, 1997).

Anthophyllit kommt im reinen MSH-System (MgO-SKL-TLO) zusammen mit Olivin

nur bei Drücken unter 8 kbar vor (Trommsdorff, 1983; Chernosky et al.,1985). Sein

Stabilitätsbereich ist jedoch stark vom Fc-Gehalt abhängig und kann sich für typische
ultramafischc Mineralzusammensetzungen bis zu 12 kbar erstrecken (vgl. Evans &

Guggenheim, 1988). Dennoch dürfte Anthophyllit prograd kaum eine Rolle gespielt haben.

Chlorit kommt nach Jenkins (1981) und Jenkins & Chernosky ( 1986) zwischen 20 und 30

kbar bis maximal 850-900 °C vor. Tremolit dürfte gänzlich zu Diopsid zerfallen sein,

pargasitischc Magnesiohomblende könnte dagegen wie im Granat-Metaperidotit auch in

den Chlorit-Metaperidotiten zusammen mit Enstatit. Diopsid, Chlorit und Olivin stabil

geblieben sein. Der prograde p-T-Pfad ist somit im Temperaturbereich von 650-720 °C

zwischen 8-12 und 15 respektive 22 kbar verlaufen und hat die Tempcratuiiimite von

850-900 °C nicht überschritten.

Anhand von einigen, teilweise neueren Thermobarometern sind, in Ergänzung zu Evvns

& Trommsdorff (1978). an den Hochdruckparagenesen der Metaperidotite einige absolute

Druck- und Temperaturvverte bestimmt worden (Tab. 5.7). Die am Granat-Peridotit be¬

rechneten Temperaturen variieren je nach verwendetem Thermometer bei einem mittleren

Druck von 25 kbar zwischen 700 und 900 CC (0 bei ca. 800 ± 50 °C). Die mit Zwei-

Pyroxen Solvus Thermometrie (Wells. 1977: Bertr vnd & Mercier, 1985). dem Fe-Mg-
Austausch zwischen Granat und Klinopv roxen (Ellis & Grffn, 1979: alles Fe2+; Krogh,

1988: Fe3+ in Grt berücksichtigt) und dem Ca-Gehalt in Orthopyroxen (Brey & Köhler.

1990) ermittelten Temperaturen liegen im Bereich von 780 bis 830 °C. Die Olivin-Spinell

Fe-Mg-Austauschthermometer (O'Neill & Wall, 1987; B vi i.haus et ak, 1991 ) resultieren

in tieferen Temperaturen um 700-750 °C und lassen auf einen kontinuierlichen Fe-Mg-



Pétrographie und Metamorphose Uhramafische Gesteine 175

Tabelle 5 7 Resultate da thamobarometr ischen Berechnungen an Granat und Chlont Metapendotiten ba

sierend auf den m Tabelle 5 4 zusammenge ste Uten Mineralanah sen Man beachte class generell em mittlaer

I eitler xon ± 50 °Cfut die Thermometer und son ±2 kbar fut die Barometer angenommen werden muss

Probe CH257 163a K HS

V) Gcothermomttne, berechnet bti 25 kbar fin °C]

Zwei P\to\en Solvus Ihetmometne

Witts (197")

Blrirwd cVAEruHs (19Si)

Brla <VkoHifR(1990)

Ell!ls&Grllm1979)

Kroch (198S)

ONLiiLeCW\LL(19S7)

Buxuusaal (1991)

S\LinLEBE\ cV Seck (I9S1)

C \rroi i Wtbb & Woon ( 19861

Bms &KOHH1 (1990) CT m Opx

B) Gtobaromttnc (nur Probe CH 2^7)

H\rllv &GRir\(19S2)

Ems <&. Rom tr (1990)

Breï étal (19S6)

780

840

b95

K V1_ Austiusch /wisehen Cp\ und Gtt

790I890)1

700(820 '

Fe-Xle: Austausch /wisehen Ol und Spi

760

720

Opx Ol yi AI Ntt hausier Fhcirnometne

890

870

Opx Ihetmometne

80^ 7T° 7001

Git Opx Bat orne tue

2S kbai bei 800 C

2ikbir txi 7T°C

^0 +2 kbit Ix i 800 °C

27+ 2 kbit Ixt 7T °C

AI und C t m Opx ( l hermo und B rtometer)

29 kb u T0 °C

27±3kbn 7•^0 + 30oC,

1 betechnet untei Bcmeksithtuunj des noitmüven Fe,+ Geh il tes m Gît
°

m rximale eneehnete Tempel itmen bis S90 C in 163a-> > b/v. bis "61 Cm ils

'
Dutehsehnittswcit aus S \lmei ihn thstn

Austausch /wischen koexistieienclem Oliv in und Ci Spinell wählend dei letiograden Meta¬

moiphose schliessen Die AI Net-Iianstei Theimometne zwischen koexistieienclem Oltho-

pyioxen Olivm und Spinell (Svchelebln &. Slce 1981 Cvrroll Wfbb & Wood 1986)
beiuht auf dem Gleichgewicht Mg2SiÛ4 (Ol) + Mg VhSiOg (mgts in Opx) = MgAMki

(Spi) + Mg2Si20fi (Opx) und ei gibt i echt hohe Tempel atmen um 880 °C Da beide Theimo-

metei abei nm an Spmell-Peridotiten kahbneit sind dm ten sie allenfalls mn beschiankt

auf Spinell-haltige Gianat-Penclotite angewendet weiden und tesultieien m chci /u hohen

Tempeiatuien Zudem sind die Ci- und te'T Gehalte m Spinell det Piobe CH257 sehi

hoch (Tab 5 4) was /usat/hche Fehlei bei dei Iempeiatmbestimmung nach sich ziehen

kann (siehe C vrroi i Wfbb <k Wood 1986)

In den Chlont Penclotiten ist nui das Ca in Oithopvioxen Iheimometei (Brlv & Kohi fr

1990) emtgeimassen veiwendbai, mit dei Einschiankung von meist nicht gepulfeiten Ca-

Gehalten m Oithopvioxen Da dieses Theimometei vveitei ausschliesslich an Spinell-
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Peridotiten kalibriert wurde, sind die ermittelten Temperaturen als Minimalwerte zu be¬

trachten. Die anhand des Ca-Gehaltes in Orthopyroxen bestimmten Temperaturen bewegen
sich um 700-730 °C (Tab. 5.7) und unterscheiden sich klar von den Temperaturen der

jüngeren amphibohtfaziellen Metamorphose (600-660 °C; Tab. 5.2).

Zuverlässige geobarometrische Kalibrationen für ultramafischc Gesteine lassen sich

eher selten finden und sind oft stark von der Temperatur abhängig (bis ca. 3 kbar pro

50 °C, Diskussion in Brey et ak, 1986). Das Granat-Orthopyroxen-Barometer ist in ver¬

schiedenen Arbeiten gut untersucht worden (z.B. Brey et ak, 1986; Carswele & Gibb.

1987) und kann auf Granat-Peridotite angewendet werden. Die Kalibrationen von Hareey

& Green (1982) und Brey & Köhler (1990) ergeben bei Temperaturen von 750-800 °C

gut übereinstimmende Drücke zwischen 25 und 30 kbar (Tab. 5.7). Das empirische Thermo-

barometer von Brey et al. (1986) erlaubt eine unabhängige Abschätzung des Druckes wie

auch der Temperatur und ergibt für den Granat-Peridotit von Cima di Gagnone einen mitt¬

leren Druck von 27 kbar und eine durchschnittliche Temperatur von 750 °C (0 aus 8

Analysen, Tab. 5.7).

Zusammenfassend kann festgehalten werden, dass die hier ermittelten p-T-Bedingungen
für die Hochdruckphase (etwa 800 °C, 25 kbar) ausgezeichnet mit den früheren Daten von

Evans & Trommsdorff (1978) übereinstimmen.

b) Retrograde amphibolitfazielle Metamorphose

Die retrograde metamorphe Entwicklung (Stadien III zu V und VI, Tab. 5.6) in den ultra¬

mafischen Linsen der nördlichen Cima Lunga-Einheit ist durch zunehmende Hydration
und stellenweise Karbonatisierung (Evans & Trommsdorff. 1974; Pfeifer. 1979, 1981)

der Granat- und Chlorit-Metapcridotite während der amphibohtfaziellen Regionalmeta¬

morphose geprägt. Absolute Druck- und Temperaturbestimmungen sind aufgrund unvoll¬

ständiger Paragenesen oder fehlender Kalibrationen nicht möglich.
Die Phasenbeziehungen in hydratisierten Peridotiten sind am besten im vereinfachten

5-Komponentensystem CaO-MgO-AkOor-S^-lFO (CMASH) unter Berücksichtigung
der 8 relevanten Phasen Olivin, Klinopyroxen. Orthopyroxen, Granat, Spinell, Chlorit.

Amphibol (Tremolit) und hFO aufzuzeigen (nach Jenkins, 1980, 1981). Unter der Annahme,

dass Olivin und Wasser im Überschuss vorhanden sind, lassen sich die übrigen 6 Phasen

von Mg2Si04 (Fo) und HaO auf die Ebene CaO-AL03-Si02 projizieren (Fig. 5.12). Für

die Chlorit-Peridotite sind dazu die Zusammensetzungen der reinen Mineralendglieder
verwendet worden, während für den Granat-Peridotit näherungsweise folgende Phasen-

Zusammensetzungen angenommen worden sind: Spinell - MgAF04: Chlorit (Klinochlor)
- MgsAkShOicKOPDg; Klinopyroxen - CaMgo 95AI0 jSiip^Oy Orthopyroxen -

Mg, .c)Al0.2sSi[ 906: Granat-Mg: 6Can 4A]2Si30i2 und Amphibol -Ca2Mg4Al2Si7022(OH)2.
Die Chemographie (Fig, 5.12) weist somit mindestens eine Degeneration in der Form der

Kolinearität von Spinell, Chlorit und Orthopyroxen auf (3 Degenerationen im Falle der

Endglieder und Grtj !). Daraus lässt sich nach Day ( 1972) eine ganze Reihe petrogenetischer
Netze maximaler Stabilität und Geschlossenheit ableiten, wobei kleine Variationen in der

Zusammensetzung der Phasen nur unwesentliche Änderungen in den Topologien bewirken,

solange Granat stets Pyrop-reicher als Grt) ist. Nach Jenkins (1981) können von diesen

Netzen nur deren zwei auf natürliche Peridotite zutreffen, wobei die invarianten Punkte

[Chi] und [Amph] nicht zugleich stabil sein dürfen. Das sowohl auf experimentelle Unter-
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Chernographie:

CMASH-System

Projektion von

Olivin und H20

CaO Figur 5.12: Pseudo-ternäres Diagramm der Phasen

in Metaperidotiten, projiziert auf die Ebene CaO-

AhOr-SiOy (modifiziert nach Jenkins, 1981); die

Mineralabkürzungen sind im Anhang erläutert. Qua¬

drate repräsentieren idealisierte Mineralzusaiiimen-

setzungen in Granat-Peridotiten (siehe Text) und

bilden die chernographische Grundlage für das

petrogenetische Netz in Fig. 5.13; Kreise stellen reine

Mincralendglieder dar (inkl. Spi und Chi). Grtj

(Mg2 sCa0 -sAhSiiOiy) liegt aufder Verbindung zwi¬

schen Chi und Tr und würde zu einer weiteren De¬

generation des Systems fuhren.

suchungen (Jenkins. 1981, 1983) als auch auf direkte Beobachtungen an den Chlorit- und

Granat-Peridotiten von Cima di Gagnone sowie auf viele andere Ultramafititvorkommen

eher zutreffende Netz ((ChD(Cpx)) (Notation nach Day. 1972) ist in Figur 5.13 darge¬

stellt. Das enantiomorphe Netz ((Amph)) (vgl. Medaris & Carswell. 1990) lässt in Olivin-

reichen Gesteinen nur ein beschränktes Stabilitätsfeld für Tremolit zu und steht somit im

Widerspruch zu der Beobachtung an natürlichen ultramafischen Gesteinen, class Tremolit

zusammen mit Olivin bis hin zu tiefen Drücken und Temperaturen stabil sein kann

(Trommsdorff & Evans, 1972. 1974; Evans. 1977). Nur die Relationen um den invarian¬

ten Punkt [Cpx] (metastabil in Fig. 5.13) scheinen im Granat-Peridotit von gewisser Be¬

deutung zu sein (vgl. Medaris & Carswell. 1990).

Das erste retrograde Stadium IV (Tab. 5.6) im Granat-Peridotit basiert auf dem Vor¬

kommen von fibrösem Amphibol-Orthopyroxen-Spinell-Kelyphit um Granat (besonders

entlang von Granat-Olivin-Kontakten). entstanden durch die Reaktion

(11) Grt + Ol + H20 = Amph + Opx + Spi (Chi Cpx).

Diese Reaktion ist in derTopologie von Figur 5.13 metastabil, könnte aber bei einsetzender,

noch relativ schwacher hUO-Zufuhr unter allenfalls eklogit- oder granulitfaziellen Bedin¬

gungen abgelaufen sein und im Ungleichgewicht mit dem umgebenden Peridotit gestanden
haben. Die Bildung der Kelyphitkoronas um Granat ist somit durch ein lokales chemi¬

sches Gleichgewicht als Folge von beschränkter Fluidverfügbarkcit kontrolliert gewesen.

Der retrograde Weg dürfte dabei links des metastabilen invarianten Punktes [Cpx] und

oberhalb oder im Bereich von [Ol] verlaufen sein (Fig. 5.13), da die Chlorit-Breakdown-

reaktionen (9) und (10) besonders in koexistierenden Chlorit-Metaperidotiten nicht über¬

schritten worden sind (vgl. oben) und keine Hinweise auf einen Granat-Zerfall als Folge
von Reaktion (2) gefunden werden konnten.

Die Entstehung von Chlorit und Tremolit in pseudomorphen Aggregaten nach Granat

weist für den Übergang von III respektive IV zu V (Tab. 5.6. Fig. 5.13) auf folgende
diskontinuierliche Reaktionen im Granat-Peridotit hin (Evans & Trommsdorff, 1978):

( 12) Grt + 4 Cpx + 4 Opx + 6 H20 = 2 Tr + Chi (Ol Spi)

(13) 7 Opx + 4 Cpx + 2 Spi + 6 H20 = 2 Tr + 2 Chi (Ol Grt)

Obschon die Olivin-abwesenden Reaktionen ( 12) und (13) in peridotitischen Gesteinen

eher unwahrscheinlich scheinen, dürften sie dennoch bei der Rekristallisation von Granat

und Kelyphit eine Rolle gespielt haben, da die Textur von Olivin bei diesem Schritt kaum

verändert wird. Sie scheint wie Reaktion (11) durch die lokale mineralogische Zusammen-
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Petrogenetisches Netz ((Cpx)(Chl)):

Figur 5,13: Schematischcs petrogenetisches Netz fur die ultramafischen Gesteine von Cima di Gagnone,

abgeleitet aus der Cliemographie in Fig. 5.12 (Notationen nach D\s. 1972). Die Pfeile stellen den wahr¬

scheinlichen Verlauf der prograden und retrograden Metamorphosegeschichte in Granat- und Chlorit-

Peridotiten dar, die römischen Zahlen entsprechen den verschiedenen Stadien m Tab. 5.6. Gestrichelte

Linien und die invarianten Punkte [Chi] und [Cpxf sind metastabil Der unariante Punkt fOl] ist in 01-

reichen ultramafischen Gesteinen eher ungewöhnlich und besonders lokal beim Granat-Zerfall in Granat-

Peridotit von Bedeutung. Letzterer ist durch lokale chemische Gleichgewichte kontrolliert (ehemische Sttb-

sxsteme), wobei auch Ol-abwesemle Reaktionen ablaufen können.

setzung kontrolliert gewesen sein (chemische «Subsysteme»), Reaktion ( 13) könnte, allen¬

falls zusammen mit Reaktion (9), zum raschen Zerfall von Spinell geführt haben. Dazudcm

Granat, Klinopyroxen und Spinel 1 ( in Kelv phit) mehr oder w eniger gleichzeitig verschwin¬

den, scheint der Schritt von III und IV zu V irreversibel ausserhalb des Stabilitätsfeldes

von Granat + Klinopyroxen + Orthopyroxen ± Spinell, wahrscheinlich erst während der

regionalen amphibohtfaziellen Überprägung, erfolgt zu sein (Evans & Trommsdorff. 1978).
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Die sowohl im Granat-Peridotit als auch besonders in den Chlorit-Peridotiten auftretenden

Tremolit-Cluster können sich auf Kosten der Pyroxene über die Reaktion

(14) 5 Opx + 2 Cpx ± Chi + H20 = Amph + Ol (Spi Grt)

entwickelt haben, wobei Klinopyroxen vor Orthopyroxen aufgebraucht worden ist. Die

dabei entstehencleAmphibolpha.se weist zunächst pargasitische Zusammensetzung auf und

wird mit abnehmendem Metamorphosegrad Tremolit-reicher (Evans. 1977; Evans &

Trommsdorff. 1978). Der retrograde p-T-Pfad verläuft demnach in Figur 5.13 zwischen

den invarianten Punkten [Spi] und [Grt]. Letzterer lässt eine minimale Druckabschätzung
für die Genese clerTremolit-Chlorit-Metapericlotite zu und liegt im reinen CMASH-System
bei ca. 800-825 °C und 8 kbar (Jenkins. 1981 ). Berücksichtigt man zudem die etwas redu¬

zierten Aktivitäten der beteiligten Phasen im natürlichen Peridotitsystem, so verschiebt

sich [Grt] zu leicht tieferen Drücken und Temperaturen von rund 7 kbar und 750 °C

(Müntener. 1997. S. 128). Die Bildung der Tremolit-Cluster kann somit bei einem Druck

von 7-10 kbar ab einer Temperatur von 700-720 °C erfolgt sein. Diese liegt 50 bis 100 °C

höher als die 600-660 °C, welche für die amphibolitfazielle Regionalmetamorphosephase
an den Paragenesen der Nebengesteine bestimmt worden sind (siehe Tab. 5.2; Grond et

ak, 1995). Diese offensichtliche Diskrepanz lässt sich allenfalls damit erklären, dass die

Gleichgewichtskurven der Reaktionen (11) bis ( 14) bei der Abkühlung der Peridotite teil¬

weise massiv überschritten wurden und die Reaktionen erst unter den tieferen, amphiboht¬
faziellen Bedingungen ablaufen konnten, sobald die Zufuhr von H2O eingesetzt hat (siehe

auch Müntener, 1997, S. 131).

Das Stadium VI (Tab. 5.6) ist durch die Bildung von Olivin + Talk aus Orthopyroxen
(Reaktion (6)) sowie durch das Auftreten der Mg-Amphibole Anthophyllit und Magnesio¬

cummingtonit charakterisiert. Nach experimentellen Untersuchungen (Ulmer & Tromms¬

dorff. 1995: Wunder & Schreyer, 1997) ist Olivin + Talk bei einem für die amphibolit¬
fazielle Metamorphosephase relevanten Druck von 6-10 kbar unterhalb von 660-700 °C

stabil (vgl. Fig. 5.15). Mg-Amphibol kann sich entweder retrograd aus Enstatit oder prograd
aus Olivin + Talk durch die Reaktionen

(15) 9 En + H20 = Anth/Cumm + Fo (retrograd, H20-Zufuhr)

(16) 9 Tc + 4 Fo = 5 Anth/Cumm + 4 kFO (prograd. Entwässerung)

bilden (Rice et ak, 1974) und weist dazwischen einen relativ kleinen Stabilitätsbercich

auf. Anthophyllit kommt in natürlichen ultramafischen Gesteinen bei Temperaturen zwi¬

schen 600 und 700 °C in Abhängigkeit v ont Fe-Gehalt bis zu einer maximalen Drucklimite

zwischen 8 und 12 kbar vor (inv, Punkt h in Fig, 5.15; Trommsdorff, 1983; Chernosky et

ak, 1985; Evans & Guggenheim, 1988 ). Die Stabilität von Magnesiocummingtonit ist kürz¬

lich von Evans & Ghiorso ( 1995) genauer untersucht worden.

In den Chlorit-Metaperidotiten überwachsen die Mg-Amphibole sowohl das ältere

Enstatit-Olivin-Chlorit-Gefüge als auch die Olivin + Talk-Pseudomorphosen nach ehe¬

maligem Enstatit (Fig. 5,8d/c), Sie sind am ehesten retrograd unter HiO-Zufuhr über die

Reaktion (15) entstanden (Fig. 5.15). Eine prograde Bildung aus Olivin und Talk (Reaktion

16) bei mehr oder weniger isothermaler Druckentlastung infolge einer raschen Hebung
der Zentralalpen scheint demgegenüber eher unwahrscheinlich. Besonders in Venen kann

sich Anthophyllit jedoch auch bei konstantem p und T durch einen Gradienten in der

Fluidzusammensetzung bilden, wobei die Wasserfugazität fH;o abnimmt und kcos teilweise
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ansteigt (vgl. Fig. 4 in Evans & Trommsdorff, 1974). Stellenweise zerfallen Anthophyllit
und Magnesiocummingtonit retrograd zu Talk und Olivin (Fig. 5.8e, Reaktion 16). Der

retrograde p-T-Pfad dürfte somit im Bereich v on 8-10 kbar zunächst in das Stabilitätsfeld

der Mg-Amphibole und anschliessend in dasjenige von Olivin + Talk hineinverlaufen

sein. Die Reaktion Enstatit + ILO —> Olivin + Talk (Reaktion 6) dürfte dabei metastabil

ebenso abgelaufen sein und hat zur Bildung der verbreitet vorkommenden Olivin-Talk-

Pseudomorphosen nach ehemaligem Enstatit geführt (vgl. Fig. 5.15).

Die späte lokale Serpentinisierung und Chloritisierung (Stadium VII) erfolgt wahr¬

scheinlich bei Drücken unter 5 kbar und Temperaturen unter 550 °C während der Exhuma-

tionsgeschichte der Cima Lunga-Einheit, wobei vor allem die Mg-reichen Minerale Olivin,

Talk und Mg-Amphibol von feinen Serpentin- und/oder Chloritsäumen umgeben werden.

5.3.4 Die Stabilität von Granat- und Chlorit-Metaperidotit

Sowohl der Granat-Metaperidotit als auch die porphyroblastischen Enstatit-Chlorit-

Metaperidotite weisen neben den unterschiedlich stark rodingitisierten basischen Gängen

einige weitere Anzeichen auf eine partielle Serpentinisierung vor derFIochdruckmetamor-

phose auf (siehe Kapitel 4.2 und 4.5.3: Evans & Trommsdorff. 1978; Evans et ak. 1979,

1981 ). Bisher wurden jedoch noch nie Hinweise auf eine Rekristallisation eines retrograd

iiberprägten Granat-Periclotits zum typischen Gefüge der porphyroblastischen Enstatit-

Chlorit-Peridotite beobachtet (cf. Hfinrich. 1983). Ebenso konnte bisher noch kein Meta-

peridotitkörper mit granatführenden Partien einerseits, und Partien aus porphyrobl astischem

Enstatit-Chlorit-Peridotit andererseits gefunden werden, wie er aus einem partiell serpen¬

tinisierten Peridotitkomplex entstehen könnte. Die strukturellen Feldbeziehungcn (vgl.

Kapitel 3. Fig. 3.24 und 3.35) weisen jedoch darauf hin, class die Peridotitlinsen durch

Zerreissen ehemals grösserer, zusammenhängender Ul tram all titkomplexe während oder

vor der mehrphasigen isoklinalen Verfaltung der Cima Lunga-Einheit entstanden sind

(Modelle in Grond, 1994: Wahl. 1994). Eine gemeinsame metamorphe Entwicklungsge¬
schichte der beiden Metaperidotittypen scheint demnach, wie schon von Evans & Tromms¬

dorff (1978) und Heinrich (1983) vorgeschlagen, sehr plausibel zu sein, zumal in beiden

Gesteinsarten eine äquivalente Abfolge von Metamorphosestadien (Tab. 5.6) und vergleich¬
bare p-T-Bedingungen feststellbar sind. Unter Hochdruckbedingungen können sich sowohl

Granat-führende als auch Chlorit-Enstatit-domimerte Paragenesen mehr oder weniger gleich-

zeitig nebeneinander gebildet haben, wobei Granat m eher selteneren Fällen entstanden ist.

Die unterschiedliche Mineralogie der beiden Penclotittypen kann einerseits durch unter¬

schiedliche Gesteinszusammensetzungen erklärt werden (Heinrich, 1983; siehe auch

Jenkins. 1981). So lässt sich jedenfalls das Fehlen von Granat in den harzburgitischen
Peridotitlinsen (z.B. Linse Mg 163) begründen, wo die Ca-Gehalte teilweise ak Folge einer

früheren Serpentinisierung tief (vgl. Kapitel 4.2.4c) und Al m Chlorit gebunden ist. Daneben

finden sich aber auch ultramafische Korper, che trotz ihres fcrtileren Iherzohthischen Cha¬

rakters (höhere Ca- und Al-Gehalte; z.B. Mg31) keine Anzeichen auf ehemaligen Granat

wiedergeben. Neben der Gesteinszusammensetzung könnte demnach andererseits der Grad

der Serpentinisierung, also der ursprüngliche H20-Gehalt vor der Hochdruckphase. und/

oder Vorkommen und Verteilung kUO-haltiger Phasen (v.a. Amphibol und Chlorit) im Gestein

eine wichtige Rolle bei der Frage nach der Stabilisierung von Granat gespielt haben.
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Um che erste Hypothese zu testen, ist am Beispiel dei Piobe 160 3 (ehemals Gianat-fuhiend,

1 3 Gew% CaO, 2 41 Gew% AI2O3. siehe Tab 4 1) dei uispiunghch im Gestein gebundene

Wasseigehalt sukzessive von null bis zui Sättigung bei etwa 8 9 Gcw% H2O angehoben

worden Die jeweils stabilen Paiagenesen und Reaktionskm ven sind im CMASH-System

mit dem Piogiamm VERTEX (Connoi iy 1990) in Abhängigkeit von p und T beiechnet

woiden (Fig 5 14) Im^O-heienCMAS-Svstem (Fig 5 14a) ist mit zunehmendem Druck

eine Abfolge v on Plagioklas- ubei Spinell- zu Gl anat Pendotit ei sichtlich, mit einem mtei-

mediaien Korundleld bei tiefeien Temperaturen Gianat ist bei Tempciatuien um 800 °C

beieits ab etwa 14 kbai stabil Eine foitlaufende Zugabe von H2O beispielsweise duich

paitielle Seipcntmisieiung zieht m Abhängigkeit von p und T eine zunehmende Stabih-

sx
J£

a

1000

Figur 1 14 Vereinfachte p FDiaaamnte fia unterschiedliche H O Gehalte am Beispiel ana fixierten

Zusanimenset ung (Probe 160 -> ehemaliger Gianat Pendotit i un C M \SII Sxstan berechnet mit dem Pro

giamni \ER1EX (Cow vn 1990) und den thainodnianuschcn 1) itenbasen son Bnmw (1990) fut Gianat

und Hau WD et P()\\LIL(1990 rendait 1994) fui die übrigen Minerale Die Kursen sind jeweils mit den

entsprechenden Reaktionen best haftet wobei sich die hoher temperierte Paragenesc auf da rechten Seite

des Gleich achai s befindet Die stabilen Tat eigene sen 111 den x e 1 w hicdene n Im at leinten I eldeni sind km six

geschlichen Zahlen in Klammern In aehnai cht Fl O \ntalc die jeweils noch im Gestein gebunden sind

Da gestrichelte Pfeil repiasentiat den mtttloai \ a lauf der Hothdiuckinctanioiphose in den Cimet di

Gagnone Peridotiten (~S00 C 2~> kbai) Man beachte class Gianat bis u einem H->0 Gehalt son I 6

Gcx\ °/c auch untahalb son 6it) C itsammai mit Chlont stabil sait kann
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sierung H20-haltiger Minerale (Tremolit, Chlorit (Klinochlor), Antigorit, Talk, Antho¬

phyllit) auf Kosten von Plagioklas, Spinell und Granat sowie vermehrt Entwässerungs-
reaktionen nach sich, die zu einer freien fluiden Phase im Gestein führen. Granat kann bei

Temperaturen unter 850 °C und Drücken über 14 kbar bis zu einem kritischen H20-Gehalt

von etwa 1.6 Gew9c zusammen mit Chlorit vorkommen (Fig. 5.14b). Eine weitere Erhö¬

hung des Wasseranteils bis zur hUO-Sättigung bei ca. 8.9 Gcw% führt zur Destabilisierung

von Granat zu Gunsten von Klinochlor, Tremolit und Antigorit (Fig. 5.14c und d). Granat

ist dann erst ab dem Breakdown von Klinochlor oberhalb von 850 °C stabil, darunter ist

AI in Chlorit und Ca in Diopsid oder Tremolit gebunden.
Das Beispiel der Probe 160.3 (Fig. 5.14) zeigt, dass der H20-Gehalt in ultramafischen

Gesteinen bei gegebener Gesteinszusammensetzung einen Einfluss auf die Topologie der

Phasendiagramme im allgemeinen und auf die Granatstabilität im besonderen ausüben

kann. Nach Berechnungen von Jenkins ( 1980) verschiebt eine Reduktion der H2O-Aktivität
durch Verdünnung der fluiden Phase mit weiteren flüchtigen Komponenten (z.B. CO2,

CH4, SO2 u.a.) die Dchyclrationskurven von Chlorit und Tremolit zusätzlich zu tieferen

Temperaturen, wobei Granat schon unter 700 °C kristallisieren kann (z.B. 650 CC, 25 kbar

bei aj^o = 0-5; vgl. Fig. 5.15). Die Diagramme in Figur 5.14 sind aber nur für einen

bestimmten H20-Gehalt im Gestein gerechnet und weisen im Vergleich zu Figur 5.13 und

zu den vorangehenden Ausführungen einige Differenzen auf. So wird Granat beispiels¬
weise unterhalb von 850 °C vorwiegend trocken gebildet (Fig. 5.14b). während die zuvor

vorgeschlagen Entwässerungsreaktionen (Reaktionen (la/b/c), vgl. Fig. 5.13) bei der Be¬

rechnung allesamt nicht berücksichtigt werden und metastabil zu sein scheinen. Dies dürfte

mit der fixierten Gesteinszusammensetzung zusammenhängen, wobei das HoO vorwiegend
in Chlorit gebunden und Granat anstelle von Amphibol als stabile Ca-Phasc gebildet wird.

Die einzig mögliche. Granat-bildende Entwässerungsreaktion in CMASH stellt somit der

Chlorit-Breakdown dar.

Neben dem HoO-Gehalt kann aber besonders auch die Verteilung der ^O-haltigen
Minerale Amphibol und Chlorit im Peridotit für che Bildung von Granat entscheidend

sein. Nach Figur 5.13 ist eine frühe Granat-Kristallisation auch in HoO-reichen Peridotiten

möglich, wenn Amphibol vorhanden ist. Im Falle von Amphibol-freien Gesteinen kann

Granat jedoch erst am Breakdown von Chlorit (Reaktion (10)) bei rund 850-900 °C und

mehr als 15 kbar entstehen (Jenkins, 1981. 1983; Jenkins & Chfrnosky, 1986). Dies würde

eine Erklärung für die häufig vorkommenden. Ca-armen Chlorit-Peridotite und die eher

seltenen Granat-Peridotite geben. Die Ca-reichen Chlorit-Amphibol-Peridotite (z.B. Mg 31)

müssten dabei jedoch entweder rekristallisierten ehemaligen Granat-Peridotiten entsprechen
oder vor der Hochdruckphase trotz recht starker Serpentinisierung noch immer viel Diopsid
und kaum Amphibol enthalten haben. Weiter könnten die hFO-führenden Phasen nicht

homogen im Gestein verteilt, sondern vor der Granat-Bildung besonders bei geringerem

Serpentinisierungsgrad (z.B. auf Granat-Peridotit Mg 160 zutreffend) lokal entlang der

Korngrenzen zwischen Olivin, Ortho- und Klinopyroxen konzentriert gewesen sein, wobei

die Peridotite selber teilweise noch Mantel-ähnliche Texturen aufgewiesen haben dürften.

Somit wären die Korngrenzen deutlich H20-reieher als der Pendotit gewesen und die Granat-

Bildung hätte sich dort infolge v on Entw ässerungsreaktionen konzentrieren können. Auf diese

Weise liesse sich auch das charakteristische poikiloblastische Granat-Wachstum erklären.

Zusammenfassend ist festzuhalten, class neben dem Grad der Serpentinisierung auch

die Gesteinszusammensetzung und vor allem die Verteilung von HiO-haltigen Mineralen
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wie Amphibol und Chlorit die Stabilität von Granat in den Metaperidotiten der Cima Lunga-
Einheit massgeblich beeinflusst haben kann. Dabei scheint besonders Amphibol eine

wichtige Rolle zu spielen (Fig. 5.13). Die meisten Peridotitkörper von Cima di Gagnone
dürften zu stark serpentinisiert und dementsprechend zu Chlorit-reich und Amphibol-arm

gewesen sein, als dass sie zu Granat-Peridotiten hätten rekristallisieren können, was im

übrigen durch den Grad der Rodingitisierung der basischen Einschlüsse bestätigt wird.

5.3.5 Zusammenfassung - der alpine p-T-Pfad der ultramafischen Gesteine von Cima

di Gagnone

Aus mikrostrukturellen und petrographischen Beobachtungen lassen sich sowohl im Granat-

Metaperidotit als auch in den Chlorit-Metaperidotiten von Cima di Gagnone bis zu 7 auf¬

einanderfolgende Stadien der Metamorphosegeschichte festlegen (Tab. 5.6). Der schema¬

tische p-T-Pfad in Figur 5.15 ist aus mehrheitlich qualitativen und einigen quantitativen
Druck- und Temperaturabschätzungen an typischen Mineralparagenesen dieser Stadien

und deren gegenseitiger Beziehungen abgeleitet worden.

p[kbar]
'

\ /

,
V? -,-A0

Figur 5 15- Vereinfachtes p-r-Diagiamm tut die Cima di Gagnone-Metaperidotite, Topologic nach

iROMStsoORfi et cd (19981. Die Rcaktionskurxe n ( 1 ), (2). (3) sind nach E\ ws aal (1976) und Es ws( 1977);

(4), (5) nach Ulsur & Trommsdori t (1995) und Wi \di~r & SomnrR (1997); (6), (7) nach CncR\osr\i et al.

(19S5), E\ i,vs A Gl ct,r\nriM (19SS) und F\ tvs & Giiiorso (1995), (8) von Jr\u\s ( 1983). (9), (10) aus

Jrts'um (1981) und Jrxkiss & Ci/irsosk) (1986t, (11) nach Hlr/bii<g (1978) und (12) aus Wnss (1997, fur

Ti-gcscittigten Ticl). Die strichpunktierten 1 inicn entsprechen dem Verlauf der Reaktionen (8), (9) und (10)
bei einer reduzierten IhO-Aktnitat sott 0 5 im Fluid (nach Jl\ki\s, J980). Da p-T-Pfad ist schématisai

eingezeichnet, zusammen mit den s ascitic datai Stadien da Mctamoiphosegeschicltte (lab. 5 6)
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Ein frühes Stadium von partieller Serpentinisierung kann aufgrund verschiedener, noch

erkennbarer Evidenzen nachgewiesen werden. Die nachfolgende prograde Entwicklung
während der Subduktion ist vor allem von Entwässerungsreaktionen geprägt. Der prograde

p-T-Pfad verläuft bei 720 °C unterhalb von maximal 22 kbar (inv. Punkt lj in Fig. 5.15;

Ulmer & Trommsdorff, 1995: Wunder & Schreyer, 1997) durch das Talk-Stabilitätsfeld,

da Olivin bei der Bildung von Enstatit verbraucht wird, wie die teilweise resorbierten

Olivin-Einschlüsse in porphyroblastischem Enstatit belegen. Absolute Druck- und Tempera-

turabSchätzungen an der Paragenese Olivin + Orthopyroxen + Klinopyroxen + Granat ±

Magnesiohomblende ergeben 800 ± 50 °C und 25 ± 5 kbar für den Höhepunkt der Hoch¬

druckmetamorphose (Stadium III; Evans & Trommsdorff, 1978). Das Überleben von

Magnesiohomblende und Titanoklinohumit-Relikten im Granat-Peridotit sowie die an¬

haltende Stabilität von Chlorit in den Enstatit-Chlorit-Peridotiten während der Hochdruck¬

metamorphose ist konsistent mit diesen p-T-Bedingungen. Die Stabilisierung von Granat

scheint dabei sowohl vom Grad der früheren Serpentinisierung und der dadurch beeinfluss-

ten Gesteinszusammensetzung als auch von der Verteilung FFO-haltiger Minerale (v.a.

Amphibol und Chlorit) im Peridotit abhängig zu sein. Ersteres wird im übrigen durch die

schwächere Rodingitisierung der basischen Boudins im Granat-Peridotit bestätigt.

Die retrograde Entwicklung ist durch zunehmende Hydration der Metaperidotite unter

vorwiegend statischen Bedingungen gekennzeichnet und findet mehrheitlich während der

«lepontinischen» amphibohtfaziellen Regionalmetamorphose statt. Das Stadium IV tritt

nur im Granat-Peridotit in der Form von Amphibol-Orthopyroxen-Spinell-Kelyphiträndern
um Granat auf, die sich bei einsetzender, noch relativ geringer tUO-Zufuhr gebildet haben.

Das Stadium V ist durch Chlorit-Tremolit-Pseudomorphosen nach Granat und durch

Tremolit-Cluster nach Klinopyroxen charakterisiert. Der Übergang zu Stadium VI ist weiter

durch die Entstehung von Olivin + Talk aus Enstatit und das Auftreten von Anthophylht
definiert. Beide Stadien haben sich am ehesten relativ schnell hintereinander bei Tempera¬
turen von 600-680 °C und Drücken von 6-10 kbar (Tab. 5.2) entwickelt. Dabei ist anzu¬

nehmen, dass besonders die Tremolit- und Chlorit-bildenden Reaktionen (12) bis (14)

teilweise erst bei deutlich tieferen Temperaturen, ak in Figur 5.15 gezeigt, abgelaufen
sind, da die Gleichgewichtskurven markant überschritten werden konnten, solange nicht

genügend HoO zur Verfügung stand. Anthophyllit scheint besonders in Chlorit-Peridotiten

sowohl das Enstatit-Olivin-Chlorit-Gefüge wie auch die Olivin + Talk-Pseudomorphosen
nach Enstatit überwachsen zu haben und zerfällt retrograd zu Olivin + Talk. Der retrograde

p-T-Pfad verläuft somit zunächst in das Anthophvllit-Stabihtätsfeldes (-10 kbar und

-700 °C) und danach in das Olivin + Talk-Feld, wobei auch die metastabile Reaktion

Enstatit + H2O —> Olivin + Talk abgelaufen ist. wie die zahlreichen Olivin-Talk-Pseudo-

morphosen nach Enstatit belegen (vgl. Fig. 5.15).

Im letzten Stadium VII ist die p-T-Eiitwicklung durch gelegentliche Serpentinisierung
und Chloritisierung Mg-reicher Minerale bei Temperaturen unter 550 °C und Drücken

unter 5 kbar in Zusammenhang mit der Exhumationsgeschichte charakterisiert.
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5.4 Metabasische Gesteine

5.4.1 Einleitung und Kristallisation-Deformation

Die metabasischen Gesteine (Eklogite, Metarodingite. Amphibolite) der nördlichen Cima

Lunga-Einheit sind in früheren Arbeiten bereits sehr detailliert untersucht worden (siehe

Tab. 5.1). Deren Pétrographie und Metamoiphose sollen in diesem Kapitel zusammengeiasst
und durch einige weitere Beobachtungen ergänzt werden. Neben den Eklogiten und Meta¬

rodingiten befassen sich die folgenden Ausführungen auch mit den aus diesen entstandenen

Produkten der amphibohtfaziellen Überlagerung (Symplektit-Eklogite. (Granat-) Amphibo¬
lite und Blackwalls). Der bestehende Datensatz wird durch einige neue Mineralanalysen
an Eklogiten und Amphiboliten vom Aufschluss Mg 163 erweitert (siehe Anhang), unter

besonderer Berücksichtigung von verschiedenen retrograden Amphibolgenerationen.
Tabelle 5.8 gibt einen Überblick über die Stadien der metamorphen Entwicklung sowie

die zugehörigen Mineralparagenesen in den metabasischen Gesteinen, aufgeteilt nach

Eklogiten/Amphiboliten und Metarodingiten/Blackwalk. Die eklogitfaziellen Paragenesen
sind meist nur in Kernzonen basischer Linsen und Lagen erhalten geblieben, wo sie vor

Fluidzufuhr und Deformation während der nachfolgenden amphibohtfaziellen Metamor¬

phose geschützt waren. Zum Rand der Linsen hin sowie teilweise entlang der Hochdruck¬

schieferung werden sie von amphibohtfaziellen Mineralassoziationen ersetzt, wobei die

Verfügbarkeit von hUO eine wichtige Rolle spielt und den Grad der Rekristallisation be¬

stimmt (Heinrich. 1982, 1983). Die Eklogite wandeln sich dabei zunächst in Symplektit-

Eklogite und Symplektit-Granat-Amphibohte um und rekristallisieren schliesslich zu

manchmal Biotit-führenclen Plagioklas-Amphiboliten. Um die Metarodingitboudins in den

Metaperidotiten entstehen dunkle, Amphibol-reiche Kontaktzonen (Blackwalls), wobei

sich vom Metarodingit zum Ultramafitit folgende drei Reaktionszonen erkennen lassen

(Fig. 5.16; Evans et ak. 1979): (1) eine grüne Zone aus Hornblende-Epidot-Symplektit
und Diopsid. die zum Metarodingit scharf begrenzt ist (innere Blackwall); (2) eine schwarze

Zone aus Hornblende und Epidot. lokal mit grossen Titanitkristallen (äussere Blackwall);

und (3) eine grobkörnige, heterogene Zone aus Aktinolith und Chlorit. Die Reaktions¬

zonen zwischen Eklogit und Ultramafitit sind weniger eindeutig und bestehen etwa aus

der Sequenz, (1) Granat und Symplektit nach Omphazit. (2) Hornblende und (3) Chlorit

und Aktinolith (Evans et ak. 1979).

Sowohl die Alteration der Eklogite zu ( Sv mplektit-Granat-) Amphiboliten als auch die

Bildung der Reaktionszonen um Metarodingite finden oft ohne jede interne Deformation

Figur 5.16: Mehrfach zonierte Blackwall (BW) um

Mctaiodtngit-Bouduts (M) im Kontakt zum Meta¬

pendotit. entstanden wahrend der ainphibolit-
faziellen Überlagerung unterHjO-Z.ufuhr Zonen 1,

2 und 3 sind im Text beschrieben. Man beachte, dass

nur m Zone 3 (Chlorit-Zonc) eine Schiefeiung er¬

kennbar ist, die parallel zu jener im benachbarten

Vlttamafitit verlauft Schutt unterhalb Linse Mg
163a, Sudende (Duichmessci des Objektivdeckels:
5 cm ).
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Tabelle 5.8: Übersicht über die Mineralparagenesen während den verschiedenen metamorphen Entwicklungs¬
stadien in metahasischen Gesteinen. Die Zahlen entsprechen verschiedenen, im Text besprochenen Mineral-

geiierationcn; Syrnpl bezeichnet Minerale, die am A iifhau des Symplektits beteiligt sind (nur Eklogite).

I) Eklogite, Symplektit-Eklogite und (Grt-) Amphibolite

Subduktion (Dhp) Deckenbilclung und -verfaltung (D] bis D3)

Stadium

Minerale

Eklogitfazics 1 retrograde amphibolitfaziclle Überprägung

Eklogit Symplektit- Grt-Symplektit- | (Biotit-)

1 Eklogit | Amphibolit | Amphibolit

Quarz

Omphazit

Granat

Zoisit

Disthen

Phengit. Paragonit (?)

Rutil

Hornblende ivcrsch.)

Diopsid

Plagioklas

Klinozoisil

Epidot

Ilmenit

Tilanit

Chlorit

Biotit

1 1 1
I ! |
1 i 1
1 ! 1

1 1
i -1- 11 ! 1

1 i 1
1 i 1
1 ! 1

1 1 iTSMiiph 1 3/4 ! 4

1 Sunpl | |

| Svmpl !

1 l 1

1 1

1 1 !

i 1
'

!

S\mpi um Phe ' '

i I i

II) Metarodingite und Blackwalls

Subduktion (DHP) Deckenbildung und -verfaltung (Di bis D3)

Stadium

Minerale

Eklogitfa/ies ' retrograde amphibolitfazielle Überprägung (Blackwalls)

Metarodingit 'Di-Ep-Amph-Fets | Ep-Amph-Fels | Chl-Amph-

prograd i retrograd (Zone 1) (Zone 2) | Schiefer (Zone 3)

Granat (Grossular)

Diopsid

Zoisit/Klinozoisit

Rutil

Ilmenit

T'itanit

Epidot

zt ""ii__
_ 4 \

! 1 | |

!

1 : ! '
'

Aktinolith (selten Tremolit)
1

!
'• i 1

Hellglimmer :.:;~~1 1 i

der Gesteine statt. Die hohe mechanische Kompetenz der Eklogite und Metarodingite
bleibt so auch in den amphibohtfaziellen t'mvvancilungsproduktcn erhalten, was wahr¬

scheinlich eine wichtige Voraussetzung für das Überleben der eklogitfaziellen Paragenesen
in Kernzonen darstellt (Heinrich. 1983). Lediglich in vollständig rekristallisierten

Plagioklas-Amphibohten und den Chlorit-Aktmolith-Schiefern der Randzonen bildet sich

gelegentlich eine neue Schieferung aus, die parallel zur Hauptschieferung in den Neben-
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gesteinen verläuft und der zweiten Deformationsphase D2 zugeordnet werden kann (Grond,

1994, S, 55). Abgesehen davon ist es in den metabasischen Gesteinen nicht möglich, ge¬

nauere Beziehungen zwischen den Deformationsphasen Di bis D3 und dem metamorphen
Mineralwachstum festzulegen (siehe Tab. 5.8).

5.4.2 Pétrographie, Mikrostrukturen und Mineralchemie

a) Eklogite, Symplektit-Eklogite und (Granat-) Amphibolite

Die Eklogite weisen normalerweise ein grano- bis leicht porphyroblastisches Gefüge be¬

stehend aus Granat, Klinopyroxen (Omphazit), Rutil sowie unterschiedlichen Mengen an

Zoisit und meist nahezu undeformiertem Quarz auf (Fig. 5.17a). Eine farblose bis blass

olivgrüne Hornblende (Amphi) tritt einerseits gleichkörnig zusammen mit Omphazit auf

und gehört möglicherweise ebenfalls zur eklogitischen Paragenese (Heinrich, 1978). An¬

dererseits überwächst sie, oftmals von feinen Rissen ausgehend, das eklogitische Gefüge

poikiloblastisch (Fig. 5.17a). Disthen-Eklogite sind im Gegensatz zu Alpe Arami (Dal

Vesco, 1953; Ernst. 1977) selten und bisher von einem Vorkommen sicher beschrieben

(Heinrich, 1978, 1983). Phengitischer Hell glimmer kommt als bis zu 5 mm grosse Kristall-

paketc in Adern und Segregationen zusammen mit Quarz, Granat, Zoisit und teilweise

Omphazit vor, ist in Eklogiten selber jedoch nicht zu finden. Variationen in der Korngrosse

(0.5-3 mm) und dem relativen Modalbestand fuhren zu der typischen Bänderung der

Eklogite. Die gelegentliche sehwache Schieferung parallel zur Bänderung wird durch eine

Ausrichtung von Klinopyroxen, Zoisit und Hornblende hervorgerufen.

Omphazit bildet einschlussarme, leicht elongierte Körner von 1-2 mm Grösse und ist

auch in frischen Eklogiten meist von einem dünnen Symplektit-Saum umgeben. Der Jadeit-

Gehalt ändert von Probe zu Probe in Abhängigkeit vom Natriumgehalt im Gestein von

über 40% (111.121) zu beinahe 20% (163a. 15) (Fig. 5.18a). wobei auch beim Übergang
von Eklogiten zu Metarodingiten eine kontinuierliche Abnahme festzustellen ist (Evans et

ak, 1979). In den einzelnen Proben variiert der Jadeit-Anteil zusätzlich, ohne dass jedoch
eine systematische Zonierung zu beobachten wäre.

Granat ist regelmässig verteilt, grano- bis porphyroblastisch und meist mehr oder

weniger idiomorph (Körner bis 3 mm) (Fig. 5.17a/b), Besonders in Kernzonen enthält er

zahlreiche Einschlüsse von Omphazit, Zoisit, Rutil. Quarz und seltener auch Hornblende

(Amph]), die Ränder sind dagegen beinahe einschlussfrei. Dies verleiht ihm häufig ein

atollförmiges Aussehen. Granat ist allgemein Pvrop- und Almandin-reich (65-84%

Pyralspit, 16-35% Ugrandit; v gl. Evans et ak, 1979) und oftmals stark zoniert, wobei die

Gehalte an Pyrop(26-40rOundAlmanclm (38-45%) vom Kern zum Rand zunehmen und

der Grossular-Gehalt (27-14%) massiv sinkt (Fig. 5.18b). Die Mg-Zu- und Ca-Abnahme

ist besonders auf den Granatrand konzentriert und lässt möglicherweise auf fortgesetztes
Granatwachstum bei fallendem Druck und zugleich leicht steigender Temperatur schliessen

(Heinrich, 1986). Die Granatrelikte der Probe VI.21 unterscheiden sich deutlich von Gra¬

naten aus Ekiogiten und Symplektit-Ekiogiten m markant höheren Fe- und Mn- sowie

tieferen Mg-Gehalten (53-59% Alm, 17-22% P\. 2-5 ^7 Spess). Sie weisen entweder eine

andere Entstehungsgeschichte auf oder haben retrograd mit der umgebenden Amphibolit-

paragenese ausgetauscht.
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1 igui 5 17 Mikroaufnahme n undBSF Bilder welche che xeiscluedaien Mtkiostt tiktui en in Eklogiten Sxmplektit
Eklogiten und (Gianat ) \mphibohten charakterisieren a) Lkloat an Hör nblendepoikiloblast (Amph /) uba

xxachst das gtano bis potphnoblostischc Gchae aus ilongiatan Oinpha it Zoisit teilweise atollfoitmgcm
Granat Quai und Rutil Oinpha it ist xon dünnen Sxmplektit Saunten umgehen (DS 111121) b) Sxmplektit
Eklogit Omphaat ist gern lieh dutch seht fankoinpen Sxmplektit (Sxiitpl) eiset twoiden Gianat und Zoisit

sind noch gut et halten und xon dünnen \mph ± Plag Randan umgeben (DS 111 12a) c) Gianat Sxmplektit
Amphibolit Gianat erfüllt uschends u sxmplcktitischcii Psaidomoiphosen wobei die alte Kornfoim noch

gut akennbai ist Da Sxmplektit rekristalhsurt daneben u einem ferma ahntern Gefugt aus Amphy und

Plag (DS 16xa ha) d) reinkor np icki istallistata Piep Imphibcht mit Gianat Psaidomoiphosen aus Plag

Amph Lp und Chi (DS 16 W 20) c) 1 ciristkoimga Sxmplektit aus Diopsid Plagioklas und \mphtboI ( Amph )
eiset t Oinpha it(BSF Bild DS16ni T) f)Sxmplektitkoronaaus utdialstrahlig \erwachsenemPlaaoklas und

Amphibol (\mph ) um Gianat \iiatiitndc \inj lubole in da Matnx ( Ampln ) sind oftmals antat (BS!

Bild DS16hi y)

Zoisit tntt noimaleiweise ehei untcigeoidnet auf kann lagenweise jedoch als längliche
und oftmals emgeiegelte Pnsmen dominicien Ei ist gelegentlich zomeit und wnd zum

Rand hm Epidot-ieichet (2-3 Gew c( l e:0^ im Kein. 6-7 Gev\% am Rand)
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Figur 5.18: a) Zusammensetzung \on Omphazit und sxmplektitischem Diopsid. Der Na-Gehalt in Omphazit
vcv liert in Abhängigkeit x oniNinO-Gchalt im Gestein (Zahlen in Klammem) und nimmt zudem m den einzelnen

Proben leicht ab. Diopsid in Sx mplektit weist deutlich tiefere Na-Konzentrationen unter 0.1 pfu auf. b) Eklogit/scher
Gianat ist generell staik zoniert (Pfeil), nut einer deutlichen Ca-Abnahme und gleichzeitiger Mg-Ziinahmc vom

Kern zum Rand. Die tiefen Mg-Gehaltc der Granat-Relikte x on M 21 w erden durch höhere Fe- linclMn-Anteile

kompensiert.

Die amphibohtfazielle Überprägung der Eklogite reduziert die modalen Anteile an Pyroxen

und Granat sukzessive und konzentriert sich auf die Randzonen der Eklogithnsen sowie

entlang der Bänderung und Schieferung S^p innerhalb derselben (Evans et ak, 1979; Hein¬

rich, 1983). Sie äussert sich in unterschiedlich weit fortgeschrittenen Alterationsstadien

(Tab. 5.8), die durch zunehmende Hydration, charakteristische Gcftige und unterschiedliche

Amphibolgenerationen (AmplT^a) gekennzeichnet sind. Die Zusammensetzungen letzterer

sollen in einem separaten Kapitel diskutiert werden (Kapitel 5.4.3b).

Bei einsetzender Retrogression der Eklogite zerfällt zunächst Omphazit relativ schnell

zu einer äusserst feinen symplektitischen Verwachsung aus meist Na-reichem Plagioklas

(0.2 < Xao < 0.5), Diopsid und zunehmenden Anteilen an aktinolithischer bis tschermaki-

tischer Hornblende (Amph^) (Symplektit-Eklogit. Fig. 5.17b/e). Symplektitischer Diopsid
ist bedeutend Jadeit-ärmer als Omphazit (0.09 > Xj<j > 0.02, Fig. 5.18a), was auf massiv

tiefere Drücke während der Symplektitbildung infolge rascher Hebung hinweist (p < 10

kbar, Gasparik & Lindsley, 1980). Granat und Zoisit bleiben vorerst recht gut erhalten

und werden lediglich von dünnen Säumen aus Amphibol (Amph^) und gelegentlich Anor-

thit-reichem Plagioklas (X^n > 0.8) umgeben (Fig. 5.17b). Ihn die «eklogitischen» Horn¬

blenden (Amph]) entstehen diffuse Anwachsränder (Ampfn). die einen kräftigeren Plco-

chroismus von oliv nach grünbraun und im Kontakt zu Granat auch blaugrün aufweisen.

Rutil wird zunächst von Ilmenit und später Titanit gepanzert und kann so selbst in total

rekristallisierten Amphiboliten überlebt haben. Disthen zeigt einen Symplektitsaum ans

Korund und Plagioklas (Heinrich, 1978, 1983) und Phengit wandelt sich zu einem Symp-
lektit aus Biotit. Plagioklas und Alkalifeldspat um (Heinrich. 1982. 1983).

Mit zunehmender Amphibolitisierung rekristallisiert der feinstkörnige Diopsid-

Plagioklas-Amphiboü-Symplektit zu einem gröberkörnigen Plagioklas-Amphibol-

Symplektit (Fig. 5.17c) und schliesslich zu einem eng verzahnten Gefüge aus Plagioklas
und Hornblende4 (Granat-S}mplektit-Amphibolit. Fig. 5.17d). Granat zerfällt oftmals zu

symplektitischen Pseudomorphosen aus An-reichem Plagioklas. Amphiboly und variablen

Anteilen an Epidot und Chlorit (Fig. 5.17c/f). kann bisweilen aber als Teil der amphiboht¬
faziellen Paragenese erhalten bleiben oder neu kristallisieren (GrtA. Die «eklogitische»
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Hornblende (Amph]) wandelt sich kontinuierlich zu amphibohtfaziellen Hornblenden

(Aratpfi2 und Amph4) um. Zoisit wird von Plagioklas und Klinozoisit/Epidot ersetzt.

In Randzonen grösserer Eklogitkörper sowie in kleineren Linsen können die Symplektit-

Amphibolite gänzlich zu manchmal Granat- und Biotit-führenden Plagioklas-Amphibohten
rekristallisiert sein. Die früheren Granate sind häufig noch als rundliche Pseudomorphosen

aus Amphibol, Plagioklas. Epidot und etwas Chlorit erkennbar (Fig. 5.17d). Das gelegent¬
liche Auftreten von Biotit in zuvor K-armen Metaeklogiten weist auf eine variable K-

Metasomatose aus den umliegenden Nebengesteinen hin. Amphibol (AmphTJ bildet stellen¬

weise zusammen mit Biotit eine neue Schieferung, die parallel zur Hauptschieferung S2 in

den angrenzenden Gneisen verläuft.

b) Metarodingite und Blackwalls

Bei den Metarodingiten handelt es sich allgemein um äusserst feinkörnige (< 0.3 mm),

Ca-reiche, sehr massige Gesteine, die gelegentlieh schwach gebändert und von unregel¬

mässigen, dünnen Adern durchsetzt sind. Das feinverwachsene, grano- bis poikiloblastische

Mikrogefüge besteht zu ungefähr gleichen Teilen aus farblosem bis blass gelblichem Granat

und farblosem Diopsid sowie variablen Mengen an Zoisit/Klinozoisit, Epidot und einer

farblosen bis blass blaugrünen Hornblende (Amphi in Tab. 5.8; Fig. 5.19a). Rutil, Ilmenit

und Titanit stellen verbreitet vorkommende Akzessorien dar, wobei Rutil und Ilmenit

primäre Phasen sind und oft von Titanit gepanzert werden. Hellglimmer ist gelegentlich

interstitiell als feinste Blättchen vertreten. Die schwache Bänderung ist durch variable

Modalbestände bedingt, die Minerale selber sind normalerweise nicht orientiert, so dass

auch mikroskopisch keine Schieferung Syp erkennbar ist. Nur in wenigen Fällen zeichnen

gerichtet gewachsene Klinozoisit- und Hornblencle-Porphyroblasten mit bis zu 5 mm Länge

eine auch makroskopisch gut sichtbare Lineation L^p nach (z.B. Probe 163a. 14).

Granat ist Grossular-reich (weniger als 20% Py + Alm in Ca-reichstcn Gesteinen,

Evans et ak, 1979), unrcgelmässig geformt und oftmals leicht poikiloblastisch. Er bildet

keine idiomorphen Porphyroblasten wie in den Eklogiten. Diopsid (Xm< 0.1) xmàZoisit/

Klinozoisit treten als durchschnittlich 0.1-0.3 mm grosse, teilweise hypidiomorphe Körner

in der Grossular-Matrix auf und sind häufig zu kleinen Aggregaten gruppiert. Die dünnen,

unregelmässig orientierten Adern bestehen mehrheitlich aus reinem Grossular und nur

selten aus Diopsid, Hornblende und Epidot. Die Minerale sind in den Adern eher gröber-

körnig als in der benachbarten Metarodingitmatrix.

Epidot und Hornblende (Amphi) überwachsen das DiopsickGrossular-Gefüge und

scheinen retrograden Ursprungs zu sein (Tab. 5.8). Die Hornblende ist generell interstitiell

bis poikilitisch, gelegentlich aber auch idioblastisch. Epidot bildet dagegen meist leisten-

förmige Idioblasten und manchmal dendritische Strukturen, die besonders in Grossular-

Adern oft von feinen Rissen ausgehend vorkommen. Solche späte Risse können das ganze

Gestein durchziehen und enthalten häufig sekundäre Alterationsprodukte wie Amphibol,
Chlorit. Epidot und Titanit.

Die amphibolitfazielle Überlagerung äussert sich hauptsächlich in mehrfach zonierten

Blackwalls um Metarodingitboudins Tgl. Fig. 5.16. Tab. 5.8). Im Gegensatz zu Eklogiten
zerfällt zunächst nicht Diopsid, sondern Grossular (inklusive Venen) entlang einer messer¬

scharfen Reaktionsfront zu einem Hornblende (AmpfbVEpidot- oder seltener zu einem
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Tigur 519 Mikrostrukturen und gefuge m Metarodingiten und Blackwalls a) Metarodingit zeigt eilige
man em seht feinkörniges Gefuge aus teilweise fast poikdoblastisehem Granat (Grossular ) und in diesem

eingebettetem Diopsid Hornblende Ilmenit um ic teilweise Rutil (DS III 14a) h) 'scharfer Kontakt ~w ischen

Metarodingit und muera Bleie kwall (Zone 1 ) Giossulai za fallt schlagartig zu einem feinen Hornblende

(Ampin) Tpidot Sxmplektit (Sxmpl) wählend Diopsid te \tutell iiinaandat bleibt (DS 111 14b) c) Dicht

xerwachstnes Gefuge aus Hornblende ( \mphp und Fpidot in eh t ausseien Blackwall (Zone 2) Diopsid ist

nie lit me hi erhalten Rutil und Ilmc ritt sind zu Titanit ze ifallc n ode i \ on du sc m gepanzetl (DS 165aR2) d)

Chloiit-Aktinolith-Sehicfa am Kontakt zu Ultramafitit ( Mtaationszonc ?) Chlont ist stark ausgerichtet
und Aktinolith weist deutliche Aimeichsianda und idiomoiphe Koinfonn auf (DS 11 54, XNicols)

Diopsid-Epidot-Symplektit (Zone LFig 5 19b) Die Svmplekütmmei ale sind meist stiahhg
senkiecht zum Kontakt angeoidnet Sowohl die Bandeiung wie auch das Diopsidgctuge
und die Zoisit-Lmeation setzen sich dagegen m dei inneien Blackwall pi aktisch unveiandeit

foit (Evvns et al
. 1979), che Zoisit-1 eisten weiden lediglich von Khnozoisit-Epidot-Aggre¬

gaten ei setzt Mit zunehmendei Distanz zui Reaktionsti ont vei schwindet Diopsid giaduelk
wählend die symplektitischen Pseudomoiphosen nach Giossulai zu einem gianulaien

Gefuge aus dicht veizahntem Epidot und emei blass giunen bis hellbiaunen Hornblende

(AmphO teknstalhsieten (Zone 2. Fig 5 19c) Rutil und Ilmenit icagicicn zu Titanit, können

abei m Titamtketnen weiteihm eihalten bleiben Chlont tntt voietst höchstens untei ge-

oidnet in Zwickeln auf Bis mehiete cm giosse Megakustallc von Titanit, Fpidot und

Hornblende kommen besondeis m den ausseien Beteichen \ on Zone 2 coi Dei Ubcigang
zu Zone 3 (Chlont-Zone) ist duich eine ausgespiochene Koingiossenzunahme. das Auf-

heten von ldioblastisehen, oft zomeiten Aktinohthen und onentieitem Chlont sowie duich

das weitgehende Vei schwinden von Epidot gekennzeichnet (Fig 5 19d) Akzessonsche

Mmeiale wie Spinell und Hogbomit imden sich gelegentlich zusammen mit Chlont und

etwas Kai bon at (Nli inschvv vnder. 1996) Zum angienzenden Ultiamafitit hin wnd

Aktinolith zunehmend tiemohtisch, und schliesslich tieten Olnm und Enstatit auf
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5.4.3 Diskussion: die metamorphe Entwicklung der Metabasika

a) Hochdruckmetamorphose

Sowohl in den Eklogiten wie auch in den Metarodingiten sind p-T-Bedingungen im Bereich

von 17-27 kbar und 700-800 °C für die Hochdruckphase bestimmt worden (Tab. 5.2; z.B.

Evans et ak. 1979; Heinrich, 1983,1986; Zusammenfassung in DROopet ak, 1990). Neuere

Kalibrationen des Fe2+~Mg-Austausches zwischen koexistierendem Granat und Klino¬

pyroxen ergeben bei einem mittleren Druck von 25 kbar vergleichbare Temperaturen von

650-850 °C für Granatkerne respektive 700-800 °C für Granatränder (Kroch. 1988; At,

1994). Die meist schwache Jadeit-Abnahme in Klinopyroxen (Fig. 5.18a) sowie die allge¬
meine Mg-Zunahme vom Kern zum Rand in Granat (Fig. 5.18b) lassen auf leicht sinkenden

Druck und ähnliche bis leicht ansteigende Temperatur während dem Verlauf der Hochdruck¬

phase schliessen. In Symplektit-Eklogiten und Granat-Amphiboliten könnte Granat zudem

retrograd während der amphibohtfaziellen Metamorphosetiberlagerung weitergewachsen

oder rekristallisiert sein.

b) Retrograde amphibolitfaziclle Überprägung: die Zusammensetzung der Amphibole in

Metaeklogiten

Die retrograde metamorphe Geschichte äussert sich in einer unterschiedlich starken Amphi-

bolitisierung der Eklogite und Metarodingite. Quantitative p-T-Bestimmungen sind nor¬

malerweise nicht möglich, da (i) ausser m komplett rekristallisierten Amphiboliten prak¬
tisch nie Gleichgewichtsbedingungen erreicht wurden, (ii) die Mineralchemismen stark

variieren (v.a. Plag und Amph) und (iii) praktisch keine retrograden Paragenescn gefunden

werden konnten, für welche thermobarometrischc Kalibrationen vorliegen würden.

Die Zusammensetzung der Amphibole kann nach dem Konzept von Thompson (1982)

und Thompson et ak (1982) ausgehend von Aktinolith (Ca2(Mg.Fe)5Sig022(OH)2) als addi¬

tiver Komponente über die folgenden Austauschv ektoren ausgedrückt werden (vgl. Zusam¬

menstellung bei Heinrich, 1983, S. 87):

Tschcrmak ts = A1VI AlIV Mg. i Si. i

Edenit ed = (NaA+K) AIlv Sc |

Plagioklas pl = NaM4 Si Ca. { A1IV.,

Weitere Vektoren stellen lineare Kombinationen aus diesen dar:

Glaukophan gl = ts + pl = NaM4 AIVl Ca., Mg.!

Pargasit pg = ts + ed = (NaA+K) 2A1V1A1IV 2Mg.t Si.!

Verschiedene Autoren (z.B. Spear, 1981; Lvtrd. 1982; Laird & Albfe, 1981 ; Zusammen¬

fassung in Spear, 1993, S. 441 ff.) haben gezeigt, dass diese Substitutionen und damit die

Verteilung der Kationen auf die verschiedenen Gitterplätze in der Amphibolstruktur von

Druck und Temperatur abhängen. So sind ts und ed primär Funktionen der Temperatur
und dominieren bei tiefem Druck, w ährencl pl in erster Linie vom Druck bestimmt wird.

Die aus pl und ts zusammengesetzte gl-Substttution ist sowohl druck- wie auch temperatur-

sensitiv. Daneben sind diese Vektoren jedoch auch \ on der Normierungsmethode abhängig,
so class gewisse kristallchemische Variationen Artefakte der Amphibolnormierung dar¬

stellen können (Laird & Albee. 1981).
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Ausnahmslos alle gemessenen Amphibole aus Eklogiten, Symplektit-Eklogiten und (Gia¬

nat-) Amphiboliten von Cima di Gagnone gehoien in che Giuppe dei Ca-Amphibole

((Ca+Na)M4 > 1 34, NaM4 < 0 67 Klassifikation nach Leake, 1978), wobei es sich voi-

wiegendum komplexe Hornblenden handelt (Magnesiohomblende, paigasitische bis tschei-

makitische, selten edenitische Hornblende) Deien Zusammensetzung ist in Figui 5 20

daigestellt, zum Teil nach Voischlagen von Lvird & Ai bee (1981) Besondeis die Na-

Veiteilung hangt stark von det Gesamtgesteinschemie ab so dass die gegenubei 163a 15

hoheien Alkaligehalte dei Pioben III 121,111 122 und III 12pnmai auf hoheieNa-Konzent-

lätionen im Gestein zuiuckzutuhren sind Dennoch lassen sich einige systematische, m

veischiedenen Pioben paiallel zuemandei veilaufende Vanationen eikennen die wedei

von dei Gesteinschemie noch von dei Nonmetung beeintlusst sind da sie auch m den von

dei Noimieiung unabhängigen Diagiammen auftieten (Fig 5 20)
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Sxmplektit Eklogiten und (Granat ) Amphiboliten Man beachte dass che Diagramme a) undb) unabhängig

xon der Amphibolnonniaung sind ehe Diagramme l^ und d) entsprechen \oi sc hlagcnx on Lsuxn A. AiBH

(1981) Ebenfalls daigestellt sind die in [ntphibolen häufig aiiftietaidai \iistauseh\ektorai sowie einige
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holitisiaung son Fklogitcn u \rnphtholitai ant \bnahmc un pl \cktot und eine gleich etttge Zunahme da

ts und ed Substitutionen feststellen
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Die Alkalien- (Na+K) und Al-Gehalte (sowohl AlIV als auch A1VI) der Amphibole sind

generell recht hoch (Fig. 5.20a), und Fetot nimmt auf Kosten von Mg zu (v.a. Ampli2 in

163a. 15. Fig. 5.20b). Die NaM4-Gehalte der in Eklogiten zusammen mit Granat und

Omphazit vorkommenden, poikilitischen Amphibole (Amph[) sind teilweise erhöht (v.a.

III. 121, HT.122). Sowohl Amphi (III. 121, 163a. 15) als auch aus diesen entstehende

Amphibole (Amplr) in Symplektit-Eklogiten (z.B. 111.12) weisen sinkendeNaM4 (pl-Vek-

tor) und zugleich steigende (NaA+K)-Gehalte (ed-Vektor) auf (Fig. 5.20c). Neben der ed-

nimmt auch die ts-Komponente in Amphi/2 tendentiell zu (Fig. 5.20cl). Der kombinierte

Anstieg der ed- und ts-Vektoren resultiert in Korrelationen, die mehr oder weniger parallel

zur pg-Substitution verlaufen (Fig. 5.20a). Die pl-Abnahme und die gleichzeitige ed- und

ts-Zunahme sind konsistent mit sinkendem Druck und relativ dazu steigender Gewichtung
der Temperatur (absolut betrachtet sinkt auch T) beim Übergang von eklogit- zu amphiboht¬

faziellen Metamorphosebedingungen. Die teilweise extrem hohen Alt0,-Gehalte (AlIV und

AlVI) einiger Amphibole (Amph2, Amph3 in Symplcktit nach Granat) sind durch lokal

erhöhte ts-Komponenten am Kontakt zu Granat bedingt (Fig. 5.20a,d) und wahrscheinlich

direkt durch den Granatzerfall kontrolliert.

Die symplektitischen Amphibole (Amphu) zeigen allgemein sehr tiefe NaM4-Gehalte,
variable (NaA + K)-Anteile und bei recht konstantem Fetot eine starke Streuung in Mg. Sie

sind vor allem von den ts- und ed-Substitutionen geprägt und relativ spät unter eher tiefen

Drücken gewachsen. Die rekristallisierten Hornblenden (Ampli4) in Plagioklas-Amphi¬
bohten weisen dagegen eine recht homogene Zusammensetzung mit eher tiefen Alkali-

und hohen AJtot-Gehalten auf. Sowohl Amphiboh wie auch Amphibola koexistieren mit

Plagioklas und nicht mit Albit, was auf hochtemperierte tief-p Amphibole zutrifft (Ltrd

&Albfe, 1981).

Die verschiedenen Amphibolgcnerationen (Amph 1.4) in Eklogiten und Amphiboliten

belegen generell abnehmende Druckbedingungen und sind mit Ausnahme der ersten

(Amph]) allesamt infolge einer temperatur- und nur wenig clruckbetonten Metamorphose

gewachsen, wahrscheinlich mehrheitlich zu leicht unterschiedlichen Zeitpunkten während

der amphibohtfaziellen Metamorphosephase (ca. 600-660 °C. 6-9 kbar; Grond et ak,

1995). Der Übergang von eklogitfaziellen zu amphibohtfaziellen Bedingungen dürfte von

einer starken Druckabnahme und verhältnismässig geringem Temperaturrückgang begleitet
worden sein. Dies bestätigen ausserdem die im Vergleich zu Omphazit massiv tieferen

Jadeit-Gehalte in symplektitischem Diopsid.

5.4.4 Alpiner p-T-Pfad für die metabasischen Gesteine

Der mittlere p-T-Pfad für die metabasischen Gesteine von Cima di Gagnone ist im p-T-

Diagramm von Figur 5.21 schematisch zusammen mit einigen Druck- und Temperaturab-

schätzungen für die Hochdruckphase und die nachfolgende amphibolitfazielle Phase sowie

mit einigen experimentell belegten Reaktionskurven dargestellt (modifiziert nach Heinrich,

1986). Der prograde Metamorphoseverlauf während der Subduktion lässt sich in den

Eklogiten und Metarodingiten nicht mehr genau nachvollziehen. Paragonit tritt in eklogi-
tisehen Paragenesen im Gegensatz zur nördlichen Adula-Decke (Heinrich, 1983; Low,

1987) nicht auf und scheint prograd gänzlich zu Disthen und Jadeit (in Omphazit) zerfallen

zu sein. Phcngitischer Hellglimmer kann dagegen in Adern und Schlieren erhalten geblieben
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Figur 5.21: Einfaches, kompiliertes p-T-Diagrwnrn nut schematise/! eingetragenem p-T-Pfad fur die metabasi-

schen Gesteine sott Cimet eh Gagnone, modifiziert nach HnxRiai (1986) Reaktionen: Jadat-Isoplefen (X/(j in

Mol%) in Omphazit nach Gssi'srik <£ Li\nsiii (1980). basieiend auf Holia\d( 1980,1983); Pcuagomt-nixolxie-

rende Reaktionen nach Hot LAsnt 1979); Breakdown von Muskowit nach Tiioxtpsox & 7>tc> (1979), Übergang

xon Qucnznach Coestt aus Cnopix ( 1984); Stabditatsfelda der Ahimosihkate nach Hold sway ( 1971 ). Die einge¬

zeichneten p-TT-Abschatzungen fut che Flocheli uckphase und che nachfolgende amphibolitfazielle Phase stammen

xon Hunrich (1986) (II), Evws et al. (1979) iE), Kroch (1988) und At (1994) (K&A) sowie Grond et al. (1995)

(G). Die gestrichelten Ellipsen entspiechen den p-T-Bestimmungen aus dem Granat-Petidotit (Kapitel 5.4)

sein. Die Hochdruckmetamorphose erreicht nach verschiedenen Autoren (z.B. Evans et

ak, 1979; Heinrich, 1983, 1986) Bedingungen um 750-800 °C und rund 25 kbar, ver¬

gleichbar mit Berechnungen aus dem Granat-Metaperidotit (Kapitel 5.3; Evans & Tromms¬

dorff, 1978). Die ermittelten Werte unterliegen jedoch relativ grossen Schwankungen,

was mit den variablen Mineralchemismen und vor allem der Zonierungen von Granat

sowie mit meist unvollständiger Equilibration der Hochdruckparagenesen zusammenhängt

(Hfinrich. 1986). Leicht abnehmende Jadeit-Gehalte in Omphazit und die randliche Mg-

Zunahme in Granat deuten allenfalls auf einen geringen T-Ansticg bei gleichzeitig sinken¬

dem Druck hin.

Der retrograde p-T-Verlauf ist ebenso nur ungenügend dokumentiert, dürfte aber zwi¬

schen den Breakdownreaktionen für Paragonit und Muskowit gelegen haben, da Phengit

nicht zu Alkalifeldspat und Disthen zerfällt und Paragonit nicht neu kristallisiert. Die Jadeit-

Gehalte in symplektitischem Diopsid (Xja < 0.1 ) lassen nach G-vsparik & Lindsley ( 1980)

auf Drücke unter 10 kbar während der Symplektit-Bildung schliessen und belegen eine

eher rasche Hebung nach der Hochdruckphase. Die Amphibolchcmismen in Symplektit-

Eklogiten und Amphiboliten weisen weiter auf eine eher temperaturbetonte Metamorphose
bei tiefen Drücken hin. Die Amphibohtisierung hat demnach wahrscheinlich erst während

der amphibohtfaziellen Regionalmetamorphose bei 6-9 kbar und 600-660 °C eingesetzt
und hängt stark von der H20-Zufuhr ab (Fig. 5.21 : Heinrich. 1982: Grond et ak, 1995).
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5.5 Meta-Ophikarbonate

5.5.1 Einleitung

Karbonatführende Gesteine treten in der nördlichen Cima Lunga-Einheit einerseits als

Granat-Knotenschiefer (Kalkglimmerschiefer, ev. «Bündnerschiefer»; Wahl, 1994),

boudinierte Kalksilikatbänder und Calcitmarmorbänke innerhalb der (semi-)pelitischen
Gneise und Schiefer und andererseits als oft Diopsid-reiche Kalksilikatfelse zusammen

mit den basischen und ultrabasischen Linsen auf. Eine genaue lithologische Unterteilung

ist häufig schwierig, da diverse Übergangsformen zwischen den einzelnen Metakarbonat-

typen existieren (Wahl, 1994). Die Pétrographie und Petrogenese dieser Gesteine, insbe¬

sondere der Calcitmarmore und Kalkglimmerschiefer, sind schon von Stäuble (1978),

ScHLÄPFER ( 1979) und Zingg ( 1979) beschrieben und erst kürzlich von Wahl ( 1994), Grond

et ak (1995) und Neuenschwander (1996) rekapituliert worden (Tab. 5.1). Nach diesen

Arbeiten konnten in den Metakarbonaten ausschliesslich amphibolitfazielle Mineralpara¬

genesen nachgewiesen werden, eindeutige Hinweise auf eine Hochdruckphase sind bisher

noch nie gefunden worden.

Dieses Kapitel befasst sich vorderhand mit der Pétrographie und der metamorphen

Entwicklung derjenigen Kalksilikatfelse, die direkt mit der basisch-ultrabasischen Gesteins¬

suite assoziiert sind, wobei zwischen folgenden Typen unterschieden wird: (i) äusserst

grobkörnige Diopsid-Kalksilikatfelse; (ii) feinkörnige Diopsid-Plagioklas-Kalksilikate mit

Amphibol -Fl asern; und (iii) undifferenzierbare Kalksilikatfelse (dh. solche, die nicht ein¬

deutig einem der ersten beiden Typen zugeordnet werden können). Tabelle 5.9 gibt einen

Überblick über die Mineralparagenesen in den grob- und feinkörnigen Diopsid-Kalksilikat-

Täbelle 5.9: Überblick über die mikrostrukturell iinterscheidbaren Mineralparagenesen in grob- undfein¬

körnigen Metaophikarbonaten und deren Beziehungen z.u den verschiedenen Deformationsphasen. Die

eklogitfazielle Paragenese ist besonders in grobkörnigen Kalksilikaten nur ungenügenddefiniert. Die Zahlen

entsprechen den verschiedenen, im Text diskutierten Mineralgcnerationen.
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leisen, wobei allgemein nur zwischen einem früheren, allenfalls eklogitfaziellen und einem

nachfolgenden amphibohtfaziellen Stadium unterschieden werden kann. Genauere Kristalli-

sations-Deformations-Beziehungen lassen sich nicht festlegen, da sich die Kalksilikatfelse

während den Deformationsphasen D1-D3 sehr kompetent verhalten haben.

Nach ihrer chemischen Charakteristik (Kapitel 4.4) und ihren strukturellen Feld¬

beziehungen (Kapitel 3.2.3) stellt zumindest ein Teil dieser Diopsid-Kalksilikatfelse Misch-

produkte zwischen Ultramafititen und Calcitmarmoren dar und entspricht ehemaligen

Ophikarbonaten. Die nachfolgenden petrographischen und mikrostrukturellen Untersu¬

chungen zeigen, dass die Metaophikarbonate die gleiche metamorphe Entwicklung wie

die Metaperidotite und Metabasika aufweisen, nämlich eine Hochdruckphase gefolgt von

der «lepontinischen» amphibohtfaziellen Metamorphose.

5.5.2 Pétrographie und Mineralchemie

a) Grobkörnige Diopsid-Kalksilikatfelse

Die meist grobkörnigen Diopsid-reichen Kalksilikate weisen eine massige Textur und ein

oftmals sehr heterogenes, grano- bis porphyroblastisches Gefuge mit Korngrössen bis zu

mehreren cm auf (Fig. 5.22a). Mineralogisch sind sie monoton mit bis zu 80 Vol% Diopsid
sowie variablen Anteilen an Calcit, Quarz. Skapolith, sekundärem Amphibol, Plagioklas

und gelegentlich wenig Klinozoisit/Epidot (Fig. 5.22b; Pfifener & Trommsdorff, 1997).

Besonders Diopsid und Skapolith bilden häufig idiomorphe Kristalle; Calcit, Quarz und

Plagioklas sind dagegen meist intergranular zwischen den Diopsid/Salit-Porphyroblasten

gewachsen oder formen gelegentlich gemeinsam mit Skapolith Aggregate. Titanit tritt vor

allem zusammen mit Diopsid auf und enthält in Kernen manchmal reliktischen Rutil. Opake
Phasen lassen sich nur sehr selten vorfinden.

Diopsid/Salit liegt in zwei Generationen vor (Tab. 5.9): einerseits mehrheitlich als

grosse, bis zu 10 cm lange, oft relativ stark zerbrochene Porphyroblasten (Dii) und anderer¬

seits als mehr oder weniger undeformierte Neoblasten (Di2) randlich zu diesen. Diopsid^
ist relativ reich an Einschlüssen von Titanit. Rutil. Quarz, Calcit und seltener Plagioklas
und Epidot. Er zerfällt besonders entlang von Korngrenzen und Spaltrissen zu teils fein¬

faserigem, teils aber auch fast idioblastischem Amphibol. oft zusammen mit etwas Calcit

und Quarz (Fig, 5.22b/c). Gelegentlich wird er auch gänzlich von richtungslos verwachsenen

Amphibol-Aggregatcn ersetzt, wobei die alte Diopsid]-Kornform oft erkennbar bleibt.

Chemisch lassen sich die zwei Generationen nicht unterscheiden. Beide enthalten typischer¬
weise zwischen 2 und 3.5 Mo\9c Jadeit, weisen keine Zonierung auf und sind verhältnis¬

mässig Mg-reich (Mg#: 0.78-0,83: Probe VI. 10 m Fig. 5.23 und Tab. 5.10). Die Cr- und

Ni-Gehalte sind recht variabel, können aber 0,15 Ge\\9e CtO^ respektive 0.1 Gew% NiO

erreichen und widerspiegeln somit die teilweise hohen Cr- und Ni-Konzentraüonen im

Gestein. Die recht hohen Al-Gehalte in Diopsid sind auf eine relativ hohe ts-Substitution

zurückzuführen (Fig. 5.23).

Wie Diopsid kommt auch Skapolith in zwei Varietäten vor (Fig. 5.22d, Tab. 5.9). Die

erste (Skapi) zeichnet sich durch 5 bis 10 mm grosse, einschlussarme und oft zerbrochene

Porphyroblasten aus. Die zweite (Skap^) bildet ein mehr oder weniger gleichkörniges

Mosaikgefüge aus 0.2-1 mm grossen, teilweise leicht elongierten Kristallen, die retrograd
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Figur 522 Gcfttgcbczichungoi in grobkörnigen Diopsid reichen Kalksilikatfelsen a) Makwskopisch gut et

kennbares heterogenes giano bis poiphxiohlastisches Gifuge aus Diopsid Plagioklas Qua!" und Calcit mit

Korngiossen bis ~u mehieien an (Luise Mg Jö^ct Kooid 70S 110/H1 150 Dinge des Bleistifts 14 cm) b)

Gtosse vielfach idwblastischc Diopsidkoina (Di ] ) sind oft jzibtoc hat und weisen ländlich teilss eise \ktinolith

Idioblasten (Akt) auf Danehai kommen C edat (mit idiomorphen Skap Finschliissen) Skapolith und Plagioklas

xen (DS VI 10) c) Sekundärer Aktinolith ubeiwachst Diopsid] oft usainnicn mit etwas Quaiz und Calcit eilt

lang\on Korrigicrren und Spaltrissen {DSV110) d) Zxs a Skapolith Generationen grosse xenomorphe Skeip/

Porphxicjblasteri rckristallisrercn u glathkormgert Skepn Granoblasten (DS VI 10)

aus Skapolith] leknstalhsieit sind, sowie gelegentlich ich ob! astische Einschlüsse in Calcit

(Fig 5 22b) Die Zusammensetzung von Skapolith (Skapi und Skap2) ist seht konstant

bei liind 73 MoF7r Me]omt und 27 Mol% Manahth Dei Ci-Gehalt hegt untei 0 2 Gew%

und SO^ vanieit zwischen 0 4 und 0 8 Gewr/< Es handelt sich somit weitgehend um COy
ieiche Skapohthe wie sie m den Zentialalpen veibieitet sind (vgl Trommsdorff 1966,

Oterdoom & Wenk 1983)

Amphibol, Plagioklas und Khnozoisit/Lpidot sind hauptsächlich icüogiad am ehesten

wählend dei amphibohtfaziellen Metamoiphose entstanden Amphibol voi wiegend em

blass giunhchei bis giunhchbiaunei Aktinolith beziehungsweise eine aktmohthische Horn¬

blende, ubeiwachst Diopsid] femlaseng entlang von Rissen und Komgienzen sowie als

giosseie, ichomoiphe Nadeln ist lelativ Na- und Al-aim (< 0 5 Gcw% Na20, < 4 Gewc7e

ALO3) und zeigt keine SWematik zw ischen NaM4 und NaA (Fig 5 24,PiobeVI 10) Die

chemischen Tiends m den Figuien 5 24a und b laufen auf das Aktmohth-Endghed zu und

sind duich die tempeiatuisensitiv en ts- und ecl-Substitutionen gepiagt Die Amphibolchemie
lasst somit auf leicht ansteigende odei sinkende Tempeiatuicn bei allgemein tiefen Diucken

schliessen Plagioklas kommt sowohl als giosse xenomoiphe Knstalle oft veiwaehsen

mit Calcit und Quaiz wie auch als kleinem Gianoblasten voi Ei hat sich giosstenteils

tetiogiad aus Skapolith, eventuell Klinozoisit und seltenet Diopsid) entwickelt Besondeis
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schwander, 1996) nur selten beobachten und scheinen sich mehrheitlich aus Diopsid] und

Skapolith gebildet zu haben.

In den grobkörnigen Metaophikarbonaten können somit zwei aufeinanderfolgende

Mineralassoziationen unterschieden werden: eine frühere Paragenese setzt sich aus Diop¬

sid], Skapolith], Calcit, Quarz. Rutil, Titanit und allenfalls Klinozoisit zusammen und

könnte unter Flochdruckbedingungen entstanden sein. Eine jüngere Paragenese aus Diop-

sid2, SkapolitlT, Aktinolith, Calcit, Quarz, Titanit, Plagioklas und wenig Epidot hat sich

retrograd während der amphibohtfaziellen Metamorphosephase aus der ersten entwickelt.

b) Feinkörnige Diopsid-Plagioklas-Kalksilikatfelse

Die feinkörnigen Diopsid-reichen Kalksilikatfelse weisen eine äusserst massige, makro¬

skopisch nicht differenzierbare Grundmasse auf, die flammenartig von fast schwarzen

Amphibolflasern und -schlieren durchsetzt ist (Fig, 5.25a). Diese Schlieren sind oftmals

plusminus parallel zur Schieferung S2 in den Nebengesteinen orientiert und verleihen dem

Gestein stellenweise ein gebändeltes Aussehen. Die grüne Grundmasse zeichnet sich durch

ein äusserst feinkörniges, grano- bis schwach nematoblastisches Mosaikgefüge mit mittleren

Korngrössen um 0.05-0.2 mm aus, das zu etwa gleichen Teilen aus hypieliomorphem

Figur 5.25: Makro- und mikroskopische Gefugebezielitingen in feinkörnigen Diopsid-Plagioklas-Kalksilikat-

felsen. a) Die äusserst feinkörnige, grüne, makroskopisch nicht differenz.ia-bare Grundmasse ist flammenartig
von fast schwarzen Amphibolflasern und -schlieren durchsetzt (Linse Mg 31, Koord. 708'360/131 '910; Durch¬

messer des Objektivdeckels: 5 cm), b) Granuläres Mosaikgefüge der Grundmasse, bestehend aus Diopsid. Plagio¬

klas, Amphibol sowie etwas Quarz und Calcit. Grössere A mphibole übeiwachsen die Matrix gelegentlich schwach

poikiloblastisch (DS 31.20). c) Symplektitartige Aggregate aus Diopsid, Plagioklas undAmphibol stellen Pseu¬

domorphosen nach ehemaligem Omphazit dar, dessen Kornform noch gut erkennbar ist (DS 163b.3 f XNiçois),

d) Detailausschnitt aus der Omphazit-Pseudornorphose. die einzelnen Minerale gut darstellend.
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Diopsid und Plagioklas besteht (Fig. 5.25b, Tab. 5.9). Daneben treten variable Mengen an

Amphibol, Klinozoisit/Epidot sowie wenig Calcit. Titanit und Quarz auf. Diopsid und

Plagioklas sind normalerweise mehr oder weniger isometrisch, können lokal jedoch etwas

elongiert sein, wobei die Orientierung relativ schnell wechselt. Dabei handelt es sich weniger

um eine neuentstehende Schieferung, sondern vielmehr um ein lokal gerichtetes Mineral¬

wachstum, allenfalls pseudomorph nach einer älteren Mineralphase bei deren Rekristalli¬

sation. Amphibol bildet häufig etwas grössere Idioblasten (0.5-1 mm), die das Matrix-

gefüge manchmal poikiloblastisch überwachsen, und scheint retrograd auf Kosten von

Diopsid und Plagioklas kristallisiert zu sein. Skapolith konnte nirgends gefunden werden.

Die dunklen Amphibolflasern zeigen oftmals einen fliessenden Übergang zum benach¬

barten feinkörnigen Diopsid-Plagioklas-Fels und dürften unter H20-Zufuhr aus diesem

entstanden sein. Sie sind generell gröberkörnig (0.5-3 mm) als die Grundmasse und set¬

zen sich hauptsächlich aus mehr oder weniger idiomorphem, blass olivgrünem bis grün¬

braunem Amphibol, wenig isometrischem Plagioklas und etwas Quarz zusammen. Titanit

und Calcit kommen akzessorisch vor, Epidot ist dagegen gänzlich abwesend.

Die Zusammensetzung der Minerale weicht teilweise massiv von jener der grobkörnigen
Kalksilikate ab (v.a. bezüglich Na und AI), was in erster Linie mit der unterschiedlichen

Gesamtgesteinschemie zusammenhängt (feinkörnige Kalksilikate sind einiges Na-reicher,

siehe Kapitel 4.4; Fig. 5.23 und 5.24). Diopsid weist deutlich höhere Jadeit-Gehalte von

5-10 Mo1% und Acmit-Gehalte um 2-3 Mol% auf, wobei Na und AI gleichmässig zuneh¬

men und vorwiegend durch den jd-Austausch geprägt sind (Tab. 5.10, Fig. 5.23a: Probe

163b.31). Wie in den grobkörnigen Kalksilikaten ist er Mg-reich (Mg#: 0.79-0.83; Fig.

5.23b) und enthält relativ viel Cr und Ni (Cr203 < 0.25 Gew%; NiO < 0.1 Gew%).

Plagioklas ist sowohl in der feinkörnigen Matrix als auch in den Amphibolflasern Albit-

reich (Xyvn = 0.09-0.2, Tab. 5.10) und nur schwach zoniert. Bei den Amphibolen handelt

es sich mehrheitlich um Magnesiohornblenden (Leake, 1978). die wie Diopsid gegenüber

den grobkörnigen Metaophikarbonaten Na- und AI-reicher sind (Fig. 5.24), während sich

die Mg- und Fe-Gehalte in vergleichbarem Rahmen bewegen (Mg#: 0.7-0.8). Die NaM4-

Konzentrationen sind ebenfalls tief und korrellieren nicht mit NaA, was auf eher tiefe

Bildungsdriicke hindeutet. Die chemischen Trends (Fig. 5.24a und b) folgen recht genau

der pg-Substitution und weisen wiederum auf eher sinkende Temperaturen während der

Amphibolkristallisation hin. Ausserdem zeigen die Amphibole teilweise höhere Cr- und

NT-Gehalte (bis zu 0.25 GewÇ? Cr20-, bzw. NiO, Tab. 5.10) als koexistierender Diopsid,
wobei besonders Ni bevorzugt in Amphibol eingebaut wird.

Eine interessante Mikrostruktur in den feinkörnigen Metaophikarbonaten stellen gele¬

gentlich auftretende, 2-5 mm grosse, svmplektitartige Pseudomorphosen nach ehemaligem

Omphazit dar (Fig. 5.25c/d). die durchschnittlich aus 70% Diopsid (XJd = 0,08), 21%

Plagioklas (Xa,-, = 0.18) und 9% Magnesiohomblende aufgebaut sind. Diese Pseudomor¬

phosen rekristallisieren randlich zum verbreiteten granulären Diopsid-Plagioklas-Amphi-

bol-Matnxgefüge. wobei als Zwischenstadium oftmals die oben erwähnte lokale Parallcl-

texturierung zu beobachten ist. Diese darf somit ebenfalls als Hinweis auf ein früheres

Omphazitvorkommen geweitet werden. Die Zusammensetzung der Minerale in den Pseudo¬

morphosen ist weitgehend äquivalent zu jener der Matrixminerale (Fig. 5.23. 5.24). Massen-

bilanzrechnungen. die auf der Auswertung von BSE-Bildern und Mineralanalyscn (Haupt-

elemcnte, Tab. 5.10) basieren, ergeben eine berechnete mittlere Zusammensetzung des

ehemaligen Omphazits, die mit Analysen aus den benachbarten Eklogiten vergleichbar ist
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Fabelle 5 10 Repräsentative EMS-Anahscn einiger Minerale (Di, Plag und Amph) aus den verschiedenen

Kalksdikattypen (VI 10 giobkormg, 161b 11 feinkörnig CAH Grossular führend) Insbesondere sind zwei

Beispiele angegeben, anhand welcher che Zusammensetzung son einstigem Omphazit berechnet worden ist

leinkotnuer KilksilikitfeK

Piohe

GeT

VI 10 CVI3

Di, Di-

163b M

Di

163b 3| PseudomüipliOstninehOmptttzit

Bsp 1 2TPhs "0 Ti 9<> Vmph

Di Plag Amph Om4

Bsp 2 2ScThe 63<ZDi 9% Vmph

Di PI ig Amph i Om4

SiOi s3 2 12 7 5 3 9 66 6 S3 7 67 2 s()6 Ss 2 s3 4 67 s SOI , s7)

TlO-, 001 oos 0 07 0s, 0 10 0 04 0 49 i 0 07

AIT 1 M 1 27 2 20 21 3 1 "8 21 6 s sft 6 29 1 92 H 3 6 29 7 74

CiTj 0 0s 0 Is 0 03 0 21 0 0h 013 0 16 0 09

ET) ! 0 12 os} 0S4 0 6s 2sl ,

FT) 6 12 7 04 441 0 11 Ts 0 16 S "9 T4 4 92 0 IS 6 SO i 433

MnO 0 lb 0 29 0 1s 019 0 17 0 ls 0 19 017 0 14

NiO 0 06 0 0s 0 0s 0 04 0 10 Oüs 0 0s 0 19
,

0 04

MsO IT 12 S IT - 14 4 17 0 11 6 14 2 168 i 10s

CT 2(1 24 0 22 i T7 22 7 3 22 IT 17 8 22 6 3 32 124 i 163

Na20 0 4S OSl I 66 8 8b TS 7st 1 26 2 7? 1 13 S SO 1 40 341

KT 0 07 0 >7 0 12 0 03 0 08 011
,

0 03

HT eile 2 09 2 09 i

Summe 100 2 100 0 100 4 100 4 99 7 100 1 90 6 98 6 99 6 100 9 99 4
'
997

Ionen bcieehnet tut du Giundhce \on 12 1 iduiuen und Fe f-A.rmt (Puoxeiie) s Rationen und 16 Lidunsen (PhsioklT 23

Suieistoll- Vtomenimd 13 Kitionen+K+Ni (\ VVIP) (Amphibole)

Si 1 967 1 97 3 1 yi 2 9ss 1 9"9 3 010 7 2T 2 011 I 97s 2 990 7 169 2 036

II 0 001 0002 0 002 0 0s7 0 003 0 001 0 0s2 0 002

Al 0 066 0 0s6 0 09 s 1 110 OO7? 1 143 0 940 0 270 0 084 1 112 1 061 0 126

Ci 0 002 0 004 0 002 0 02 1 0 002 0 001 0 019 0 003

DT 0 003 0 023 0 0T 0 018 0 271

rC+ 0 IS9 0 249 Ol'i 0 004 0 140 0 006 1 Os} 0 138 0 ls2 0 008 0 814 0 129

Mn 0 006 0 009 0 00 s 0 006 0 020 0 00s 0 006 0021 0 004

N! 0 002 0 002 0 002 0 001 0 011 0 001 0 001 0 022 0 001

Mg 0^6 0 ""14 0 T 0 790 T37 0 630 0 7S2 3 S73 0 8s6

Ci 0 9t> 1 0 96 ^ 08S1 0 160 0 897 0 lis 2 02) 0 693 0 896 0 188 1 899 0 623

Ni OOii 0 ()i9 0 US 0 761 0 099 0 681 0 a 49 0 192 0 103 0 730 0 388 0 2i6

K 0 004 0 004 0 021 0 002 0 008 0 021 0 002

OH 2 000 2 000

Me#(Te, () OS06 0"39 0 S 3 3 0 829 O-'-s 0 820 0S21 0 767 0 812

Xil(Cpx) 0 0 M 0 0s4 0 03 S 0 0"1 0 20s 0 030 0 2s9

X^CPhel 0 P4 0 ISs 0 178

1 stouuometiisch beKchnct
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koevtstieietul mit Oioss C. Q7 und Kl/o Kilk-ilik itboudm m Cikilm umoi

' Minet île m dei feiiikoinieen Mitttx

* Zusimnun<;et/uiu \on Oniplnzil buTinet nis den in eTitnen Piopomonen \on Di Phg und Vmph in den Pseudomoiphosen

(Resultate m Tab 5 10) Insbesondeie dei Jadeit-Gehalt belault sich auf Weite zwischen

20 und 26 Molke Diese Omphazit-Pseudomoiphosen beweisen, class zumindest m den

feinkörnigen Metaophikaibonaten ein Hochdiuckeieigms stattgetunden hat

Alikiostiuktuiell können m den leinkoinigenDiopsid-Kalksihkattelsen diei aufeman-

deifolgende Mmeialpaiagenesen festgestellt weiden ( Tab 5 9) (1) eine ttuhe Paiagenese
aus «Omphazit», Quaiz. Katbonat, Rutil und Iitamt. (11) eine eiste tetiogiadc Reknstal-

hsation von «Omphazit» zu einei lemkomigen Matnx aus Diopsid, Plagioklas und
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Amphibol; und (iii) eine zweite Rekristallisation der Matrix unter stärkerer H20-Zufuhr

zu den Plagioklas-Amphibol-Flasern, Die Paragenesen (ii) und (iii) dürften beide auf die

amphibolitfazielleMetamorphoseüberprägung zurückgehen.

c) Undifferenzierbare, Diopsid-führende Kalksilikate

Kalksilikate mit mineralogisch stark variablen Zusammensetzungen treten sowohl randlich

zu ultramafischen Linsen als auch am Kontakt zwischen Metaophikarbonaten und Ultrama¬

fititen respektive Gneisen auf. Sie repräsentieren allenfalls metasomatisch entstandene

Kontaktgesteine, können gelegentlich aber auch chemisch und/oder petrographisch nicht

sicher indentifizierbaren Metaophikarbonaten oder anderen Metasedimenten entsprechen,

weshalb sie hier kurz erwähnt werden sollen.

Diese Kalksilikatfelse weisen generell ein äusserst heterogenes, grano- bis porphyro-
blastisches Gefuge mit variablen Korngrössen im mm- bis cm-Bereich auf. Als Hauptbe¬

standteile finden sich Diopsid (meist grosse Körner). Klinozoisit, Epidot. Calcit, Aktinolith

(sekundär aus Diopsid), Quarz, Plagioklas, Skapolith und zum Teil auch grossularreicher

Granat, Hellglimmer und Chlorit. Titanit und Apatit stellen häufig vorkommende akzes¬

sorische Phasen dar, wobei Titanit oftmals deutlich orientiert ist. Im Unterschied zu

normalen Metaophikarbonaten sind hier Al-reiehe Minerale wie beispielsweise Klinozoisit/

Epidot, Plagioklas. Skapolith und Granat häufiger, während Diopsid mengenmässig zu¬

rücktritt. Apatit deutet zudem auf höhere P-Konzentrationen im Gestein hin, die entweder

schon primär während der Ablagerung der Karbonate angelegt oder im Verlauf der alpinen

Metamorphose metasomatisch angereichert worden sein können.

Grossular-reicher Granat (70-75% Gross. 7-10% Alm, 10-15% And, 2-3%, Spess.
2% Py) tritt zusammen mit Diopsid, Calcit, Quarz und Zoisit/Klinozoisit in cm- bis dm-

grossen Linsen und Knauern auf. Retrograd zerfällt er zu Aggregaten aus Epidot, Quarz

und Calcit (Wahl, 1994. S. 51). Mit Grossular koexistierender Diopsid weist einen inter¬

mediären, zwischen grob- und feinkörnigen Metaophikarbonaten liegenden Jadeit-Gehalt

von 5-7 Mol% auf, ist aber deutlich Fe-reichcr (Mg#: 0.71-0.75) und Cr-ärmer (unterhalb

der EMS-Nachvveisgrenze von 0.03 Gew%) (Fig. 5.23: Probe CA13).

5.5.3 Diskussion der metamorphen Geschichte in Metaophikarbonaten

a) Hochdruckmetamorphose

Eklogitfazielle Mineralparagenesen in Metakarbonaten sind noch immer nur sehr schlecht

bekannt und lediglich von wenigen Vorkommen beschrieben worden (z.B. Tanern-Fen-

ster: Spear & Franz. 1986; Dora-Maira: Chopin, 1984; Sesia-Zone: Castflle 1987; Re¬

views in Mott VN-v et al., 1990: Becker 8c Altherr, 1992), Dies hegt einerseits daran, class

eklogitfazielle Paragenesen oft nur schwer von amphibohtfaziellen zu unterscheiden sind

und grosse Stabihtätsfelder aufweisen können. Andererseits werden sie besonders in Kalk¬

glimmerschiefern und Marmoren häufig durch retrograd ablaufende Reaktionen zerstört,

was möglicherweise nach dem Modell von Heinrich (1982) durch Fluids gesteuert wird.

Ausserdem wandelt sich das Hochdruckpolv morph v on CaCO^. Aragonit, retrograd schnell

zu Calcit um. Als bisher einzigen Hinweis auf eine Hochdruckphase in Metakarbonaten
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der Adula-Cima Lunga-Einheit hat Heinrich (1983) in unreinen Dolomitmarmoren von

Confin die Paragenese jadeithaltiger Diopsid-Dolomit-Zoisit-Tremolit finden können.

Allfallige Hochdruckophikarbonate treten zusammen mit Eklogiten im Voltri-Massiv (Li¬

gurien, Italien) auf (Cortesogxo et ak, 1981). Connolly & Trommsdoref (1991) haben

anhand von berechneten p-T-Projektionen im CMSH-System gezeigt, dass die Paragenese

Antigorit-Diopsid-Dolomit ± Forsterit ± Calcit ± Tremolit bei sehr tiefem Xqo2 (< 0.01 ) ab ca.

5 kbar bis zu hohen Drücken (> 14 kbar) stabil sein kann (siehe auch Dreesner, 1993).

Da in den Metaophikarbonaten von Cima di Gagnone weder Enstatit noch Dolomit

oder Olivin, dafür aber Quarz und viel Diopsid zu finden sind, handelt es sich bei diesen

im Gegensatz zu anderen Ophikarbonaten (z.B. Malenco, Ligurien, Aosta) um Si02-ge-

sättigte Gesteine, die in der Chemographie oberhalb der Koexistenzlinie zwischen Calcit

und Diopsid liegen (vgl. Fig. 4.29). Sie müssen somit entweder schon primär in der

Karbonat-Matrix relativ viel Quarz enthalten haben oder aber während der prograden Meta¬

morphose fortlaufend an Si02 aus den Basika und Ultrabasika angereichert worden sein

(vgl. Kapitel 4.4.3). Diopsid-führende Paragenesen sind in Quarz- und Calcit-haltigen

Metakarbonaten ab der mittleren Amphibolitfazies bis zu hochmetamorphen Bedingungen

stabil (Connolly & Trommsdorff, 1991). Der prograde Metamorphoseverlauf in den

Diopsid-reichen Kalksilikatfelsen dürfte durch ausgeprägte Dckarbonations- und Dehydra-

tionsreaktionen geprägt gewesen sein, wobei das Xçqz zu Beginn sehr tief ausgefallen

(< 0,1 wegen der Atg-Stabilität; Trommsdorff & Evvns, 1977: Trommsdorff & Connolly,

1990) und sukzessive angestiegen sein müsste. Die Gesteine sind dadurch prograd Diopsid-

reichcr und Karbonat-ärmer geworden, und die fluide Phase könnte das freigesetzte CO2

abtransportiert haben.

Nach mikrostrukturellen Beobachtungen können die Mineralparagenesen Diopsid |-

Skapolithj-Calcit-Quarz ± Rutil ± Titanit ± Zoisit in grobkörnigen und besonders

Omphazit-Quarz ± Calcit ± Zoisit ± Rutil ± Titanit in feinkörnigen Metaophikarbonaten
unter eklogitfaziellen Bedingungen entstanden sein. C02-reicher Skapolith kommt allge¬

mein bei hohen Temperaturen und einem Xq>> 0.12 vor (Oterdoom & Wenk. 1983:

Aitken. 1983). Seine p-T-Stabilität ist jedoch aufgrund des noch weitgehend unverstan¬

denen Einflusses der Al-Si-Verteilung in der Kristallstruktur (Al-Si-Unordnungseffekte)
sowie der verschiedenen AustauschVektoren (NaSi <—> CaAl; CO^ <—> SO4/CI) um¬

stritten (Diskussion u.a. bei Oifrdoom & Gitter. 1983; Moecher & Essene, 1990). Die in

Plagioklas-Calcit-Skapolith-Paragenesen häufige Endgliedreaktion

(17) 3An + Cc = C02-Skap (Me j on it)

ist relativ druckunabhängig und stellt somit ein potentielles Geothermometer dar. Nach

verschiedenen experimentellen Kalibrationen (z.B. Goldsmith & Newton, 1977: Hucken-

holz & Seibfrl, 1989: Baker & Newton. 1994) ist reiner Mejonit ab etwa 780-870 °C

stabil und zerfällt bei Drücken über 20 kbar zu Grossular, Disthen. Quarz und Calcit/

Aragonit (Baker & New i on, 1994). Mit abnehmender Mejonit-Komponcnte (ausgedrückt
in Equivalent-Anorthit: EqAn) verschiebt sich das Skapolithfeld zu tieferen Temperaturen

(Ellis, 1978) und erreicht bei einem EqAn v on 67 ein Minimum um 550 CC (Oterdoom &

Gunter, 1983). Die Druckstabilität v 011 Na-hal tigern Skapolith (Marialith) ist nicht bekannt.

Der Skapolith in den grobkörnigen Kalksihkaten ist kaum zoniert und weist einen mittleren

EqAn-Anteil von rund 63 auf. Er ist nach Oierdoom & Guntfr (1983) ab ca. 600 °C

stabil. Somit kann nicht sicher festgestellt vv erden, ob Skapolith 1 tatsächlich eine Hochdmck-
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phase darstellt oder erst retrograd, eventuell aus Zoisit (2Zo + CO2 = Skap + H2O) oder

Grossular, entstanden ist, wobei nie Zoisit- cider Grossedar-Relikte gefunden werden konnten.

Der ehemalige Omphazit in den feinkörnigen Kalksilikatfelsen hat zwischen 20 und

26 Mol% Jadeit enthalten (Tab. 5.10, Fig. 5.25d). was nach Gasparik & Lindsley (1980)

und Holland (1980, 1983) in Koexistenz mit Quarz bei 750-800 °C einen Minimaldruck

von rund 15 kbar für die Omphazitbildung ergibt (vgl. Jd-Isopleten in Fig 5.21). Dieser

liegt bedeutend höher als die 6-9 kbar, die normalerweise für die amphibolitfazielle Meta¬

morphose bestimmt werden (z.B. Grond et al., 1995). Die grobkörnigen Metaophikarbonate

enthalten zudem Metarodingit-Fragmente, die chemisch, petrographisch und mineralogisch

analog zu den Metarodingit-Boudins in den Ultramafititen sind und somit ebenfalls auf

ein Hochdruckereignis hinweisen (Evans et ak, 1979; Pfiffner & Trommsdorff, 1997).

Einige Kontakte zwischen Metaophikarbonaten und Metaperidotiten lassen ausserdem

primär gebildete Strukturen erahnen. Sowohl diese Felclbeziehungcn (vgl. Kapitel 3.2) als

auch die hohen Jadeit-Gehalte in einstigem Omphazit belegen, dass die Metaophikarbonate

zusammen mit der basisch-ultrabasischen Gesteinssuite subeluziert worden und dabei unter

eklogitfaziellen Metamorphosebedingungen (p > 15 kbar. T > 600 °C) zu sehr Pyroxen-

reichen Kalksilikatfelsen rekristallisiert sind.

b) Amphibolitfazielle Regionahnetamorphose

In den grobkörnigen Metaophikarbonaten zerfällt Diopsidj während der retrograden

amphibohtfaziellen Überprägung nach der Reaktion

(18) 5 Di 1 + 3 C02 + H20 = Akt + Qz + 3 Cc.

zu Aktinolith, Calcit und Quarz. Dabei kann er gelegentlich gänzlich von richtungslos
verwachsenen Aktinolith-Calcit-Quarz-Aggregaten ersetzt werden, bleibt mehrheitlich aber

relativ gut erhalten. Reaktion ( 18) definiert in Abhängigkeit von der Fluidzusammensetzung
bei 8 kbar eine obere Stabilitätslimite für Aktinolith von rund 660 °C (Connolly &

Trommsdorff, 1991 ; FIermanx, 1997) und führt bei sinkender Temperatur zu einer Abnahme

des XCq2 im Fluid. Skapolith zerfällt retrograd zu Plagioklas und Calcit (vgl. Reaktion

17). Der durchschnittliche EqAn-Gehalt von 63 in Skapolith und ein X^n zwischen 0.35

und 0.65 in koexistierendem Plagioklas ergeben unabhängig vom Druck Temperaturen im

Bereich von 600-650 °C für den Skapolith-Breakdown (Otfrdoom & Gunter, 1983).

Diese stimmen weitgehend mit T-Abschätzungen an Skapolith-haltigen Paragenesen in

Kalkglimmerschiefern überein (T-580-680 T; Wahi
.
1994).

in den feinkörnigen Metaophikarbonaten zerfällt Omphazit vollständig zu zunächst

symplektitartigen Pseudomorphosen aus Diopsid, Plagioklas und wenig Amphibol und

schliesslich zu einer mikrogranularen Matrix aus denselben Mineralen. Der Jadeit-Gehalt

in Matrixdiopsid (Xja < 0.1) lässt auf Drücke unter 10 kbar schliessen (vgl. Fig. 5.21;

Gasparik & Lindsley. 1980) und ist somit kompatibel mit den allgemeinen Druck¬

bedingungen von 6-9 kbar während der amphibohtfaziellen Regionalmetamorphose. Bei

stärkerer lUO-Zufuhr rekristallisiert die feinkörnige Diopsid-Plagioklas-Matnx bei etwa

gleichen p-T-Verhältnissen zu groberkornigen Amphibol-Plagioklas ± Quarz-Schlieren.

Die Zusammensetzung der Amphibole ist sowohl in grob- wie auch in feinkörnigen

Metaophikarbonaten vorwiegend durch die pg-Substitution (= ts + ed) kontrolliert und

zeigt keine Abhängigkeit vom drucksensitiven pl-Vcktor. was auf eher tiefe Drücke und
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allenfalls leicht sinkende Temperaturen während dem Amphibolwachstum hinweist (Fig.

5.24). Grossular reagiert in Granat-führenden Paragenesen retrograd zu Epidot, Quarz

und häufig auch Calcit (Wahl, 1994; Neuen schwander. 1996):

(19) 3 Gross + 5 C02 + H20 = Ep/Klzo + 3 Qz + 5 Cc

(20) Gross + 5 An + 2 H20 = 4 Ep/Klzo + Qz.

Die Paragenese Grossular und Plagioklas wird in den Kalksilikatfelsen von Cima di Gag¬

none kaum beobachtet, womit Reaktion (20) eher untergeordnet auftritt und nur von ge¬

ringer Bedeutung ist, Reaktion ( 19) ist unterhalb von 10 kbar bis zu einem Xco- von etwa

0.2 stabil (Hermann, 1997, S. 104; berechnet mit VERTEX, Connolly, 1990) und ergibt

eine maximale Temperaturlimite von rund 750 °C für den Grossular-Breakdown. Bei

höherem Xço würde Grossular zu Plagioklas, Calcit und Quarz zerfallen, was nirgends

nachzuweisen ist. Mit abnehmender Temperatur und fortschreitendem Reaktionsablauf

wird die fluide Phase auch hier H20-reicher.

5.5.4 Zusammenfassung und Schlussfolgerungen

Die fitihen Vlineralparagenesen in grobkörnigen Metaophikarbonaten (Di] + Qz + Ce ±

Skapi ± Zo/Klzo) und Kalksilikatknauern (Di) ± Gross + Cc + Qz + Zo/Klzo) können

sowohl unter eklogit- als auch amphibohtfaziellen Bedingungen entstanden sein und sind

somit, wie in Metakarbonaten allgemein üblich (z.B. Mottana. et ak. 1990), nicht sehr

indikativ für eine Hochdruckphase, Dennoch belegen die folgenden petrographischen,
mikro- und makrostrukturellen Beobachtungen, dass die Diopsid-reichen Kalksilikatfelse

von Cima di Gagnone gemeinsam mit den benachbarten basischen und ultrabasischen

Gesteinen einer Flochdruckphase unterworfen waren:

1) das Auftreten von Pseudomorphosen aus Diopsid. Plagioklas und Amphibol nach ehe¬

maligem Omphazit in feinkörnigen. Na-reicheren Metaoj^hikarbonaten.

2) Metarodingit-Fragmente mit analogen eklogitfaziellen Mineralparagenesen wie in

Boudins innerhalb der Metaperidotite (Evans et ak, 1979), die gemeinsam mit den

umgebenden Kalksilikatfelscn von der amphibohtfaziellen Metamorphose statisch

überprägt werden (vgl. Fig. 3.4, Kapitel 3.2.3).

3) strukturelle Beziehungen zwischen Metaophikarbonaten und Ultramafititen (z.B. Kalk¬

silikatkeile), die auf primäre sedimentäre oder tektonische Kontaktverhältnisse hin¬

weisen und auf eine gemeinsame prograde Entvv icklung schliessen lassen (vgl. Kapitel

3.2.3).

Der anhand der Pseudomorphosen berechenbare Jadeit-Gehalt des einstigen ümphazits
kann bis 26 Mol% betragen und ergibt einen Minimaldruck von 15 kbar für die Omphazit-
kristallisation (nach Gaspvrik & Lindslev

.
1980). Skapolith mit einem EqAn von 63 kann

ab 600-650 °C eventuell bis zu hohen Drucken (> 20 kbar'?) stabil sein (Otfrdoom &

Gunter, 1983: Baker & New ion, 1994). Die retrograde amphibolitfazielle Metamorphose¬

überlagerung findet bei rund 600-650 CC und maximal 10 kbar statt.
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5.6 Nebengesteine: (semi-)pelitische Gneise und Glimmerschiefer - eine

Zusammenfassung

5.6.1 Einleitung und Kristallisation-Deformation

Die meist rostbraun anwitternden Gneise und Glimmerschiefer, welche die basischen und

ultrabasischen Linsen und mit diesen assoziierte Kalksilikatfelse umgeben, lassen sich je

nach Mineralgehalt in mehrere Typen unterteilen (vgl. z.B. Grond, 1994). Fliessende Über¬

gänge und rasch wechselnde Abfolgen zwischen diesen erschweren oftmals eine genaue

Zuordnung im Feld und verunmöglichen eine Kartierung. Aus diesem Grund sind sie im

folgenden unter der allgemeinen Bezeichnung «(semi-)pelitische Glimmerschiefer und

-gneise» zusammengeiasst (siehe auch Kartierung bei Grond et ak, 1995). In diesen finden

sich häufig relativ dünne, cm- bis dm-dicke Amphibolitlagen und mehr oder weniger regel¬

mässig verteilte Bänke leukokrater, Quarz-Feldspat-reicher Gneise, die eine gewisse Ähn¬

lichkeit zum Verzascagneis der Simano-Decke aufweisen.

Die Pétrographie und die Metamorphosegeschichte der Gneise und Glimmerschiefer

sind im Rahmen dieser Arbeit, zwar nicht speziell untersucht worden, sollen nachfolgend

aber dennoch der Vollständigkeit halber, beruhend auf neueren Erhebungen durch Heinrich

(1982, 1983), Grond (1994), Grond et al. (1995) und Neuenschwander (1996), rekapituliert
und ergänzt werden. Tabelle 5.11 gibt einen generellen Überblick über die Kristallisations-

Tabelle 5.11: Übersicht z.n den Kristallisations-Deformations-Bezjehungeii und den Mineralparagenesen in

den (semi-)pelititschen Gneisen und Schiefern, in erster Linie bezüglich der Flauptdeformatiotisphase Dx-

Eine Zuordnung zu Dj respektive Dj ist meist recht unsicher, eine Hochdruckphase konnte bisher nicht

nachgewiesen werden. Zudem können auch noch Relikte einer präalpinen (herzynischen) Metamorphose
erhalten sein. Die Zahlen entsprechen verschiedenen, im Text besprochenen Mineralgenerationeri.
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Deformations-Beziehungen und die verschiedenen Mineralparagenesen in dieser litho¬

logischen Einheit, in erster Linie bezüglich der Hauptdeformationsphasc D2 (vgl. Kapitel

3.4). Eine Zuordnung zu D[ respektive D3 ist meist unsicher, da beide relativ selten und

eher lokal anzutreffen sind. Weiter ist nicht auszuschliessen, dass besonders einige von

der Hauptschieferung St umflossene Mineralphasen (z.B. Granat. Disthen, Staurolith.

Tunnalin, Feldspäte) Reste einer präalpinen (herzynischen) Metamorphose darstellen.

Eindeutige Hinweise auf eine Hochdruckphase konnten in den Gneisen und Schiefern

trotz intensiver Suche (Heinrich, 1983; Grond, 1994; Wahl. 1994; Grond et ak, 1995;

diese Arbeit) bis heute nicht gefunden werden. Die abschliessende Diskussion (Kapitel

5.6.4) befasst sich daher mit der grundsätzlichen Frage nach der Wahrscheinlichkeit einer

Hochdruckphase in den Nebengesteinen.

5.6.2 Pétrographie, Mikrostrukturen und Mineralchemie

Sowohl die (semi-)pelitischen Glimmerschiefer (Paraschiefer) wie auch die leukokraten

Quarz-Feldspat-Gneise (Orthogneise?) weisen eine deutliche Paralleltexturierung auf. In

den Glimmerschiefern wechseln sich Glimmer- und Quarz-Feldspat-reiche Lagen oftmals

im cm-Bereich ab, was zu der typischen makroskopisch erkennbaren Bänderung führt.

Mineralogisch sind diese Gesteine sehr vielfältig aufgebaut (Tab. 5.11), mit meist unsyste¬

matischen, raschen Änderungen auf kleinem Raum. Das Mikrogefüge ist normalerweise

gleichkörnig, grano- bis lepicloblastisch, kann gelegentlich aber auch flaserig-augig oder

gar porphyroklastisch sein. Die Grundmasse besteht hauptsächlich aus Glimmermineralen

sowie xenomorphem Quarz, Plagioklas (Plag2) und zum Teil Alkalifeldspat (v.a. in

leukokraten Gneisen) von 0.2-0.5 mm Grösse, die eng verwachsen bis verzahnt sind und

undulös auslöschen (z.T. Deformationslamellen in Quarz). Biotit und Hellglimmer konzent¬

rieren sich häufig in dünnen (< 0.5 mm) Bändchen und bilden die penetrative Hauptschiefe¬

rung S2. Quarz und Feldspäte sind meist parallel zu S2 elongiert. In pelitischen Bereichen

finden sich weiter variable Mengen an Granat. Disthen, Staurolith und gelegentlich Tur-

malin. Mergelige Lagen sind oftmals Amphibol-führend und zeigen eine gewisse Ähnlich¬

keit zu Amphiboliten. Epidot/Klinozoisit, Apatit, Titanit, Rutil. Zirkon und Allanit stellen

verbreitet vorkommende akzessorische Phasen dar; die Erzminerale umfassen vor allem

Ilmenit, Hämatit und Magnetit (Grond, 1994),

Manche Glimmerschiefer weisen bis mehrere cm grosse, äugen- bis linsenförmige Aggre¬

gate aus Plagioklas (Plagj). teilweise etwas Quarz und Alkalifcldspat auf. die von der Schiefe¬

rung S2 umflossen werden (Fig. 5.26a/b). Plagioklas j enthält oft zahlreiche Einschlüsse von

rundlichem Quarz und manchmal auch idiomorphem bis atollförmigem Granat und zeigt gele¬

gentlich Alkalifeldspat-Entmischungen (Fig. 5.26b). Randlich rekristallisiert er häufig zu

Matrixplagioklas (Plagi) und Quarz. Beide Varietäten sind Albit-reich (X\n = 0.15-0.35) und

oftmals schwach zoniert, mit steigendem Anorthit-Gehalt zum Kornrand hin.

Granat liegt einerseits als bis zu 2 cm grosse, teilweise zerbrochene Porphyroklasten

(Grtj ) und andererseits als kleinere (0.5-2 mm), mehr oder weniger idiomorphe Neoblasten

(Gtti) vor (Fig. 5.26c). Granat) ist vorwiegend präkinematisch zu S2 gewachsen und weist

oft ein rotiertes Interngefüge sowie besonders im Kernbereich zahlreiche Mincraleinschlüsse

auf (z.B. Ky, Stau, Hgk Bi, Qz, Plag, Rut. Um und Turm), was ihm gelegentlich wie in

Eklogiten ein Atoll-förmiges Aussehen verleiht. Er ist Almanclin-reich (72-80% Alm, 5
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Figur 5.26: Mikrostrukturen in (seiiii-)pelitischeti Gneisen und Glimmerschiefern (Nebengesteine), a)

Präkinematisch zu £>_? gewachsenes Plagioklas]-Auge mit zahlreichen Einschlüssen von Quarz, idiomorphem
Granat (teilweise atollförinig) und wenig Biotit (DS DG16, XNiçois), b) Plagioklasj-Porphytvblast iiiitAlkali-

feldspat-Entrriischungslainellen. randlich zu F>lagioklas2 und Quarz rekristaUisicrend (DS DG29, X Niçois), c)

Verschiedene Generationen von Granat und Disthen. Grt] (meist rotierte Porphyroklasten) iindKyj (skelettfönnig)
sind präkineniatisch vor Do entstanden. Grty ist feinkörnig und mehr oder weniger idioblastisch. Äy? wächst

parallel zur Schieferung S? und ist teihvei.se um Grt} verbogen (DS DG15). d) Grosse Hellglimmerj-Porphyro-
klasten rekristallisieren randlich zu schieferungsparaUelem Hellglimmer?, Biotit und Feldspat (DS DG7).

14% Py, 3-12% Gross. 1-8% Spess) und zeigt meist einen kontinuierlichen Zonarbau

bezüglich Mg, Fe, Ca und Mn (Fig. 5.27a. aus Grond et ak. 1995), mit vom Kern zum

Rand zunehmenden Mg- und Fe- und sinkenden Mn-Gehalten. Granato ist praktisch
einschlussfrei und syn- bis post-D^ kristallisiert,

Disthen und Staurolith treten in drei unterschiedlichen Generationen auf (Tab. 5.11,

Fig. 5.26c): (i) als präkinematisch zur Hauptdeformation Dt gewachsene, oft in die Schie¬

ferung S? einrotierte, skelettartige Körner bis maximal 3 mm Länge (Kyi/Statii); (ii) als

syndeformativ entstandene, meist sowohl in Si als auch parallel zu L2 ausgerichtete Kri¬

stalle (Kyo/Staib); und (iii) als relativ selten vorkommende, die Hauptschieferung S2 über¬

wachsende Idioblasten (Ky3/Stau3: siehe Abb, 5.6 bei Nelenschwander, 1996).

Hellglimmcr und Biotit lassen ebenfalls verschiedene Wachstumsstadien erkennen. Hell¬

glimmer bildet zonenweise recht häufig auftretende, verformte Porphyrokl asten von bis

zu 10 cm Durchmesser (Hglp). die vor Do entstanden und meist subparallel zu S2 einro-

tieit worden sind (Fig. 5.26d). Randlich rekristallisieren sie zu kleineren, schieferungs-

parallelen Neoblasten (Hgl2) und Biotit. HellglimmeiA und Biotin sind synkinematisch
während D2 gewachsen und bilden die dominierende Schieferung S2. Seltenerfinden sich

auch Glinimerblättchen (HgU, Bi2), die postkinematisch quer zu S2 kristallisiert sind. Bei

allen drei Hellglimmergenerationen handelt es sich mehrheitlich um Muskowite mit relativ
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geringen Phengit-Anteilen (Si-Gehalte normalerweise zwischen 3.1 und 3.4 pfu, Fig. 5.27b;

Grond, 1994). Ausserdem treten in Granat] Einschlüsse von drei verschiedenen Hell¬

glimmerspezies (Margarit, Paragonit und Muskowit) auf. während in der Matrix nur noch

Muskowit vorliegt (Grond. 1994; Grond et ak, 1995).

Ghlorit und Epidot sind vorwiegend syn- bis post-L>3 unter retrograden Bedingungen

entstanden. Chlorit ist oft mit Biotit verwachsen und tritt als Zerfallsprodukt von Biotit.

Granat und Staurolith auf, Epidot bildet sich aus Granat sowie bei der Saussuritisicrung

von Plagioklas.
Wo die Schieferung S2 infolge der starken syndeformativen Streckung eingeschnürt

wird (Schieferungsboudinage, vgl. Kapitel 3.4.2d), entwickeln sich metasomatisch oft

Quarz-Alumosilikat-Knauern mit bis zu 10 cm langem Disthen, der stellenweise von An¬

dalusit und weiter südlich auch Silhmanit ummantelt ist (Klein. 1976; Heinrich, 1978;

Kerrick. 1988; Grond et ak, 1995). Am Kontakt zum Glimmerschiefer weisen diese

Quarzknauern oft grosse Mengen an Biotit und Muskowit auf.
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5.6.3 Die Metamorphose der (semi-)pehtischen Gneise und Schiefer

a) Mögliche Anzeichen einer Hochdruckmetamorphose

Anhand von strukturellen und petrographischen Kriterien ist verschiedentlich postuliert

worden, dass in der Adula-Cima Lunga-Einheit die mafischen und ultramafischen Gesteine

zumindest stellenweise zusammen mit den umliegenden (semi-)pelititschen bis felsischen

Gneisen und Schiefern unter Hochdruckbedingungen rekristallisiert sind (Heinrich, 1982,

1983; Low, 1987: Meyre & Plschnig. 1993: Partzsch. 1996). Die meisten Anzeichen für

eine Flochdruckphase in den Nebengesteinen lassen sich in der mittleren und nördlichen

Adula-Decke beobachten, wo die nachfolgende Überprägung weniger ausgeprägt ist. Eine

eigentliche Hochdruckparagenese (Grt + Phe + Parag + Qz + Ky ± Omph) ist bislang

jedoch nur aus einem einzigen Aufschluss von Trescolmen bekannt, wo sie im Kern eines

isoklinal verfalteten Eklogitboudins vor der nachfolgenden amphibohtfaziellen Über¬

prägung geschützt war (Meyre & Puschnig. 1993: P-vrtzsch. 1996). Die etwas häufiger

anzutreffende Assoziation Granat-phengitiseher Hellglimmer-Paragonit-Quarz ± Disthen ±

Rutil wird von Heinrich (1982, 1983) ebenfalls als unter Hochclruckbedingungen entstan¬

den betrachtet und wandelt sich retrograd in die verbreitete Paragenese Phengit-armer

Muskowit-Biotit-Plagioklas-Quarz ± Disthen ± Ilmenit um.

In der südlichen Adula-Decke und der Cima Lunga-Einheit konnten dagegen bis heute

kaum Hinweise auf eine Hochdruckphase in den Nebengesteinen gefunden werden (Hein¬

rich, 1982. 1983; Grond, 1994; Wahl, 1994; Grond et ak. 1995). Lediglich m dünnen

Glimmerschieferlagen zwischen oder innerhalb von Eklogitboudins (z.B. Aufschluss

CH200. Koord. 707'850/13F350; Heinrich. 1982; Grond, 1994) beobachtet man gele¬

gentlich symplektitartige Pseudomorphosen aus Amphibol und Plagioklas nach allfälligem

Omphazit sowie Biotit-Plagioklas-Kalifeldspat-Koronas um Phengit-arme Muskowitrelikte

(Fig. 6 in Heinrich, 1982). Diese Reaktionstexturen deuten eventuell auf eine frühere

eklogitfazielle Paragenese aus phengitischem Hellglimmer, Quarz, Granat, ± Omphazit, ±

Disthen hin (Heinrich, 1982).

Der Si- respektive Phengit-Gehalt in Fiel lg] immer steigt mit zunehmendem Druck

infolge einer ts-Substitution von Muskowit über Phcngit hin zu Celadonit kontinuierlich

an (Fig. 5.27b) und kann in der limitierenden Paragenese mit Kalifeldspat, Biotit und

Quarz als empirisches Geobarometer verwendet vv erden (z.B. Massonne & Schreyer, 1987;

Dempster, 1992). Sowohl die FIellglimmer|-Porphyroklasten als auch die Matrixkörner

weisen mehrheitlich Si-Gehalte unter 3.4 pfu. meist im Bereich von 3.2 bis 3.3 pfu, auf

(Fig. 5.27b) und ergeben bei Temperaturen um 600-700 °C Minimal drücke zwischen 7

und 10 kbar (Feld 2 in Fig. 5.28a: M vssonne & Schreyfr, 1987). Diese sind eher mit der

amphibohtfaziellen Regionalmetamorphose denn mit einer Hochdruckphase kompatibel.
Nur wenige Hellglimmer aus einem Granat-Zvveighmmerschiefer in direktem Kontakt

zum Granat-Metaperidotit Mg 160 (Probe 160.4. Fig. 5.27b) zeigen etwas höhere Si-Werte

um 3.45-3.5 pfu und lassen auf erhöhte Druckbedingungen um 13-15 kbar schliessen

(Feld 1 in Fig. 5.28a). Dies könnte ein Hinweis darauf sein, class entweder kleinere Gneis¬

pakete zusammen mit den Ultramafititen subduziert oder aber unter erhöhten Drücken mit

den basisch-ultrabasischen Linsen, beispielsweise während deren Exhumation, verschweisst

worden sind. Im übrigen sind diese Druckwelle mit lenen vergleichbar, die auf analoge

Weise für die erste Deformationsphase D] in der überhegenclen Tambo-Decke bestimmt
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woiden sind (Baedin & Mvrquer, 1993) Wie dort können sie somit auch in dei Cima

Lunga-Einheit aul eine Krustenverdickung infolge dei Deckenubei Schiebung zumckgefuhil
weiden und stellen keine zwingenden Anhaltspunkte fut cine Hochdiuckphase in den

Nebengesteinen dai, zumal die Diucke noch immei deutlich tiefei als in den basisch-

ultiabasischen Gesteinen auslallen

Die Paiagenesc Disthen-Zoisit-Quaiz ± Glanat ± Paiagonit die sich m Glanat-Knoten-

schiclem findet waie zudem ab 8 8 kbai und 650 CC bis hin zu eklogitlaziellen Bedingungen

stabil und konnte emei potentiellen Hochdiuckpaiagenese entspiechen (Fig 5 28b Grond

et al
. 1995) Sie kann )edoch ebenso gut auch wählend dem Höchststand dei spateien

amphibohtfaziellen Metamoiphose m den Zentialalpen entstanden sein

b) Amphibolitfazielle Reywnalnu tamorphose

In den (semi-)pehtischen Gl immei schiefem und -gneisen dei noidhchen Cima Lunga-

Fmheit ticten abgesehen von den zuvoi beschriebenen spailiehen Hinweisen aut eine voi

angehende Flochdiuckphase ausschliesslich amphibohttazielle Mmeialveigesellschal-

tungen mit Gianat Disthen Stauiohth, Tunnahn Feldspaten Quaiz Biotit und Hcllghmmei

(Muskowit) auf (Tab 5 11 Grond 1994 W\m 1994 Guggenbuhl 1994 Nflln-

schwander, 1996) Die amphibohttazielle Metamoiphosephase hat dabei lhien Maximal¬

stand syn- bis post-Do eneicht und wahischeinhch bis syn-D3 angehalten

200 300 400 00 oOO 00 300 100 500 600 700 800

Figur j 25 a) p TDiagiamm mit Si Isoplctot fia Helljimmcr (in pfu) in der limitierenden Paiagencse mit

Kahfcldsjrttt Quai und Biotit (neu h M\\ o\\t A Scuilslr 19S"7) Die ange achneten 1 elda entsprechen den

gemessenen Phaptt Gehalten in llclljuitiru in xon C into dt Gagnone O gl Tig s 27b) da gestrichelte Pfeil
stellt sehe mansch die daraus re sultiacnde retrograde jn( l iFrilwtcklun^ ehr ( I) höchste Phaigtt Gehalte da

Probe 1604 (2) mittlere Si Anteile in \ er sc hieekneti HeUJimnienc na atiemai (n) tiefste Si Wate m Hglf
Rändern und Mattixkoinan b) p-T Diagramm mit ausgewählten Rcaktionskttrscn im C ASH Sx stein nach

Cowoin (1990) und Cinrrn n Letal (19S4) tnodtfi tat nach Ghosoctal <199x) Zusat lieh eingetragen sind

dicZafallsicciktioncn fui Patepoi it und Muskowit (Hon \\n I9~9 Spl\k 199t) Mbit (Hon \\d 19S0 79cSi)

sowie die Stabihtatsfc Ida da Mumostlikate (Fl vn\x\u 19H) (fr >(2) Zaset iup\ on Mengen it undPat agonit

clinch prograde Metamoiphose ( n iniatiantc Patenenese Kx Zo-Q Mai g-in im CASH Sxstem es retro

giadaiis Kx-Zo Q gebildet (4) retrograder Zajall x on Paragonit nach HnxRit ri (19S2)
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Die Granati-Porphyroklasten widerspiegeln aufgrund folgender Beobachtungen ein ein¬

phasiges, progrades Wachstum bei zunehmender Temperatur und allenfalls leicht steigen¬

dem Druck (vgl. Grond, 1994; Grond et ak, 1995): (1) kontinuierliche Zonierung des

Granats bezüglich Mg, Fe, Ca und Mn, mit vom Kern zum Rand zunehmender Mg# (Fig.

5.27a: Thompson et ak. 1977: Tracy, 1982). (2) Die Mg# von Staurolith in der Matrix ist

rund 4-5% höher als diejenige der Staurolitheinschlüsse in Granat, was eine Folge der

kontinuierlichen Reaktion

(21) 3 Stau + 5 Qz = 11 Ky + 2 Grt + 3 H20

sein könnte, durch die sowohl Granat als auch Staurolith mit zunehmender Temperatur

Mg-reichcr werden (Thompson, 1976). (3) Innerhalb von Granat finden sich Margarit-,

Paragonit- und Muskowit-Einschlüsse. während ausserhalb in der Matrix nur noch

Muskowit vorkommt. Margarit und Paragonit können somit in der Matrix infolge eines T-

Anstiegs zerstört worden und als Einschlüsse nur dank der Schutzwirkung von Granat

erhalten geblieben sein (Fig, 5.28b; Chatteriee et ak. 1984; Spear, 1993). Paragonit könnte

jedoch auch retrograd bei fallendem Druck durch die Reaktion Paragonit + Quarz = Albit

+ Disthen + H20 zerfallen sein (Fig. 5.28b: Heinrich. 1982).

Diese Gründe gelten jedoch nur unter der Voraussetzung, dass Granat] alpin vor D2

gewachsen ist. Falls es sich bei diesem aber, wie einleitend erwähnt, um ein Relikt einer

früheren, herzynischen Metamorphosephase handelt, dann sind auch die eingeschlossenen
Minerale (Staurolith, Hellglimmerspezies) präalpin entstanden. In diesem Fall weisen sie

keine Beziehung zu den Matrixmineralen auf und die nachfolgenden, anhand der Einschlüsse

ermittelten p-T-Bedingungen würden somit auf die alpinen Verhältnisse nicht zutreffen.

Thermobarometrische Untersuchungen an den in Granat[ eingeschlossenen Mineral-

paragenesen ergeben nach Grond et al. (1995) Temperaturen von 635 ± 30 °C (Ilm-Grt-

Thermometrie, Povv nceby et al., 1987) und Drücke zwischen 6 und 8 kbar (Tab. 5.2: GRA1L:

Bohlen et ak, 1983; GRIPS: Bohlen & Liottt 1986). Diese p-T-Werte entsprechen in

etwa denjenigen Bedingungen, die zu Beginn des Granat-Wachstums geherrscht haben.

Fur die Matrixminerale lassen sich bei 650 °C leicht höhere Drücke um 10 kbar ermitteln

(GASP: Ghent, 1976). Vergleichbare Bedingungen von 8.8 kbar und 650 °C berechnet

W-VHL (1994) im CASFl-System für die invariante Paragenese Disthcn-Zoisit-Quarz-Anor-

thit-Margarit (VERTEX. Connolly, 1990), die sich in Granat-Knotenschiefern eventuell

retrograd aus Disthen + Zoisit + Quarz gebildet hat (Fig. 5.28b). Die Si-Gehalte in Hell-

glimmern ergeben mehrheitlich äquh alente Drücke im Bereich v on 7-10 kbar (Massonne

& Schreyer, 1987). wobei sich ein retrograder Trend hin zu Werten unter 5 kbar abzeichnet

(Fig. 5.27b und 5.28a). Diese p-T-Daten für die nördliche Cima Lunga-Einheit stimmen

gut mit jenen Bedingungen überein, die sich aus einer Kartierung der regionalen Metamor-

phosegradienten in den Zentralalpen ergeben (vgl. Todd & Engl 1997).

In Quarz-Alumosilikat-Knauern überwachst Andalusit retrograd öfters Disthen, was

als Anzeichen einer raschen Hebung interpretiert w ird (Klfin, 1976; Kerrick. 1988; Grond

et al., 1995). Sillimanit ist im Gebiet um die Cima di Gagnone nicht zu finden, tritt etwas

weiter südlich jedoch zunehmend häufiger auf. was mit nach Süden ansteigenden Tempe¬
raturen zusammenhängt (z.B. Frl^ et ak. 1974. Trommsdorff, 1980). Retrograd aus Granat

und Biotit gebildeter Chlorit sow ie Kluftminerale w ie Quarz. Aclular. Prehnit. Epidot. Titanit,

Albit und Chloritrosetten sind während der Exhumation unter grünschieferfaziellen Be¬

dingungen entstanden.
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5.6.4 Diskussion - eine Hochdruckphase in den Nebengesteinen

Das weitgehende Fehlen von Hochdruckanzeichen oder -relikten in amphiblitfazicllen,

(semi-)pelitischen und felsischen Gneisen und Glimmerschiefern, die eng mit eklogit¬
faziellen basischen und ultrabasischen Gesteinen assoziiert sind, ist nicht nur auf die Adula-

Cima Lunga-Einheit beschränkt, sondern lässt sich auch verbreitet in anderen Hochdruck¬

gebieten weltweit beobachten (Reviews in Motivn-v et ak, 1990; Hacker & Peacock,

1995). Nach einem Modell von Heinrich (1982. 1983) liegen diese offensichtlich unver¬

einbaren Metamorphosebedingungen darin begründet, dass sich die beiden Gesteinstypen

während der retrograden Entwicklung unterschiedlich verhalten. Die Gneise und Schiefer

sind bei der Druckentlastung durch Entwässerungsreaktionen vom Typ

(22) phengit. Hgl + Grt —> weniger phengit. Hgl + Bi + Fsp ± Qz + H2O

Eklogitfazies Amphibolitfazies

geprägt, die einer relativ hohen Reaktionskinetik unterliegen und eine vollständige

Reequilibrierung der Gneise zu amphibohtfaziellen Paragenesen begünstigen. Die mafischen

und ultramafischen Gesteine dehydrieren dagegen hauptsächlich prograd und können retro¬

grad nur bei ausreichender FLO-Zufuhr über oft grössere Distanzen zu Amphiboliten umge¬
wandelt werden. Diese Flydrationsprozessc laufen verhältnismässig langsam und meist

nur unvollständig ab. Demnach könnten die mafisch-ultramafischen Linsen und die um¬

liegenden (semi-)pelitischen Gesteine der Adula-Cima Lunga-Einheit sehr wohl eine ge¬

meinsame Entwicklung unter zunächst eklogitfaziellen gefolgt von amphibohtfaziellen

Metamorphosebedingungen erlebt haben. Der festgestellte Faziesunterschied kann als Folge
der allgemeinen Tendenz metamorpher Gesteine interpretiert werden, die am stärksten

entwässerte Mineralparagenese ihrer Metamorphosegeschichte als Endzustand beizube¬

halten (Heinrich. 1982).

Ferner stellt sich aber auch die Frage nach einer allfälligen partiellen Aufschmelzung
der Nebengesteine unter eklogitfaziellen Bedingungen (rund 800 °C, 25 kbar). Ein Schmelz¬

entzug wäre ein irreversibler Prozess, der die Zusammensetzung und die physikalischen

Eigenschaften der zurückbleibenden Restitc verändern würde, und könnte somit die Mög¬
lichkeit bieten, eine Hochdruckphase in den Nebengesteinen zu erkennen. Im Rahmen

dieser Arbeit lassen sich nur einige grundlegende Überlegungen zu diesem sehr komplexen
Thema anstellen. Für eine detaillierte Diskussion soll auf die Arbeiten von Le Breton &

Thompson (1988). Paiino Dolce & Johns ion (1991). Thompson (1996), Johannes &Holtz

(1996) und weitere Referenzen in diesen verwiesen werden.

Da eine partielle Aufschmelzung von Metapehten und leukokraten Gneisen in der Natur

hauptsächlich unter Bedingungen der oberen Amphibolit- bis Granulitfazies beobachtet

wird, sind experimentelle Untersuchungen bisher vorwiegend auf den Druckbereich unter

15 kbar beschränkt (Fig. 5.29, ausgezogene Kurven). Über deren Schmelzverhalten bei

höheren Drücken liegen dagegen kaum Daten vor. Die produzierte Schmelzmenge ist in

erster Linie von der Verfügbarkeit von fUO abhängig, wobei die Schmelztemperatur mit

zunehmender Wasseraktivität (ajr.o) massiv erniedrigt wird (Fig. 5.29; Spevr, 1993: Jo¬

hannes & Holtz. 1996). Hochmetamorphe Gneise und Schiefer weisen meist einen sehr

beschränkten Porenraum und daher auch nur eine geringe Menge an freiem Porenwasser

auf. Dieses führt am ^O-gesättigten Sohdus lediglich zur Entstehung geringer Schmelz¬

volumina (Thompson & Connoi ly. 1995). wobei das freie HoO bei erhöhten Drücken be-
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Figur 5.29: Kompiliertes p-T-Diagreimm zum Schtnelzverhaltcn von metapelitischen Gesteinen. Der HyO-

gesättigte Pelitsoliilus (Minimumsehmclzcn) sowie die Solidusktiircn für abnehmende IFO-Aktivitäten (a-ß^f
stammen von Eßsni cfe Louxwrs (1991 ) und Jouasses & Hoir/ (1996), extrapoliert zu Drücken bis 30 kbar

nach Thompson (1996) (gestrichelt). Ebenfalls dargestellt sind die wichtigsten Fluid-abwesenden Schmelz-

reaktionen für Muskoxvit und Biotit (nach Le Brctos & Thompson, 1988; See\r, 1993). Der eingezeichnete

p-T-Pfad beruht auf den Resultaten ans den basischen und ultrabasischen Linsen ((1) Hochdruckphase:
800 °C, 25 kbar; (2) amphibolitfazielle Regionalmetamorphose: 650 °C. 7 kbar). Er verläuft stets bei Tem¬

peraturen unterhalb der Dehydrationssolidi von Mu und Bi, womit in den Nebengesteinen von Cima di

Gagnone unter Hochdruckbedingungen nur geringe Schrnclzbilduiig zu erwarten ist, solange die a^o nicht

durch zusätzliche Fluidzufuhr erhöht u ird (weitere Erläuterungen im Text).

vorzugt in der Schmelze gelöst und so die a^o stark reduziert wird. Im nun «trockenen»

Gestein ist eine weitere Schmelzbildung erst möglich, wenn zusätzlich H2O entweder von

aussen zugeführt oder durch den Zerfall H20-haltiger Mineralphasen, im Fall von Meta-

peliten und Gneisen hauptsächlich Muskowit und Biotit, freigesetzt wird («Fluid-abwe-
sendes» oder «Dehydrationsschmclzen»: z.B. Le Breton & Thompson, 1988; Johannes &

Holtz, 1996). Der durchschnittliche Verlauf der wichtigsten Dehydrationssolich für

Muskowit und Biotit ist in Figur 5,29 dargestellt, extrapoliert zu Drücken bis 30 kbar (nach
Thompson, 1996). Oberhalb von 20 kbar ist partielle Aufschmelzung aufgrund von Dehydrations-
reaktionen der Glimmer erst bei Temperaturen deutlich über 800 °C möglich. Mit zunehmen¬

dem Druck steigt die hUO-Löslichkcit in der Schmelze, vv as bei konstantem HoO-Gehalt eine

allgemein geringere Schmelzproduktion nach sich zieht (Clemens & Viflzeue. 1987).

Der im p-T-Diagramm von Figur 5.29 eingezeichnete p-T-Pfad beruht auf den Erhe¬

bungen an den basischen und ultrabasischen Linsen (vgl. Fig. 5.15, 5.21) und verläuft

stets bei Temperaturen unterhalb der Dehydrationsschmelzreaktionen für Muskowit re¬

spektive Biotit (nach Le Breton & Thompson, 1988; Thompson. 1996), Somit sind in den

(semi-)pelititschen Gneisen und Glimmerschiefern von Cima di Gagnone auch unter
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eklogitfaziellen Bedingungen von 750-800 °C und 25 kbar höchstens geringe Schmelzan¬

teile zu erwarten, solange die aH2o Bereich von 0.5 bis 0.6 oder darunter liegt und kein

HoO aktiv zugeführt wird. Dies deckt sich mit der Beobachtung, dass die Nebengesteine
weder chemische (z.B. tiefe SiÜ2- und hohe AUO^-Gehalte; siehe Grond, 1994; Neuen-

schwander, 1996) noch petrographische oder strukturelle Hinweise (z.B. Migmatisierung.
Restite in der Form von Granat-Alumosilikat-Lagen) auf eine partielle Aufschmelzung

zeigen. Nur die Quarz-Feldspat-Augen und -Flasern könnten tektonisch stark gestreckten
und zerrissenen Leukosomen entsprechen, machen normalerweise aber weniger als 2-3

Vol% im Gestein aus.

Allerdings können in den benachbarten basischen und ultrabasischen Gesteinen, be¬

sonders beim Breakdown von Antigorit in partiell serpentinisierten Peridotiten (vgl. Kapitel
4.2 und 5.3; Ulmer & Trommsdorff. 1995), prograd grössere FUO-Mengen freigesetzt
werden, was allenfalls entlang bestimmter Zonen zu partieller Aufschmelzung in den Neben¬

gesteinen führen müsste, sofern Dehydration der Linsen und Schmelzbildung in den Gneisen

zugleich nebeneinander ablaufen. Zudem geben die Glimmerschiefer selber während der

retrograden Entwicklung eine eher geringe ILO-Menge ab (Reaktion 22), die für eine

grössere Schmelzproduktion jedoch kaum ausreicht und nach dem Modell von Heinrich

(1982, 1983) vorwiegend zur Hydration der Linsengesteine verbraucht wird. Da freies

FI2O jedoch unter hohem Druck bevorzugt in auch kleinen Schmelzfraktionen gelöst wird

(Clemens & Vielzeuf, 1987; Spear, 1993), kann diese fluide Phase die basisch-ultra¬

basischen Linsen in den meisten Fällen gar nicht erreichen. Aus diesem Grund dürfte die

Hydration der Linsengesteine erst spat während der amphibohtfaziellen Regionalmeta-

morphose stattgefunden haben. Diese Gründe sprechen gegen eine gemeinsame Subduktion

von Linsen- und Nebengesteinen.
Die obigen Überlegungen zeigen zwar, dass das Fehlen von partiellen Schmelzen und

Migmatisierung allein noch kein ausreichender Beweis für die Nichtexistenz einer Hoch¬

druckphase in den Nebengesteinen darstellt. Zumindest ein Teil der Gneise und Schiefer

könnte sehr wohl zusammen mit der ozeanischen Gesteinssuite subduziert worden sein,
ohne dass er stärkeren Schmelzprozessen unterworfen gewesen wäre, solange kein zu¬

sätzliches H2O durch Dehydrationsreaktionen zugeführt wird. Es scheintjedoch eher wahr¬

scheinlich, dass ein Grossteil der Nebengesteine nicht versenkt und erst während der

Deckenbildung (Di) unter allenfalls leicht erhöhten Drücken um 13 kbar mit den basisch-

ultrabasischen Linsen verschuppt worden ist. Zur Lösung dieses Dilemmas wären einer¬

seits detailliertere Kenntnisse zum Schmelzverhalten von Mctapeliten unter hohen Drücken

erforderlich, und andererseits müsste die Wasseraktivität während der eklogitfaziellen

Metamorphose in den Gneisen bestimmt werden können.

5.6.5 Zusammenfassung und Schlussfolgerungen

Gegenüber den Basika und Ultrabasika lassen sich in den umliegenden (semi-)pehtisehen
Gneisen und Schiefern, abgesehen v on spärlich in unmittelbarer Umgebung zu den Linsen¬

gesteinen auftretenden Amphibol-Plagioklas-Symplektiten nach allfälligem Omphazit,
Biotit-Plagioklas-Kalifeldspat-Koronas und -Pseudomorphosen nach Phengit sowie selten

leicht erhöhten Si-Gehaltcn in Hellglimmer (13-15 kbar bei ca. 650 °C Fig. 5.28a). aus¬

schliesslich Mineralassoziationen der mittleren bis oberen Amphibolitfazies finden.
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Thermobarometrische Untersuchungen an Mineraleinschlüssen in Granat-Porphyroklasten
und Matrixparagenesen in Metapeliten ergeben Drücke von 6-8 kbar und Temperaturen
von 600-660 CC (Grond et ak, 1995). Die kontinuierliche Zonierung von Granat (Fig.
5.27a) sowie die drei eingeschlossenen Hellglimmerspezies weisen auf ein einphasiges,

progrades Granatwachstum unter amphibohtfaziellen Bedingungen hin (Tracy. 1982).

Die in Granat-Knoten schiefern enthaltene invariante Paragenese Disthen-Zoisit-Quarz-

Anorthit-Margarit ist bei rund 8.8 kbar und 650 °C entstanden (Connolly, 1990; Holland

& Powell. 1990, rev. 1994): die ebenfalls vorkommende Paragenese Disthen-Zoisit-Quarz
wäre bis zu eklogitfaziellen Bedingungen stabil (Fig. 5.28b).

Ausser den verbreitet vorkommenden Feldspat-Quarz-Augen und -Flasern, die eventuell

stark gestreckten Leukosomen entsprechen können, zeigen die Gneise und Schiefer keine

Anzeichen einer partiellen Aufschmelzung, was als Argument gegen eine Hochdruckphase

gewertet werden kann. Weder die Absenz von Hochclruckrclikten (Heinrich. 1982, 1983)

noch das Fehlen von partieller Schmelzbildung oder Migmatisierung (Fig. 5.29) stellt

jedoch einen sicheren Beweis für die Nichtexistenz einer Hochdruckmetamorphose in den

Nebengesteinen dar. Solange die a^o nicht infolge von externer H20-Zufuhr erhöht wird,

bilden sich in den Glimmerschiefern höchstens geringe Schmelzmengen. Allerdings wäre

zu erwarten, class die prograd durch Dehydrationsreaktionen in den benachbarten basi¬

schen und insbesondere ultrabasischen Gesteinen sowie retrograd in den Nebengesteinen
selber freigesetzte H20-Menge zumindest lokal zu einer partiellen Aufschmelzung der

Metapelite hätte führen müssen. Aus diesem Grund ist anzunehmen, dass nur ein kleiner

Teil der Nebengesteine zusammen mit der ozeanischen Suite subduziert wurde, die grössere
Masse dagegen erst während D] mit letzteren zusammengebracht worden ist. Eine wirklich

sichere Aussage zur Frage nach einer Hochdruckphase in den Nebengesteinen ist jedoch
nach wie vor nicht möglich und bedarf weiterer, vor allem experimenteller Untersuchungen
zum Verhalten von pelitischen Gesteinen unter eklogitfaziellen Bedingungen.

5.7 Ein p-T-D-Modell für die nördliche Cima Lunga-Einheit

Aus den mikrostrukturellen und petrographischen Beobachtungen an den einzelnen litho¬

logischen Einheiten und den ermittelten unvereinbaren p-T-Bedingungen für die basisch-

ultrabasischen Linsen und che Nebengesteine liessen sich, in Kombination mit der in Kapitel
3 behandelten Deformationsabfolge, mehrere qualitative p-T-D-Entwicklungsmodelle für

die nördliche Cima Lunga-Einheit ableiten (Diskussion verschiedener Szenarios bei Grond,

1994). Der am zutreffendsten erscheinende p-T-D-Pfad ist in Figur 5.30 schematisch

dargestellt, modifiziert nach Grond et al. (1995). Ein ähnliches Modell, jedoch mit markannt

höheren Druck- und Temperaturwerten, hat Gfballr (1996) für den Granatperidotit von

Alpe Arami und dessen Begleitgesteme vorgeschlagen.

Südgerichtete Subduktion der Adula-Cima Lunga-Einheit (Heinrich, 1983.1986) führt

zur Verschuppung verschiedenster Gesteinst}pen in einer schmalen Zone zwischen ab¬

tauchender Platte und Hangingvv all (Bildung einer «lithosphärischen Mélange», Tromms¬

dorff, 1990) und kulminiert im Eozän (40-45 Ma: Becker. 1993; Glb-vler, 1996) unter

eklogitfaziellen Metamorphosebedingungen von rund 20-25 kbar und 750-800 °C. Relikte

dieser Hochdruckphase Djjp lassen sich hauptsächlich in den basischen und ultrabasischen
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Hochdruckphase Dhp
ca. 25 kbar, 750-800 CC, 40-45 Ma)

200 400 600 800 1000 T[°C]

Figur 5.30: Schematischer p-T—D-Pfad fur die verschiedenen Gesteine der nördlichen Cima Lunga-Einheit,
basierend auf strukturellen undpetrographischen Beobachtungen sosvie Gcothermo- und -barometriedaten (vgl.

Fig, 5,15, 5.21, 5.28 und 5.29) (modifiziert nach Grosd et al, 1995). Die Altersangaben basieren aufBecker

(1993) und Gebauer ( 1996). Die Basika/Ultrabasika und die Nebengesteine werden prä- bis spätestens syn-Dj

(Deckenbddting) miteinander verschuppt (E = Einschiippung). che nachfolgende Entwicklung (D2 bis post-Df)
unter amphibolit- bis grünscliiefeifaziellen Bedingungen ist allen Gesteinen gemeinsam. Die Hochdruck¬

metamorphose dcrBasika. Ultrabasika und Metaophikarbonate erfolgte vorder Verschleppung. Eine Hochdruck¬

geschichte in den Nebengesteinen ist zwar eher unwahrscheinlich, aber nicht ausgeschlossen (strichpunktierter

Weg). Der Höhepunkt der amphibohtfaziellen Regionalmaoinoiphose ist sxn- bis post-D^ erreicht worden.

Linsen und den mit diesen assoziierten Kalksilikatfelsen (Metaophikarbonate) nachweisen

und belegen eine Hochdruckgeschichte für die gesamte ozeanische Abfolge von Cima di

Gagnone. Die umliegenden Gneise und Glimmerschiefer enthalten dagegen fast ausschliesslich

amphibolitfazielle Mineralparagenesen und sind nach Heinrich (1982) retrograd mehr oder

weniger vollständig reequilibriert. falls sie überhaupt jemals subduziert worden sind.

Die prograde Entwicklung (Fig. 5.30) ist besonders in den partiell serpentinisierten
ultrabasischen Gesteinen (vgl. Kapitel 4.2). aber auch in Metabasika und Metaophikar¬
bonaten durch Entwässerungsreaktionen geprägt und in Metaperidotiten über das Talk-

Stabihtätsfclcl (p < 22 kbar bei ca. 720 X. Ulmer & Trommsdorff, 1995) verlaufen. Granat¬

peridotit kann nur von wenigen Aufschlüssen sicher belegt werden (z.B. Mg 160, Mg 304;

Evans & Trommsdorff, 1978); ansonsten ist Chlorit zusammen mit Olivin. Enstatit, allen¬

falls Diopsid oder Tremolit und Magnetit unter Hochdruckbedingungen stabil geblieben.
Die Stabilisierung von Granat in Metaperidotiten wird dabei sowohl von der Gesteins-
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Zusammensetzung und dem Grad der ehemaligen Serpentinisierung als auch von der Menge
und der Verteilung H20-haltigcr Mineralphasen wie Amphibol und Chlorit bestimmt.

Die durch den prograden Zerfall H^O-haltiger Phasen wie Antigorit, Talk und Amphibol
in Metaultramafititen, Metabasika und Metakarbonaten freigesetzte, relativ grosse H2O-

Menge müsste in den umliegenden (semi-)pelitischen Gneisen und Glimmerschiefern im

Laufe der Subduktion zumindest stellenweise zu partieller Aufschmelzung geführt haben,

sofern diese Gesteine damals schon benachbart waren. Abgesehen von möglicherweise

wenigen, stark gestreckten Leukosomen lassen sich in den Nebengesteinen jedoch keine

Anzeichen einer Schmelzbildung beobachten. Entweder hat das verfügbare Wasser dem¬

zufolge trotzdem nicht ausgereicht und die Wasseraktivität a^o lsi generell eher tief ge¬

blieben (vgl. Fig. 5.29), oder die Nebengesteine sind nicht subduziert worden. In letzterem

Fall weisen die Gneise und Schiefer, wie in Figur 5.30 dargestellt, eine unabhängige p-T-

Entwicklung bis zur Einschuppung der basisch-ultrabasischen Linsen während Di auf.

ein Szenario, das hier bevorzugt wird.

Zur anschliessenden Exhumation der Hochdruckgesteine liegen kaum Daten vor. Sie

kann von Dehydration der teilweise subduzierten Gneise und gleichzeitiger Hydration der

basischen und ultrabasischen Gesteine (Heinrich, 1982) begleitet gewesen sein und endet

mit der «lepontinischen» Regionalmetamorphose (600-660 °C, 6-9 kbar). Die damit einher¬

gehenden Deformationsphasen D | bis D4 laufen allesamt unter amphibolit- bis grünschiefer¬
faziellen Metamorphosebedingungen ab (Fig. 5.30) und sind sowohl allen Lithologien der

Cima Lunga-Einheit wie auch jenen der über- und unterliegenden Decken gemeinsam

(siehe Diskussion und Korrelation in Kapitel 3.5). Die eklogitfaziellen basischen und ultra¬

basischen Gesteinsserien müssen somit spätestens während der Überschiebung der Cima

Lunga auf die Simano-Decke (Dj) im Bereich der Deckengrenze in die Nebengesteine

eingeschuppt worden sein (E in Fig. 5.30). Die weitere Entwicklung ab Di hin zur ersten

deckenüberprägenden Deformationsphase Dt findet bei allenfalls leicht prograder

amphibolitfazieller Metamorphose statt (Grond et ak, 1995). Diese erreicht syn- bis post-

D2 um 32 Ma ihren Höchststand, wobei die felsischen Gesteine um den Granatperidotit
von Alpe Arami migmatisiert werden (Gebvier. 1996), Die anschliessende Hebung und

Abkühlung des Deckenstapels findet während D3 und D4 unter retrograden, amphibolit-
bis grünschieferfaziellen Bedingungen statt (vgl. z.B. Hurford. 1986; Vance & O'Nions.

1992), Dabei tritt nach Gfbauer (1996) in der südlichen Steilzone um 25 Ma eine zweite

Metamorphosespitze auf, was sich in der nördlichen Cima Lunga-Einheit jedoch nicht

bestätigen lässt.

Der in Figur 5.30 vorgeschlagene p-T-D-Pfad sieht vor der deckenbildenden Phase

Di eine unabhängige Entwicklungsgeschichte für che basisch-ultrabasischen Linsen und

mit diesen assoziierte Metaophikarbonate und für die umliegenden Gneise vor, schliesst

jedoch eine gemeinsame p-T-Evolution vor D] nicht a priori aus (strichpunktierter Ver¬

lauf des p-T-Weges in Fig. 5.30). Mit diesen zwei unterschiedlichen p-T-loops lassen sich

die folgenden Beobachtungen erklären: ( 1 ) das weitgehende Fehlen von Hochdruckrelikten

oder sonstigen Hinweisen auf eine Hochdruckphase in den Nebengesteinen. (2) Da die

eklogitfaziellen Linsengesteine während der Deckenbildung entlang der Deckengrenze in

die Nebengesteine eingeschuppt werden, konzentrieren sie sich vorwiegend auf ein struk¬

turelles Niveau. (3) Ab Dj weisen Linsen- und Nebengesteine eine gemeinsame Deforma¬

tions- und Metamorphosegeschichte auf. die auch auf che angrenzenden zentral alpinen
Deckeneinheiten zutrifft. (4) Sowohl die Zonierung von Granat als auch die in diesem
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eingeschlossenen Mineralparagenesen weisen auf eine einphasige prograde Entwicklung
der Gneise unter amphibohtfaziellen Bedingungen hin. Beide hätten eine Hochdruckphase
wahrscheinlich nicht unbeschadet überstanden.

Für verschiedene Gebiete der tektonisch äquivalenten Adula-Decke sind kürzlich ebenfalls

p-T-D-Entwicklungsmodelle vorgeschlagen worden, die teilweise jedoch zu deutlich

höheren Drücken verlaufen (z.B. Vais, nördliche Adula: Low. 1987: Trescolmen. mittlere

Adula: Meyre & Puschnig. 1993; Partzsch. 1996: PvRrzscn et ak, in prep.; Meyre et ak.

1997). Im Unterschied zur Cima Lunga-Einheit sehen diesejedoch allesamt einen einfachen

p-T-loop und damit eine gemeinsame metamorphe Geschichte für Eklogite und umge¬

bende Metapelite vor (entsprechend dem strichpunktierten Pfadverlauf in Fig. 5.30). Zudem

postulieren Partzsch et al. (in prep.) für den oberen und den unteren Bereich der Adula-

Decke eine unterschiedliche p-T-Entwicklung im Uhrzeiger- respektive im Gegenuhr¬

zeigersinn, wobei nur die obere Teildecke eine Hochdruckphase durchlaufen hat. Beide

Teildecken werden erst während oder gar nach der Deckenüberschiebung in den Zentral¬

alpen zusammengefügt (Zapport- oder Leis-Phase. Low. 1987). Paläogeographisch würden
beide dem südlichen Kontinentalrand von Europa entsprechen (Froeizheim et al.. 1996;
Schmid et ak, 1996, 1997), wobei der obere Teil etwas weiter südlich als der untere gelegen
wäre. Nach diesem Modell müsste die Cima Lunga-Einheit als Ganzes der oberen Adula-

Teildecke gleichkommen, während der untere Bereich fehlen würde. Nach den strukturellen

Untersuchungen in der Cima Lunga-Einheit und der unterliegenden Simano-Decke scheint

dieses Modell jedoch kaum zutreffend zu sein (vgl. Diskussion in Kapitel 3.5, Seite 70).



Kapitel 6

Synthese - Die tektono-metamorphe Entstehungs¬

geschichte der nördlichen Cima Lunga-Einheit

6.1 Einleitung

Ziel dieses Kapitels ist es, eine mögliche tektono-metamorphe Entstehungsgeschichte für die

Adula-Cima Lunga-Einheit und die angrenzenden zentralalpinen Decken aufzuzeigen. Dabei

soll versucht werden, die in den vorangehenden Kapiteln dieser Arbeit ausführlich dargelegten

Beobachtungen und Evidenzen aus der nördlichen Cima Lunga-Einheit in kürzlich vorge¬

schlagene tektonische Entstehungsmodelle für den pcnnimsch-unterostalpinen Raum im all¬

gemeinen (v.a. Stampfte 1993, 1994; Froltziifim et al,, 1996; Schmid et ak, 1996. 1997) und

die Adula-Cima Lunga-Einheit im speziellen (z.B. Pvrlzsch, 1996) zu integrieren.

Figur 6.1 zeigt ein palinspastisches Schema der Alpen und angrenzender Gebiete zu vier

unterschiedlichen Zeiten vom Mesozoikum bis heute, basierend hauptsächlich auf einem neuen

Vorschlag von Stxmpfi i (1993), welcher auf einem älteren, recht ähnlichen Modell von Frisch

(1979) aufbaut. Dieses Modell gibt die jeweils ablaufenden grossräumigen Prozesse zwischen

dem adriatischen Kontinent im Süden und Europa im Norden gut wieder. Die nachfolgende
Diskussion gliedert sich in zwei Teile: der erste Teil (Kapitel 6.2) befasst sich mit mesozoischen

Extensionsprozessen und der damit einhergehenclen Öffnung des grösseren südpenninischen

Piemont-Liguria-Ozeans einerseits sowie des kleineren nordpenninischen Valais-Troges anderer¬

seits (Fig. 6.1 a/b. 6.2). Dabei soll die am ehesten zutreffende paläogeographische Herkunft der

reliktischen ozeanischen Abfolge in der nördlichen Cima Lunga-Emheit diskutiert werden.

Der zweite Teil (Kapitel 6.3) behandelt die Entvv ieklung im penninischen Raum während der

tertiären Konvergenz und der anschliessenden Kontinentkollision und demonstriert, wie die

Adula-Cima Lunga-Einheit in ihre heutige Position innerhalb des penninischen Deckenstapels

gelangt ist (Fig. 6. lc/d, 6.3).

6.2 Relikte des kretazischen Valais-Ozeans in der Cima Lunga-Einheit

Nach den paläogeographischen Rekonstruktionen in Figur 6.1 a und b (aus Schmid et ak, 1997:

nach Stvmpfii. 1993) sind im Jura und m der Kreide zwischen dem europäischen und dem

adriatischen Kontinent ozeanische Becken aufgebrochen und aktiv gewesen («Mutti-Ozean-

Konzept» von Pi ATT, 1986). Zwischen diesen beiden Ozeantrögen hat in der Kreide ein Sporn

ausgedünnter kontinentaler Lithosphäre. der Briançonnais-Mikrokontinent, existiert, der neben

dem Briançonnais ss. auch Iberien. Sardinien und Korsika umfasst hat.
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a) Jura-Kreide Grenze (150-130 Ma)
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Figur 6.1: Paläogeographisehes Modell des alpinen Raumes und angrenzender Gebiete, rekonstruiert für vier

verschiedene Zeiträume vom Mesozoikum bis heute (modifiziert nach Dercouri et al, 1986; Stamp/!i, 1993 und

Schmid etal, 1997). Abkürzungen fur geologische Einheiten: AD7CL; Adula-Cima Lunga-Einheit; MA: Margna-
Decke; NKA: nordliche Kalkalpcn; NPB: nordpenmnische Bwulnerschiefer; OA: Ostalpen; SA: Sitdalpen; SE:

Sesia-Zone; TS: Tambo- und Suretta-Decken; geographische Referenzen: B: Bologna; K: Korsika; G: Genf; I:

Insbruck; M: Marseille; S: Sardinien: T: Turin; Z: Zürich, a) Jura-Krcidc-Grenze: Öffnung des Pieinont-Ligiiria-

Ozeans und erste Riftprozesse entlang des später zwischen Europa und eiern Brianconnais aufbrechenden Valais-

Beckcns (gestrichelte Linie), b) Mittlere bis obere Kreide: Öffnung des Valuts-Ozeanbeckens und gleichzeitig
aktive Subduktion des Piaiiont-Liguria-Ozeans unter den Nordranddes adriatischen Subkontinents, c) Mittleres

Eozän: Schliessung des Valais-Beckens und einsetzende KoiiiiiientkoUision zxvischen Adria undEtttvpa. Abtren¬

nung des Brianconnais von Iberien (inkl. Korsika und Sardinien) infoige sinistreder Blattverschiebung in den

Wcstalpen. d) Heutige Situation, resultierend aus dextraler Fransprcssion und W-gerichteter Verzahnung der

«Insubrischen» Platte wahrend dem Xeogcn (vgl. Schmid et al. 1997).

Das ältere, interner gelegene, piemontesisch-ligurische Ozeanbecken öffnet sich im frühen

bis mittleren Jura entlang des adriatischen Kontinents, wobei das Brianconnais vorerst

den passiven Kontinentalrand des europäischen Blockes bildet und mit diesem verbunden

bleibt (Fig. 6. la, 6.2a). Für das Aufreissen dieses Ozeanbeckens ist verschiedentlich ein

zweiphasiees Riftmodell vorgeschlagen worden (z.B. Ebfrll 1988; Froitzheim & Mana-

tschal, 1996; Hermann & Mt \te\fr, 1996; Diskussion in Hermann. 1997; Müntener,

1997). Während der ersten Phase werden Mantelgesteine nahe an die Oberfläche gehoben
und die kontinentale Kruste stark ausgedünnt und zerbrochen. Nach Froitzheim & Mana-

tschal ( 1996) ist diese Phase hauptsächlich durch reine Scherung («pure shear») kontrol¬

liert, wobei die untere Kruste duktil gestreckt wird. Neuere Untersuchungen im Malenco-

Gebiet (Hermann & Mlntener, 1996) haben jedoch gezeigt, dass die Krustenausdünnung
und die Hebung des subkontinentalen Mantels entlang einer tiefreichenden, ostfallenden
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a) Mittlerer Jura (150 Ma)
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b) Mittlere bis obere Kreide (100-80 Ma
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Asthenosphansc her Mantel

Figur 6 2 Schematische, nicht rnassstabstieue, paläogeographische Profile über den Alpenraum, modifiziert
nach SrvMPru( 1993) undHirm\w &. Mi \h\ir( 1996) Die ge sttichelten Rclatn pfede x erdetithehen den ftiiheien
Bess egiingssinn entlang der giossiaunngen Abschiebungen («simple shear »-Modell, m diesen Stadien inaktix )

che zur Kiustenausdiinming und schliesslich zur Fialegurtg des obaen Erdmantels am Ozeanboden gefühlt
haben Pia- sxn- undpost-Rift-Sedimentc sind nicht daigestellt a) Situation im mittleren Jura, nach der Öff¬

nung des Piemont-Li gm la-Ozeans zwischen dem adr ran sehen unddem ein opaischen Kontinent Das Brianconnais
ist noch fest mit Europas erblinden Der Ort des spateren Veilais-Rtftings ist sxmbolisch angedeutet b) Situation

m der obaen Kreide (100-430 Met) nach dem Aufbrechen des \alais-Beckens Das Bilarreonnais bildet nun

einen Mikrokontincntzw ischen Europa undAch ta/Afnka Et ste Kons eigenz entlang dem Such and de s Pieniont-

1iguna-Ozecms resultiert in sudge richtetet Subduktion xon ozeaniseha Ltthosphare unter den achte/tischen

Kontinentalrand Abkürzungen AD/CL Adula-Cima Lunga-Einheit EL Lesaitina-Lucoinagno-Decke MF

Malenco-Foino-Einheit 0\ Ostalpen SA Siidalpen S Simano-Decke T/S- Tambo- und Suretta-Decken

Normalverwerfung erfolgt und durch einfache Scherung («simple shear») dominiert gewesen

ist. Die zweite Phase resultiert in dei teilweise vollständigen Elimination der kontinentalen

Unterkruste und der Exhumation v on subkontmentalem Mantel an einer flach nach Westen

einfallenden Abschiebung (vgl. schematisches Pi of11 m Fig 6 2a).

Riftingprozesse im Bereich des Valais-Bcckens setzen eist spater, etwa im oberen Jura

und der unteren Kreide, zwischen dem Brianconnais und Euiopa ein, wie erste Brekzien-

ablagerungen in derFalknis-Decke (Grinfr, 1981) und den Schamsei Decken (Schmid et

ak, 1990; Reck, 1995) belegen. In der Kreide beginnt sich der Bnanconnais-Block vom

europaischen Kontinent zu losen, was zur eigentlichen Öffnung des nordpenmnischen
Valais-Ozeans fuhrt und teilweise von der Schliessung des piemontesisch-ligunschen
Ozeans begleitet ist, welche etwa gleichzeitig entlang von dessen Südrand einsetzt (Fig.
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6.1 b. 6.2b). Der Übergang von Rifting zu Drifting sowie das vorwiegend kretazische Alter

des Valais-Beckens wird durch Arbeiten in den nordpenninischen Bündnerschiefern (Stein¬

mann. 1994) und am Nordende des Brianconnais in Graubünden (Florineth & Froitzheim,

1994) bestätigt. Nach der Rekonstruktion von Stamefli (1993) (Fig. 6.1b) steht der

nordpenninische Valais-Ozean gegen Westen in direkter Relation zu der Öffnung des Golfs

von Biskaya und des Nordatlantiks sowie zu sinistralen Transtensionsbewegungen in den

Pyrenäen, während er sich im Osten mit dem piemontesisch-hgurischen Becken zu einem

einzigen Ozean vereint (Lalbscher & Bernolli i, 1982; Froitzheim et ak, 1996).

Der Valais-Trog ist heute im Osten der Zentralalpen (in Graubünden) durch grössere

Vorkommen von nordpenninischen Bündnerschtefern vertreten (Sfeinmann, 1994). Weiter

findet sich die Sutur des Valais-Beckens in der Misoxer Zone zwischen der unterliegenden
Adula- und der überliegenden Tambo-Decke (Schmid et ak. 1990) und verläuft in recht

komplexer Weise zwischen den penninischen Gneisdecken des Lepontins bis in die Valais-

Zone im Westen (Tafel 1 bei Froitzheim et ak. 1996). Vom oberen Rhonetal lässt sie sich

nach Südwesten noch bis ins Val d'Isère verfolgen, wo sie aus bisher ungeklärten Gründen

zwischen Briançonnais-Einheitcn und externen Massiven der europäischen Kruste aus-

keiit (Diskussion in Schmid et ak, 1997). Die Adula-Cima Lunga-Deckeinheit befindet

sich tektonisch unterhalb der Misoxer Zone und muss nach diesem Modell zum südlichsten

Rand des europäischen Kontinents gezählt werden (Fig. 6.1, 6.2). Die überliegenden Tambo-,

Suretta- und Schamser Decken stellen Reste des Briançonnais-Mikrokontinentes dar, die

unterliegenden Simano-, Antigorio- und Leventina-Lucomagno-Deckeinheiten entsprechen
externeren Bereichen des ehemaligen Stidrandes von Europa. Die paläogeographische

Stellung der Adula-Cima Lunga-Einheit nördlich des Valais-Beckens hat grundlegende

Konsequenzen für das Alter der Hochdruckmetamorphose (vgl. Kapitel 3.5.1). Ein tertiäres

Alter erscheint einiges wahrscheinlicher als ein kretazisches (bei Hunziker et ak. 1989,

1992), da der Valais-Trog erst im Eozän ganz geschlossen worden ist, wie jüngste

Flyschablagerungen in den nordpenninischen Bündnerschiefern beweisen (Fig. 6.3a; z.B.

Eiermann, 1988; Sfeinmann. 1994).

Nach der Retrodeformation der alpinen Strukturen kommen die Relikte einer ozeani¬

schen Abfolge in der Cima di Gagnone-Region am ehesten auf dem Cima Lunga-Basements
zu liegen und können demnach Resten des Valais-Ozeanbodens entsprechen. Die Sutur

des Valais-Beckens würde somit in den Zentralalpen nicht wie von Froitzheim et al. (1996)

vorgeschlagen nördlich der Insubrischen Linie (etwa in der Bellinzona-Dascio-Zone).

sondern entlang der Deckengrenze zwischen Cima Lunga-Einheit und der überliegenden
Decke (Maggia-Decke ('?). ev. äquivalent zur Tambo-Decke) verlaufen. Ein Übergang
zwischen kontinentaler Kruste des Brianconnais und ozeanischer Kruste des Valais-Beckens

ist auch aus der Tasna-Dccke (Graubunden; Florint m & Froitzheim. 1994) beschrieben

worden, wobei wie in der Cima Lunga-Einheit (v gl. Kapitel 4.2 und 4.5) eine Exhumation

von subkontmentalem Mantel nachgewiesen werden konnte (Piz Nair-Serpentinit). Da¬

zwischen der Adula- und der Tambo-Decke eingekeilte Chiavenna-Ultramafititkörper
könnte ebenfalls zum früheren Valais-Trog gehört haben (Tvlerico, in prep.) und einen

weiteren Beleg für eine Denudation von ultramafischen Gesteinen am Boden des Valais-

Ozeans darstellen. Kleinere Serpentmitvorkommen sind weiter aus den nordpenninischen
Bündnerschiefern (z.B. Stfinmann. 1994) bekannt. Diese Beobachtungen zeigen, class (i)
das Valais-Becken tatsächlich zumindest teilweise aus unvollständiger ozeanischer Kruste

bestanden hat; (ii) subkontinentaler Mantel über Extensionsbrüchc exhumiert worden ist;
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und (iii) der europäische Kontinent im Bereich des Valais-Ozeans etwa in der frühen Kreide

aufgebrochen ist (Froitzheim et ak. 1996; Schmid et ak, 1996, 1997).

Auf die Öffnung des Valais-Ozeans dürfte ein Riftmodell im Sinne von Wernicke

(1985) oder Lister et al. (1986) zutreffen, welches eine asymmetrische einfache Scherung

(«simple shear»-Modell) entlang einer grossräumigen, flach einfallenden Normal-

verwerfung («low-angle normal fault») impliziert. Auf diese Weise kann einerseits ein

Grossteil der kontinentalen Kruste ausgedünnt oder eliminiert und zugleich subkontinentaler

Mantel exhumiert werden (Fig. 6.2 und Fig. 4.3 1. Kapitel 4.5.4). Analoge Modelle wurden

schon mehrfach für die Entstehung des piemontesisch-hgurischen Ozeanbeckens oder des

Valais-Troges vorgeschlagen (z.B. Lemoine et ak, 1987; Vissers et ak. 1991; Hoogerduun-

Stratlng et ak. 1993; Trommsdorff et ak. 1993; Slvmpfll 1993; Hermann & Müntener,

1996) und anhand rezenter passiver Kontinentalränder bestätigt (z.B. Boillot et ak. 1987,

1995a; Voggenreiter et ak. 1988). Allerdings ist noch umstritten, ob diese Verwerfung

unter den südlichen Kontinentalrand von Europa (z.B. Florineth & Froitzheim, 1994)

oder unter den nördlichen Rand des Briançonnais-Blockes (z.B. Stampfli. 1993; Schmid

et ak, 1997) abtaucht. Da sich in der Cima Lunga-Einheit weder Hinweise auf das eine

noch das andere Modell finden lassen, ist die Geometrie in Figur 6.2b hypothetisch und

beruht auf dem Modell von Stampfli ( 1993), Nach diesem Modell würde das Brianconnais

sowohl während der zweiten Riftphase des Piemont-Liguria-Ozeans als auch bei der

Öffnung des Valais-Troges einem «upper plate margin» (Lister et ak. 1986) entsprechen.

Damit liesse sich ein grosser Teil des Krustenmaterials der Briançonnais-Schwelle (v.a.

Unterkruste), das heute fehlt und hätte subduziert werden müssen (z.B. Unterlage der

Schamser- und Falknis-Sulzfluh-Sedimentdecken). schon primär während der Rifting-

phasen entfernen (siehe Diskussion und Fig. 14-8 in Schmid et ak. 1997).

Obschon in der vorliegenden Arbeit das oben behandelte Modell zur Herkunft der

heute in der Cima Lunga-Einheit reliktisch erhaltenen ozeanischen Suite vorgezogen wird,

bleibt dennoch zu bedenken, class diese ozeanische Abfolge nicht zwingend bei der Öffnung
des mesozoischen Tethys-Ozeans entstanden sein muss. Sie könnte auch ein Überbleibsel

eines viel älteren Ozeanbeckens darstellen, das in präherzynischer Zeit aufgebrochen ist.

Während der anschliessenden herzynischen Orogenèse wären diese Ophiolithe dann bereits

mit den Nebengesteinen verschuppt worden. In diesem Falle hätte die alpine Gcbirgsbildung
beide lithologischen Einheiten zusammen überprägt, womit Gneise und Linsen dieselbe

alpine Deformations- und Metamorphosegeschichte aufweisen müssten. Dieses Entwick-

lungsszenario ist jedoch eher wenig wahrscheinlich, da einerseits die basischen und ultra¬

basischen Linsen keine Hinweise auf eine herzynische Deformation oder Metamorphose

zu erkennen geben und sieh andererseits in den Gneisen und Schiefern keine alpinen Hoch¬

druckrelikte finden lassen. Demgegenüber zeigen sich zahlreiche Evidenzen für eine

Exhumation der Mantelgesteine am Ozeanboclen und die gleichzeitige Bildung einer unvoll-
c- O O O

ständigen ozeanischen Abfolge (siehe Kapitel 4.5.3) unmittelbar vor der alpinen Orogenèse.
Dafür kommt nur der Tethys-Ozean. am ehesten das kleinere Valais-Becken. in Frage.
Verschiedene Datierungen ergeben ausserdem ein klar eozänes Alter (40-45 Ma, Becker,

1993; Gebaler, 1996) für die Hochdruckmetamorphose in der Cima Lunga-Einheit.
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6.3 Alpine Orogenèse - Bildung des penninischen Deckenstapels

In der folgenden Diskussion zur tertiären Konvergenz- und Kollisionsgeschichte werden die

Adula-Decke und der Cima Lunga-Lappen soweit wie möglich als eine Einheit betrachtet. Die

verschiedenen Stadien in der Entwicklung des penninischen Dcckenstapels sind in Figur 6.3

dargestellt und basieren hauptsächlich auf den Arbeiten von Schmid et al. (1990, 1996. 1997)

und Froitzheim et al. ( 1996) (siehe dort für eine eingehendere Besprechung). Die vorangehen¬
de kretazische Orogenèse ist in den Zentralalpen von eher untergeordneter Bedeutung.

6.3.1 Kretazische Orogenèse

Die alpine Orogenèse setzt in den ostalpinen und südpenninischen Einheiten (Arosa, Platta,

Malenco-Forno-Lizun, Margna: z.B. Liniger & Nievergelt. 1990; Spillmann. 1993) teil¬

weise bereits in der mittleren Kreide ein. W- bis WNW-gerichtete Imbrikation und Über¬

schiebung innerhalb des adriatischen Kontinentalblocks führt während der mittleren bis

oberen Kreide (100-80 Ma) zur Bildung des ostalpinen Deckengebäudes (Trupchun-Phase,
Froitzheim et al.. 1994), etwa gleichzeitig zu E-gerichteter «Subduktion» der südpenni¬
nischen Einheiten unter den adriatischen Kontinentalrand (Fig. 6. lb, 6.2b) in Zusammen¬

hang mit der Schliessung des Piemont-Liguria-Ozeans. Von Ost nach West abnehmende

Alter in den zentralen und oberen ostalpinen Decken belegen eine W-gerichtete Migration
der Trupchun-Phase (Froitzheim et ak, 1994, 1996; Schmtd et ak. 1996). Dies resultiert

aus einer Kontinentkollision entlang des früheren Meliata-Hallstatt-Ozeans (angedeutet
in Fig. 6.1 a) in der frühen Kreide, gefolgt von einer westwärts, in die ostalpinen Einheiten

hinein propagierenden Übersehiebungsfront in der mittleren bis oberen Kreide (Froitzheim

et al., 1994, 1996. und Referenzen darin).

Der westwärts migrierende kretazische Orogenesegürtel unterliegt während der folgenden
Ducan-Ela-Phase (80-67 Ma, Froitzheim et al., 1994) als Folge von gravitativem Kollaps der

verdickten Kruste (Schmid et al,, 1996) einer starken ESE-WNW-Extension, die zur Ausdün¬

nung des ostalpinen Deckenstapeks führt. Damit einhergehende Exhumation und Abkühlung
bewirken, dass sich die ostalpinen Einheiten während der tertiären Orogenèse mehrheitlich

rigid verhatten und als kompakter orogener Deckel («orogenic lid») entlang einer basalen

Überschiebungszone mindestens 75 km nach N über die sich duktil verformenden penninischen
Einheiten geschoben werden (vgl. Fig. 6.3; Schrelrs. 1993; Scnviroet al, 1990, 1996).

6.3.2 Frühtertiäre Konvergenz und Subduktion - Schliessung des Valais-Beckens

Nordgerichtete Konvergenzbevvegung und damit einhergehende Subduktion setzt in den

Einheiten unterhalb der ostalpinen Decken und der Platta-Arosa-Ophiolithe frühestens im

unteren Tertiär ein, wie andauernde Sedimentation im Bnançonnais-Bereich (Paläozän in

nördlichsten Briançonnais-Emheiten: Allemann, 1957) und m den nordpenninischen
Bündnerschiefern (frühes Eozän in Arblatsch- und Prattigau-Flysch: Zieglfr, 1956: Eier¬

mann, 1988) belegen. Figur 6.3a zeigt die Situation im frühen Tertiär (ca. 65 Ma) bei

beginnender Subduktion des Briançonnais-Mikrokontinents infolge der vollständigen
Schliessung des Piemont-Liguria-Ozeans. Dabei kommt es zur Bildung eines Akkretions-
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keiles innerhalb der Averser Bündnerschiefer, welcher nachfolgend zusammen mit dem

orogenen Deckel über das südliche Brianconnais geschoben wird (Schmid et al., 1996,

1997). Im Bereich des nördlichen Teils des Brianconnais hält die Flyschablagerung dagegen
weiter an.

Fortgesetzter. N-S-orientierter Zusammensehub resultiert in der Versenkung der ge¬

samten Briançonnais-Schwelle sowie eines Grossteils des nordpenninischen Valais-Beckens

bis zum Ende des unteren Eozäns (-50 Ma, Fig. 6.3b). Die Flyschsedimentation hat in

einigen Teilen der nordpenninischen Bündnerschiefer bis zu diesem Zeitpunkt angehalten

(z.B. Etermann, 1988: Steinmann, 1994). Die Tambo- und Suretta-Decken (südliches

Brianconnais) erreichen etwa gleichzeitig ihre maximale Versenkungstiefe (entsprechend
einem Druck von rund 10-13 kbar: Baudin & Marquer. 1993: Marquer et ak, 1994) und

werden danach bis zum T-Höhepunkt (-550 °C) aufgeheizt. Diese Metamorphosephasc
ist in diesen mittelpenninischen Einheiten von penetrativer Deformation und Schieferungs¬

bildung im Rahmen von N-/NWT-gerichteter Deckenüberschiebung begleitet (Ferrera-Phase

Dj, Tab, 3.3; Baudin et ak, 1993). Die nördlichen Teile des Briançonnais-Basements werden

dagegen vollständig subduziert (Pfeil in Fig. 6.3b). Die Schliessung des Valais-Beckens

dürfte um 50 Ma (Schmid et al., 1997) beendet gewesen und der Südrand von Europa

(späteres «Adula-Cima Lunga-Basement») im Bereich der Subduktionszone unter den

adriatischen Subkontinent geschoben worden sein (Fig. 6.1c. 6.3b; Schmid et ak, 1996).

6.3.3 Tertiäre Kollision - Hochdruckphase und Deckenbildung

Die Kollision von Europa mit dem sich weiter überschiebenden orogenen Deckel («Adria»)
im Eozän ist durch die Versenkung des südlichen europäischen Kontinentalrandes sowie

durch anhaltende Subduktion und Vcrschuppung im Bereich des früheren Valais-Ozeans

charakterisiert (Fig. 6.3b/c; Schmid et ak, 1996). Die Hochdruckphase (DHp) in der Adula-

Cima Lunga-Einheit (nur «obere» Adula nach Partzsch, 1996) wird im frühen Oligozän
unmittelbar von rascher Exhumation und anschliessender Überschiebung derselben auf

die Simano-Decke (Dj) abgelöst (Fig. 6.3d/e).

Die Subduktion von ozeanischem und kontinentalem Krustenmaterial führt entlang

einer schmalen Scherzone zwischen abtauchender Platte und Hangingwall zu intensiver

Verschuppung von mesozoischen Sedimenten, basischen und ultrabasischen Gesteinen

(beide vom ehemaligen Valais-Becken stammend) und variablen Anteilen an kontinentalem

Basement (Bildung eines «lithosphärischen Mélanges», Trommsdorff. 1990) unter zuneh¬

menden, eklogitfaziellen Bedingungen (Sorreda-Phase; Low, 1987). Die «Adula-Cima

Lunga-Einheit» ist zu dieser Zeit somit kaum, wie in Figur 6.3c dargestellt, als zusammen¬

hängender Krustenblock, sondern vielmehr als stark verschupptes. heterogenes Gesteins¬

paket zu betrachten. Der tatsächliche Anteil an kontinentalem Krustenmaterial in diesem

«Hochdruckmelange» ist ungevviss und umstritten, da sich in den Nebengesteinen der

basischen und ultrabasischen Linsen heute kaum noch Hinweise auf eine Hochdruckphase
und keine Anzeichen von Migmatisierung linden lassen (Diskussion in Kapitel 5.6). Die

Hochdruckmetamorphose und die damit einhergehende Deformation D^p (-Trescolmen-
Phase. Tab. 3.3; Meyre & Puschnig, 1993; Par izscii. 1996) erreicht um 45-40 Ma (Bfcker.

1993; Gebauer, 1996) ihren Höhepunkt, mit p-T-Bedingungen von 10-13 kbar und 500-

550 °C in der nördlichen Adula-Decke respektive 25-30 kbar und 750-800 °C in der



228 Kapitel 6

a) Frühes Paläozän (65 Ma)

N der Insubrischen Linie: b) Frühes Eozän (50 Ma)

GH Adriattsche Oberkruste

Aa: Osialpine Decken

PI: Platta-Arosa-Ophiollthe

Av: Averser Bündnerschiefer

=1 Oberkruste des Brianconnais
'-> Su: Suretta-Decke

Ta: Tambo-Decke

Seh: Schamser-Decken

__ Ozeanische Kruste und

subkontinentaler Mantel des Valais

Vo: Valais-OpMolithe

'.-;- Nordpenninische Bündnerschiefer (NP8)

Oberkruste von Europa
Ad & Gr: Adula-Cima Lunga-Einheit/Gruf-Ma
Si: Simano-Decke

Go: Gotthard-Massiv

Aar: Aar-Massiv

He: Helvetische Decken

Untere Kruste von Europa

Bergeller intrusion

spätere helvetische

Decken

c) Spätes Eozän (40 Ma)

Figur 6.3: Skalierte und flächenmässig ausbalancierte, schematische N-S-Profile über die zentralen und

östlichen Zentralalpen, die kinematische Entwicklung des penninischen Deckenstapels von frühtertiärer

Konvergenz und Subduktion (a und b) über Kollision und Deckenüberschiebung (c und d) bis hin zu post-
kollisionaler Verkürzung und Exhumation (e—g) darstellend (aus Schmid er ai, 1996, 1997, leicht modifi¬

ziert). Weitere Erläuterungen im Text.

südlichen Adula-Decke und in derCima Lunga-Einheit (Kapitel 5.7; Evans & Trommsdorff,

1978; Heinrich, 1986), Dies entspricht einer mittleren Versenkungstiefe zwischen 40 und

maxima] 90-100 km (Fig. 6.3c), Die Druckzunahme von Nord nach Süd ist zwar konsistent

mit südgerichteter Subduktion (Heinrich, 1983. 1986), setzt jedoch in Bezug auf die N-S-

Ausdehnung der Adula-Decke (rund 60 km nach Retrodeformation jüngerer Strukturen)
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e) Oligozän (32-30 Ma)

S der insubrischen Linie

xziyn Sedimentbedeckung

i j i 11 Obere Kruste (Basement)

p:lHî: Lithospharlscher Mant

f) Frühes Miozän (20 Ma)

50 -i

g) Heute

Figur 6.3 (Fortsetzung)

ein unrealistisch steiles Einfallen für die Subduktionszone voraus (Schmid et ak. 1997).
Somit scheint ein recht grosser Teil des früheren Krustenmaterials nach der Subduktion

nicht mehr exhumiert worden zu sein.

Die anschliessende Exhumation (T'rescolmetWZapporl-Phase; Low. 1987: Meyre &

Puschnig, 1993) läuft recht schnell ab (in ~5 Ma nach Schmid et ak. 1996) und bringt die
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eklogitfaziellen Gesteine der Adula-Cima Lunga-Einheit bis im frühen Oligozän (ca. 35

Ma, Fig. 6.3d) in mittlere Krustenniveaus mit moderateren Drücken um 6-10 kbar, die für

die T-betonte amphibolitfazielle Metamorphosephase typisch sind. Der Mechanismus dafür

ist noch immer nicht genau bekannt (siehe Platt. 1993). Extrusion der Hochdruckgesteine

parallel zur «Subduktionsscherzone» (Pfeil in Fig. 6.3c). allenfalls kombiniert mit zu¬

gleich ablaufender Extension in den höheren Einheiten (v.a. in Tambo- und Suretta-Decken,

Niemct-Beverin-Phasc; Bacdin et ak, 1993), könnte eine mögliche Erklärung für diese

rasche différentielle Exhumation gegenüber den höheren und tieferen tektonischen Einheiten

geben (Schmid et ak, 1996, 1997). Durch anhaltende Subduktion in den unterliegenden
Krustcnniveaus sind die eklogitfaziellen Linsengesteine während oder direkt nach diesem

Exhumationsprozess im Bereich der späteren Deckengrenze mit den Nebengesteinen, die

keine Hochdruckrelikte zeigen, verschuppt worden (prä- bis syn-Dj; Tab. 3.3. Fig. 6.3c/

d). Daraufist die Simano-Decke unter amphibohtfaziellen Bedingungen (rund 6-10 kbar

und 600 °C in der Cima Lunga) unter die Adula-Cima Lunga-Einheit als Ganzes gescho¬
ben worden (D^ -Zapport-Phase: Low, 1987: Meyre & Puschnig. 1993; Partzsch, 1996).
Falls das Modell von Partzsch (1996) auf den Aufbau der Adula-Decke zutreffen sollte,

dann müssten die obere und die untere Adula-Teildecke ebenfalls in diesem Stadium der

Deckenbildung zusammengefügt worden sein (siehe Kapitel 3.5.1).

Der penninische Deckenstapel scheint im Oligozän vor der Intrusion des Bergeller
Plutons entstanden zu sein (Fig. 6.3d/e), da dieser die Deckengrenzen abschneidet (vgl.
Tafel 1 in Schmid et ak, 1996). Weiter hat sich das Deckengebäude wahrscheinlich sukzes¬

sive von oben nach unten entwickelt, wobei die tieferen Decken stetig mit einer «Top nach

N- bis NW»-Bewegungskomponente (Dj - Ferrera-/Zapport-Phasen, Tab. 3.3) gestapelt
worden sind, während in den höheren Einheiten bereits Extension stattgefunden hat (D2-
Niemet-Beverin-/Leis-Phasen). Dies könnte die Exhumation der Hochdruckgesteine zu¬

mindest begünstigt haben.

6.3.4 Post-kollisionale Deformationen

Post-kollisionale Deformationen (D2-D4 in nördlicher Cima Lunga, Kapitel 3.4) finden

sich im ganzen penninischen Deckenstapel und bringen diesen in seine heutige Form und

Lage (Fig. 6.3e-g, 6. Ici). Eine erste Phase Dt (Korrelationen in Tab. 3.3, Kapitel 3.5.1)

führt zu teilweise intensiver Verfaltung der penninischen Decken (Fig. 6.3e; Mutes,

]974a/b; Gruhc & M-xnckillow. 1996). möglicherweise \erbunden mit beginnender
isothermaler Hebung im Bereich der späteren Insubrischen Linie (südliche Steilzone, Fig.
6.3e) sowie mit NW-SE- bis W-E-gerichteter Extension als Folge von Kollaps der wäh¬

rend der Deckenüberschiebung verdickten Kruste (Plu 1, 1986: Platt & Vissers. 1989).

Diese Deformation äussert sich wie in der Cima Lunga-Einheit beispielsweise in

grossräumigen. oft flachliegenden Isoklinalfalten, welche häufig deckenähnliche Strukturen

hervorbringen (z.B. Mn \es, 1974b), sowie in der spektakulären Verfaltung der Schamser-

Decken und der nordpenninischen Bündnersehiefer um die Stirn der Tambo- und Suretta-

Decken (Niemet-Bevenn-Phase, FAE in Fig. 6.3d/e angedeutet: z.B. Milnes & Schmutz.

1978; Bauden et al., 1993; Schmid et ak, 1990: Schrei rs. 1993). Der Turba-Mylomt, Produkt

der mit Di korrelierbaren Turba-Extensionsphase m der penninisch-unterostalpinen Grenz¬

region, wird sowohl vom Bergeller Granodiorit (Nievlrgelt et ak, 1996) als auch vom
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Tonalit (Plischnig, 1998) abgeschnitten. Somit ist diese erste Phase post-kollisionalcr Ver¬

kürzung zumindest in den mittel- und oberpenninischen Einheiten vor der Platznahme

dieser Intrusiva abgelaufen (> 32 Ma, am ehesten zwischen 35 und 32 Ma, Fig. 6.3d/e).

Die amphibolitfazielle Regionalmetamorphose erreicht ihren Höhepunkt im zentralen

Lepontin infolge der isothermalen Entlastung syn- bis leicht post-Ü2 (6-8 kbar, 600-660 °C;

vgl. p-T-D-Pfad in Fig. 5.30. Kapitel 5.7).

Der Bergeller Pluton wird als direkte Folge von «slab break-off» der subduzierten

europäischen Unterkruste und des oberen Mantels angesehen (Fig. 6.3e; von Blanckenburg

& Davies, 1995). Dieser Mechanismus führt zu Erwärmung und partieller Aufschmelzung
des überliegenden lithosphärischen Mantels durch eindringende hcisse Asthenosphäre.

Aufstieg und Platznahme dieser Intrusion stehen in direkter Beziehung zur post-kollisio-
nalen Deformation (Rosenberg et ak. 1995: Berger & Giere, 1995), wobei die südliche

Steilzone und die Insubrische Linie zuvor schon existiert und den Aufstieg des Bergell s

begünstigt haben dürften (Spielmann, 1993; Rosenberg et ak, 1995).

Eine zweite post-kollisionale Deformationsphase D3 («Querfaltung» oder «Cressem»-

Phase, vgl. Tab. 3.3) resultiert in sub- bis postmagmatischer Verformung des Bergeller
Tonalits (Rosenberg et ak. 1995; Davidson et ak, 1996) und hat zwischen den beiden

Tntrusionsvorgängen stattgefunden (32-30 Via. Fig. 6.3e/f). Sie teilt den lepontinischen
Gneisdom entlang der NW-SE-streichenden Maggia-Querzone, einer steilstehenden D3-

Synform. in zwei Subdome (vgl. Fig. 3.33. Kapitel 3.5.1: z.B. Merle et ak, 1989; Grujic

& Mancktelow, 1996). Diese Deformation läuft in der Region der nördlichen Cima Lunga-
Einheit noch immer unter amphibolitfaziellen Bedingungen ab und stellt allenfalls die

Folge von dextraler Transpression entlang dem periadriatischen Lineament sowie fortge¬
setzter differentieller Hebung mit von N nach S zunehmender Exhumationsratc dar (Fig.
6.3e/f; Schmid et ak. 1987, 1989; Huber & Marquer, 1996).

Noch während D3 einsetzende Rücküberschiebung und Rückfaltung entlang der

Insubrischen Mvlonitzone führen zu rascher Hebung des Bemells und der südlichen Zentral-

alpen unter zunehmend spröden Verhältnissen (Fig. 6.3f. ca. 30-23 Ma; Schmid et ak,

1989. 1996). Dextrale Blattverschiebung entlang der Insubrischen Linie fängt im frühen

Miozän an und verschiebt die Südalpen bis zu 50 km (Fumasoli. 1974; Fisch, 1989) ge¬

genüber den Zentralalpen nach W (Schmid et al.. 1987, 1989). Zugleich werden die penni¬
nischen Decken am Südrand der externen Massive (Aar, Gotthard) steilgestellt (nördliche

Rückfaltung D4, Carassino-Phase in N-Adula: Low, 1987; Grujic & Mancktelow, 1996).
Die jüngste Exhumationsgeschichte der Zentralalpen ab dem frühen Miozän bis heute

(Fig. 6.3f/g) manifestiert sich insbesondere in E-W- bis NNW-SSE-strcichenden Bruch-

und Kluftsystemen (Steck. 1968; z.B. Simplon- oder Brenner-Abschiebungen: Manck¬

telow, 1985.1990. 1992:Sel\erseonf. 1988) sowie in einer recht raschen Abkühlgeschichte

(vgl. Kapitel 3.5.1 und 5.7: Hurford. 1986; Hurford et ak. 1989; Grasemann &

Mancktelow, 1993; Steck & Hunziker. 1994). Der nach geophysikalischen Untersuchun¬

gen (NFP 20: Pfiffner & Hnz. 1997; Schmid et al., 1996) auf die heutige Situation (Fig.
6.kl) am ehesten zutreffende Aufbau des zentralalpinen Deckenstapels ist in Figur 6.3g
schematisch wiedergegeben.
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6.4 Zusammenfassung und Schlussfolgerungen

Zwischen dem adriatischen Subkontinent im Süden und Europa im Norden haben sich im

Mesozoikum nacheinander zwei verschiedene Ozeanbecken, getrennt durch die Brian-

çonnais-Schwelle. geöffnet (Fig. 6.1 ; Stampfer 1993): der südpenninischePiemont-Liguria-

Ozean im Jura und der nordpenninische Valais-Trog in der Kreide. In beiden Fällen sind

nachweislich subkontinentale Mantelgesteine entlang flach einfallenden Abschiebungen

(asymmetrisches Riftmodell nach Wernicke, 1985) am Ozeanboden freigelegt (Fig. 6.2)

und partiell serpentinisiert sowie meist unvollständige ozeanische Krastenabfolgcn gebildet
worden (vgl. Kapitel 4.5; z.B. Lemoine et ak. 1987; Fiorineth & Froitzheim, 1994; Her¬

mann & Muniener. 1996; Widmer. 1996).

Nach der Retrodeformation der jüngeren alpinen Strukturen (D2-D4) kommen die basi¬

schen und ultrabasischen Linsen und die mit diesen assoziierten Metasedimente der Cima

Lunga-Einheit, die sich heute in einer schmalen Zone entlang der Deckengrenze konzen¬

trieren (Modell in Fig. 3.35), auf dem Cima Lunga-Basement zu liegen und weisen eine

tektonisch äquivalente Stellung zur Misoxer Zone auf, welche als Teil des Valais-Ozeans

betrachtet wird (Schmid et al.. 1990). Daher kann die ozeanische Abfolge in der nördlichen

Cima Lunga-Einheit ebenfalls ein Relikt des Valais-Ozeanbodens darstellen. Die Sutur

des Valais-Beckens würde somit in den Zentralalpen weiter nördlich als bisher angenommen

(vgl. Froitzheim et ak, 1996) entlang der Deckengrenze zwischen Cima Lunga-Einheit

und der überliegenden (Maggia?-/Tambo-) Decke verlaufen.

Nordgerichtete Konvergenz setzt im penninischen Raum im frühen Tertiär ein und

führt nacheinander zu südgerichteter Subduktion und Akkrction des Brianconnais (Tambo-

und Suretta-Decken), der Valais-Ophiolithe und des südlichen Kontinentalrandes von

Europa (vgl. Fig. 6.3; Schmid et ak, 1996. 1997). Die damit einhergehende Hochdruck¬

phase Dhp erreicht in der späteren «Adula-Cima Lunga-Einheit» im Eozän (45-40 Ma)

ihren Höhepunkt. Dabei muss diese als stark verschupptes. heterogenes Gesteinsmelange

(Trommsdorff, 1990), bestehend aus ozeanischen Krustenfragmenten und eher geringen

BaseraentanteiJen. innerhalb einer schmalen Zone zwischen abtauchender Platte und über¬

fahrendem Orogen angesehen werden. Während oder kurz nach der anschliessenden raschen

Exhumation, die parallel zur Subduktionsscherzone stattfindet und allenfalls durch gleich¬

zeitig stattfindende Extension in zuvor uberschobenen. höheren Deekeneinheiten begünstigt
wird (ev. jüngere Phase D2). werden eklogitfazielle Linsengesteine und schwächer meta¬

morphe Gneise und Schiefer zur eigentlichen Adula-Cima Lunga-Einheit zusammengefügt
und darauf als Ganzes unter amphibolittaziellen Bedingungen, relativ gesehen, auf die

Simano-Decke überschoben (D|). Die nachfolgenden post-kollisionalen Deformationen

(D2-D4) stellen die Folge von Zergleiten der zuvor verdickten Kruste sowie von starker

differentieller Hebung der Zentralalpen im Bereich der südlichen Stcilzone und der Insub¬

rischen Linie in einem grossraumigen dextral-transpressiven Regime dar. Sie resultieren

in teilweise intensiver Überprägung des penninischen Deckenstapels (z.B. liegende
Grossfalten in Cima Lunga-Einheit) unter anfänglieh hoher (maximal obere Amphibolit-
fazies. syn- bis post-Eb). später infolge der Hebung jedoch rasch sinkender Metamorphose

(Hurford. 1986; Huriord et ak, 1989) und zunehmend spröden Bedingungen (Bruch¬

tektonik: Mancktei ow. 1985, 1990).
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A-2 Anhang

AI Abkürzungen

Al.l Mineralabkurzungen

Ab Mbit Fo Foi stent Pa Pai agonit

Adl Vndalusit Fsp Feldspat Pat s Pai aasit

Alm Mmandm Gtoss Giossulai Phc Phengit

Als Alumosilikat Git Gianat PMos Phlogopit

Amph \mphibol (Am) HM Hornblende Plag Plagioklas

4ji Anoithit Hgl Hellglimma Px Pvioxen

And \ndiadit Um Ilmenit Pv P\ i op

Anth \nthoph\llil Jd Jadeit Q/ Quatz

\p Apatit Kisp Kahfelckpat Rut Rutil

Atg Antigout Min Kl inochlot Seip Scipentin
Bi Biotit kl/o Klinozoisit Sill Sillimanit

Cc Calci! kot Koiund Skap Skapolith
Cht Chlont k\ Disthen (Kvaiiil) Spcss Spcssai tin

Cht (.hiermit Ma Mai iaht Spi Spinell
Cht y Clin sohl Mat g Mat gant Stau Stauiohth

Cp\ Klmopvtoxen Me" Mc]omt Je Talk

Cumm Cummingtonit Mgs Magnesit fiel Titanoklinohumit

Di Diopsid Mgt Magnetit Tu Iitamt

Do Dolomit Mu Muskowit Ti Ticmolit

En Fn stallt 01 Olivin hum luimahn

bp Epidot Om Omplia/it Zo 7oisit

recht Fetntchiomit Opx Oithopvioxen

Al.2 Weitere Abkürzungen

Stiuktuien

D

PA

PAE

HP

L

S

Defoiniation Detoimattonspliase (mit Index)

Faltcnachse (mit Index)

Faltcnachsencbcne (mit Index)

Hochdtuck Hochchuckphasc
Lineation (Sticckunc odu Intel Sektion mit Index )

Schieieiung Sohieteiungsflache (mit Index)

Anals ttk

Mg# Mg/(Mg+Pe )

Ci# Ci/(Ci + M)

Gevv(/c Gevvichtspio/ent
Mol Vf Molpi07cnt
VolVc Volumenpio/ent

piu «pet totmula unit

M I Mafisehci Index

BSE RucksticuclckttoïKn

DS Dunnschhlt

EMS Lkkttonenmtkiosonde

ICP MS Induktiv eckoppelte Plasma Massenspektiometiie
\RP Rontgcntluoics7cn7
RPP Seltene Eiden Elemente

HRPE Sehvvcte Seltene Eiden Elemente

MREE Mittleic Seltene Eiden Elemente

I RPE I eichte Seltene riden Elemente

HFSE Hieb, Fiele) Sttctigth Elements»

MORB Mid Ocean Rid sc Basalt»

\ustatisch\cktoicn

cats Ca lschetmak Substitution (2 AI = CaSt)

cd Edemt Substitution t\a Al - Si)

pl Plagioklas Substitution (\ tSi - C i VI)

ts Tschetmak Substitution (2 AI - SiMg Fl)

jd Tadeit Substitution (Na AI = ( a\tg)

pg Paigastt Substitution t= ts + cd)

gl Glaukophan Suhslitution (= pl + ts - jd)



Analytische Methoden A-3

A2 Analytische Methoden

A2.1 Elektronenmikrosonele (EMS)

Die Zusammensetzungen der Minerale sind mit einer Cameca SX-50 Elektronenmikrosonele bestimmt

worden, welche mit fünf wellcnlängendispersiven Kristallspektrometcrn ausgerüstet ist. Bei den Proben

handelt es sich um polierte Dünnschliffe mit einem Durchmesser von 1 Inch, welche mit einer rund 200 A

dicken KohlenstoffSchicht bedampft worden sind (Hochvakuum-Bedampfungsanlage vom Typ EDWARDS

306). Die Messbedingungen während der Mineralanalysen umfassen eine Beschleunigungsspannung von

15 kV. einen Strahlstrom von 20 nA (auf Messing) sowie einen Strahldurchmesser von ~1 um. Für Glimmer.

Feldspäte. Serpentin und Chlorit ist der Strahldurchmesser teilweise auf -5-10 um gespreizt worden, um

Veränderungen in der Mineralzusammensetzung infolge Erwärmung unter dem Elektronenstrahl vorzubeugen.

Die Messzeit auf dem Untergrund zu beiden Seiten der Peakposition betrug für jedes Element die Hälfte der

Messzeit auf der jeweiligen Peakposition selber (siehe Wnss. 1997. für Peak- und Untergrundpositionen).
Natürliche und synthetische Oxide und Silikate dienten als Standards (vgl. Tabelle A2.1). Die Rohdaten sind

bezüglich instnimcnteller Drift. Totzeit und Untergrund korrigiert worden. Weiter wurde eine ZAF-Korrcktur

auf die Messdaten angewandt (Pocchon & Pichoir, 1984). Die durchschnittlichen Messzeiten, die charakte¬

ristischen 2o-Fehler gemäss Zählstatistik sowie die Nachweisgrenzen sind in Tabelle A2.1 aufgeliestet. Die

Mineralanalysen finden sich in den Tabellen A5.1 bis A3.25. Koronaminerale (z.B. in Symplektit) sind mit

Hilfe von BSE-Bildern ausgewählt worden, um Mischmessungen zwischen verschiedenen Mineralphasen

möglichst auszuschlicssen.

Tabelle A2.1: Standards, durchschnittliche Messzeiten. 2ü-Fehler und Nachxveisgraiz.en für die Elektronen-

rnikrosondai-Aiialxtik.

SiO; 1KT AK>, Ci:0? FeO MnO NiO MgO CaO NTO KT

Quarz Rut Kor Chromit Hamatn Tephroit NiO Penklas Wollast. Aginn Kfsp

20 20 20 20 20 30 30 30 20 30 20

0 06 0 02 0 03 0 03 0 02 0 03 0 04 0 02 0 02 0.03 0 03

0 6 4 S 1.2 3.6 2 8 4 4 8 6 10 12 7 0 14 0

bei40% beiO.4% bei KT bei 1% bei KT bei 0 2% bei 0.4% bei 20% bei 10% bei 0.2% bei 0.1%

h berechnet aufgrund der Formel. CT = 3 (C]iU]/lncUosUiT'lB/t (mit Cji ~ Konzentration an der Nachwcisgrcn/c. Iß = Intensität des

unbekannten Elementes. CK.j = Konzentration im Standard, Inctuwü = Ncttomtensitat auf dem Standard, t -- Messzeil).

A2.2 Röntgenfluoreszenz (XRF: X-ray fluorescence)

Die GesamtgeslcinszusammensetzLingen sind mittels Röntgenfluoreszenz-Analytik (XRF) bestimmt wor¬

den. Dazu wurden vorw legend frische, homogene Proben ohne makroskopisch erkennbare Einschlüsse oder

Xenokrista! 1c ausgewählt. Allen fall s vorhandene Vcrwittcrungskrusten oder sekundäre metasomatische Adern

und Venen sind mittels einer Diamantsäge grosszügig entfernt worden. Von sehr grobkörnigen Gesteinen

(z.B. Diopsid-reiche Kalksilikatfelse) sind grössere Probenmengen aufbereitet worden. Ultramafische Ge¬

steinsproben wurden in einer Achatmühlc zu feinem Pulver gemahlen, um Kontaminationen durch die Müh¬

le möglichst zu vermeiden; für alle anderen Proben kam eine Wolframkarbidmühle zum Einsatz.

Die XRF-Analysen (Haupt- und Spurenelemente) sind mit einem sequentiellen Spekrometer (Phillips PW

1404) an der eidgenössischen Matenalprüfungsanstalt (EMPA) in Dübendorf durchgeführt worden, wobei

internationale USGS-Rcfcrenzproben zur Kalibration verwendet wurden. Für die Messung der Hauptcle-
mente dienten Glaspillen, die bei 1150 ~C aus ausgeglühtem (bei 1050 CC) Gesteinspulver und LiiB^?.

gemischt im Verhältnis 1:5. in Gold-Platin-Tiegeln aufgeschmolzen und in Platin-Formen gegossen wur¬

den. Die Spurenelemente sind anhand von gepressten Pulverpillen (jeweils rund 10 g Gesteinspulver) über

die «synthetische Untergrundmethode» bestimmt vv orden. für w eiche die Haupteleinentgehalte bekannt sein

müssen (Nisbft et al.. 1979). Die Rohdaten sind bezüglich mstrumenteller Drift. CVitergrund und Matrix-

Effekten korrigiert worden. Die Kalibrations- und Korrekturprozeduren sind im Detail bei Reusshr (1987,

Standard

Messzeit (s)

Nachvveis-

grenze''

mittl. rel.

Fehler (2a)

in Gevv%
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Seiten 174-218). der analytische Teil betreffend die Spcktromctertechnik bei Tuchschmid (1992, Seiten 13-

16) beschrieben. Die Nachweisgrenzen für die Spurenelemente sind direkt in den Tabellen A3.1 bis A3.8

angegeben. Die Reproduzierbarkeit der Methode wurde getestet, indem einige Proben doppelt gemessen

worden sind.

A2.3 Induktiv gekoppelte Plasma-Massenspektrometrie (ICP-MS)

In 15 ultramafischen Proben sind zusätzlich zur XRF-Analytik ehe Gehalte an den Seltenen Erden Elemen¬

ten (REE) sowie an einigen Spurenelementen mit Konzentrationen unterhalb der XRF-Nachweisgrenze (Li.

Sr, Y. Zr, Ba. Hf. Th. U, Ga. Ge) mittels induktiv gekoppelter Plasma-Massenspektrometrie (ICP-MS) an

derEMPA in Dübcnelorf bestimmt worden. Die Analysendaten finden sich in Tabelle A4.1.

Prohenpraparatwn:
Zwischen 150 und 200 mg Gesteinspulver w urde in einer Mischung aus 7 ml HNO? und 0.8 ml HF (suprapur
Merck Säuren) in Teflonbchaltcrn von 160 ml Volumen aufgelöst. Dazu wurden die verschlossenen

Teflonbehaltcr in einer speziellen Haltevorrichlung untergebracht, welche es erlaubt, die Säurcattackc in

einem Mikrowellenofen (MLS 1200. MES, GMbll) bei erhöhter Temperatur und erhöhtem Druck durchzu¬

führen (fur weitere Details stehe Minilnlr, 1997). Nach dem Auflösungsvorgang in der Mikrowelle sind

die geschlossenen Teflonbehaltcr in einem kalten Wasseibad fur rund 1.5 Stunden gekühlt worden. Danach

wurde die HNO^-HF-Mischung mit doppelt destilliertem Wasser auf 50 ml verdünnt, mit einem Verdün¬

nungsfaktor zwischen 250 und 300. Die Lösungen wurden in Polyethylcn-Fläschchen aufbewahrt. In den

meisten Lösungen bildeten sich weisse, flockige Niederschlage bestehend hauptsächlich aus MgF (bestimmt

mittels XRD durch M. Weiss; vgl. Mlnii-m:r. 1997). welche sich jedoch nach wenigen Tagen vollständig

aufgelöst haben. Fur ehe chemische Praparation der ultramalischen Gesteine stand cm spezieller Satz von

Teflonbchaltcrn zur Verfugung. die vor jedem Auflosungsprozcss (sowohl Gesteinsproben als auch «Blanks»)

mit HNCT und doppelt destilliertem Wasser gereinigt worden sind. Mit jeder Probenseric (jeweils 5 pro

Durchgang) ist ein chemischer «Blank» (nur Chemikalien, kein Probenmaterial) aufbereitet und analysiert
worden. Die mittleren «Blank»AVcrte finden sich in Tabelle A2.2 respektive nach Chondnt normiert in

Figur A2.1.

Messvorgang:
Die ICP-MS-Analysen sind mit einem Quadrupol-Massenspckromcter des Typs ELAN 5000 (bis Ende

1996) respektive ELAN 6000 (ab 1997; beide Perktn Eimer Seiex) an der EMPAin Dübendorf durchgeführt
worden. Zur Korrektur von Drift-Effekten sind 1J1Cd und l8:iRe als interne Standards verwendet worden.

Für die Elemente Ga. Ge. Rb. Sr. Y. Zr. Nb, Ba und La bis Gd wurde der Korrekturfaktor von niCd. für die

Elemente Tb bis Lu sowie Hf, Th und U jener von 18^Re verwendet. Diese Korrcktiirmcthodc führte jedoch
zu Resultaten, die mit publizierten Standarddaten nicht kompatibel w aren. Em spezielles Problem stellte ein

«Konzentrationssprung» zwischen Gd und Tb dar, welcher eher em Artefakt der Drift-Korrektur als das

Ergebnis einer ungewöhnlichen Probetuusammensetzung repräsentierte. Daher ist künftig eine lineare Inter¬

polation zwischen den beiden internen Standards gemäss der Formel

C(x)=Cccy)>^+CRc(s)h~"±
h b

durchgeführt worden, wobei C = Konzentration des gemessenen Elementes in der Probe x, Cqi/rc = Kon¬

zentration von Cd rcsp. Re in der Probe \. m = Masse des gemessenen Elementes und b = 74 (niRC - mcjV
Dieses Vorgehen resultierte in einer deutlichen Verbesserung der REE- und Spurenclcmentanalytik im Ver¬

gleich zu publizierten Standarddaten. Zusatzliche Angaben zu Prinzipien, technischen Grundlagen, Nach¬

weisgrenzen sow ie weiteren Details zur ICP-MS-Anah tik und -Kahbration geben beispielsweise Tuchschmid

(1992) und Mlnilnlr( 1997).

Resultate:

Die Messresultate für die ultramafischen Standardproben PCC-1. UB-X und XIM-P sind m Tabelle A2.2

wiedergegeben, zusammen mit den Resultaten aus publizierten Arbeiten. Wie aus Figur A2.1 weiter ersicht¬

lich ist. stimmen die Chondrit-normterten REE-Yerteilungen allgemein sehr gut mit publizierten Chondnt-

normierten Werten uberein (Cl-Normicrune nach St \ (V McDonolgh. 1989)
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Tabelle \2 2 ICP MS Anaixsedaten von internationalen ldtiamafischen Gesteinsstandards (PCC-l Dumt/

Hatzbitigit UB N Lhazolith NIM P ,Py toxenit), allein ppm

PCC 1 PCC-l PCC 1 PCC-I IB N f BT tB \ UB-N MM-P NIM-P NIM-P NIM P Bhnk

eieene Ionov Rlmudi Gov IN elCelie losov RL VI VIDI Gov is cisenc J VRV IS &. AV VI KINS Gov in (Ovon
et il (19911 D\k\)l etil (1991) nvkvii 1 \RVIS 6c NOLVND VR VIL 6 AAei

(1992) (]9S9) (1992) (1989) (1988) (1990) (1989) ten)

Li 0 042 0T9 0 016 0()s2 0 1184 Ol- Oli Os 1 9784 1 91 1 8 I 9) 0 0002

Cc 0 0794 0 0s7 0 0s I 0 1 OSsss 0 8 OSi I i 02S9 4 Is 16 1 Is 0 0096

Pi 001) t OOOSs 0 0084 0 011 0 1192 0 121 0 12" 0 4692 0 48 0 42 0 48 0 0004

Nd 0 0418 0 OS 0 029 0 042 0s96s 061 0 64 0 6 1 916s 1 98 2 s 1 98 0 0019

Sm 0 00s2 0 008 0 OOS 0 0066 0 2201 0 216 0 222 02 0 4224 0 46 041 0 46 OOOsl

Eu 0 0014 0 001S 0 0009 0 001S 0 0816 0 081 0 0S2 0 08 0 1297 0 1 1 012 0 I 1 0 0001

Gd 0 0042 0 OOS 0 0069 0 014 0 1604 012 0 ^2s 0 1 0 46T Oil 0 44 OM 0 0099

lb 0 001 0001s 0 0014 0 001S OOS88 0 06 0 061 0 06 0 081 0 0008

Dv 0 0092 OCT 0 0111 OOI 04117 0 12 0 M 0 18 Osls-8 0 19 0 SI 0 19 0 0001

Ho 0 001S 0 0018 0 0029 0 002 s 0 097s 0 09"7 0 09" 0 II ,2 Oil 0 11 0 11 0 0001

Tt 0 0100 0 0121 0 0126 0012 0 2871 0 282 0 292 0 28 0 -4-9 0 16 on 0 sis 0 004

Im 0 0021 0 002 s 0 0026 0 002'? 0 04^8 0 0414 0 04 s 0 0-4 0 0002

\b 0 014^ 0 021s 0 02 H 0 024 0 29 0"v 0 291 0 2s 0 -68s 0 1 0 18 0 1 0 0011

Lu 0 00 s6 0 0049 0 00 s 0 0tb7 0 04 t 0 046 OOs 0 04 0 0s8s 0 06 0 06 0 06 0 0001

Rb 0 tsl 0 068 0 066 4 44 1 s 6 121 s

Si 0 i07 0 -8 0 4 9 68 78 10 107 T ooo n

\ ü 0928 2 8i 148 s 0 0004

/i 0 112 0 11 K) s 77 1 1 S 7 02 0 061

Nb 0 0191 0 042 1 0 168 0 08 0 19

Ba 0 792 0 6b 1 2 21 8 26 -0 29 1 46 OOsl

Ht ooor, 0 00s s 0 04 0 124 0 122 0 I 0 222 0 0041

11 0 0107 OOO-i 0 02 0 0284 001s 0 Ol 17

ni 0 014 0 0091 0 011 0 0614 0 061 2 0 10 1 0 0018

u 0 00s2 0 0042 0 004s 0 0s47 0 06 0 I 0 2 04 0 0001

Rb Nb und 11 weisen / T

vei wendet woiden

iiossc VbvveiehuiiEen scgenubei den publi/ieiten Messwerten uif und sind durer in diesel «Albeit nicht

j
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A2.4 Mineralnormierungen

Die Mineralanalysen, die im Anhang (Tabellen A5.1 bis A3.25) und im Text aufgelicstet sind, sind mit Hilfe

des Computerprogramms NORM (geschrieben von Peter Ulmer und Eric Reusser. ETH Zürich) normiert

worden. Wo nichts Gegenteiliges erwähnt wird, sind die Kationen auf den folgenden Vcrteilungsgrundlagcn
berechnet worden: 8 Kationen und 24 Ladungen (Granat), 4 Kationen und 6 Sauerstoff-Atome (Pyroxene in

ultramafischen Gesteinen), 12 Ladungen und Fe3+ = Acmit (Omphazit und Diopsid in basischen Gesteinen,

Kalksilikatfelsen und Marmoren). 3 Kationen und kein Fe3+ (Olivm). 3 Kationen und 4 Sauerstoff-Atome

(Minerale, der Spinell-Gruppe), 10 Sauerstoff-Atome und 8 OH (Chlorit), 10 Sauerstoff-Atome und 2 OH

(Talk). 10 Sauerstoff-Atome und 8 OH (Antigorit). 2 Kationen und 6 Ladungen (Ilmenit). 2 Sauerstoff-

Atome und Fe3+/Fetot = 0 (Rutil). 12 Sauerstoff-Atome und 1 OH (Zoisit. Klinozoisit. Epidot), 5 Kationen

und 16 Ladungen (Feldspate). 11 Sauerstoff-Atome und alles Fe = Fe-+ (Hellglimmcr). 11 Sauerstoff-Ato¬

me und 7 Kationen + Na + K + Ca (Biotit) sowie Si + AI = 12 und CO^ = 1 - Cl (Skapolith).
Die Normierung der Amphibole erfolgte in erster Linie mit der Norm NAMP (23 Säuerst off-Atome und

^Kationen _ Na - K - Ca = 13). Amphibole mit einem Fe3 7FetorVerhältnis höher als 0.3 (v.a. in basischen

Gesteinen) wurden anschliessend auf ein fixiertes Fe3TFetot = 0.3 normiert (RAMP-Norm), Die Mg-Horn-

blenden, tremolitischen Hornblenden und Mg-Cummingtonite der ultramafischen Proben wurden mit ei¬

nem festen Fe3+/Fctot = 0 normiert, um die Analysen mit Daten aus der Literatur vergleichen zu können (vgl.
Evans. 1982).

A2.5 eStrukturelle Feldarbeiten und Auswertung am Computer

Die strukturelle Untersuchung in dieser Arbeit bedient sich sowohl einer regionalen Karticrung, angefertigt
von Grond (1994) und Wahl (1994) (publiziert in Grond et al., 1995). als auch detaillierter lokaler Betrach¬

tungen im Umfeld einiger Peridotitkörper (Tafeln 1 und 3 ). Die relative Abfolge der verschiedenen Deforma¬

tionsphasen konnte sowohl innerhalb der basischen und ultrabasischen Linsen als auch in den umgebenden
Gneisen und Schiefern anhand deutlicher Überprägungen einwandfrei erstellt werden. Zur Korrelation sind

verschiedene Kriterien wie zum Beispiel Orientierung der einzelnen Strukturelemente. geometrische Form

von Falten und Boudins, Isoklinalität der Falten sowie Übcrlagerungsstil zwischen Falten einzelner Phasen

verwendet worden.

Zur Messung der zahlreichen Strukturdaten im Feld diente normalerweise ein Büchi-Kompass. seltener

auch ein einfacherer Silva-Kompass. beide mit einer relativen Ablesegenauigkeit von etwa ± 2° (Streichen
und Fallen). Es sind ausschliesslich Fallazimute und Fallwinkel der linearen und planaren Strukturen cin-

gemessen worden. Innerhalb der ultrabasischen Linsen traten stellenweise Kompassabweichungen von 50°

und mehr auf, was auf einen relativ hohen lokalen Gehalt an Magnetit im Gestein schliessen lässt und eine

Messung verunmöglichtc. Für die Auswertungen wurden ausschliesslich Daten von Orten berücksichtigt,
wo keine Ablenkung der Kompassnadel feststellbar vv ar. Überdies sind die Messdaten aus den Arbeilen von

Grond (1994) und Wahl (1994), wo immer möglich, integriert worden.

Die Auswertungen der Messdaten erfolgte hauptsächlich mit dem Programm «StereoploT von Mancktelow

(Version 2.0. 1993 bzw. Version 3.03, 19951 auf einem Macintosh-Computer. Wo nichts Gegenteiliges er¬

wähnt ist. stellen die Stereogramme immer flächentreue Projektionen von der unteren Halbkugel auf die

Aquatorcbene dar. die Nordrichtung ist jeweils oben. Das Computerprogramm bietet die Möglichkeiten, die

Daten statistisch zu erfassen und auszuwerten. Maxima und Mittelwerte mit zugehörigen Standard¬

abweichungen zu berechnen sowie eine Ansammlung von Datenpunkten nach ihrer Punktedichte zu konlu-

rieren. Konturicrungcn sind jedoch nur sinnvoll, wenn mehr als 20 bis 25 Etnzelmessungen vorliegen.
Eine Überlagerung zwischen zwei aufeinanderfolgenden Deformationsphasen lässt sieh im Stercogramm

häufig nachweisen. Wird zum Beispiel eine Schieferung verfallet, so kommen deren Flächenpole - in

regelmässigen Abständen über ein Faltenscharnier gemessen - statistisch auf einem Grosskreis zu liegen.
Die Konlurlinien dieser Polpunkte sind |e nach der Intensität der Verfaltung verschieden stark elongiert oder

verzerrt. Der Pol dieses Grosskreises wiederum entspricht einer mittleren Faltenaehse der überprägenden
Phase und kann direkt mit den entsprechenden Messdaten verglichen werden. Erfolgt andererseits keine

weitere Deformation, so bilden die Schieferungspole eine Punktwolke, deren Konturlinien annähernd kon¬

zentrisch verlaufen.
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A3 XRF-Analysen

labelle A1 I XRI Daten x on COy at men I fleizolithen Hauptclemente ut Gew Vc Spuienelemenle m: ppm

Lhci70 hthe (veenuCO )

Probe 160 1 160 1

12 22

160 7 I61a 12 !61a 12 I6I.1 16 I6I1 16 161.1 11 161a 11 161b 21 161e 1 163c 2 mu IX 161

SiOi 41 86 41 11 41 06 POs 4141 P 1S P 81 41 Si n p 41 T 44 48 44 410s

TiO, 0 01 0 01 0 08 0 P 0 P 0 0 0 01 001 0 08 0 01 0 01 0 01 0 1

Al 0 2 41 2 4S 2 88 S 81 178 1 19 1 s. 1 sô 1 61 1 81 1 62 168 1 88 1 17

Fe 0, 9 19 9 XX P4 8 62 8 61 8s 8 ,1 S P 8 27 S 28 8 89 8 14 82 9 9

MnO 0 11 0 11 0 P 0 12 0 12 0 12 0 12 0 12 0 12 0 1 1 0 12 0 12 0 12 0 P

M20 42 48 12 s8 10 61 ifi 44 ls9 42 24 42 P 41 27 41 21 11 17 11 7 40 9" 41 91 P s2

CiO 1 29 1 2s "17") s(n 109 1 16 1 P 1 71 1 66 2 62 1 S8 1 92 1 s7 I 98

NiT 0 0 01 001 0 0 0 0 01 0 0 01 0 01 0 0 0 001

K-0 0 0 01 0 0 0 0 0 0 0 0 0 0 0 0

P7O, 0 01 0 02 001 001 0 02 0 0 01 101 0 02 0 01 0 02 0 01 0 0 01

H 04 1 46 1 ss 1 86 4 12 t P 1 26 l h s 2 01 2 si 1 8s 1 66 1 66 1 12 2 6

CO L 02s 0 2s 0 18 022 0 22 0 08 0 08 n 12 0 P 0 14 0 4s O'I 0 07 0 08

Ci 0 0 41 0 41 014 0 1s 0 11 0 1) 0 -S Ois 0 s9 041 019 04 0 11 0 -4

NiO 0 16 0 16 OU 0 28 0 29 016 0 ls 0 14 0 14 0 1s 014 0 1s 0 17 01

Summe 100 09 100 67 99 98 1002s 99 7 99 21 99 P 100 09 100 P 100 01 10014 100 2s 99 s 99 41

LOI'1 1 71 1 81 2 04 H4 414 1 14 1 -1 t n
^ 2 66 199 2 11 1 87 1 39 2 68

Ve 64 61 76 71 76 18 10 P 4s U 48 s7 is 67

Ci 17S7 1661 2944 2646 2921 UT 1I4-. 086 1082 1214 1269 1600 2680 2819

Ni 2288 2298 1967 Pis 182s 2248 2208 2P4 2161 2221 2186 2119 2291 1921

Co PS PO 109 111 107 8s 10s 108 101 121 122 104 86 108

Cu 16 P 12 P P si 6 7 9 12 S S <! T

Zn si ss sO sO si 19 4s U 44 s) 4s 45 16 s6

Gl s X 1 1 1 <2 s2 2 ^ 2 2 ^s 2 T

Sc 7 7 1s 1 1 P 12 12 12 12 s II 1 4 1 1 11

S OO <s() <s0 144 176 oü oO o0 oO <80 <s0 <S0 <s() <s0

\l2#' 0 900 0 900 0 900 0 89, 0 892 0 908 0 9 1 O 0 909 0 90s 0 90s 0 901 0 906 0 910 0 882

Ci#' 0 lO-i

\3 1 1

0 101 0 07 s OOss OOss 0 1 19 0 141 0 141 0 1 10 0 P2 0 P9 0 118 0 121 0 061

Tabelle 01 tsc tzt•tilg

Lhei/ohtht (ViLiiu C O 1

Probe 11 4P 1110 1110 1146 1146

S101 42 68 41 4 4199 41 96 n 9 41 94 42 19 42 "7 4- Il 41 41 42 29

I1O1 0 ls 0 14 0 14 1)0" 007 0 16 0 P 0 1 - 0 09 0 16 0 16

Al O 1 s6 1 87 187 2 84 284 4 04 4 s s 1"* 1 84 4 88 T6
Fe O 9 12 8 s2 S s7 )27 9 11 9 28 9 28 8 46 8 s"7 8 77 8 69

MnO 0 1 4 0 P 0 12 0 14 0 ls 0 11 0 P 0 12 0 1 4 0 12 0 11

lAPO 16 "7 t 17 21 P7I 40 09 40 P 18 99 ls 99 16 69 P ls 11 44 ls 69

CiO 1 sS 2 s 2 s 2 18 2 49 129 s 19 2 9 1 ]1 1 18 PP

Nj O 0 0 0 0 0 0 0 0 0 01 0 01 0

K O 0 0 0 0 0 0 0 0 0 0 0

PO, 0 02 0 02 0 02 0 01 0 01 0 02 002 )0i 0 0 01 0 01

HT + 1 14 1 12 2 7s 2 se 2sl s P 1 p 441
"

0s 4 61 122

COi 0 19 021 021 ) s 0 n 0 44 0 44 0 s] 0 0s 0T 02

Ci O 0 12 0 ^2 0 0 0 is 0 s ) 4 0 -,1 0 s\ 0 P 0 P 0 1

NiO 0 29 0 29 0 29 0 12 0 2 0 29 028 T9 02) 0 27 0 28

Summe 100 P 99 96 100 s 2 100 41 100 41 99 0" 99 s 99 )s 99 (P 98 99 99 0 4

LOI1 s ss 1 s6 2 99 2 88
"

82 s 9 S se) 4 9s 1 I s 11 4 12

V 74 6"1 69 -P sS 8s 90 -s 6 s "6 72

Ci T8 2T1 270" 079 PS 2ST 288] P40 29 10 1116 2s?6

\l 18 46 189s 1902 2019 2l 9 1S24 1816 Is 10 ISNs 17s4 1716

Co IP 92 9" 1 0 12s 9 1 118 100 91 S6 82

Cu 1 1 10 9 -

6 s 8 11 < «v. 1 <T

Zn ss s2 s2 s4 s( s) s6 si P 18 41

Cn % t 1 1 -P 2 s"1 s1 "ï

S, 1 s P P P 1 1 1 P 14 16 11 14

S <s() oO <s() oO O ) oo O) 6" OO 00 oO

Me#' 0 886 0 896 0 89" 0 S9s V S9s V NNs 0 sss 0 89( 0 S )6 0 886 O 891

Ci#> 0 0s7 0 0s s 0 Os. 0 0" 6 0()-(i 0()s4 0 048 0 0s 9 0 06] 0 0s 1 0 0s]

Peu entflicht dein lotikn Fe Ol hilt e ml metiiTi be iimmi

TOI Oluhvcilustc lot il (loss on ignition) \L-=\pMc+Fe CPAitl+ Al
L Restliche Spuienelemenle smd unleilnlb del \R1 \ uhueisjeiize on ppm) Ks() Bi<10 RbO STs Pb<S "Iho IT0
NbT LoTO CcTs NdTs W 7T0
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Tabelle A3 2 XRF-Daten von C02-armen Harzburgiten und Duruten (Probe 31 4Df Haiiptelemente in

Ge»%, Spurenelemente in ppm

Ilai7buigite ivvemg CO;)

Probe 163a.43 163b.4 163b 4 163b S 163b 8 163b.lSM4 MS VI 81

12 82

2.1 24 32 1 321

SiOt 44 62 41 11 41 ss 42 90 41 89 41 17 4109 42 S9 P20 42 41 12 19 42 20

TiCb 0 02 0 02 0 02 0 04 0 04 001 0 00 0 01 0 02 0 02 0 04 0 01 0 01

\fO, 1 Ol 1 97 1 98 1 2s 1 21 1 11 l 41 0T 1 69 2 81 1 18 I 77 1 81

FeT,1 9 02 8 81 8 88 8 P 8 16 8 90 8 s? 8 6s 8 4 t 11 99 8 71 9 82 9 42

MnO 0 12 0 1) 0 12 0 11 011 0 12 0 12 0 12 0 12 0 19 015 0 14 0 14

M 20 41 66 41 91 42 H 44 T 4s 08 42 96 41 08 es 96 42 47 19 61 44 0s 42 06 42 66

CaO 0 04 1 12 107 0 P 0 12 0 04 (PI 0 00 0 P 0 10 0 74 018 0 18

NaT 0 00 0 01 0 00 0 00 0 00 0 00 0 00 0 00 0 00 0 00 0 00 0 00 0 00

KT 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

PiO, 0 01 0 01 001 0 02 0 02 0 02 0 01 0 0] 0 01 0 01 001 0 01 0 02

HT+ (PS 1 98 I 74 I 00 0 94 2 80 1 sO 0 s2 2 si 2 00 1 80 2 S2 2 s2

COP 0 07 0 10 0 10 0 04 0 0s 0 89 0 2s 0 10 0 96 0 0s 0 P 0 69 0 69

CiT, 0 40 0 16 0 1s 0 19 0 40 0 19 0P 0 40 0 40 0 28 0T 0 16 0 1b

NiO 0 17 0 14 0 14 0 17 0 18 O 16 0 l" 0 19 0 IS 0 10 0 16 0 ls- 0 14

Summe 100 12 100 09 100 47 99 49 100 29 100 97 99 81 99 9 s 99 9s 100 6 100 12 100 19 100 87

I01b 0 8s 2 08 1 84 1 04 0 99 169 2 08 0 82 147 2 0s 195 121 5 21

V^ 19 SS 58 13, 18 P s4 s- 40 19 28 41 4s

Ci P01 29 IS 2867 ll()s PI] 3011 122" 1]()1 K)s6 2191 2699 2881 2919

Ni 2299 217s 2189 2 - ig 2166 2217 2218 2110 7126 206s 218s 2111 2127

Co 129 121 121 120 121 118 119 100 80 PS 110 111 1 4)

Cti 6 8 9 10 <1 9 V.
s VT vl 11 6 <3 7

Zn 61 18 48 47 47 48 4s n 12 6" 65 87 64

G a T 2 s <2 <2 2 ^S T T s v2 <2 1

Sc 8 12 12 8 8 10 11 i 9 4 12 11 12

S <S0 oO oO <S0 <S0 ^50 oO oO 00 <S0 cSO <S0 vs()

Ms#d 0 906 0 904 0 90 4 0 911 0914 0 90s 0 909 0 9|1 0 909 0 868 0 909 0S97 0 900

Ci#J 0 210 0 109 0 106 0 171 0 179 0 167 0 PO 0 27" 0 117 0 062 0 11s 0 120 0 118

Fabelle A3 2 Fortsetzung

Haizbmgile (wenig CO )

Probe 31 4D 315 31.14 31 15 31 2') 11.29 3137 31 40 3147 3148

SiO, 40 90 14 16 44 18 19 79 41 19 41 7S 4 4 P 44 78 44 49 44 44

IiOi 0 0S 0 01 001 0 06 0 02 0 02 0 01 0 02 001 001

VFCP 1 29 1 20 1 06 284 1 44 148 1 P 1 28 1 28 1 11

FeiO, ' 12 P 10 00 8 l() 11 SO 8 17 8 61 8S9 9 12 8 9 4 10 22

MnO 0 21 0 16 0 12 0 12 0 12 0 12 0 1 4 0 16 0 14 0 16

MgO 41 U 41 91 416s 18 22 44 17 43 84 42 9( 41 97 42 5s 41 2s

CaO 0s8 0 21 0 01 0 01 0 00 001 0 16 0 04 0 10 0 28

NaT 0 00 0 00 0 01 0 00 0 00 0 00 0 01 0 00 0 00 0 00

KT 0 00 0 00 0 00 0 00 0 00 0 00 0 oo 0 00 0 00 0 00

p,o, 0 02 0 02 0 01 0 00 0 02 0 01 0O| 0 01 0 01 001

H 0+ 0 96 1 P 1 81 16" 1 SS 1 82 1 10 2 P 1 89 1 0s

CO^ 0 0s 0 06 02s 0 92 0 10 0 10 0 09 0 21 oos 0 71

C1-.0, 0 12 0 16 0 14 2 40 0 Pi 0 12 O !9 0 P 0 10 0 17

NiO 0 18 o Is¬ 0 17 0 2" 0 !" 0 P 0 l(s O P 0 P 0 S 6

Summe 100 12 mo 11 100 14 99 S6 100 P 100 18 99 "2 ! 00 00 ] 00 06 100 16

L0Ib 1 01 1 H 2 06 4 SO 1 9s I 92 1 19 S p 1 9" ] 8

V- s
*

44 12 20 4 10 sQ 16 40 16 41

Ci 8ss 16 s6 2748 I9P8 2,s~ s !ss 126 4 P42 1696 1010

Ni 2461 21 s6 2102 1861 218 1 2PÏ 2191 21P sps 2106

Co 190 119 12"' P2 111 IP 111 116 111 118

Cu 20 10 9 6 8 9 6 6 6
-

Zn s 62 Ss IP s^ s 1 SS sS s8 6 4

Ga s 1 2 4 s 1
v~

5 1 i

Sc 4 9 12 22 9 O 11 8 10 9

S oO <s0 oO oO OO <s() vsO oü oO <s0

Mg#J 0 8 76 0 891 0 912 0 S6S 0 9) s O909 0 OOs 0 90 1 0 904 0 S89

Ci#d 0 0s9 0 20 s 0P7 0 16N 0 12! 0 12" O ]Ns 0 ]S4 0 P1 0 1 ts

1 FesO, entspoeht dem totalen Fe Gelnlt ^oulomunseh bestimmt
b LOI Gluhveihiste total (I oss on ignition) Mgi=\p Ale+Fe CP=U Ca Vi
L Restliche Spuienelemcnte sind unteihalb det \RF VTiweipu nze un ppm) Ï oO Ba<IO RhT Si<P Pbo 1 ho IkIO

Nb<4 LaTO Ceci s \d<2s V vi Zi<10



XRF-Daten A-9

Tabelle A3 1 XRF-Daten von C6V/eichen Lherzolithen und Hatzburgiten/Diiniten, sowie von Granat-

Paidotiten x on Alpe Arami und Monte Duria Haiiptelemente in Gew%, Spurenelemente in ppm

Pi obt

Lhcizoluhe (CO leieh)

161a 11 161a 12/1 161a 12/1 161a 4 12 26 LM2 1141 I\41

SiO-i 40 74 40 ls 19 61 40 S 6 41 97 16 97 42 P 42 80 40 40 41 94 42 11 41 38 1S96 11 16
TiOt 0 12 0 04 0 09 0 06 0 12 0 08 0 0s 0 1 4 0 01 001 0 01 0 02 0 0s 0 07

AIT, l 12 2 06 2 48 2 0s 162 1 19 2 89 2> -1-1 1 11 1 28 142 074 1 4s 129
FeT ' 8 si 7 24 6"v 7 97 8 40 7 18 8 00 8 9s 8 16 8 49 8 87 8 40 7S6 9 22

MnO 0 12 0 11 0 U 0 10 0 ls 0 11 0 11 0 1 , 011 0 11 0 II 0 11 0 10 0 10
MeO ls 66 12 6 4 12 68 19 26 ls60 12 81 ,s 89 P Pl P 1 42 12 41 61 48 21 16 06 44 71

CaO 2 49 2 01 2 20 1 98 109 2 01 171 t 19 0 0S 0 04 1 10 0 21 0 20 0 02

M 0 0 00 0 00 0 00 0 00 0 00 0 00 0 00 0 (X) 0 00 0 00 0 00 0 00 0 00 0 00

KT 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

PT, 0 02 0 02 0 02 0 00 001 001 0 01 0 02 0 01 0 01 001 0 01 0 02 001

HT f- 10s s 17 1 18 2 00 1 ls Mi¬ S s[ ls7 28] 2 27 2 06 1 Os 1 12 1 07
CO L s 47 11 ss 11 42 4 0s 2 96 ll st) 2 )() 1 02 "06 161 225 t 12 14 98 I s7

CioO 0 10 0 29 0 2" 0 19 0 ïS 0 2" 0 28 OU 0 12 O1! 0 42 0 41 0 79 014
NiO 0 27 0 26 0 26 0 ^ 0 28 0 26 0 P 0 P) Oit 0 p OU 0 19 0 29 018

Summe 100 20 99 79 99 27 99 Os 99 90 99 77 99 91 100 4s 99 77 100 64 99 98 99 07 100 18 99 96

LOI' 8s2 147s I 4 80 6 0s 6 M 16 66 6 21 T9 9 87 8 8S 4 29 2 17 18 40 264

y- sS 12 29 4s 71 ,9 28 •n"" 21 12 48 28 77 18

Ci 2 40 4 2171 2096 1090 2791 20^s 2 PS 2 90 2PS pro PP 1211 1871 2791
Ni 1740 1497 P16 1991 P76 P10 2P8 1812 1900 2021 20's 2i67 P16 2429
Co 98 4s s2 S2 82 s6 IP 90 80 116 111 102 46 104

Cu 9 14 ls o T P 60 vl vl 6 T <1 1) 9
Zn S8 s2 48 P si 46 si 4> 4s 86 47 sO 41 54

Ga "l <2 <2 <2 <2 "» 4 1 ^ <2 v2 T •c2 2
Se 12 7 6 12 16 "N. 9 l] -7 8 12 6 <2 7
S oO 197 101 0 oO 806 <s0 OO <s0 <S0 <s0 T0 160 vso

Vlg#d 0 892 0 899 0 906 0 907 0 89 4 0 898 0 S99 0 8S9 0 90s 0 908 0 906 0 914 0 90 4 0 906
Ci#' 0 0s6 0 086 0 068 0)11 0 061 0 0s4 0 061 0 Os 1 0 119 0 lis 0 166 0 271 0 118 0 PO

Tabelle Al ? F oitsctz trig

Harzbmgitc (OT icich)

1612 1617 161a 21 161a 24 161a 12/2 161b 14

Pi obe

Haizbuieite (CO icich)

161b 21 10 1 118 118 1611)24 10 6

SiO 41 89 10 19 44 60 44 4s Il 44 U 2"

TiO, 001 0 00 0 01 (HP 001 0 08
Al O 071 0 12 1 01 1 06 1 66 1 7

Ft-,0 8 s9 7 19 8 9s 9 14 9 02 7 20

MnO 0 1 4 0 09 0 P 0 P 0 11 0 08

M„0 4s 40 41 66 40 7 s 41 14 19 s9 17 87

CiO 0 04 0 00 0 09 0 10 0 08 0 01

Na O 0 00 0 00 (i 00 0 00 0 00 0 00

K O 0 00 0 00 0 0(1 0 00 0 00 0 00

PO, 0 02 0 01 0 01 0 01 0 00 0 01

H Ol 1 Pi 1 "P 2 12 2 1 s ] 26 1 S)

CO 1 "s s "4 1 12 1 P 6"! 9 7 2

GT, 0 P 0 18 0 -s 0 P 0 P ( P

NiO 0 P 0 29 0 16 0 s 0 s 0 17

Gi mal Pendente ( Alpe Ai mu Monte Duo 1)

W7V VV-B AV7B2 DIR1 V DUR1B MRU DLR1B

44 00 14 s s 41S1 4129 4128 12 21 42 21

0 09 0 09 0 09 0 II 011 0 06 0 06
P)9 2 9S 2 s6 2 91 2 89 2 11 2 19

SP s P 8 41 8 76 8 78 8 10 8 12

0 12 0 10 0 10 0 13 OU 0 12 0 12

40 s 2 40 29 40 74 40 0 4 40 01 40 98 40 93
2 61 2 78 2 sS 7 64 2 66 2 0s 2 0s

0 00 0 01 0 01 0 00 0 00 0 00 001

0 00 0 00 0 00 0 00 0 00 0 00 0 00
0 01 0 01 0 01 0()7 0 02 0 02 0 02

0 68 0s9 Osg 1 68 1 6s s64 112

0 02 0 0s 0 01 0 08 0 06 0 P 0 10

0 s(s 0 si 0 P OP 0 Pi 0 ss Ois

0 ,7 0 P 0 0 0 si 0 si 0 P 0 P

Summe 100 CO 9 7 46 99 7" 100 ts 100 62 9)s9

LOI1 10s "s, s 44 1 P -"O H p

100 1 100 0 100 29 100P 100 27 )00s4 10021

0"O 0 64 0 60 176 171 177 142

V 1, 11 IS 8 ss 8 66 62 0 61 67 sO 49
Ci P09 P89 2979 29") S4l) 2 PS Ps '6 2669 281s 2170 2101 2406 2 424
Ni 2740 1624 22 1 4 VTl 21 "s ils PPS 197() 1921 70s2 2048 2124 2P8
Co IT ss 108 ION 1 ) ,0 119 ] 11 lit 121 P6 116 Us
Cu S 0 7 s s 6 19 1) 19 22 21 16 17
Zn ss 28 s6 s 6 ss 12 46 46 46 47 48 44 4s
Gl T ^s 2 2 T ^ O T v2 T T T <2
Se

**

2 8 s P 8 12 12 17 9 9 7 -;

S 126 <s(l oO 00 0 ) 81s sS s6 94 vS() oO oO <s0

l\p#d 0 9P 0 920 0 900 0 900 0 89" 0 912 0 902 0 90 1 0 90s 0 901 0 900 0 907 0 907
CP1 0 26 4 0 274 0 198 0 PS 0 1 6 0 0 P (H)-« 00 ] 0 0s2 0 0P> 0 O"71 0 092 0 090

IcO eiitspiieht dem Ionien Fe Gehilt ui metiiTi bestimmt
bLOI GluhveilustetctTI oss on îeaution) AI -=M M Fe Ci- Ci Ct-Al
<- Restliche Spuienelemcntc sind untelhalb del \I\F \ Tltteis^iell/e 111 p| m) FoO Bk.10 Rb<8 SkIs Pho Ih<s tvlO
Nbv4 l PO Ce<P Vk2s \.vï ZivlO



A-JO Anhang

Tabelle A3 4 XRF-Daten von Ultramafititen mit speziellen Chemismen resp von Kontaktgesteinen zu Meta-

roehngitboiidins(\ a Mgt-Amph-Chl-Blackxvalls. Zone 3 m Fig 5 16). Hauptelemente m Gexs %, Spurenele¬

mente 7/1 ppm

Spezielle Chemismen

Probe 31.15 34.1f

SiCh 19 79 s2 70

TiOs 0 06 0 11

AIT, 2 84 1 71

FeT,1 11 SO 9 18

MnO 0 12 0 20

MeO 18 22 28 s6

CaO 001 0 62

NaT 0 00 0 00

KT 0 00 0 00

PsOs 0 00 0 00

HPT 167 1 92

COP 0 92 0 2s

CTO, 2 46 0 11

NiO 0 27 0 26

Summe 99 86 99 84

I Ol1' 159 1 17

SP <P <P

Ce 79 Ts

Nd !1 <25

V 201 51

Ct -* 7155

Ni 1861 1617

Co P2 sS

Cu 6 vi

Zn 11s 7!

Ga 4 T

Sc T~> 12

S <sÖ <s()

\1S#J 0 868 0 860

Ci#J 0 168 0 0s!

Kontaktgesteine zu Metaiochmnten

31.32 31.32

l M BW3

31.45

UM

31 45

B\\ 3

163.142 3123

B\\3 IM

31.23

BW3

317

UM

41 52

0 ls

IT

8 61

) H

12 59

s
" 1

0 00

0 00

0 01

4 10

0 51

0 14

OU

48 22

0 06

2 58

6 05

0 09

24 21

11 51

0 01

0 00

0 01

1 29

i y

0 21

0 24

41 10

on

160

812

015

16 25

4 17

0 00

0 00

0 01

1 "M

0 10

OP

0 17

45 71 50- 4110 48 71 15 71

0 P

581

7 71

0 07

25 97

8 14

0 00

0 00

0 01

5 66

0 07

0 27

021

0 04

2 71

S 29

0 U

11 1"

0 52

0 00

0 00

0O7

1 5]

0 14

0 16

0 22

0 P

1 92

8 17

0 P

P66

4 69

O7!)

0 00

0 01

1 72

0 06

0 12

0 10

0 12

3 56

8 10

0 08

24 8 1

9 61

072

0 00

0 01

1 87

0 01

0 25

0 18

0 16

3 60

8 3s

0 10

10 81

6 74

0 00

0 00

0 01

186

00)

0 11

0 28

31.7

BW3

17 06

011

4 50

8 81

0 07

25 28

8 96

0 00

0 00

0 00

111

0 06

0 29

021

99 74 98 51 100 P 99 s2 100 1] 10011 100 12 99 98 99 70

4 61 8 26 181 5 71 165 ï T 3 90 189 417

16 27 <15 16 <JS TS <ls <15 15

<P <15 <P <P P 5 <P TP vis <15

<25 <25 v25 v2S T5 v2s v2s v25 T5

62 IS 51 74 !" 57 93 68 96

2987 2057 29P 2519 2477 2491 2247 2625 25P

2051 1519 1899 1566 1260 1941 1213 1829 1457

51 9 110 77 s4 111 14 57 27

ls 141 2s 10 il 7S 7 9 <3

48 14 56 SI 60 Si 19 47 41

6 4 4
-

s 4 s 4 6

! 4 v
s 16 î 7 4 12 11 P 14

<s0 vSO oO o() 87 vsO <s0 <50 <50

0 8S2 0 888 0 896 0 869 0 889 0 891 0 859 0 830 0 850

0 (PS 0 0s6 0 056 0 010 0 081 0Os2 0 04s 0()sS 0 042

(IM Ultiamaliseh doimnteit

BAV1 Blackwall Zone 1 ( Amph Chi reich)
1 FeoOj enlspueht dem totalen Fe Gehalt

b LOI Gluhveilnsie total (Loss on ignition)
L eoulomctnsch bestimmt
1
Me#-Me/Mg+Fc Ci#-Ci/Ci+ AI

*- Restliche Spuienelemenle sind unterhalb dei \RF Nachvveiseien/e (in ppm) IPSO Ba<10 Rb<8 Pb<5 Th<5

bvlO Nb<s4 la<2() A vi Zi<10

1 Speckstein (ausseistTe îeieh)

- Ci Gehalt zu hoch fui XRF Spmenelementanalvtik



XRF-Daten A-ll

labeile AI 8 XRF Daten der rnetabasischen Gesteine (Eklogite Mctaiodmgite, Amphibolite und Blackwalls)

Haiiptelemente in GewVc, Spurenelemente in ppm

FkloTjte Mem od incite

Probe 161.1 Is 161.1 H<i 161a 28 161b 19 161c 4 161c s 111 121 16li 14 161)16 161a 16'" 161a 18 161a 40 161aR 161.) R

SiOï 4124 1)24 46 14 46 68 49 14 s() P 4s "'S 42 69 41 91 41 93 4117 41 12 42 69 42 96
IlOs 264 2 64 1 71 1 48 1 91 2 P 1 60 1 1 1 1 19 1 19 1 ^ 1 s2 1 64 1 62

AIT 16 02 16 02 162s 16 23 14 15 14 si P2! P2s 16 05 16 05 12 68 15 70 11 55 11 41

Fe 0 ' 1438 14 88 1271 10 69 14 16 1378 1221 10 04 10 s9 10 s9 11 40 10 ls 12 16 1204
MnO 0 24 0 24 0 21 0 IS 0 23 021 0 p 0 19 0 is 0 15 0 71 0 13 0 28 0 28

MgO 9 1s 9 3s 917 3 Is s sO 5 80 3 "2 98s 9 00 9 00 8 44 9 01 1044 10 41

CaO 12 47 12 47 10 96 12 si 1091 1073 U 4s 16 67 20 27 20 27 2211 2019 17 84 17 s2

Na70 1 s8 i SS 2 88 1 78 17/ 3 08 > SS 144 0 08 0 08 0 17 0 11 Osl 0 79

KT 0 02 0 02 0 11 0 IS 0 14 0 18 0 00 0 01 0 00 0 00 0 00 0 00 0 00 0 00

P Os 0 0s 0 0s 0 10 0 19 0 25 0 27 0 02 0 14 0 16 0 16 0 27 0 P OsO OsS

CiT, 0 02 0 02 0 04 0 01 0 02 0 02 0 01 0 01 0 04 0 04 0 02 004 0 04 004

NiO 0 00 0 00 0 01 0 01 0 00 0 00 0 01 0 00 0 00 0 00 0 00 0 00 0 02 0 01
LOI' 0 62 0 62 0 10 0 86 0 44 0 1s 0 01 0 1" 0 2s 0 28 0 41 0 29 004 0 27

Summe 99 89 99 89 10021 99 s 4 99 s6 100 sO 93 "4 9)( 1 99 s 8 99 18 100 20 100 03 93 00 97 97

FL vSO <S0 <s0 vSO <s() 00 oO 140 4s" 193 141 100 92 117
Bi <I0 TO 76 10 24 26 vl() TO 2) 21 24 19 TO TO

Rb vS vS <8 vS <3 v3 vs <3 vS <8 vS vS vS vS

81 218 212 111 ss2 2" 8 1 4s 49 421 76 79 60 822 102 100

Pb o o <5 11 11 0 o IS o vS vS 7 vS <5

Nb T v4 <4 9 11 P v4 vl vt v4 11 3 T <4

Ce 21 vP <)s sis 24 11 vis vP <]s vP <ls vis vis 24
Y sO 18 11 sS 49 si 26 SS 23 29 3s iS 'S 16

Zi 21 t 208 122 116 P7 172 100 "s 91 92 11s 108 112 111
A PS 190 247 199 289 287 267 10s 171 1)6 261 114 194 171

Ci 192 191 23S 229 19 4s 2s0 Ps 178 184 35 lis 146 14s

Ni 126 126 161 90 43 si Pl 101 66 63 47 109 170 160
Co 88 91 V 49 27 19 64 s7 Nl Ss 80 66 s7 s8

Cu 8 11 50 11 26 P Sï s v) 6 11 8 vl 4

Zn 72 1 s 67 60 IP 113 77 s(> 37 40 42 47 10 11

Gl p 12 16 16 21 1Q 14 10 9 10 5 14 v2 1

Sc s 6 s7 sO 44 13 49 46 p 41 47 17 *6 4Ï 39

MP 0s9 ()s9 Oss 0s4 0 70 0 63 0 so 0 4s 0 s| Osl Oss OsO 0s2 Osl

Rodme te

_

Amphi bohte
Piobe 1616 17

42 11

1616 22 161b 28 1616 29 1611)9 1611)9 M 2b

41
""

1141

4 lis

12 9 16 6

19 93

16 6<> 161 1 161 4 I6I1I

SiOt s8 00 18 49 41 OS 19 9s 39 99 41 96 19 98 IS 56 sO 09 4s 64

TiOn 1 01 081 1 2s 0 98 1 11 1 12 1 10 ] ss 0 3s 2 14 2 14 I 02 0 47
VI O 12 0s P94 16 26 1122 14 08 14 24 16 0 4 14 _9 hi' 1701 17 01 19 07 16 44 16 22

FcTP 8 s9 10 12 9 71 3 4s 3 28 8 16 10 62 11 20 11 P 1463 1 4 68 1)61 7 47 9 13
MnO 0 P 0 n 0 23 0 16 0 14 0 IS 0 13 0T 0 13 0 It 014 OP 0 14 0 12
MaO 3 96 12 61 8 79 741 7 ss 7 54

-

-C) 9 06 11 62 7 91 7 91 9 39 9 12 9 6s
CT 2S P 70 77 24 96 2" 46 26 47 26 71 21 40 20 1 s 17 13 16 93 16 98 14 09 12 02 12 82
Na 0 0 10 0 09 0 04 0 08 0s7 0 6s 0 0" 0 P) 0 13 0s0 OsO 1 26 2 69 2 41
K O 0 00 0 00 0 00 0 00 0 01 0 04 0 00 0 00 0 03 0 00 0 00 0 29 ()s4 011

PO, 0 10 0 06 0 11 0 09 0 JO 0 10 0 Is 0 Is 0 06 061 0 61 0 20 0 02 0 11
Ci 0 0 0s 0 06 0 04 0 01 0 01 0 04 0 0s 0 0 4 0 06 0 02 0 02 0 04 0 06 0 0s
NiO 0 02 0 04 0 00 0 00 0 00 0 00 0 00 0 00 004 0 00 0 00 0 00 0 01 0 01
LOP OS"1 1 16 0 27 0 69 1 03 1 OS 0 14 0 11 0 42 0 77 0 77 0 76 0 62 014

Summe 99 14 99 99 100 P 99 6 s 99 19 1 10 02 99 11 100 (P 90 32 99 42 99 47 93 71 99 69 93 2s

F 416 7s 192 s21 64 s 619 If 1 18s oO 69 134 <s0 29 s 111
Bi <]() TO TO TO 12 10 12 ] s is 24 24 TO 10 12
Rb vS vS vS vS vs vN vN vS vS vS vS vS v3 v3

Si 28 P 29 P) P 6 212 "4 40 "8 78 -71 248 712
Pb O 1 o vS o 6 o vS vS P 0 O 9 P
Nb T 3 8

"7

T 6 vt P vl vt vl vt <t v4
(e vP Ts vP T s vP vP <P vl S Ts p 25 vP vis vis

A 16 26 p 23 -11 23 24 14 20 19 33 42 6 19
Zi 60 sO 98 "6 "4 30 07 120 47 P0 Pl si 16 91
V P4 P() "1 )

s 190 200 20" 2^ P)2 19s 109 121 P0 190 201
Ct slO 6s. -I-*"" 2s() P7 288 P)2 P s93 211 208 Pl Us 417
Ni 171 )66 8" "3 P 96 6s 9"" 1"7 66 69 61 129 210
Co 76 78 64 6 4 "4 "s 69 66 99 91 91 61 11 17
Cu vl 111 •> <. < v^ v o 8 VP s 7 V ) <1 vl
Zn 4-

-

^ 10 6 * 1 s] P s9 4-7 48 p si 1/
Ga 6 12 6 3 3 1 ) i 6 6 s v2 K) 10
Se P 20 ,s IS

"
s 1 P 7 P 46 42 44 P

MI 0 46 (T1 0 s Osl 0 s 0 s 0 ss 0 s. 1 46 0 61 0 6s Oss 0 42 0 46

1 lo Osentspiicht dem tot ilcn Tc Geh lit AlPFcO 1 cO -TO
1 IOI Gluhveilusle (1 oss on unition) nui Spuienelemenle iPppdt tn ilvMelt
L Reslhehc Spuienelemenle sind unteih lib del XR1 \ lehwcisgienze linppmi Tho I TO L iv20 NdTs SoO



A-12 Anhang

Tabelle A3 5 XRF-Daten da Metabasika. Fortsetzung

Amphilsollte
Piobe 161.1 15 161a 10 161a 10'1 29 2 31 10 31 I0d 1119 16 s 16 5d 110 J.101 HI12 VI 11 VI 21

SiO 44 94 44 05 44 05 46 02 45 19 45 19 45 5 4 44 40 44 40 46 16 47 42 44 85 44 50 47 17

MO 1 72 1 21 1 21 1 41 1 64 1 64 1 p 1 41 1 41 2 15 1 15 1 77 1 62 1 60

AlTs 14 80 17 21 1721 14 14 14 75 1475 1441 1 s 90 15 90 P 81 16 41 14 91 1 4 55 16 26

FesOp 12 12 10 15 10 15 II b"7 1012 1012 10 49 11 79 11 79 12 94 8 95 11 71 9 50 12 92
MnO 0 19 0 16 0 16 0 16 0 11 0 P 0 16 0 18 0 18 0 20 0 15 0 15 0 14 0 22

MeO 9 70 11 10 11 10 10 11 10 96 10 96 11 so 9 22 9 22 7 54 6 52 9 62 10 18 3 52

CaO 12 94 11 7s 11 75 12 14 1271 1271 10 01 12 M 12 51 9 11 1429 11 22 1076 3 69

NaT 1 51 1 47 1 17 7 j 7 1 29 1 29 1 39 ~* "* ^ 2 21 561 1 89 4 01 4 11 2 20

KT 0 I 5 0 10 0 10 0 4s 0 48 0 45 0 P 02 4 0 24 0 66 011 0 16 0 19 0 68

FO, 0 0s 0 12 0 12 0 08 0 18 0 13 0 10 0()s 0 05 0 27 0 17 0 P 0 16 0 19

evo, 0 05 0 01 0 0! ()|)s 0 01 0()i 0 09 0 04 0 04 0 05 0 05 0 04 0 05 0 04

NtO 0 02 0 02 0 02 0 02 0 02 0 01 0 06 0 01 0 01 001 001 0 01 0 05 0 01
LOIb 0 91 1 15 1 P 0 80 1 s7 1 I' 1 16 0 91 0 91 0 13 101 0 17 0 15 0 71

Summe 99 08 98 9 4 98 94 99 62 99 24 99 21 99 42 9S9! 98 91 99 21 98 58 98 81 96 76 99 21

FL 258 559 610 711 151 127 PS i) 12" 459 657 216 217 508

Ba vlO 39 37 30 20 13 vlO 11 10 202 118 <10 41 72

Rb v8 vS <8 vS 19 19 <8 v8 v8 <8 v8 vS <S 8

Si 419 914 904 PI 164 361 IP 621 647 205 310 164 407 81
Ph <s <5 vS O 0 vS O 16 17 0 <5 0 vS <5

Nb <4 v4 <4 vt v4 <4 v4 vt < 4 <4 <4 v4 v4 <4

Ce <P vI5 vis vis vp <P vP vP <J5 19 T5 <P <P <15

Y K) 24 21 24 10 10 16 25 27 29 13 29 20 28

Zi 121 38 85 90 115 115
-,-,

38 88 I 42 79 126 109 95

V 244 161 156 25 t 207 205 112 215 2P 1)5 302 717 181 252

Ci 387 197 191 !38 266 286 7! 7 152 342 191 375 114 168 325

Ni 195 162 161 210 154 151 415 11 1 IP 117 101 248 260 HO
Co 75 70 69 77 71 72 73 7() 69 61 47 79 10 62

Cu 10 89 91 vi vi 6 vi 6 5 20 vi vi vi 1

Zn 66 P2 PI 129 52 s2 56 47 49 90 70 60 47 177
Ga 14 15 P 11 11 12 12 12 11 17 14 12 9 18

Sc S2 18 !7 81 s] sl 11 41 11 14 47 41 19 47

MF Osl 0 16 0 16 Osl 0 46 0 46 0 10 Ost 0 5 t 0 61 0 55 0s2 0 45 0 58

Black*.alls (Zone;n 1 und 2)

_

Probe 161a 14 I63aR 163aR'> 31 n 12 9 16!a40 161.141 1t 19 1141 31 sO 1152 31 S4 161b 28 163b28

SlO) 42 17 11 79 41 29 15 91 40 41 42 41 14 81 19 | 2 42 90 40 97 44 25 17 97 P 90 16 01

IlOs 1 12 2 68 2 68 0 95 0 36 1 41 0 31 1 55 1 50 2 11 I 61 1 02 126 1 52

Also, 17 16 11 97 1197 19 U 15 94 P 86 14 61 11 96 11 s5 1 4 65 1143 1165 16 s4 18 89

FeTP 961 14 12 14 12 10 22 11 18 9 6" 10 P 12 69 10 60 1145 11 4! 921 1015 13 11

MnO 0 16 0 17 0 s7 0 10 0 18 0 14 0 19 0 16 0 29 0 22 0 2s 0 10 0 27 0 16
MeO 10 44 10 22 10 22 9 14 II 26 S 59 10 s ! 20 56 9 20 8 86 10 57 2418 9 67 11 15
CaO ls 55 P "2 1 ! 77 16 6" 15 54 19 29 14 "9 7 90 20 01 15 99 18 27 s 04 21 54 12 46
NaT 1 01 1 s2 1 s2 1 91 1 61 0 65 1 10 1 Ol 0 64 1 45 0 98 0s2 0 48 1 54
KT 0 P 0 20 0 20 0 27 041 0 14 0 is 0 21 0 03 0 26 0 15 0 10 0 11 0 51

160, 0 14 0 41 041 0 18 0 07 0 14 0 1 4 0 14 0 13 0 43 0 11 0 08 011 0 14

CnOj 0 04 0 02 0 02 0 04 0 06 0 04 0 04 0 10 0 01 0 02 0 04 0 ls 0 04 0 06
NiO 0 01 0 01 0 01 0 01 0 01 0 00 0 02 0 03 0 00 0 00 0 01 0 10 0 00 0 01
LOI'1 1 s6 0 37 0 87 2 12 2 07 1 H 1 s7 4s9 0 90 1 48 0 8S 6 09 1 10 2 64

Summe 99 45 99 60 99 60 100 12 99 66 99 6" 00 20 100 17 99 3 s 99 91 100 00 99 98 99 99 100 45

F- sl6 268 260 26S Hl SSS 10- vsO 1(7Ü 106 1 19 oO 192 <50
Ba 16 vlO vlO 21 20 vlO ls vlO 16 19 16 vlO 21 ls

Rb v5 Ti vS v5 vS vN vS vS v3 v3 vS <8 v8 v8
Si 407 98 96 219 s2 518 26" P 106 106 117 14 78 181
Pb 21 vs <s s 0 16 2s <5 7 29 7 0 21 30
Nb vi v4 v4 P v 4 6 12 10 11 12 14 8 3 10
Ce T 5 31

-,-.

vP vi s TS 46 vP vl5 21 vis vP vis 18
\ 21 -77 "3 2 ! 22 34 62 11 11 51 41 17 36 61
Zi 7s 220 218 62 45 102 "0 9S 122 146 138 61 9] IP
V PI 16" iso 185 161 219 201 P2 21 7 264 206 92 7 56 263
Ci ISO PS 136 l"0 soi) 117 121 s 19 779 IT 296 P07 768 454
Ni 120 US 120 IP 28) 0" 1 ss 6sl OO 7

"

116 765 92 115
Co 61 92 KP 16 Ss "6 6 s S 9 "1 54 70 75 62 86
Cu vi 6 6 1130 Si 6 s 11 | s sl ! 7 6 s 5

Zn 62 14 P 44 s2 4" "0 "6 41 6" SO 30 s2 58
Ga 10 s s 6 6 11 p 12 1 9 4 P 8 10
Sc 14 84 s4 19 11 41 71 1- H 16 20 89 6 4

MF 0 45 0 s() 0s6 0s0 0 P )s0 0 46 0 is 0 s] Oss 0 19 0 26 0 49 0 18

•' FeT.entspiicht dem totalen Fe Gehalt MI=FeO FeO PpO
b LOI Ghihveihisie (1 oss on ignition) mn Npmcnclcnicntc doppelt amlvsieit
L Restliche Spuienelemenle sind unleih lib del XRF \aeh\\eisgien/e (in ppm) "Iho IvlO 1 av20 Ndv25 SvSO



XRF-Daten A-13

Tabelle A3 6 XRF-Daten von grobkörnigen, Diopsid-iacliai Kalksilikatfelscn Haiiptelemente in Gexv%,

Spurenelemente m ppm

giobkoinige Kalksihkalfe'Ise

Probt t63a.25 16.la.25 163a,25 163a.25 163a.25 163a.35 163a.35 163.1.35 161a 35 1616.25 :K32.21 SN32-26 SN32-51 SN14-22

1 2 3 4 5 1 T 3 4

SiO, s() 89 50 73 50 11 50 97 51 00 4100 42"! 41 6s 41 44 52 60 5) 04 51 87 50 11 15 86

liO-, 0 05 0 05 0 05 0 05 0 05 0 07 0 07 0 06 0 06 0 19 0 06 0 19 0 04 0 11

AFÖ, 2 17 2 16 ! 14 2 22 221 2 91 2 87 2 81 2 8] 2 50 2 25 5 24 1 5s 2 59

FeT,' 6 60 6 64 6 60 6 64 6 66 7 78
"

"5 7 S6 7 51 5 69 6 21 10 09 6 15 5 54

MnO 0 18 0 19 0 19 0 19 0 19 0 20 0 20 0 19 0 20 0P 0 20 0 20 0 20 0 13

MgO 11 8! 11 97 1175 P 92 1196 12 92 12 90 12 66 12 48 14 14 14 10 1727 14 70 2149

CaO 21 s7 21 50 21 62 21 71 21 90 21 56 21 "1 22 4s 22 77 22 81 22 76 I27S 22 6 s 151]

NaT 0 61 0 48 0 45 0 44 0 41 025 0 26 0 26 0 25 0 48 0 25 014 012 0 00

K26 0 04 0 01 0 04 0 01 0 01 0 0" 0 0" 0(P 0 0" 0 03 0 14 0 11 0 01 0 00

Psb, 0 00 0 01 0 00 0 00 0 00 0 01 0 0O 0 00 0 00 0 1 4 0 00 001 001 0 02

IIT+ 0 64 0 70 0 79 0 72 0 70 1 7! 1 84 2 68 100 0 21 018 0 00 0 00 0 00

CC)!1 2 35 2 35 2 85 2 88 2 35 9 16 9 16 9 16 9 16 0 99 2 08 0 24 147 1)24

CiT, 007 0 07 0 07 0 07 0 07 0 11 0 11 0 11 0 11 0 01 0 11 0 16 0 07 0 15

NiO 0 06 0 06 0 06 0 06 0 06 0 06 0 06 0 06 0 06 0 06 0 21 0 12 0 07 0 15

Summe 99 76 99 76 99 92 99 8 ? 100 11 99 8 4 90 -

l 90 72 99 92 100 11 10001 98 79 99 17 96 64

LOIb 149 1 55 164 187 1 55 10 90 11 00 11 84 12 16 120 2 46 024 1 17 1124

FJ 11] 522 161 577 516 1087 1P0 1261 110s 461 Sil 189 602 554

Ba <10 <10 <10 <10 <10 <10 vlO vlO vlO 21 <10 55 <10 <10

Rb vS <8 <8 <5 <8 <3 <8 T v3 <8 v8 <8 vS v8

Si S5 4^ 50 4 7 49 65 65 66 68 57 48 22 31 16)

Pb o vS o <5 5 s 6 <s v5 vS v5 <5 7 <5

Nb 7 vi <t v4 4 <4 <4 T v4 9 5 <4 vi <4

Ce vl5 vP vP <|5 vl5 <P vP vP vis 18 vP <15 vl5 vP

Y 6 vi S 1 v3 6 "> ! 6 24 6 7 <i <1

Zi 16 17 16 P 16 10 1 "* 14 10 106 12 <10 <10 TO

V 51 S | s 1 ss 52 81 3! 8) 79 61 55 PI s6 20

Ct 59) s 60 581 609 598 958 945 932 040 3 60 1063 1185 601 P7l

Ni 4SI 4P 4 46 P6 4s8 510 S10 438 480 428 P70 861 501 961

Co 45 47 s4 46 S6 "0 65 67 71 11 95 77 SS 59

Cu 11 6 7 9 7 6 5 vi =-. ^ vi 16 6 5 61

Zn 100 96 07 95 98 112 112 110 JT 80 96 P9 108 sO

Ga s 2 1 5 1 4 4 1 4 1 1 11 1 2

Sc v2 v2 <2 ^s <2 s 1 v2 "i
<2 v2 2 <2 <2

S vs() oü vSO <s() <5() vs() <s0 vs() oO <5() 677 <50 <50 797

SN Pioben v on Nn rsscHV, kndi r 11996)
I FctO^ cntspucht dem totalen Fe Gehall
b LOI Gluhvciluste total iLoss on ignition)
c coulometnseh bestimmt

II Restliche Spuienelemenle smd unteihilb dei XRF Nachvveisgtcn/^ on ppm) lho LT0 lav7|) Ndv25



A-14 Anhang

'Tabelle A3.7: XRE-DcUeri von feinkörnigen, Diopsid-reichen Kalksilikarf'elsen und Ophibrekzien aus dem

Malenco-Serpentinitkörper (aus Pozzorini, 1996). Haiiptelemente in Gew%, Spurenelemente in ppm.

feinkörnige Kalksilikatfe sc Ophikarbonate Malenco

Probe 31.18/1

1

31.18/la

2

31.18/2

3

IY.3/H 163b,31 31.2 31.35h SN31-7 SN32-45 9261-Nb 93Giu4-ll

SiO, 51 73 53.35 53 11 54.71 54 87 55 06 54.84 53 26 51.03 9.43 35.70

TiO) 010 0.10 0.13 0.10 0.11 0.10 0 09 0 11 0.10 0.05 0.03

AIT, 7 94 7.99 7 19 701 7.75 6.88 7.97 5 09 9.22 1.26 1.84

Fe,0,:i 5 15 5.18 5.55 4.71 5.23 4 62 5 05 5 01 4.98 4.14 5.95

MnO 0 11 0 14 0.11 0 11 0 15 0 11 0 12 0 12 0 1.8 0.10 0 08

MgO 11 91 11 81 17.35 11.97 11.23 12.24 11 59 12 67 9 04 7 07 29 78

CaO 15 91 16 00 11.20 16 90 16.67 16.98 16 96 19 71 14 35 41.36 9.82

NaT 1.12 1.18 2 14 3.14 3.32 3.54 2 91 2 64 2 94 0 08 0 00

TO 0 09 0.09 0 17 0.17 0 04 0.07 0.06 0.04 0.1 9 0 00 0.00

PPJs 0 00 0 01 0 01 001 0.01 001 0 00 0 01 0 01 0 08 0.01

HT+ 0 72 0 61 1.35 0 31 0.29 0.28 0 26 0 00 0 00 1.24 8 80

COT 0.87 0 99 0 36 0 41 0.29 0 01 0 03 0 84 3 85 33.46 7.34

CrTs 0.1) 0.11 0.14 0 09 0.09 0.11 0 08 0 14 0.07 0.07 0.23

NiO 0 05 0.05 0.16 0 07 0 05 0 10 0 06 0 12 0.06 0 05 0.23

Summe 10001 99 83 98 99 99.75 100 10 100 13 100.02 99.76 95.97 98.39 99 81

LOIb 1.59 1 62 1.71 0 74 0 58 0.11 0.29 0 84 1 S5 34.70 16.14

Fd 129 267 536 140 87 177 <50 206 106 4275 664
Ba 23 24 <10 16 <10 <I0 <10 <10 20 <10 <10
Rb <8 <8 <8 <8 <8 <s <S <8 v8 <8 <S
Sr 215 216 105 55 59 58 91 44 54 263 37
Pb <5 <5 <5 <5 o <5 9 7 <5 <5 OS

Nb <4 <4 <4 <4 5 6 5 T v4 <4 <4

Ce <15 <P <I5 <l 5 <I5 <15 <15 <|s <P <15 vis

Y vi 8 <3 vi 7 7 9 o <3 6 <3
Zr 3.1 41 10 14 28 16 107 <10 22 <10 <10
V 95 94 55 80 85 64 so 87 67 <10 46
Cr 895 947 1142 796 752 9.10 722 1162 529 878 2111
Ni 365 169 999 474 327 663 388 558 402 391 1255
Co <4 <4 19 7 <4 19 <4 58 <4 73 65
Cu <3 <l 24 5 16 35 5 HO 5 38 <3
Zn 54 55 87 69 61 61 52 70 si 47 30
Ga 8 S 6 7 8

n

S 8 10 V-7 <2
Sc ^s v2 <2 p <2 <2 <2 <

7 <2 <2 4

S <50 Ol) <50 117 <50 <50 vSO 426 <50 <50 122

SN: Proben von Neitnschwvnplr (1996)
a FeiOs entspricht dem totalen Fe-Gehalt
b LOI: Gluhv cri liste total (Loss on ignition)
c coulometriseh bestimmt

d Restliche Spurenelemente sind unterhalb der XRF-Nachweisgren/e (in ppm): I'ho, U<10. La<20. Nd<25.



XRF-Daten A-J5

labeile Al S XRI Daten von Calcitmarmoren (SX Proben xon NrvLNSCiiwxNDCR 1996 FS Proben xon

SaiLSPiik 1979) Haiiptelemente in Gew9c Spurenelemente m ppm

t ilcitm iimoio

Probe SM2 36 SM2 17 SN 12 18 SN 14 2'1 SM2 19 ES69 FSKS

SiO, 6 46 6 69 21 ss 10 0" 21 24 6 23 12 6 4

TiO) 0 05 0 07 0 16 0 P 0 40 0 09 0 24

AIT 1 4s 1 42 8 1 4 162 10 46 I 90 s 67

Fe 0 l 0 6t 0 76 2 43 1 54 ! 12 2 80 2 02

MnO 0 03 0 0s 0 17 0 sl 0 17 019 0 12

M sO 1 28 1 48 2 7s 1 19 2 IS 2 66 1 sO

CaO SO 00 SO sC) ls 46 46 28 16 60 46 s6 il 2"

Ni 0 0 P 0 2s 1 s7 0 10 0 64 0 11 0 21

k 0 0 00 0 00 0 02 0 00 0 02 0 46 0 30

PiO, 0 07 0 07 0 09 0 08 0 10 012 0 09

H Of 2 28 1 97 1 41 0 00 0 00 0O0 0 00

CO 17 16 )6 9s 22 27 11 sO 21 1 P94 2s 43

Ci 0 0 00 0 00 0 02 0 01 0 02 0 00 0 00

NiO 0 00 0 00 0 00 0 00 0 00 0 00 0 00

Summe 99 34 100 10 98 29 9" s" 98 78 100 06 99 99

I011 8944 3 92 2168 3,s) 21 ss P 94 2s 13

Fl S4S0 6070 1079 4s 34 s()lS vS() vS()

Bi vlO vlO 34 vlO 27 2s 60

Rb vS vS <8 vS vS v3 24

Si 1)7 44s sül "07 sSS 8P ,T)

Pb 9 6 13 o 70 21 VS

Nb 6 3 7 vi vi v4 vi

Cc <ls <P 48 vP vP vP vi S

Y 17 19 20 1 | 2s 7s S

Zt ls 20 36 2s "1 16 78

V <I0 vlO vlO vlO s4 1 is

Cr 233 27 5 27C) 3s 112 7t s)

Ni 2s 26 49 41 67 19 7
Co 49 sO P 37 12 vS v4

Cu 10 9 S 76 6 v 9

Zn sl 10 0 41 v" 20

Gl v2 <v2 ~)
s 11 6

Se <2 T„ v2 v2 v2 7 -

S vsO vSO <s() oO vsO 4 6 1 ss

SN Pi oben von Nrfnspiw \ndir (1996)

t3 Pioben v on Son \m r ( 1979)

Fc O cntspncht dem lot lien Fe Och dt
1 LOI Gluhvcilustc total (Loss on i7intnn)

eoulomctitseh be stimmt
1 Restliche Spuieiielenieiitc sind iintethdb del XRF Nichv\eis7i,.n/e (in [ ]im) Thvs LT0 L iTO NT



A-16 Anhang: ICP-MS-Daten

A4 ICP-McS-Analysen

Tabelle A4 1 ICP-MS-Gesamtgesteinsanalxseri (in ppm, ohne Rb, Nb und Ta) von Metapendotiten von

Cima eh Gagnone. aufgeteilt m Lheizolithe. verannte Lheizolithe und Flaizbuigite.

Lher/ohthc verarmte Lher/ ilithe

Probe 32.12 V2 34.4 31.4P 31.30 29.8 163a.33 111.13 163a. 16 160.3

Si 24SOO 17 200 17 000 19 600 4 470 14 800 2 8K) 7 650 2 5)0 12 700

A 4 070 1440 2 870 1850 2 990 2910 Olli Olli 0 401 0 946

Zi 0 381 0 225 0 210 1 680 0 125 0 184 0 123 0 127 0 0"9 0 564

13 a 0 497 0 088 0 084 0 PS 0 155 Olli 0 285 0 7 42

La 0210 0 109 0 104 0 098 0 129 0 11" 0 046 0 041 0 018 0 071

Ce 0 980 0 562 0 500 0 451 0511 0 490 0 168 0 115 0 PS 0 135

Pi 0 171 Olli 0 099 0 102 0 107 0 085 0 024 0 024 0 028 0 025

Nd 0 965 0 680 0 612 0 681 0 707 0 46! 0 092 0 (199 0 PI 0 P6

Sm 0 166 0 298 0 217 0 238 0 278 0218 0 021 0 026 0 048 0O66

Fu 0 PS 0 102 0 0S6 Olli 0 084 0 097 0 Oft" 0 02 1 0 027

Gd 0 501 0 H9 0 141 0 417 0 186 0 Hl 0 02! 0 (H9 0 05] 0 100

Tb 0 088 0 075 0 061 0 0S7 0 074 0 061 Ol»7 0 011 0 02)

Dv 0 612 0 575 0 468 0 586 0 507 0 465 0 04s 0 0)8 0 064 0 148

Ho 0 154 0 129 0 102 0 126 0 HO 0 106 0 011 0 011 0 015 0 014

Fi 0 KU 0 171 0 295 0 16 1 0 127 0 121 0 019 0 019 0 054 0 102

Tm 0 058 0 051 0 041 0 055 0 047 0 04" 0 008 0 007 0 008 0 016

Yb 0 is7 0 141 0 267 0 PO 0 296 0 106 0 075 0 049 0 06) 0 125

I u OOss 0 051 0 04] 0 05! 0 045 0 048 OOli 0 008 0 010 0 017

Hf 0 019 0 011 0 021 0 041 0 018 0 014 0 006 0 026

Th 0 011 0 00 4 0 008 0 005 OOP 0 004 0 009

V 0 004 0 014 0015 0 009 0 005 0 013 0 006 0 009 0 017 0 008

Li 2 010 1 150 0 477 2 140 0 420 2 570 1 100 0 591 1 120

Ga 6 170 4 560 4 190 1 99() 1 8 40 3 710 1 470 1 160 I 170 2 280

Ge 1 270 1 150 1 HO 1 HO 1 140 1 PO i no 1 110 1 000 0 9)1

Tabelle A4 1. Toitsctzung

Har/bui'Kite
Probe 32.1 31.41)

2 400

31.14 163b..8 VI.8

Si 1 710 0 115 0 545 0 200

Y 0 49 1 0 569 0 15 7 0 187 0 041

Zi 0 078 0 560 0 600 0 182 0 078

Ba 0 217 0 PO 0 119 0 126

La 0 064 0 011 0 021 0 018 0 011

Ce 0 1/1 0 10! 0 054 0 0 4 4 0 OH

Pi 0 024 0 018 0 009 0 008

Nd 0P6 0 090 0 051 OOls

Sm ooso 0 014 0 021 0 010

Eu 0 017 0 015 0 001

Gd 0 061 0 070 0 011 0 021 0012

lb 0 010 OOP 0 008 0 005

Dv 0 071 0 088 0 0 48 0 028

Ho 0018 0 019 0 012 0 006

Fi O062 0 059 0 0 16 0 02" OOOs

Im 0 009 0 010 0 008 0 004 0 001

Yb 0 ()07 0 062 0 01] 0012

Lu 0 015 0 017 0 011 0 006 0 ( )02

Hl OOP 0 011

Th 0 018 0 010 0 003

U 0 012 0 OO7 0 004 0 020 0 0|9

Li 4 750 1 820 1 100 1 !9() 2 110

Ga 1 1 10 I 960 1 100 1 260 0 8" 7

Ge 1 200 0 926 1 210 1 Os(l 1 000



A-17

A5 EMS-Analysen

A5.1 Granat- und Chlorit-Metaperidotite

Tabelle Ads 1 Reprascntatise EMS- \nalxscn xon Granat und Klinopyroxen aus dem Granat Metapendotit

Probe ch257

Granat

SiOs

IlOs

AIT

OT

TcsO

TcO

MnO

NiO

MsO

CT

Ni 0

K O

Total

41 4s

0 01

2125

0 96

241

7 s9

()ls

0 06

19 9s

4 71

0 02

0 01

40 17

0 02

2121

1 17

4 il

6 97

0 17

0 04

19 21

4 90

0 01

0 00

41 87

0 06

21 s4

0 0s

1 99

731

0 19

0 01

20 ()7

471

0 01

001

40 60

0 04

2121

1 08

l s7

7 sl

0 47

0 00

19 16

4 99

0 01

0 01

41 72

0 05

2100

116

1 77

9 10

Osl

0 00

15 74

s 08

0 02

0 00

4177

0 07

2155

0 83

2 26

8 08

041

0 04

10 0i

4 6s

0 00

0 00

Si 2 0s0 2 37) 2 941

11 0 001 0 001 0 001

AI 1 94s 1 9s6 1 9S0

Ci 0 0S 4 0 066 0 0s!

Fe + 0 129 0 232 0 10s

Fc,+ 0 4s8 0417 0 4s9

Mn 0 021 0 028 0 021

Ni 0 004 0 002 0 000

Mg 2 109 2 048 2 101

Ca 0 160 0 17s 0 7S7

Na 0 00) 0 002 0 001

K 0 001 0 ooo 0 001

Mg# 0 788 0 7s0 (TS8

2 900

0 002

1 9s6

0 061

0 181

0 449

0 020

0 000

2 040

0 132

0 001

0 001

2 9s4

0 001

1 919

0 076

0 095

0ss7

0 03)

0 000

1 978

0 186

0 001

0 000

2 917

0 004

19sl

0 049

0 119

0 47s

0 024

0 002

2 083

0 350

0 000

0 000

42 P)

0 04

2) 46

Oss

1 10

S 0

0 6

001

20 10

4")

0 02

0 00

10060 10047 1014s 10047 10163 10162 101

2 9"0

0 002

1 9s3

0 047

0 07 4

0 437

0 022

0 001

2 099

0 ls0

0 002

0 000

0 764 Ü"s2 0 773 0 739

Kliiiopvioxcn

s 147 s4 ls 54 ls 52 09 5 188 s 4 49 5 127

0 11 0 08 0 P 0 11 0 07 0 12 0 14

1 "0 1 60 I 60 1 57 1 43 I sO 166

OS) 0 78 0 32 0 4s 010 0 78 OU

1 Os 1 92 2 09 2 06 2 06 1 92 1 39
) ) 0 04 0 08 0 06 0O2 0 07 0 00

oos 0 03 0 04 0 05 0 09 0 0s 0 10

P2i P 17 17 s6 17 67 16 S3 P ,1 ps6
2)7, 2101 23 79 23 16 71 25 7163 2s61
0 99 1 02 0 94 0 92 1 13 0 91 0 8s
0 00 0 00 0 00 0 00 0 00 001 0 00

100 65 99 97 (00 92 98 45 100 16 100 57 100 h

i 064

0 004

Ü0T

0 02 4

OOsS

0 002

0 002

0 026

0 89

0 069

0 000

1 96s

0 002

0 069

OO11

0 0s3

0 001

0 002

0 9s 7

0 895

0 0" 7

0 000

0 941 0 9 42

1 9s8 1 911 1980 1 961 1 961

0 004 0 001 0 002 0 001 0 004

0 063 0 069 0 061 0 064 0 071

0 009 OOP 0 008 0 022 0010

0 061 0 064 0 062 0 058 0 057

0 00) 0 002 0 001 0 002 0 000

0 001 0 007 0 001 0 007 0 001

0 941 0 977 0 908 0 911 0 946

0 918 0 912 0 399 0 914 09P

0 066 0 066 0 079 0 064 0 059

0 000 0 000 0 000 0 001 0 000

0 917 0 919 0 92s 0 942 0 9 H

labcllc A3 2 Repiasentatixe F\tS \nahsai son Orthopyroxen aus dem Gianat Metapendotit

Piobe ch257

Orthopi lONCll

SiOs 55 56 54 81 57 5, ss 34 57 85 55 4s

TiO) 0 07 0 06 0 09 0 06 0 06 0 05

VI Os 0 77 0 91 0 91 0 88 0 72 0 30

Ci 0} 0 to 0 11 0 14 0 P 0 08 0 14

FcOl 571 s s2 5 ss s 71 s5t 5 42

MnO 0 09 0 05 0 06 0 0s 0 09 0 11

NiO 0 11 0 U O 12 0 03 0 06 0 12

MjO 16 17 16 15 ss OS 6 21 P 16 P 40

CaO 0 16 0 20 0 19 0 24 0 26 0 20

Na O 0 00 001 0 01 0 00 O ) ) 0 00

K O 0 02 0 (X) 0 02 0 00 0 >7 0 01

Fötal

0 04

()((

0 0-4

s 4"

1 OS

0 16

6 2(

0 16

OOO

98 ^6 9/99 100 60 99 20 10(184 os "0 P 09

160 1

3 7s s" 56 55 7s S3 P s7 44 57 T 57 22
0 0s 0 06 0 01 0 06 0 04 0 06 0 05

0 P 0 9s 1 13 0 67 0 90 0 64 071

0 P 0 19 0 21 0 02 0 18 0 1 1 0 14
s 59 6 6"

-

s7 s 54 6 9/ s7S 7 4S

0 10 0 07 0 11 0 08 0 11 0 P 0 16
0 10 oio 0 06 0 P 0 06 0 10 0 09
s IS 116s P n2 ss 8 1 14 27 7577 14 27

(PO 021 0 17 021 0 22 0 19 0 19
0 00 0 07 0 12 0 01 0 04 0 02 0 00

0 01 001 0 P 0 02 0 00 0 00 001

100 54 100 19 98 19 100 7s 100 2s 100 64 10012

Si 1 921 1 907 1 OsO 1 )22 ) 0's 1 )1( 1919 1 988 1 9-76 1 967 l 979 I 930 1 9T 1 OM
Ti 0 002 0 002 0 002 0 002 )0(

7

OOP (TOI 0 001 0 002 0 001 0 002 0 001 0 002 0 001
VI 0 0 s 1 0017 OOP 0 0P, 1 I1) ) ) 1 0 02" 0 0 6 OOP 0 0 49 0 027 0 036 0 026 0 029
Ci 0 001 0 004 O 004 0 004 0002 I )Ol 0 001 0 004 0 0)s 0 006 0 001 0 005 0 001 0 004
Fe

*•
0 IT 0 162 0 1 50 0 166 0 PS 0 P3 0 160 0 PS 0 191 0213 0 ls3 0 201 0 16s 0 216

Mn 0 001 000 7 0 002 0 002 0 00s 0 001 Ulli1 \p 0 01)7 0 004 0 002 0 001 0 004 0 00s
Ni 0 00 s 0 001 (IUI) 0 0()2 OOiP 0 001 ) 004 KP Ofllli 0 3)2 0 001 0 002 OOO) 0 002
Mg 1 86 4 1 S"6 1 526 I 353 ! 3 1 1 874 I 8"8 1 "89 1 1 "26 1 SP 1 761 1 313 1 "62
Ci 0 006 0 008 0 00" 0 000 0 009 0 00" ) Ol 16 0 0

"

) 00N 0 0] 4 0 003 0 003 0 007 0 007
Ni 0 000 0 000 0001 0 000 0 00 1 (100 )0 0 0 000 0 002 ooos 0 000 0 002 0 001 0 000
K 0 001 0 000 0 001 0 000 0 x 1 1 (X )( Ol 0 100 0001 0 006 0 001 0000 0 000 oooo

Mc# 0 918 0 920 0 920 0 )|S 0 921 1 722 1021 0 )I4 0 9(1 s 0 838 0 920 0 803 0 91" 0 891

Me# MTAlg+Fc 1

1 stochiometiiscll beleehllet

'Tllcnlills \ltsehmessun_ mit Amph /uiuck7tiluhtcn ml uneik mnt kleine \inph linsehlu 111 Opx1



A 18 Anhang

Tabelle A5 3 Rcptasentative EMS-Analxsen von Olivin aus dem Gtanat-Metaperidotit (Linse Mg 160).

Probe ch257
b b a a c

160.3

SiOi 40 10 18 88 41 02 19 29 10 11 41 14 10 11 41 22 10 54 40 98 U 08 41 01 40 99 41 08

TiO) 0 04 0 00 0 02 0 00 0 01 0 00 0 05 0 02 0 01 0 00 0 00 0 02 0 01 0 00

AFOs 0 00 0 00 0 00 0 00 0 05 0 00 o oo 0 00 001 0 00 0 01 0 00 0 00 0 04

QsO, 0 00 0 02 0 05 0 00 0 00 0 01 0 02 0 01 0 00 0 01 0 00 0 00 0 00 0 02

FeO 10 05 10 16 8 85 9 10 9 47 9 67 8 05 10 87 10 89 1091 10 90 1072 10 77 10S8

MnO 0 17 0 19 0P 0 08 012 0 17 012 0 14 0 P 0 20 0 19 011 0 15 0 11

NiO 0 52 0 17 0 44 0 49 0 44 0 49 0 46 0 10 041 0 19 0 46 019 0 10 0 4-4

MeO 50 09 50 04 50 87 50 82 50 51 50 30 80 95 43 4! 4S50 18 42 18 47 48 57 48 16 18 44

CaO 0 01 0 02 0 00 0 01 0 02 0 02 0 00 0 00 0 00 0 00 0 02 0 01 0 00 0 00

NaT 0 00 0 01 0 00 0 01 0 02 0 02 0 00 0 01 00) 0 02 0 0) 0 00 0 00 001

K;0 0 02 0 01 0 01 0 00 0 00 0 00 0 00 0 04 0 02 0 01 001 0 02 0 00 001

Total 101 20 90 71 101 41 99 79 09 79 102 01 09 39 101 15 100 59 100 98 101 18 100 89 100 69 101 04

Si 0 97 5 0 952 0 986 0 957 0 955 0 992 0 957 1 00s 0 991 1 001 1 001 1 002 1 00 4 1 001

Ti 0 001 0 000 0 000 0 000 0 000 0 000 0 001 0 000 0 000 0 000 0 000 0 000 0 000 0 000

AI 0 000 0 000 0 000 0 000 0 001 0 000 0 000 0 000 0 001 0 000 0 001 0 000 0 000 0 001

Gl 0 000 0 000 0 00] 0 000 0 000 0 000 0 000 0 000 0 000 0 000 0 000 0 000 0 000 0 000

Fe2+ 0 201 0 208 0 PS 0 185 0 191 0 194 0 PI 0 222 0 221 0 221 0 222 0219 0 221 0 222

Mn 0 001 0 004 0 001 0 002 0 00) 0 001 0 002 0 001 0 004 0 004 0 004 0 001 0 001 0 003

Ni 0 010 0 007 0 009 0 010 0 009 0 010 0 0O9 0 005 0 008 0 008 0 009 0 008 o oos 0 009

VI g 1 506 1 827 1 82! 1 846 1 817 I 799 1 843 1 "60 1 770 1762 1 761 1 768 I 765 1762

Ca 0 000 0 001 0 000 0 000 0 000 0 001 0 OOO 0 000 0 000 0 000 0 000 0 000 0 000 0 000

Na 0 000 0 000 0 000 0 001 0 001 0 001 0 000 0O0I 0 002 0 001 0 001 0 000 0 000 0 000

K 0 001 0 000 0 001 0 000 0 000 0 000 0 000 0 001 0 001 0 001 0 000 0 001 0 000 0 000

Mg# 0 892 0 892 0 905 0 901 0 398 0 896 0 oo t 0 882 0 882 0 881 0881 0 88s 0 884 0 882

Mg# = Mg/(Mg+Fe i

1 Gianoblast kein b Gianoblast Rand "- Ol Finschluss in poikilobl istischcin Gtanat

Tabelle A5 4 Reptasentatixe EMS- [nah sen sott pargasitisehe t Magriesiohornbleiide aus dem Gl anat-

Metaper idotit (Linse Mg 160)

Probe ch257

SiOs 44 61 46 18 4sq7 44 04 49 88 16 48 46 SO 46 65 46 90 46 96 47 06 46 98 46 95 47 19

TiOi 0 55 0 51 0 51 0 48 0s2 0s| CP4 0 4S 0M OsS (T6 Oss 0 59 054

s30, 11 70 11 78 11 69 11 95 821 11 sn 11 90 12 10 11 95 11 59 U 45 11 7s 11 97 1176

Ci-,0, I 62 1 46 1 76 1 41 1 82 1 30 1 14 l sO 1 45 I P 1 41 149 1 15 1 49

FeO,„ 1 25 1 29 1 11 1 P 2 56 3 11 2 91 2 89 2 92 2 99 3 24 1 17 3 15 7 04

MnO 001 0 0s 0 04 0 05 0 01 0 11 0 06 0 01 0 07 0 00 0 06 0 07 0 09 0 06

NiO 0 1 4 0 P 0 12 0 ls 0 10 0 12 0 05 0 07 0 01 0 08 0 P 0 19 0 07 001

MeO 19 59 19 76 19 9s 19 8" 20 71 19 49 10 si 19 64 19 57 19 72 20 02 19 96 19 58 19 66

CaO 12 19 12 12 II 97 12 19 P 14 12 00 12 "2 1110 12 6 4 12 60 12 46 12 77 12 12 12 65

NasO 2 10 224 2 10 7 24 1 43 2 06 2 07 1 99 2 10
s î "7 2 15 2 P 2 29 2 16

K30 0 21 0 1 t 0 24 0 11 0 12 0 22 021 0 11 0 16 0 17 0 1 1 0 15 0 15 0 10

FIT 2 09 2 11 2 P 2 08 2 1" 2 14 2 P 2 P 2 P 2P 2 Is 2 P 2 p 2 16

Total 98 14 10005 0000 0,96 10094 10044 10051 10069 100 s7 10046 10084 10091 10076 10082

Si 6 4P 6515 6 4T 6 PO 6 90b 6 5JO 6 s 06 6 50 4 6 55() 6 559 6 556 6 518 6 515 6 564

Ti 0 061 0 ()s6 0 056 0()s2 O (M 0 ()s ) 0 0s" 0()sO OOss 0 061 0 059 OOsS 0 062 0 0s6

VI 1 98] 1 9s 1 1 941 2 (PO 1 PC) 1 90] I 9"4 1 oss i 961 1 908 1 880 1 923 1 96 4 1 928

Cl 0 184 0 161 0 107 0 161 0100 0200 0 1 18 0 166 0 160 0 PS 0 PS 0 164 0 1 49 0161

Fe24 0 191 0 1S6 O 100 0 10" 0 296 0 p5 0 141 0 117 0 110 0 149 0 177 0 )6S 0 366 0 15 1

Mn 0 004 0 006 0 004 0(H) 0 00 1 01O! 0 0(P 0 002 0 009 0 000 0 007 0 009 0 011 0 007

Ni 0 016 OOP OOP 0017 0 012 0011 0 009 0 008 0 005 0 009 0 015 0 022 0 008 0 001

Mg 4 196 4 in l 100 12"! 12"4 P)"s 4 129 4 031 4 066 4 106 4 P7 4 140 4 124 4 075

Ca 1 577 1 82 1 1 308 1 881 1 9~9 1 915 1 90! J Os' 1 888 1 886 1 860 1 829 1 80S 1 88s

Na 0 58(, 0 611 0 509 (>62 0 196 0 760 0 s60 OsiO 0s68 0 589 OsSl 0 874 0618 0 582

K 0 019 0 011 0 044 (»021 0 027 0010 0 01" 0 019 0 028 0 011 0 025 0031 0 027 0 019

II 2 000 2 000 2 000 2 000 2 000 2 00O 2 000 2 00(1 2 000 2 000 2 000 2 000 2 000 2 000

Ms# 0 91 s 0 015 0 91 s 0 9]! 0 0,s 0 918 0 021 0 924 () 971 0 922 0 917 0 9P 0 913 0 920



EMS-Daten A-

Fabelle XS 5 Repräsentative EMS Analysen von Erzmineralen (Cr Spinell, Chromit Ilmenit Rutil) aus

dem Granat Me taper idotit (Linse Mg 160)

Probe th2s7 160 3

Cr-Spimil

0 00

Ilmenit Rutil

0 01

Chromit

SiO 0 00 0 00 O 00 0 00 0 00 0 00 0 0] 0 02 0 00 0 00 0 00 0 00

liOi 0 9s 0 60 0 3s 0 88 7770 s7 19 s7 03 97 s] 99 92 99 75 1 96 1 ,9 1 20 1 12
Al O 14 79 18 84 P91 1 s 00 0 02 001 0 02 0 0) 0 00 004 s 48 3 10 1 s 141

GT 47 H 47 21 47 02 47 P 0 20 0 22 0P 0 91 0 90 0 81 44 17 47 01 48 2) 18 4'

Fe O l 6 82 1 16 6 11 7 0S 16 6) ls 06 ls 11 1421
FeO 22 70 20 71 22 11 72 2s 12 49 3210 1) 55 0 12 0 00 0 21 28 64 27 73 27 1s 26 9 s

MnO 0 46 Osl 0 64 0s8 OsO 0 48 0 12 0 00 0 00 0 00 0 36 081 OS" 0 3s

NiO 0 16 0 08 0 P 0 P 0 26 0 22 0 1 ) 0 00 0 00 0 00 0 27 0 1 ) 0 22 0 11

M2O 7 90 9 ls 82) 8 10 9 99 10 04 9 ss 0 01 0 00 0 01 7 {,2 2 34 2 91 124

CiO 001 0 0s 0 0s 0 00 0 02 0 02 0 00 0 00 0 01 0 00 0 00 0 00 0 00 0 02
NisO 0 02 0 02 0 0! 0 01 0 01 0 02 0 00 0 0, 000 0 00 001 0 02 0 08 0 00
K 0 0 00 0 00 0 00 001 0 02 0 00 0 01 OO-" 0 01 0 00 0 00 0 01 0 00 0 00

lotil 101 P 100 7, 101 14 101 54 101 22 100 si 100 )6 100 4 s 100 36 100 48 93 30 98 15 99 ls 93 41

Si 0 000 0 000 0 000 0 000 0 000 0 000 0 000 0 000 0 000 0 000 0 000 0 000 0 000 0 000
Ti 0 021 0 01 4 0 021 0 021 1 00 s 1 002 1 000 0 991 0 99 s 0991 0 08 4 0 018 0 011 0011
AI 0s63 0 706 0 606 ()s7s 0 001 0 000 0 001 0 001 0 000 0 001 0 PO 0 147 0 1 n 0 148
Ci 1 220 1 187 1 201 1 21 0 00 4 0 004 0 00 s 0 010 0 009 0 009 1 284 1 561 1 s3l 1400
Fe 4 0 un 0 )81 0 PI 0 Ps 0 458 0 416 0 4P 0 391
rP+ 0 610 Ossi 0 598 0 60 ) O 629 0( 0 0 6s 0001 0 000 0 001 0 877 08s] Ü8s0 0 822
Mn 00P 0 01 1 0017 0016 0 010 0 0t i0 0 003 0 000 0 000 0 000 0 027 0 02s 0 027 0 026
Ni 0 00 4 0 002 0 005 0 00 4 0 00 s 0 00 4 0 001 0 000 0 000 0 000 0 006 0 004 0 007 0 004
M; 0 134 041) 0 196 0 19s 0 145 0 40 0 P 0 000 0 000 0 000 0 147 Olss 0 PS 0 177
Ci 0 000 0 002 0 001 0 000 0 001 0 001 0 000 0 000 0000 0 000 0 000 0 000 0 000 0 001
Na 0 002 0 002 0 002 0 001 0 000 0 001 0 000 0 001 0 000 0 000 0 000 0 002 0 006 0 000
k 0 000 0 000 0 000 0 001 0 001 0 000 0 000 0 000 0 000 0 000 0 000 0 000 0 000 0 000

Mj#(Fe ,)0VS 041 s 0145 0 IP Ölst 0 1s7 0 IP 0 PI 1 000 0 071 0 097 0 100 0 111 0 127
Ci# 0 637 0 62 0 66 s 0 679 0 3)7 0 9s2 Os 3 0 9s0 1 000 0 9 55 0 89s 0 901 0 906 0 904

Tabelle A5 6 Reptasentatixe F \1S \11ah sen xon Ferritchromit und Magnetit aus Chlont Metapendotiten
(linsen Mg 161 und \lg 11)

Pi obe

Tot il

161a 13
cl

SiO 0 00 0 00 0 00 0 00

TT 0 15 0 i 4 0 19 0 14

AI 0 0 11 0 6s 0 46 0 6

Ci O P 7s 107s 10 62 11 04

Fe 0, 54 55 568" s6 71 56 41

FeO 2375 28 44 28 66 23 72

MnO 0 48 ()is 0 12 0 P

NiO (PO 0 86 081 0 51

M 0 0 46 0 96 OC 0 63

CaO 0 16 0 00 0 02 0 00

\i20 001 0 01 0 02 0 02

K20 0 00 0 00 0 00 001

93 II 99 0) 98 58 9N89

0 00

021

0 66

11 71

55 36

29 00

0 13

0 74

0 77

0 01

0 00

0 00

99 5

MS

0 00

079

1 9

4s 77

20 74

27 29
0 68

0 20

2 q-

001

001

0 00

10)41

M»# = \l /(M"TT Ci# = Ci (Ci-Al)

stochiomcinseh beleehnel
1 Gianobhst Kein Gianobhst Rmd

0 06 0 02

0 42 0 61

0 1" Ost
"

l( 9 97

(0-5 s" Ss

23 12 26 82

0 I 0 P

0") 0 94

1 11 2 P

0Ü4 0 00

0 X) 0 00

0 )2 ()()()

001

0 62

0 49

9 74

58 29

2T18

0 ,s

051

2 26

0 02

0 00

0 01

Si 0 000 0 000 0 000 0 000 0 000 0 100 0 002 0 001
Ti 0 00s 0 004 0 006 0 00 ! 0 00( 0 )7 OOP OOP
AI 001 1 01)7 9 0 021 0 079 0 0 0 0 181 0 005 0 021
Q 0 )76 0 2s 0 74 0 s 0 s_, 1 12 )2P 0 29"
Fe f 1 602 1 6 s 1 646 1 c 0 1 0)5 0 5(6 1 "48 1 642
Fe + 0 9s s 0 91 0 0 924 0 9 72 0 9 76 0 S1" ) 599 0 846
Mn 0 016 OOP 0 014 00] 4 0 012 ) 21 0010 OOP)

Ni 0 (P2 0(P6 0 02 s (PPS 0 )2 ( 106 0 072 (WPS

Mg 0 026 OOss 0 019 0 0)9 0 0+4 0 PJ 0 OsO 0 PI
Ca 0 00/ ) 000 0 001 0 000 0 0O1 0 001 1 002 0 000

Na 0 001 0 001 0 002 0 002 0 OOO 100 1000 0 000
K 0 000 0 000 7 000 (TO) () 000 0 PL 700] Ol 00

AP#(Fe +) 0 O1 s 0 057 0 040 0 (PO OOP 0 P )082 0 1 (

M'#lh 10 010 OO1! 0 01 s OOP OOP 0 10 1 „7 Ol sl
Ci# 0 96! 0 717 0 9 9 0 971 0 927 0 741 ) f s ) )7(

0 001

0 01"

0 022

0 290

1 6sl

0 8s S

0 011

(M 75

O P

0 001

0 000

0001

0 1 0

O04S

0 9 0

0 07

0 5"

0 24

3 47

60 12

27 54

0 77

03s

1 85

0 00

OOS

0 00

79 ]9 )94s 9)(s 10001

0 001

0 016

0 011

0 2s s

1 706

0 368

0 00"

0 07 s

0 106

0 OOO

) 006

0 000

0 108

OOP

0 760

1149
<i b C b

0 02 0 00 0 02 0 00

0 17 0s4 0 24 0 16

0 08 0 21 0 12 0 09

162 4 17 414 497

64 22 6151 ("5 02 67 82

2TI 28 21 29 78 28 67

0 18 0 13 0 P 0 17

0s3 0 56 05/ 0 68

1 14 1 4/ 1 06 0 76

0 00 0 07 0 00 0 00

0 00 0 01 0 00 0 02

0 00 0 01 0 00 0 00

93 12 93 59 100 "S 98 29

0 001 0 000 0 001 0 000
0 005 0 016 0 007 0 005

0 001 0 009 0 00 s 0 004

OUI 0 126 0 130 0 Pl

1 874 1 8P 1 350 1 816

0 90s 0 90s 0 9>6 0 911

() 006 0 006 0 005 0 006

OOP 0017 OOP 0 021

00— 0 03 1 0 060 0 044
0 000 0 001 0 000 0 00(1

0 000 0 001 0 000 0 001

OOOO 0 000 0 000 0 000

0 0-9 0 085 0 060 0 0 45

0 02 7 OOsO 0 021 0 016

0 96 9 0 9s] 0 961 0 972

Fiiischtuss m Olivini



A-20 Anhang

Tabelle A5 7 Repräsentative EMS-Analysen von Orthopyroxen aus Chlorit-Metaperidotiten (Linsen Mg
163 und Mg 31)

Probe 163a.33
b a .1 h

53 07

e

57 89

t.

SiO) 5S55 58 20 58 62 58 40

TiOs 0 00 0 00 0 00 0 01 0 0) 0 02

AIP), 0 05 0 05 0 01 0 0,8 0 03 0 02

CiTs 0 00 0 04 0 05 0 00 0 02 001

FcOtn 4 99 5 16 5 20 4 89 5 22 5 29

MnO 0 18 0 21 0 22 0 18 0 20 02]

NiO 0 04 0 05 0 00 0 lü 0 05 0 06

MeO 15 96 16 48 16 10 16 17 36 06 16 0!

CaO 0 10 0 08 0 0s 0 09 0 06 0 06

NaT 0 00 0 00 0 01 0 01 0 00 0 00

ÏPO 001 0 01 0 00 0 02 0 00 0 00

Total 99 88 100 10 100 44 99 82 99 56 100 20

Si 2 007 1 984 1 998 1 988 1 990 I 998

II 0 000 0 000 0 000 0 000 0 001 0 001

AI 0 002 0 002 0 001 0 001 0 001 0 001

Ci 0 000 0 001 0 001 0 000 0 000 0 000

Fe2f 0 141 0 1 P 0 148 0 140 0 150 0 P4

Mn 0 005 0 007 0 006 0 005 0 006 0 006

Ni 0 001 0 001 0 000 0 001 0 001 0 002

Ms 1 817 1 354 1 844 1 356 1 848 1 8)"

Ca 0 004 0 001 0 002 0 001 0 002 0 002

Na 0 000 0 000 0 000 0 001 0 OOO 0 000

k 0 001 0 001 0 000 0 001 0 000 0 000

Mg# 0 928 0 926

Mg# = Mg/(Mg+re(1)

0 926 0 910 0 925 0 921

VI 8
f a b a b

s(i 58 58 16 56 12 58 72 59 Ol 58 88 58 72 58 99

0 00 0 00 0 00 0 00 0 00 0 01 001 0 03

0 05 0 09 0 68 00t 0 11 0 08 0 04 0 02

0 02 0 02 00) 001 0 01 001 0 0) 0 00
s 04 481 5 10 8 18 571 5 50 5 59 5 17

0 26 0 19 0 17 0 27 0 11 0 12 0 P 0 18

0 07 0 05 0 06 0 05 0 01 0 01 0 08 0 06

16 12 16 09 17 21 16 97 16 79 16 si 16 91 16 M

0 10 0 P 0 19 001 0 05 001 0 06 0 05

coi 0 02 0 04 0 00 0 00 001 0 02 0 00

0 00 0 01 0 01 OO! 0 00 0 00 0 00 0 02

ON 55 99 sO 99 81 101 21 101 88 101 20 101 61 101 16

1 964 1 997 1 912 1 981 198 4 1992 1 977 1 990

0 (»0(1 0 000 0 000 0 000 0 000 0 000 0 000 0 001

0 002 0 001 0 028 0 000 0 004 0 001 0 002 0 001

0 001 0 001 0 001 0 000 0 001 0 000 0 001 0 000

0 145 0 PS 0 145 0 1 16 0 160 0 155 0 PS 0 152

0 008 0 oos 0 005 0 008 0 004 0 004 0 004 0 005

(1002 0 002 0 002 OOOl 0 001 0 001 0 002 0 002

1 874 I 847 1 889 1 861 1 814 1 841 1 35) 1 847

0 004 0 DOS 0 014 0 000 0 002 0 001 0 002 0 002

0 001 0 001 0 001 0 000 0 000 0 000 0 002 0 000

0 000 0 000 0 001 0 001 0 000 0 000 0 000 0 001

0 928 0 9P 0 927 0 927 0 920 0 922 0 922 0 924

labellcA5 7 Fortsetzung

Probe 31.5
d il c c d ., b a t L a a a/f

SiO^ 59 26 s8 79 59 18 s9 07 55 91 59 41 58 96 89 14 59 01 5911 59 18 58 40 s8 67 76 77
TiO^ 0 00 0 01 0 01 0 01 0 02 0 02 0 01 0 (X) 0 00 0 00 0 00 0 00 0 00 0 01

AFOs 0 05 0 0) 0 04 0 05 0 06 0 09 0 02 0 04 0 08 0 08 0 02 007 0 0s 0 15

ClsOs 0 01 0 00 0 02 0 04 0 01 0 02 0 01 0 00 0 02 0 02 001 001 0 01 0 02

FeO,,, 5 17 s 47 5 14 s ss 5 88 5 80 5 "1 5 05 s69 5 57 5 68 5 60 5 48 s 45

MnO 0 44 0 1! 0 16 0 21 0 18 0 20 0 21 0 22 0 44 0 70 0 22 0 40 0 46 0 45
NiO 0 06 0 II 0 07 0 06 0 07 0 06 OOs 0 08 0 08 0 00 0 08 0 01 0 09 0 12

MgO 16 15 16 50 16 14 16 16 16 21 16 14 16 44 16 40 ls 98 15 88 16 04 16 16 ls 91 35 16

CaO 0 10 0 10 0 11 0 06 0 06 0 10 0 06 0 11 0 1! 0 07 0 08 0 12 0 11 018
NasO 0 04 0 01 0 00 0 00 0 00 0 00 0 00 0 00 0 00 0 04 0 01 0 0) 0 00 0 08
KP) 0 00 0 01 0 02 0 01 0 02 001 0 02 0 00 0 00 0 00 0 00 0 01 0 02 0 03

lotal 10168 10116 10119 10125 10146 102 0s 101 74 loi (H 10141 10097 10112 10081 10082 9844

Si 1 998 1 088 1000 2 002 1 094 I 990 1 091 2 00 t 2 00O 2 009 2 005 1 986 1 998 1 978
11 0 000 0 000 O 000 0 000 0 001 0 001 0 001 0 000 0 000 0 000 0O00 0 000 0 000 0 001
Al 0 002 0 001 0 002 0 002 0 002 0 0( 11 O00) 0 002 0001 0 001 0 001 0 00) 0 002 0 006
Cl 0 000 0 000 0 001 0 00! OOOl 0001 0 000 0 0OO 0 000 0 000 0 000 0 000 0 000 0 001
Fe,+ 0 P2 0 P4 0 p| 0 PS 0 16" 0 161 O 161 0 141 0 16 I O 158 0 161 0 IsO 0 156 0 P9
Mn 0 011 0 010 0 010 0 006 0 0()s 0(106 0 006 0 006 0 011 0 006 0 006 0012 OOP 0 0P

Ni 0 002 0 001 0 002 0 002 0002 0 O02 0 002 0 002 0 002 0 000 0 002 0 000 0 001 0 001
Ms 1 827 1 810 1 810 1 826 t 826 1 N22 1 814 1 8)9 181/ 1 818 1 821 1 311 1 821 1 826
Ca 0 004 0 00 4 0 004 0 002 0 002 0 004 0 ()()7 ()()04 0 00 4 0 00) 0 00) 0 00 4 0 00 4 0 007
Na 0 00! 0 001 0 000 0 000 0 000 0O00 0 000 0 000 0 000 0 002 0 001 0 002 0 000 0 005
k 0 000 0 000 0 001 0 001 0001 0 000 0 001 0000 0 000 0 000 0 000 0 000 0 001 0 001

Mg# 0 02! 0 921 0 924 0 020 0 916 0 918 0 0 1 9 0 923 0 918 0 920 0 919 0 920 0 921 0 970

Me# = \Ie/(MgtFe, )

Gi 1110N ist R mil1 Poiphvioblast Rem PPtphwoblast Rand Gl mobilst kein
*• Fn Relikt 111 OI4-P PseiulomotphcKe
1 Analvse mit höchstem AI O Gehalt aus dem keinbeieiJi eines Ln Poiphviobhsien lev tcinste Amph Pnschlusse m Op\l



EMS Daten A-21

Tabelle A5 8 Repiasentatixe EMS-Anahsen xon Olnin (Oh, Granoblasten) aus Chlont Metapendotiten

(Linsen Mg 161 und Mg 31)

Probe

SiO-

TiO)

Al O

CT),
IcO

MnO

NiO

MgO

CaO

NaT

KT

Totil

163a 11

4100 40 83 40 93 4114 10 18 40 24

0 00

0 00

0 02

7 82

0 18

0 42

50 99

0 01

0 00

0 00

0 00

0 00

0 00

7 s9

0 II

0 44

50 82

0 00

0 01

0 01

000

0 02

0 00

7 83

012

0 17

50 67

0 01

0 02

0 01

0 00

0 01

0 00

7 77

0 11

0 41

50 s,

0 01

0 01

001

0 01

0 00

0 00

7 98

01s

0 45

SO 99

0 03

0 01

0 00

0 00

7 90

0 13

0 39

50 95

0 02

100 42 99 85 100 11 99 s2 99 NO 99 6 4

Mg# = Ml>/(Ms+Fc)

Tabelle A5 8 Fortse pun g

19 47

0 0s

0 02

0 01

7 89

0 11

0 40

sl ss

0 02

Sl 0 992 0 994 0 99s 1 002 0 9-7 0 980 0 960

Tl 0 000 0 000 0 000 0 000 0 000 0000 0 001

AI 0 000 0 000 0 001 0 000 0 000 0 000 0 000

Gl 0 000 0 000 0 000 0 000 0 000 0 000 0 000

Fe,f 0 PS 0 P4 0 160 0 1 58 0 162 0 161 0 161

Mn 0 001 0 002 0 001 0 002 0 00! 0 00 s 0 00)

Ni 0 008 0 009 0 007 0 008 0 009 0 008 0 008

Mg 1 ST 1 841 1 811 1 827 1 848 1 849 1 363

Ci 0 000 0 000 0 001 0 001 0 001 0 000 0 000

Na 0 000 0 000 0 001 0 000

K 0 000 0 000 0 000 0 000

Mg# 0918 0 917 0 914 0915 0911 0 9P 0 91s

40 18

0 00

0 02

0 01

"99

0 14

0 )7

sO "9

0 00

99 so

0 950

0 000

0 001

0 000

0 161

0 00 s

0 0()7

1 s 16

0 000

\I8

41 19

0 00

0 01

0 00

3 12

0 12

0 41

sl 24

0 00

00t

0 00

0 989

0 000

0 001

0 000

0 \P

0 002

0 003

1 1))

0 000

0 000

0 000

41 04

0 00

0 07

0 00

8 25

OD

0)9

sl 07

0 02

0 06

0 0s

10 96 41 0 4 40 85 H 16

0 01 0 03 0 00 0 07

0 04 0 07 0 02 0(P

0 00 0 01 001 0 01

8 13 3 42 3 18 7 94

0 ls 0 17 0 11 0 15

0 39 017 0 12 0 48

sl 16 sl 34 sl 20 52 02

0 0s 0 00 0 04 000

0 01 0 01 001 0 01

0 02 0 01 0 00 0 00

10T2 10109 10096 101 40 100 Ss 102 01

0 937

0 000

0 002

0 000

0 166

0 00s

0 003

1 81()

0 001

0 001

0 002

0 911 0 909

0 986 0 984 0 98 4 0 984

0 001 0 001 0 000 0 000

0 001 0 001 0 000 0 001

0 000 0 000 0 000 0 000

0 164 0 169 0 16s 0P8

0 001 0001 0 001 0001

0 008 0 007 0 oos 0 009

1 81s 1 81s 1 3)3 1 815

0 001 0 000 0 001 0 000

0 002 0 000 0 000 0 001

0 001 0 000 0 000 0 000

0911 0910 0912 0 915

Probe 115
1) h , b

11 49
h 1 il b e t 1

SiCh 41 92 41 7s 41 70 41 6s 41 56 41 11 41 "t 41 07 40 sO 41 P 40 66 40 59 10 99 10 si

TiO) 0 00 0 00 0 00 0 02 0 00 0 00 0 02 0 01 0 01 0 00 0 00 0 00 0 00 0 00

AFO 0 01 0 05 0 02 0 P 0 00 0 0s 0 00 0O0 0 00 001 0 01 0 00 0 00 001

ti O, 0 00 0 00 0 00 0 11 0 07 001 0 00 0O1 0 02 0 01 0 01 0 02 0 00 0 02

TcO 8 12 8 03 3 22 s 92 7 95 9 66 S 6 "9s 8 ls 7 30 8 21 8 03 8 21 8 50

MnO 0 18 0 19 0 1 t 0 P 0 16 013 0 17 0 19 0 15 0 13 0 17 0 17 0 17 018

NiO 0 48 0 4s 0 41 O )4 0 52 0 09 0 44 0 23 0 74 01s 016 0 11 0 10 015

MsO sO 69 sO sO si 16 5 T s s| 13 49 07 s0 3" sO s6 sl 05 50 6s 50 81 50 42 sO P 50 51

CiO 0 02 0 01 0 00 004 0 02 0 02 0 02 0 00 0 00 0 01 0 01 0 01 0 1)5 0 00

NbO 0 01 0 02 0 00 0 00 0 00 0 04 001 0 01 0 00 0 00 0 00 0 00 000 0 00

k O 0 01 0 01 0 01 0 01 0 00 0 00 O 0(1 001 0 01 0 00 001 0 01 000 0 00

lot il 101 44 101 06 101 6s 100 09 101 (7 100 41 101 64 100 0s 100 2"' 100 17 100 27 99 6 4 100 12 100 10

Si 1 007 1 007 0 oos 1 004 O 096 i 004 1 001 0 99s 0 95 1 0 999 0 936 0 990 0 097 0 93 s

ri 0 000 0 000 0 000 O 000 0 OoO )(P0 ) OOO 0 0O0 OfHp 0 000 0 000 0 000 0000 0 000

Al 0 000 0 002 0 001 t) 004 0 0()0 0 701 0000 0 000 0 000 0 000 0 000 0 000 0 000 0 000

Ci 0 000 0 000 0 000 0 002 OOO! 1)0(0 1000 0 000 0 000 0 000 0 000 0 000 0 000 0 000

Fe,(- 0 16) 0 161 0 168 0 119 0 1 s9 0 lO- 0 1(5 0 162 0 16s 0 PS 0 16" 0 16s 0 16' 0 171

M11 0 00 4 0 004 0 00 ) 0 00 ) 0 00 ) tl )( 8 0 004 0 00 4 0 004 0 004 0 004 0 00 4 0 004 0 004

Ni 0 009 0 000 0 008 0 00" 0 010 0 002 O 009 0 006 0 007 0 007 0 007 0 007 0 006 0 007

Me 1 SP 1 8P 1 32s 1 8 59 1 529 1 "86 1 313 1 5)1 1 841 1 312 1 817 1 S14 1 52s 1 SU

Ca 0 000 0 000 0 000 0001 0 ()()() 0 001 0 001 0 000 0 000 0 000 0 000 0 000 0 001 0 000

Nr 0 001 0 001 0 000 O (XX) 0 000 0 002 0 000 0 000 0 000 0 000 0 000 0 000 0 000 0 000

k 0 000 0 000 0 000 0 000 0 000 0000 0 000 0 000 0 000 0 000 0 000 0 000 0 000 0 000

Ms# 0 911 0 910 0 912 OOP 0 9 P OsOs 0 909 0 9] t 0 911 0 9P 0 912 09P 0 911 0 909

Me#-Me/tMct-le)

'Oh Gi iiioblast Tin 'Ol Oi mobilst R md
L CT Poiphviobhsl Kein ' Ol] IPipheoi! list Rm I
L bmsehluss in lie me lit



A-22 Anhang

Tabelle AS 9 Repräsentative EMS-Anahsen von Chlorit (Chi / da Matrix, koexistier end mit Oh) aus Chlor it-

Metapendotiten (Linsen Mg 163 und Mg 11)

Probe

lotal

163a.33

SiOs 1171 39 06 11 08

liOi 0 05 0 00 0 01

Abo? 14 00 5 57 1 4 26

CiTs 166 0 70 1 16

FeOln l 18 2 94 ! 16

MnO 0 02 0 0 4 0 00

McT 14 11 16 95 14 19

NiO 0 29 021 0 26

CaO 0 06 0 0! 0 01

NasO 0 01 0 02 OOO

KT 0 01 0 00 0 01

FFT 12 41 12 55 12 55

97 96 93 07 98 91

Si 1 060 7 710 1 180

h 0 000 0 000 0 000

AI 1 590 0 610 1 600

Cl 0 110 OOsO 0 090

ry 0 250 0 210 0 260

Mn 0 000 0 000 0 000

Mg 1910 5 260 4 380

Ni 0 020 0 020 0 020

Ca 0 010 0 000 0 000

Na 0 000 0 000 0 000

K 0 000 0 000 0 000

H 8 000 3 000 8 000

Mg# 0 952 0 958 0 949

Mg# = \1g/(\lg+re, ,)

VI 8

12 65 12 45 12 19 p 57 1107 I1 90 12 21 1129 3106 3120 11 20

0 Ol 0 0) 0 02 0 01 0 00 0 00 001 0 02 0 06 0 06 0 02

14 07 15 54 1191 1448 1 1 52 P79 14 32 14 40 1415 15 28 1461

1 90 1 20 1 83 1 25 1 16 141 1 19 2 18 2 86 1 91 1 69

2 84 126 101 1 ss 128 341 1 83 141 1 18 1 1) 2 96

0 00 0 04 0 05 0 04 0 00 0 02 0 08 0 00 0 00 0 00 0 00

14 60 1178 15 17 14S| 14 31 14 61 1)96 14 27 14 15 1? 18 14 58

0 26 021 0 24 0 20 0 24 010 0 24 0 00 0 00 0 00 0 00

0 00 0 00 0 02 0 06 0 06 0 01 0 04 0 01 0 00 0 01 0 01

0 00 0 01 0 01 0 02 0 01 001 0 01 0 02 0 00 0 01 0 00

001 0 01 001 0 01 0 04 0 01 001 001 0 00 0 01 0 02

12 58 12 60 12 62 12 62 12 62 12 59 12 56 12 71 12 76 1271 12 70

99 02 99 12 99 17 00 46 99 42 99 21 99 0s 10018 100 81 99 85 99 80

1 110 1090 1060 1 090 1 I so ! PO 1080 1 140 3 110 1 150 1 no

0 000 0 OOO 0 000 0 000 0000 0 000 0 000 0 000 0 000 0 000 0 000

I ssO I 7 40 1 560 1 620 1 5 50 1 550 1 670 1 590 1 590 1 700 1 610

0 1 40 0 090 0 140 0 090 0 100 0 110 0 090 0 160 0 210 0 140 0 110

0 210 0 260 0 240 0 280 1)260 0 270 0 100 0 270 0 270 0 250 0 210

0 000 O 000 0 000 0 000 0 000 0 (XX) 0 000 0 000 0 000 0 000 0 000

4 910 4 800 4 980 4 390 4 010 4910 4 810 4810 4810 4710 1860

0 020 0 020 0 020 0 020 () 07() 0 020 0 020 0 000 0 000 0 000 0 000

0 0(h) 0 000 0 000 0 010 0 010 0 000 0 000 0 000 0 000 0 000 0 000
0 000 0 000 0 000 0 000 0 000 0 000 0 000 0 000 0 000 0 000 0 000

0 000 0 000 0 000 0 000 0010 0 000 OOOO 0 000 0 000 0 000 0 000

8 000 S 000 8 000 3 000 8 000 8 000 8 000 8 000 8 000 S 000 8 000

0 955 0 949 0 954 0 946 0 950 0 943 0 942 0 9 47 0 9 47 0 950 0 955

Tabelle / [5 9 Tort setz mg

Probe 315 n 49
b

ipi

1 a .1

11 17

b

SiOt 11 52 11 86 11 7() 1 1 97 11 58 14 19 11 so 11 90 )8 57 34 11 1171 11 51

TiOs 001 0 04 0 02 0 02 0 01 0 04 0 00 0 0 4 0()7 0 05 0 05 0 05 0 04 0 02

VLO, n 16 P92 11 96 P 16 P 59 1120 11 12 14 19 13 77 1424 14 11 1192 142s 14 02

CTOi 175 1 59 1 14 1
'"

1 64 1 61 1 52 1 1 4 0 95 0 90 1 20 1 04 1 06 1 08

FeO10l 1 58 161 1 5s l P 127 3 16 1 55 1 77 1 P 2 91 141 107
s ^0 1 12

MnO 0 02 001 0 01 001 001 0 00 0 04 0 0! 0 02 0 02 0 02 001 0 01 0 01

MeO 1451 14 % 14 94 14 46 15 14 34 85 14 94 14 6) 14 12 14 88 14 20 14 99 S4-i )4 69
NiO 0 24 0 27 0 24 0 24 0 29 0 23 024 0 20 0 19 0 18 0 26 021 0 20 0 22

CaO 0 02 0 03 0 04 0 0s 0 04 0 05 0 07 0 01 001 0 01 001 0 00 0 01 0 01
NasO 0 02 0 00 0 02 0 00 0 00 0 01 0 01 0 01 0 00 001 0 02 0 00 001 0 02

KT 0 01 0 01 0 0! 0 0] 0 01 001 0 01 0 01 0 02 0 00 0 00 0 02 0 02 0 01

ILO 1261 127? 127" 12"! 127) 12 "4 17 6 1 1271 12 62 12 68 12 62 12 77 127! 12 65

lotal 09 68 1O0 76 100 59 100 16 100 10 100 14 99 6 s 99 92 99 01 99 4 s 99 11 100 19 1000! 99 41

Si 1 130 1 130 11-0 12IO 1 160 1 270 1 ISO 1 ]s0 1220 1 PO 1 170 1200 1 lb() 1 180

Ti 0 000 0 000 0 000 0 000 0 000 0 000 0 000 0 (XX) 0 000 0 000 0 000 0 000 0 000 0 000

AI 1 500 I 540 1 540 1 10(1 1 sl() 1460 1 ro 1 620 1 550 1 590 1 580 1 5s0 I 550 1 560

Ci 0 1 K) 0 120 0 100 0 110 0 120 0 120 0110 0 030 0 0"0 0 070 0 090 0 080 0 080 0 080

Fe
"-

0 290 0 230 0 230 (TT 0 250 0 260 0 27() 0 25(1 0 2s0 0 210 0 270 0 240 0 250 0 250
Mn 0 000 0 000 0 000 0 000 0 000 0O00 0 000 0 000 0 000 0 000 0 000 0 000 0 000 0 000

Ms 4 830 4 8 40 4 390 1 8s0 4910 4 590 4 940 4 570 4 860 4 920 18 40 4 900 4 330 4 900

Ni 0 020 0 020 0 020 0 020 0 020 0 020 0 020 0 020 0 010 0 010 0 020 0 020 0 020 0 020
Ca 0 000 0 010 0 000 0010 0 000 0 010 0 010 0 000 0 000 0 000 0 000 0 000 0 000 0 000

Na 0 000 0 000 0 000 0 O(X) 0000 0 000 0 000 0 000 0 000 0 000 0 000 0 000 0 000 0 000

K 0 000 0000 0 000 0000 0 000 0 000 0 000 0 000 0 000 0 000 0 000 0 000 0 000 0 000
H 3 000 S 000 5 000 8 000 s 000 8 OOO s 000 3 000 5 000 s 000 3 000 8 000 S 000 8 000

Mg# 0 944 0 945 0 946 0 9 47 0957 0 OsO 0 948 0 951 0 0s| 0 05s 0 94" 0 951 0 95 1 0 9M

Mg# = Mg'(Mg+Fe, )
1 Kein b Rand



EMS-Daten A-23

Tabelle A5 10 Repräsentative EMS-Anahsen von Mineialpliasen der retrograden amphibolit- bis grün¬

schieferfaziellen Metamorplioseubcrlagerung im Granat-Metaperidotit (Linse Mg 160). Die Anahsen der

am Aufbau des Kehphitr arides um Granat beteiligten Minaale Opx, Spi und Amph finden sich m Tabelle

5 5 (Kapitel 5 Seite 166)

lremohtc

Probe 160 3
a a a a a n b b 1) 1>

SiO 51 37 51 94 si 8- 52 46 51 03 50 02 54 20 54 4s 51 T 54 66 57 91 58 10 56 36 58 11

TiO, 0 18 0 22 0 17 0 18 0 19 0 27 0 21 0 1 t 0 15 0 16 0 06 0 05 0 07 0 01

A1,0) 6 04 5 88 5 96 5 44 6 58 621 1"0 4 01 5 96 3 27 0 74 0 92 2 04 0 45

CdO) 0 87 1 02 0 91 0 70 0 90 0 94 0 71 0 49 0 7/ 0 10 0 26 0 16 021 0 11

FcO,01 122 1 P 1 16 100 112 1 55 2 91 2 95 274 271 2)6 2 09 1 95 2 I 4

MnO 0 07 0 03 0 08 0 08 0 07 0 10 0 09 0 11 0 08 0 06 0 01 0 07 0 01 0 07

NiO 0 12 0 0/ 0 P 0 14 0 12 00" 0 12 0 0s 0 09 0 P 0 P 0 09 0 03 004

MeO 21 28 2148 21 12 21 34 2140 21 67 2101 77 ! ' 22 06 77 72 23 58 21 86 21 16 2185

CaO 1271 12 7) 12 58 12 74 12 48 11 80 10 "s 12 ls 12 62 Ï2 n 12 80 P00 1120 12 92

NasO 1 59 1 47 1 19 1 29 1 64 14S 0 65 1 0" 1 19 0 95 021 01) 0 61 0 22

KT 019 0 16 0 15 0 12 017 0 41 1 14 0 24 0 26 0 12 0 04 004 0 05 0 02

IPO 2 16 2 16 2 15 2 16 2 15 2 12 2 16 2 18 2 15 2 17 2 20 S 57 2 20 2 20

Total 100 50 10058 10016 10016 10025 98 66 99 77 |00S1 99)7 9997 i00 15 101 12 100 70 100 17

Si 7 200 7 201 7212 7 269 7 110 7 036 7 512 "488 7 415 7 551 7 901 7 878 7777 7 921

II 0 018 0 022 0 018 0 019 0 020 0 029 0 02 4 0 01 8 0 015 0016 0 006 0 005 0 007 0 001

Al 0 939 0 961 0 978 0 889 1 030 I 042 0 604 0 650 0651 0 512 0 118 0 147 0 128 0 072

Ci 0 095 OUI 0 100 0 076 0 10(1 0 105 0 07 5 0 054 0 035 0 011 0 028 0017 0 025 0015

Fe:t- 0171 0 162 0 163 0 148 0 ls6 0 42 1 0 117 0 )40 0 320 0 ni 0 24 7 0 237 0 222 0 244

Mn 0 008 0010 0 009 0 010 0 009 0012 0 010 OOP 0 010 0 007 0 004 0 009 0 001 0 008
Ni 0011 0 008 0 017 0016 0 011 0 008 OOP 0 006 0010 0016 0 015 0010 0 008 0 005

Mg 1402 4 419 4 422 4511 4 445 4 577 4 758 4 s79 4 887 4 678 4 795 4 806 4 718 4 847
Ca 1 89 4 1 895 1 876 1 892 1 862 1 792 1 597 1 518 1 886 1 882 1 572 1 882 1 924 1 8S7

Na 0 429 0 196 0 402 0 146 0 441 0 408 0 181 0 25 4 0 122 0 254 0 061 O 086 0 166 0 059

K 0 068 0 064 0 06! 0 057 0 068 0 07 4 0 202 OOP 0 0 47 0 056 0 007 0 006 0 009 0 001
H 2 000 2 000 2 000 2 000 2 000 2 000 2 OOO 2 000 2 OOO 2 000 2 000 2 000 2 000 2 000

Mg# 0 922 0 925 0 921 0 923 0 920 0 916 0 91) 0911 0 915 0 917 0 951 0 951 0 955 0 952

TabelleA5 10 Fortsetzung

Chlont1

Probe 160 3

SiOs 15 11 11 22 12 29 12 99 1! 21 14 20 12 60 S! p 1! 10

TiO) 0 01 0 06 0 09 0 04 0 0s 0 06 0 0(5 0 06 0 05

AIT. 1 4 17 P 64 16 40 P29 14 82 14 21 14 80 14 11 14 61

ClTs 2 56 0 97 2 19 2 00 2 29 1 63 2 64 2 "0 2 2s

TcOl(l 1 18 1 s5 164 149 121 ! 15 1 29 1 14 ! 13

MnO 0 01 0 02 0 01 0 01 0 01 0 04 0 02 0 0s 0 02

MeO 11 19 1! 71 11 H 11 15 11 32 119) 116 4 14 12 14 p

NiO 025 0 19 0 22 0 2s 0 27 0 22 0 P 0 21 0 21

CaO 0 06 0 01 0 01 0 10 0 06 0 11 0 01 0 01 0 06

NasO 0 01 000 0 0s 0 02 0 02 0 0! 0 00 0 01 0 01

KP) 0 01 0 02 001 0 0s 0 01 001 000 0 01 0 00

HT 12 6 4 12 74 12 "S 12 68 12 75 !2"8 12 66 12 "s 12 7,

Total 0981 100 IS 10105 10008 lOOsj, ]006~ 10002 100 100 10

Si 1 140 1 PO 1 010 ! 120 1110 1 7 |0 1 090 1 170 1 120

11 0 000 0 000 0 010 0 000 0000 0 )0O 0 000 0 000 0 000

VI 1 610 1 "K) 1810 1 "10 1 6 h) 1 S"!) 1 660 1 590 1 620

Ci 0 190 0 070 0 160 0 PO 0 |~() O 120 0 200 0 210 0 PO
Fc2+ 0 270 0 230 0 291) O280 0 2s() O 260 0 260 0 2si) 0 250
Mn 0 000 0 000 0 000 O0O0 0 000 0000 0 000 0 0(H) 0OO0

Mg 1710 4 "T 4 660 4 6"0 4 "sO 4"s0 4"s() 4 "90 \ "0(7

Ni 0 020 0 010 0 020 0 020 0 02O 0 020 0010 0 020 0 020

Ca 0 010 0 000 0 000 0 0)0 11 010 0 010 0 00O O 000 0 0 ] 0

Na 0 000 0 000 0 010 0 000 0 000 0 010 0 00(1 0 000 0 000

k 0 000 0 000 0 000 0 010 0 000 0 0)0 0 000 0 000 0 000

H 8 000 3 000 3 000 S 000 8 000 N 11(10 N 000 N 000 8 000

Mg# 0 9 46 0 944 0 941 0 9 n 0 0s() )94N (PPS 0 95() 0 9s0

MeïTMgplgTci )

1 liemolitische Hornblende AI iciche Zusammensetzung (oit sPmut/ip "ltcmolit Keine)
1 mein odei weniuei lemci riemoht must laihlose koinei und Rindbcieiehc
c Pseudomoiphosen nach ehemaligem poikilüblastiseheiii Gianat bildend i meist II und Chi Aisammen1)



A-24 Anhang

labclle As f] Repräsentative EMS-Analysen von Mineralphasen der retrograden amphibolit- bis

gninscluefafaziellen Metamorphose m Chlorit-Metaperidotiten (Linsen Mg 161 und Mg 11)

Oliv in1 lalk1' lalk

Probe 163a 31 163a 11 YI8

SiO) 19 6s 41 74 18 76 18 3s 18 I 1 19 4s 62 31 61 40 61 59 62 10 6108 6102 63 75 61 ! 4

HO) 0 00 0 02 0 0 4 0 0) 0 00 0 02 0 04 001 0 0! 0 05 001 0 00 004 0 01

AI O, 0 00 0 01 0 02 OO1 0 00 0 00 0 0s 0 0s 0 29 0 05 0 08 0 07 0 17 0 19

Ci>0, 001 0 01 0 01 0 02 0 00 0 00 0 02 0 00 0 00 0 05 0 02 0 01 0 02 0 06

fvO„ t
14 98 11 09 12 s9 143) 14 21 1! 16 1 17 1 14 1 24 1 11 0 94 1 01 101 1 0s

MnO 0s0 0s4 0 47 0s2 0 57 0 4! 0 02 0 00 0 00 0 00 0 00 0 01 0 01 001

NiO 0 01 0 00 0 12 0 07 0 08 0 09 0 11 0 11 0 10 0 0s 0 11 0 00 0 16 0 16

MgO 441s 44 80 46 76 44 15 45 40 47 28 ,] "1 10 97 29 6s 10 58 i] 63 30 71 10 81 10 61

CaO 0 00 0 01 0 01 0 01 0 00 001 0 02 0()s 0 P 0 0! 0 01 0 10 0 02 0 01

NaT 0 01 0 00 0 00 0 00 0 00 0 00 0 oi 0 01 0 08 0 01 001 0 01 0 0s 0 01

ksO 0 00 0 00 0 00 0 00 0 00 0 00 0 01 0 01 0 02 0 02 0 00 0 01 0 02 0 0)

H 0 475 1 s 162 4 66 4 75 172 177 4 74

lotü 99 61 101 16 98 77 98 76 98 19 93 4s P 00 "8 100 40 97 89 98 71 100 6'7 99 7! 100 36 100 26

Si I 001 1 017 0 971 0 989 0 968 0 980 1 966 4 004 1 999 1994 1979 4 007 4 009 4 008

Ti 0 000 0 000 0 001 0 001 0 000 0 000 0 002 0 001 0 001 0 002 0 001 0 000 0 002 0 001
VI 0 000 0 001 0 000 0 001 0 000 0 000 0 00 4 0 004 0 022 0 004 0 006 0 005 OOP 0014

Ci 0 000 0 001 0 000 0 000 0 000 0 000 0 001 0 000 0 000 0 001 0 001 0 002 0 001 0001
Fe"+ 0 116 0 291 0 264 0 lp 0 102 0 214 0 062 0 061 0 0"7! 0 060 0 050 0 0s4 0 053 0 055
Mn OOP 0 011 0010 0 011 0 012 0 009 0 001 0 000 0 000 0 000 0 000 0 001 0 001 0 001

Ni 0 000 0 000 0 001 0 002 0 002 0 002 0 006 0 006 0 00 s 0 001 0 006 0 000 0 008 0 008
Mg 1 669 1 6 s9 1 749 1 681 1 "P 1 766 2 93s 2 9P 2 870 2 912 2 974 2912 2 890 2 889
Ci 0 000 0 000 0 000 0 001 0 000 0 000 0 001 0 002 0 012 0 002 0 001 0 007 0 001 0 001
Ni 0 002 0 000 0 000 0 000 0 ooo 0 000 0 001 0 001 0 010 0 001 0 004 0 001 0 006 0 00 4

k 0 000 0 000 0 000 0 000 0 000 0 000 0 002 0 001 0 002 0 002 0 000 0 001 0 002 0 001

H 2 000 2 000 2 000 2 000 2 000 2 000 7 000 2 000

Mg# 0814 0 84s 0 361 0 816 0 8 4s 0 873 0 0b0 0 980 0 97 s 0 980 0 984 0 982 0 982 0981

Ms# = Me/(M2T-Pc,

labclleAx Fl Fortsetzung

Talk AiitigoriP
Probe \I8 115 1149 H 49

SiO 62 92 61 9s 61 61 62 57 61 10 62 40 6) 28 62 08 6 1 00 62 61 4411 41 52 40 ls 11 13
TiOs 001 0 00 0 02 0 02 0 01 0 02 0 0s 001 0 Ol 0 02 0 02 0 07 0 00 0 01
VI O, 027 0 16 0 10 0 29 0 P 0 10 O (P 0 08 0 11 0 08 0 11 0 02 0 00 1 26
Ci O, 0 01 0 0s 0 04 0 04 0 00 0 02 0 OO 0<P 001 0 00 0 00 001 0 00 0 14

FeO, t 1 02 1 01 1 16 I 02 I 27 127 1 10 0"9 0 86 0 33 i 82 7 11 4 94 2 27
MnO 0 01 0 00 0 01 0 00 0 01 0 00 OOO 0 00 0 00 0 00 0 12 0 09 0 10 001
NiO 02t 0 IS 0 17 0 16 0 07 018 0 18 0 16 0 24 0 17 0 06 0 16 0 ls 0 P
MgO )() 9 ) 10 9s 29 99 10 )4 K) 82 10 ls )(P2 PS8 1! 11 10 41 40 91 40 54 41 2/ 41 92
CaO 0 02 0 0 4 0 10 0 10 0 02 0 04 0 00 0 02 001 0 02 0 08 0()7 0 01 0 02
NasO 0 03 0 10 0 14 0 01 0 06 001 0 0s 0 04 0 06 0 01 0 00 001 0 00 0 00
k O OO1 0 06 0 01 0 01 0 02 001 0 (X) 0 00 0 01 0 01 0 02 0 01 0 00 0 00
HsO 47) 479 4 61 4 69 4"! 168 P) 4 "2 4 80 4 68 12 99 12 82 12 57 12 8!

Tool 100 HO 101 29 93 22 99 26 100 26 90 U 100 21 99 69 101 16 98 9" 100 4s 99 40 99 60 100 01

Si 1935 4 007 1 959 4 000 1 013 4 001 4 00" 4 00 4 4 002 4 012 5 046 2 016 1 92 s 1 91s
h 0 002 0 000 0 001 0 0()1 0 001 0 001 0 002 0 001 0 002 0 001 0 001 0 001 0 000 0 001
AI 0 020 0 012 0 02 s 0 022 0 011 0 00" 0 cur 0 006 0 003 0 006 0 006 0 001 0 000 0 069
Ci 0 002 0 002 0 002 (i 002 0 000 0 001 0 000 0 001 0 001 0 000 0 000 0 000 0 000 0 005
Te * OOsl OOsl 0 061 0 Oss 0 06" 0 063 OOss 0 042 0 0 4s 0 047 0 070 0 081 0 19/ 0 089
Mn 0 001 0 000 0 000 0 000 (10OI 0 000 0 000 0 000 0 000 OOOO 0 00 s 0 004 0 004 0 001
Ni 0 0P 0 009 0 000 0 OOS (PPI 0 000 0 009 0 00s 0 01 7 0 009 0 002 0 006 0 014 0 006
Mg 2 970 2 891 2 891 2 892 2 010 2 0(1] 2 900 2 926 2 015 2 906 2 316 2 826 2 91s 2 921
( 1 0 002 0 00 s 0 (P7 0 00" 00)1 0 0(P OOOO oOOl 0001 0 001 0 00 4 0 001 0 000 0 001
Na 0 010 0 012 OOP 0 001 OOO" 0001 0 006 0 00 s ()008 OOO, 0 OOO 0 001 0 000 0 000
k 0 001 0 00s 0 002 0001 0 00? O X)] OOOO 0000 OOOl 0 00! 0 001 0 001 0 000 0 000
H 2 000 2 000 2 000 2 000 2 (X O 2 (Ml ) 2 OOO 2 000 2 OOO 2 OOO 4 000 4 000 4 000 1 000

Ms* 0 952 0 9s1 0 979 0 os 1 OO" 0 0" 0 OSO 0 986 0 98 5 1)084 0 9/6 0 972 0 017 0 970

i\l2#-AP/(McT

1 014 ms Ol Tc Pscudomoiphoseii null Fn
h
aus Ol)— fc Psetidomoiphosen nach Fn

c besondeis imdheh von Ol C hl und / 1 m()l| P ITiuPmoiph i^eii nun In voikommenJ



EMS-Daten

Tabelle A5 11 For tsetzitng

Tremolit

Probe 163a.33

SiO)

Ti Oi

AIT,
CTOs

FeO„ ,

MnO

NT

MgO

CaO

NasO

KsO

H20

Total

Si

Ti

AI

Q

Fe2+
Mn

Ni

Mg

Ca

Na

K

H

Mb#

58 26

0 01

0 35

0 06

1 7!

0 09

0 07

24 II

P08

0 14

0 01

221

58 19

0 00

021

0 02

1 5!

0 06

0 14

24 11

1)22

0 12

0 02

2 21

58 65

0 00

0 02

001

1 65

0 14

0 07

2167

1178

0 01

0 02

2 20

57 64

0 01

085

0 12

1 82

0 05

0 09

21 P)

12 35

0 27

0 05

2 19

100 14 100 28 100 22 99 61

7 919

0 001

0 056

0 007

0 197

0010

0 008

4 926

1 905

0 018

0 005

2 000

7 918

0 000

OOP

0 002

0 174

0 007

0 016

19H

1 926

0 031

0 00 4

2 000

7 98)

0 000

0 00)

0 001

0 188

0016

0 008

4 803

2010

0 003

0 003

2 000

7 894

0 001

0 114

0014

0 203

0 006

0010

4817

1 885

0 071

0 008

2 000

0 962 0 966 0 962 0 959

Mg#-Mg/(\1g-Fe, t)

Tabelle A5 11 I ottsctzttng

Tremoli Mg-Cummington
Probe 31.49

58 22

31.49

SiO- s8 81 5891 59 ()7 56 77 58 48 s9 44 59 23 59 20 5

TiOs 0 04 0 01 0 02 00! 0 06 001 0 02 OO1 0 00

Al-,0, 0 P 0 20 014 0 15 0 44 0 22 02t 0 0s 0 08

CTO, 0 05 0 01 0 00 0 02 0 04 001 0 01 0 01 0 00

FeO« i
1 47 1 68 142 1 10 1 49 1 11 1 20 6 26 6 49

MnO 0 14 0 16 0 01 0 09 0 05 0 06 OO¬ 0 H 0 11

NiO 0 05 0 04 0 10 0 09 0 11 0 10 OO? 0 12 0 11

MgO 24 H 24 61 24 72 2 1 s6 24 11 24 6s 2! 57 !() 71 10 18 !

CaO 11 16 12 89 11 19 1121 12 9/ 11 09 P 12 0 55 0 62

NasO 0 10 0 10 0 16 0()9 0 P 0 P 0 P 0 01 0 0)

k O 0 01 0 00 0 05 0 01 0 06 0 02 OOS 0 02 0 00

HsO 2 20 221 7 7 ! 2 22 2 16 2 21 ) ) s 2 2) 5 5)

1 otal 09 89 100 46 10116 100 32 0s 41 100)] 100 16

St 7 941 7 917 7 918
7

96 7
) S-s -014 8 029 7 986 7 99 4

Ti 0 004 0 00) 0 002 0 001 0 006 0 001 0 002 0 002 0 000
AI 0 025 0 011 0 05) O021 ()0"2 I ) 0 ! 8 0 018 0 008 0 012

Ci 0 00 1 0 001 0 000 0 002 0 004 0 001 op«! 0 001 0 000
Fe% 0 168 0 190 0 160 O 146 0 1" 1 O 148 0 Ils 0"O6 o

—

i

Mn 0 017 0 019 0 004 0010 0 006 0 006 0 008 0 016 0 010

Ni 0 006 0 00 4 0 010 0 009 OOP 0 011 0 008 0 01 5 0 012

Mg 4 942 4 97 4 4 9s2 4 91" 4 984 4 988 4 806 6 PO 6 IP

Ca 1921 1 371 1 928 1 90S 1 92" 1 901 1 899 0 080 0 090

Na 0 026 0 02" 0 041 0 021 0 01! OOP 0 018 0 009 0 0O7

k 0 002 0 001 0 008 O 002 0010 OOOl () 003 0 001 O OOO

H 2 000 2 OOO 2 000 2 000 7 000 2 000 2 000 2 000 2 000

VIg# 0 967 0 061 0 969 0 9" 1 0 966 ( 9"| 0 9"! 0 89" 0 891

99 61 99 48

Me# = Me/(Me~Fc 0

'liemoht kein (schmutzig autei und von reinsten llmcmt und Chtoinit-EiiiTilusseiO
b Ttemoht Rand (meist klai emschluscatinl



A-26 Anhang

A5.2 Eklogite, cSymplektit-Eklogite und (Granat-) Amphibolite

Tabelle Al 12 Reptasentatixe EMS-Anahsen von Omphazit aus fnschen Eklogiten (Linse Mq 163).

Total 99 09 98 40 98 42 98 81 98 61 98 61 100 "2 101 M

Probe III.121 III122
a b a b c c b b b b

SiOi 5) 52 52 74 52 16 52 91 5102 53 17 54 69 55 5s 54 91 8 4 42 5 4 29 5421 51 79 5)76
TiO) 0 16 0 18 0 16 0 1 1 0 11 0 11 0 P 0 P 0 11 0 11 0 10 0 12 0 14 0 09

AlsO? 11 18 11 19 11 18 11 24 11 31 J092 11 54 10 92
"

11 791 8 80 8 85 3 40 7 59

CTO, 0 04 0 05 0 01 0 01 0 00 0 00 0 00 0 04 0 06 0 04 0 06 0 06 0 08 0 06

FeO10l 187 185 1 88 1 84 190 3 81 191 1 53 1 59 169 3 51 3 56 3 41 110

MnO 0 04 0 0) 0 02 0 01 0 02 0 01 0 02 0 00 0 02 0 01 0 01 0 01 0 00 0 01
NiO 0 00 0 00 0 04 0 01 0 04 0 08 0 00 0 00 0 06 0 03 0 07 0 01 0 05 0()s

MgO 9 14 9 29 9 25 9 50 9 15 919 9 4s 9 5() 12 04 11 60 11 06 11 12 11 50 11 71
CaO 1481 14 57 P 10 14 31 14 64 14 76 1475 1 4 98 P65 13 D P 17 17 6! 1847 18 26
NasO 6 12 6 29 6 20 6H 6 41 6 27 6 19 6 27 1 83 4 09 4 65 461 421 4 11
KT 001 001 0 01 0 02 0 00 0 02 0 02 0 01 0 00 0 02 0 01 001 0 02 0 02

100 60 100 24 100 06 100 20 100 06 100 00

Si 1 91) 1921 1 911 1 920 1 927 1 913 1 919 1 958 1 964 1 955 I 950 1945 1 917 1967
Ti 0 004 0 005 0 004 0 004 0 001 0 004 0 00 4 0 004 0 001 0 001 0 001 0 00! 0 004 0 001
41 0 476 0 189 0 490 0 481 0 484 0 468 0 452 0 454 0 K)9 OH! 0172 0 174 0 ls7 0 121
Ci 0 00 1 0 001 0 000 0 000 0 000 0 000 0 000 0 001 0 002 0 001 0 002 0 002 0 002 0 002
Fe^+ 0 117 0 IP 0 118 0 117 0 119 0 116 0 116 0 114 0 108 0 Hl 0 106 0 107 0 KP 0 099
Mn 0 001 0 001 0 001 0 000 0 001 0 001 0 001 0 000 0 001 0 000 0 000 0 000 0 000 0 000
Ni 0 000 0 000 0 001 0 001 0 001 0 002 0 000 0 000 0 002 0 001 0 002 0 001 0 002 0 002

Mg 0 501 0 504 ()5()1 0 514 0 496 0 500 0 sOO 0 499 0 642 0 621 0 592 0 594 0 61/ 0 628
Ca 0 571 0 569 0 591 0 576 0 57() 0575 0 561 0 566 0"P 0 705 0 672 0 678 0713 0 703
Na 0 429 0 44 4 0 419 0 444 0 452 0 442 0 425 0 42S 0 26s 0 285 0122 0120 0 294 0 287

K 0 001 0 000 0 001 0 001 0 000 0 001 0 001 0 001 0 000 0 001 0 001 0 000 0 001 0 001

Mg# 0 811 0811 0 810 03P 0 807 0 814 0 812 0 311 0 857 0 8 49 0 849 0 8 48 0 857 0 864

Mg# -Mg/(MgTei 1)

TabelleA5 12. Tottsetzuiig

Probe III 122 163a 15
.1 '> a a a b b a a b a a d d

SiOs 5t U 54 81 55 01 5 4 56 s 160 5180 5! )S s4 2" 54 05 s4 54 55 19 55 00 84 91 54 86
TT) 0 P 0 P 0 11 0 12 0 17 0 P 0 25 0 P 0 11 01s 0 15 0 12 0 U 0 06
AHO) 8 51 3 77 3 32 3 30 7 50 7 19 ~0| 7 !! 7 12 6 62 7 54 7 79 7 06 6 70
GT, 0 04 0 05 0 09 0 07 0 04 0 05 0 06 0 01 0 01 0 07 0 02 0 04 001 0 01

FeOml 173 142 ! 47 1 H) 4 07 4 10 Pi î 14 4 16 1 84 3 71 169 3 85 190
MnO 004 0 Ol 0 00 0 01 0 05 0 00 0 00 0 01 001 0 00 0 01 0 01 0 01 0 01
NT 0 01 0 08 0 07 0 00 0 07 0 01 000 0 00 0 00 0 04 0 08 0 00 0 00 0 06
MgO 11 07 1119 11 10 11 22 Il 64 12 02 1! 14 U "1 11 67 12 16 Il 55 11 70 12 26 12 42
CaO 17 55 17 55 17 11 17 U 18 46 15 65 15 65 P P 13 23 19 18 182' I8P P S! 1921

NkoO 4 59 1 48 4 78 4 82 187 1 69 1 si) 1 56 1 90 147 109 4 23 571 1 51
KT 0 01 0 01 0 02 0 01 0 00 0 01 0 02 0 01 0 00 0 00 0 00 0 00 0 00 0 00

loi al 100 16 100 56 100 57 100 14 199 16 09 89 90 68 et) 04 99 68 )0046 ]0(Ph 100 7i ]007-, 1n079

Si 1 951 1 956 1 061 1 96! 1 948 1 046 1 019 1 960 1 957 1 06 i 1 076 1 961 1 964 1 965
Ti 0 004 0 00 4 0001 0(701 0 00s 0 00 t 0 006 0 004 0 00 4 0 004 0 004 0 001 0 001 0 002
Al 0 161 0 169 0 171 0 3-1 0 121 0 11 5 0 113 0 112 0 11/ 0 251 0 116 0 128 0 293 0 281
Ci 0 001 0 002 0 001 0 002 0 001 0 002 0 002 0 0(H) 0 001 0 002 0 001 0 001 0 000 0 001
Fc i

0 112 0 102 0 104 0 091 0 124 0 124 0 117 0 128 0 126 0 115 0 110 0 110 0 115 0 117
Mn 0 001 0 001 0 000 0 000 0002 O 000 0 000 0 001 0001 0 000 0 001 0 000 0 000 0 001
Ni 0 001 0 002 0 002 0 000 0 002 0001 0 000 0 000 0 000 0 00! 0 002 0 000 0 000 0 002
Mg 0s91 OsO 5 0 580 0 595 0 6H) 0 648 0 61 1 0 61(1 0 610 0 662 0 61) 0 621 0 65 4 0 66)
Ca 0 675 0 671 0 651 0 6s 5 0 710 0 "21 0 "26 (TI 1 0 "00 0 7 47 0 697 0 691 0 721 0737
Na 0 119 0)10 0 HO 0 1)4 0 2 1 O2s0 0 2 46 0 271 0 2T 0247 0 282 0 2Q6 0 258 0 245
K 0 001 0 001 0 001 0 001 0 0(10 0 00] 0 001 0 000 0 000 0 000 0 000 0 000 0 000 0 000

Mg# 0811 0 35 1

G 0

0 85] 0 566 0 816 os 10 Osjs 0514 0 81! 0 552 0 84" 0 850 0 850 0 850

Mg#--Ma'lMgi-r

1 Gianoblast kein Gianoblast Rand
L Einschlüsse 111 Gianil
J iehkliseh eihaltene Omphazit komei



EMS-Daten A-27

Tabelle A3 13 Repräsentative EMS-Analysen von Granat aus Eklogiten, Symplektit-Eklogiten und (Gra¬

nat-) Amphiboliten (Linse Mg 161a)

Probe III. 121 III122
b L h t b L h c b c b c b c

SiOi 17 64 V 16 17 32 !" ss 17 27 37 54 17 14 13 72 19 66 19 18 19 13 13 19 18 24 19 86

IlOs 0 09 0 06 0 0s 0()s 0 06 0 04 0 II 0 01 0 11 0 06 0 07 0 01 0 10 0 00

AFO) 22 91 22 39 55-75 22 86 22 70 22 sl 22 61 22 09 22 2 5 22 44 22 28 22 17 22 47 22 47

CaT, 0 00 001 üül 0 0s oos 0 00 0 01 0 05 0 00 0 00 0 00 0 02 0 04 0 00

FeTs* 134 4 77 4 10 4 52 4 46 4 20 4 57 2 62 1 54 I 60 2 23 149 120 0 47

FeO 16 90 16 84 17 67 19 01 16 56 17 5S 16 26 21 0" 18 22 1948 16 72 17 11 16 41 20 2s

MnO 0 41 0 41 0 19 0 49 019 0 43 O IS 0 so 0 46 0 48 0 41 0 17 0 40 0 41

NiO 0 00 0 01 0 05 0 00 0 00 0 00 0 00 0 01 001 0 00 0 00 0 04 0 04 0 00

MgO 764 8 11 8 17 961 7 81 8 74 7 7" 9 )) 8 10 9 69 8 11 8 80 8 2s 9s4

CiO 10 94 9 "2 9 48 6 26 10 62 8 74 11 00 5 91 U 16 771 11 42 9 89 11 02 7 14

NasO 0 02 0 04 0 01 0 06 0 02 0 01 OT 0 O1» 0 01 0 00 0 07 0 01 0 02 0 01

k O 0 00 0 00 001 0 02 0 00 0 00 0 OO O02 OOl 0 01 0 09 0 00 0 01 0 00

lotal 100 41 100 42 100 69 100 sO 99 99 99 S1 looos 100 48 101 sl 100 36 100 56 100 42 100 16 100 66

Si 2 861 2 319 2 86/ 2 5s0 2 8 46 2 867 7 8 45 2 9 il 2 971 2 953 2 952 2 911 2 901 2 993

Ti 0 00s 0 001 0 001 0001 0 001 0 001 0 006 0 002 0 006 0 003 0 004 0 000 0 006 0 000

AI 2 0s2 2 019 2 010 2 041 2 042 2 026 2 0!) 1 OP 1 962 1 987 1 981 1978 7 00s 1988

C) 0 000 0 001 0 001 0001 0 00s 0 000 0 001 0 00! 0 000 0 000 0 000 0 001 0 001 0 000

Fe^ 0 220 0 2^1 0 214 0 255 0 256 0 241 0 261 0 PO 0 087 0091 0 127 0 199 0 131 0 027

Fc,+ I 074 1 070 1 120 1 206 1 0s7 1 121 1 0P I )p 1 1)1 1 224 I 055 1 03 4 1 012 1 271

Mn 0 023 0 026 0 025 OOH 0 025 0 023 0 02 s 0 0)7 0 029 0 011 0 027 0 02 4 0 026 0 02S

Ni 0 000 0 001 0 001 0 000 0 000 0 000 0 000 0 001 0 002 0 000 0 000 0 002 0 002 0 000

Mg 0 366 0 912 0 945 1 037 0 392 0 99s 0 554 1 056 0 904 1 085 0914 0 992 0 911 1 102

Ca 0 891 o 792 0 770 0 sOO 0 869 07P 0 899 0 434 0 396 0 620 0 923 0 802 0 396 0 590

Ni 0 004 0 006 0 001 0 003 0 00) 0 00s 0 005 0 01 4 0 001 0 000 0 010 0 005 0 001 0 001

k 0 000 0 000 0 002 0 002 0 001 0 000 0 001 0 002 0 001 0 001 0 009 0 000 0 001 0 000

Mg#(Fc0+) 0 4 46 0 463 0 PS 0 47 4 0 457 0 470 0 460 04 41 0 442 0 470 0 464 0 478 0 472 0 464

Mg#(Ft ci)0 401 0412 0 411 0 426 0 404 0 422 0 40s 0 4P 0 42 t 0 4s2 0 116 0 416 0 412 0 459

Mg# = Mg/(Mg+Fe)

Tabelle A 31 ? Tor tsetzung

Piobe

SiO)

TiO)

AI O,
Ci O

rcsO,1
FeO

MnO

1N1O

MgO

CaO

NaT

kiO

Total

Si

Ti

AI

Ci

Fe +

Fe +

Mn

Ni

Mg

Ol

Ni

k

111.12c
b

18 79

0 1 4

21 "s

0 02

2 18

19 T

0 16

0 02

6 ss

U sj

0 08

0 01

2 Osl

0 008

1 9sl

0 001

0 1 42

1 241

0 02!

0 00)

(P41

0 922

0 012

0 001

19 "7

0 01

27 11

0 02

1 ls

71 1)5

0 41

001

9 11

-11

0 02

0 00

18 II

0 II

21 58

0 0s

171

174s

0 17

0 02

7 62

1092

0 0s

0 01

2 982

0 001

1 972

0 001

0 06 s

1 120

0 026

0 001

1 041

0 558

0 001

0 000

Ma#(FcT017s DPI

iAP#(re, )0 149 0 4)0

2 916

0 006

1 9 16

OOOl

02P

(1 02 1

0 001

0 869

0 89 s

0 00"

0001

0 4P

0 19 s

18 71

0 0s

s2 7 )

0 08

24)

18 69

0 P

0 00

8 7s

9 Os

0 02

0 0(1

161a15a
b

101 01 101 19 100 02 100 P

2 914

0 001

1 956

0 00 s

0 1 )8

1 18s

0 022

0000

0 0s9

0"ls

0 001

0 000

0475

0 128

Mg#=\Ig/(MgiFe)
' stocliiomctiiseh beiec hnet

bPoiphvio 'Gianoblast kein

ls 06

0 12

22 49

0 06

2 95

P49

0 41

0 00
7 -Q

10 62

0 04

0 01

900

00

020

1)0!

169

IP

026

000

88 l

86"

00

001

0 4+2

0 408

17 69

0 01

22 sl

0 02

4 07

17 98

0 42

0 00

9 00

8 2s

0 02

0 00

100 01 ] 00 0

8"1

0(12

02"

00]

2)4

14s

02"

0O0

072

6 s

0)

(HO

P 7)

0 11

22 )9

0 01

)63

IsOs

0 42

0 0]

1191

0 05

0 02

99
•

2 88)

0 007

201"

0 000

0212

1 021

0 02"

0000

I) 5)6

0 9" 7

mos

O()0 7

) p )

) 10

16 67

0O0

2) 07

0 01

5 34

16 ss

0 )9

0 00

9 22
7 01

0 00

0 00

2 "96

0 000

2071

0 001

0 ))5

1 0-4

0 )2s

0 000

1 013

0 648

0 000

0 000

0 19 t

0 P"

16 61

0 29

22 73

0 01

491

ls 80

0 14

0 00

7 71

10 39

0 01

0 00

37 69

0 01

22 39

0 02

4 14

188/

0 4 t

0 00

9 94

6 19

0 01

0 00

2311

0 01

2 062

0(P1

0 2S4

1 020

0 022

0 000

0 58s

0 S96

0 002

0 OOO

0 4(s

0 10)

2 555

0 002

2 04)

0 001

024''

1 19s

0 023

0 000

1 122

0 s()2

O 004

) 000

(US 4

04P

S 26

0 07

.1 52

0 10

2 02

s 16

1 49

0 00

4 66

5 2s

0 04

00)

99 99 99 47 10041 101 30

2 9 48

0 00 4

1 982

0 006

0 IP

1 622

0 093

0 000

()5S5

0 6S 1

0 006

OOO

0. 43

VI 21

28 47 PIS 18 24

0 01 0 04 0 08

22 17 22 20 12 ls

0 12 0 01 0 0s

1 71 1 15 2 19

25 55 2s 33 24 71

1 06 2 06 1 02

0 00 0 01 0 00

8 60 4 60 5 89

7 20 6 s8 8 02

0 00 0 02 0 00

0 01 001 0 00

102 24 10] 9g 101 86

291S

0 002

2 014

0 0OS

0 100

1 612

0 069

0 000

0 6 48

0sS9

0 001

0 001

0 234

0T

2 394

0 002

2 026

0 002

0J84

1 676

0 11s

0 002

OsU

0s46

0 00!

0 001

0 7)1

0 222

2 911

0 00 4

7 001

0 003

0 126

1 57 '

0 066

0 000

0 618

0 6s9

0 000

0 000

0 239

0 271

Poiphuo /Gtanoblasi Rm 1



A-28 Anhang

Tabelle A5 14 Repräsentative EMS-Analysen von Amphibol (Amph]) m fnschen Eklogiten (Luise Mg 163a)

Probe III.121 IH.122 163a.l;
b b b b d c ti 0 c c b b d d

SiO, 44 15 46 76 44 13 44 26 45 61 43 6 4 45 20 48 76 11 S3 46 28 48 17 47 4 4 17 90 18 51

IlOs 071 0 56 0 43 ÜS1 0 2S OH 0 44 0 41 0 19 0 60 0 66 018 0 18 0 22

AFO, 14 51 P81 14 36 14 s6 15 04 11 12 P9s 11 7! P 57 14 11 12 24 11 77 21 83 20 8s

CiTs, 0 00 0 04 oos 0 07 0 07 0()7 0 04 0 02 0 00 0 06 0 02 0 02 0 01 0 01

Fc)0,' 2 04 2 72 1 56 1 7) 2 75 2 42 S ST 2 12 182 2 96 2 95 7 87 4 89 5 10

FeO 6 17 5 70 7 06 6 7S 5 77 5 09 s 82 5 08 8 02 6 22 6 20 6 02 10 27 H 14

MnO 0 04 0 06 0 09 0 01 0 02 0 01 0 04 0 00 0 07 0 05 0 01 0 01 0 22 0 21

NiO 0 0s 0 01 0 01 0 00 0 00 0 05 0 04 0 10 0 06 0 08 0 00 0 02 0 00 0 00

MgO 14 86 15 09 14 13 14 19 14 64 16 15 14 P 16 21 11 66 1 HS 1 4 99 15 17 9 19 8 62

CaO 9P) 9 26 9 60 9 58 10 90 10 61 10 ss 10 20 10 81 10 85 10 77 10 60 11 17 1029

NasO 191 3 92 401 195 101 2 69 1 16 2 32 ! 12 2T 204 2 41 2 01 211

KsO 0 18 0 16 OH 0 41 0 15 016 0 21 0 24 OO1 0 13 0 11 0 ls 0 04 0 04

HsO 2 09 2 I) 2 11 2 09 2 12 2 P 2 1 ! 2 1 1 2 0/ 2 12 2 1 4 2 10 2 0s 2 01

lotal 99 76 100 4 4 100 7/ 90 07 100 40 99 92 I00T 100 1" 99 49 10018 100 71 99 17 99 97 99 1!

Si 6 )5() 6 591 6 122 6 146 6 141 6 856 6 169 6 818 6 0T 6 5)1 6 784 6 760 5 5 54 5 691

U 0 ()7 0 0 059 0 052 0 083 OOP) 0 015 0 047 0 046 0 043 0 06 4 0 070 0 041 0 020 0 024

AI 2 452 2 298 2 495 2 460 2 505 1 848 2 6s5 1 919 1 005 2 )54 2 024 1 976 1771 16H

Ci 0 000 O 004 0 010 0 008 0 008 0 008 0 005 0 001 0 001 0 007 0 007 0 001 0 002 0 002

Fe5*- 0H7 0 288 0161 0 149 0 292 0 257 0 294 0255 0 417 0 115 0112 0 107 o 519 0 590

Fe2+ 0 710 0 672 0 341 0S14 0 632 0 600 0 686 0 s95 0 074 0 715 0 /27 071" 1 258 1 176

Mn 0 005 0 007 0 011 0 004 0 001 0 004 0 00 s 0 000 0 009 0 006 0 00 4 0 004 0 027 0 026

Ni 0 006 0 001 0 00 4 O 000 0 000 0 006 0 004 0 011 0 00" 0 009 0 000 0 002 0 000 0 000

Mg ) 171 1 169 1051 1011 1082 1415 2 965 1 19! 2 521 1 OH) ) 134 3 265 2 052 1 898

Ca 1 480 1 198 1 465 1 47] 1 650 1 606 1 s9" 1 51) 1 681 1 598 I 618 1 618 1755 1629

Na 1 085 1 072 1 108 1 098 0811 0 71s 0 9t s 0 "68 0 87" 0 7s7 0 55) 0 665 0 576 0 604

k 0 070 0 065 0 057 0 074 0 027 0 065 0 018 0 041 0 01 1 0 011 0 056 0 061 0 007 0 008

H 7 000 2 000 2 000 2 000 2 000 2 000 2 000 2 000 2 000 2 000 2 000 2 000 2 000 2 000

Mg#(Fe: •O) 0 8 11 0 825 0 784 0 789 0 S 19 0851 0812 0 85 1 0 722 0 805 0812 0S20 0 620 0 580

Mg#(Fetol)0 75() 0 767 0 71 S 0721 0 760 0 800 0"s2 0 300 0 6 45 0 741 0 751 0 761 0 511 0 491

Tabelle A3 / 3 Repiasentatixe EMS- \nahscn xon u< ttt un eklogitfaziellen Mineialpliasen in Eklogiten

7oisit Rutil

r

Ilineni

Probe III. 122 163a.l.

SiO) 17 58 15 66 19 17 19 LP 19 80 10 42 19 01 18 67 0 00 0 03 0 00 0 00 0 00 0 00

IlOs 0 16 0 06 0 04 0 01 005 0 10 0 22 0 28 99 45 99 77 97 62 99 15 51 s) 47 63

MsOs 28 41 11 84 11 30 10 70 11 11 3167 23 18 2S 81 0 05 0 00 0 02 0 09 0 02 0 01

CisO, 0 04 0 01 0 03 0 06 0 06 0 04 0Os 0 08 0 14 0 10 0 12 0 16 0 07 0 05

FeT)' 5 14 2 12 1 94 111 2 17 2 66 6 81 6 62 0 00 000 0 00 0 00 2 94 9 16

FeO 0 00 0 00 0 00 0 00 0 00 0 00 0 00 0 00 0 20 0 13 1 47 OsO 42 92 40 49

MnO 0 01 001 0 00 0 06 0 00 0 00 0 06 0 01 0 0) 0 04 0 00 0 04 1 47 1 15

NiO 0 00 0 00 0 00 0 02 0 00 0 00 000 0 00 0 02 0 00 0 05 0 00 0 04 0 00

MgO 0 46 0 07 0 10 0 24 0 11 0 08 0 17 0 41 0 00 0 04 0 00 0 00 1 02 0 64

CaO 22 61 24 64 24 31 24 20 24 00 24 18 21 5(s 21 17 0 01 0 18 0 09 0 00 0 00 0 00

NasO 0 01 0 02 0 00 0 0! 001 0 01 0 OO 0 00 0 02 0 00 0 01 001 0 01 0 00

ks() 0 00 0 02 0 02 0 00 0 02 0 01 O 00 0 00 0 01 0 00 0 00 0 00 0 00 0 01

FFO 1 53 1 95 1 96 1 95 t 96 1 0' 1 "4 1 04

lotal 96 55 99 11 99 92 99 17 99 68 100 10 1002) 100 02 99 06 100 sS 99 19 99 9 s 100 Ol 09 12

Si 2 903 2 970 2 992 1 006 1010 1001 1011 2 988 0 000 0 000 0 000 0 000 0 000 0 000

n 0010 0 001 0 002 0 002 0 002 O 006 (101 s OOP 0 096 O 994 O 990 0 995 0 972 0910

Al 2 6/1 2 SSI 2 36 5 2 754 2 8)8 2514 2 s66 2 624 0 001 0 000 0 000 0 001 0 001 0 000

Ct 0001 0 002 0 005 0 004 0 001 0 001 0 005 0 00s 0 001 0 00! 0 001 0 002 0 001 0 001

rp+ 0 121 0 121 0 112 0 PO 0P" 0P2 0 196 0 13s 0 000 0 000 0 000 0 000 0 0s 5 0 1 "9

Fe2' 0 002 0 005 00P 0 006 0 900 0 861

Mn 0 000 0 000 0 000 0 00 1 0 000 0 000 0 (104 0 0()2 0 000 0 000 0 000 0 001 0 011 0 025

Ni 0 000 0 000 0 000 0 001 0000 0 (100 0 (XX) 0 000 0 000 0000 0 001 0 000 0 001 0 000

Mg 0 055 ooos 0 011 0 027 0 0p 0 0(19 )()42 0()s() 0 000 0 001 0 00(1 0 000 0 018 0 024

Ca I 97,5 2 029 2 0 )0 1 996 1 "64 1 0T 1 9s0 1913 0 000 0 001 0 001 0 000 0 000 0 000

Na 0001 0 004 0 000 0 00 1 0 001 O 002 ODD] 0 000 0 001 0 000 0 000 0000 0 001 0 000

k 0 000 0 002 0 002 0 000 0 002 0 Hl 0 000 0 000 0 000 0 000 0 000 0 000 0 000 0 000

H 1 0(10 1 000 1 000 1 000 1 000 1 OO 1 1 OOO 1 000

Mg*(Fe, ,)0 1P 0 064 (M190 0 PO 111 )07 O 1)5- 0 i 06 0 114 (XKK) 0 II" 0 000 0 000 0 019 0 023

Mg# Me/(Mg+Fc)
1 stochiometiisch berechnet (Noon R \A1P mit Fe TP = 0
h poikiloblasttsehe Amph] koinei *• Gianoblaslen
{l
Amphi m kontakt /u Gianat (blanliehei Pleochiotsimp

tui Amph



EMS-Daten A-29

Tabelle 4 s 16 Re pr ascntative EMS-Anahsen von retrogr ad gebildeten Amphibolen (Arnphy Amphi Amphf)
in Sxmplektit Eklogiten und (Granat ) Amphiboliten (Linse Mg 161a)

Amph)
Probe HI 12t 161a 1 >

b b b e L C c d d C

SiO) 18 98 42 00 18 14 46 P 4s 64 45 54 4491 46 87 46 99 49 ls 45 33 43 91 4s 10 44 71

TT 0 05 OP 0 07 0s4 0 47 0 41 Oss 0 4S 0 47 0 11 0 16 0 4s 0 47 0s2

AIT, 21 44 15 76 21 42 12 sl 1411 12 50 1154 Il 26 U 47 7 67 U 26 12 47 Il 16 U 48

Ci 0, 0 02 0 06 0 02 0 02 0 07 0 07 0 07 0 02 0 05 0 04 0 02 0 04 0 04 0 06

Fe 0 ' 4 27 1 52 4 47 1 s| 128 1 11 1 5] 1 s8 407 4 04 4 74 3 30 192 4 28

TeO 8 97 7 40 9 19 7 17 6 89 6 96 7 17
"

52 8 54 3 49 9 9s 7 99 3 21 8 98

MnO 0 12 0 06 0 10 0 11 0 14 OP 0 07 0 22 0 10 0 22 0 19 0 16 0 20 0 P

NiO 0 01 0 0! 0 0s 0 1 4 0 02 Oil 0 00 0 1 1 0 07 0 02 0 00 0 12 0 0s 0 08

MgO 10 04 IT/ 9 91 1485 14 17 Is 10 P s] 14 70 14 15 11 "2 12 4s 1421 11-0 1154

CiO 10 86 1! 80 11 12 10 26 9 79 9 59 11 14 Il 48 10 91 125) 12 24 11 76 12 00 12 46

NasO 1 11 1 16 121 2 82 1 12 1 P 2 61 1 ss 1 68 0 31 140 1 75 1 56 140

ksO 0 27 0 )) 0 )5 ) 12 0 27 0 H 0 P 0 P 02) 0 00 0 04 0 P OU 0 17

HsO 2 06 2 0s 2 06 2 11 2 11 2 09 2 05 2 10 2 11 2 09 2 07 2 0s 2 0s 2 06

Tool 100 H 100 40 100 7s 100 76 100 28 99 58 99 78 100 09 101 08 100 20 100 14 93 90 98 36 99 94

Si s 660 6 065 5 552 6 s66 6 489 6 s 17 6 465 6 "02 6 635 7 078 6 642 6418 6s8s 6 505

li 0 006 0 051 0 007 0(158 0 0s() 0 04s 0 060 0 Os 1 0 OsO 0011 0018 0 049 OOsl 0 057

AI )670 2 682 1 676 2 100 2 )93 2 166 2 295 1 893 1 921 1 29 4 1 921 2 148 1 955 1 968

Ci 0 002 0 006 0 001 0001 0 003 0 003 0 OOS 0 00 s 0 00 s 0 004 0 002 0 00s 0 00s 0 00/

Fe + 0 46/ 0 131 0 490 0 176 0 1s| 0 Iss 0 55O 0 18 s 0 Ps 0 41s 0-517 0418 0411 0 468
re7+ 1 039 0 891 1 1 4! 0377 0 819 OSls 0 387 0 899 ! 016 1 016 I 207 0 976 1 005 1092

Mn 0 01s 0 007 0 012 0 011 0 0P 0 015 0 009 0 027 0 016 0 027 0 024 0019 0 024 0 021

Ni 0 001 0 004 0 006 0 016 0 002 OOP 0 000 0011 0 003 0 002 0 000 0014 0 003 0 009

Mg 2 173 2 899 2 185 1 149 1 00 4 12H 2 899 ! PP 100 7 ! 1 40 7 686 109s 1001 2 915

Ca I 690 1 826 1 766 1 561 1 492 1 4"s 1 "IS 1 "s9 1666 1 922 1 901 1 841 1 873 1941

Ni 0 919 0 884 0 911 0 773 0 8s9 0 8-1 ()")! 0 4.9 0 464 0 2 53 0193 0 504 0 440 0195
k 0 0s0 0 061 0 06 s OOsS 0 049 0 ()s6 0 06S 0 011 0 041 0 000 0 007 0 02s 0 020 0 012

H 2 000 2 0(X) 2 000 2 000 2 000 2 000 2 OOO 2 000 2 000 2 000 2 000 2 000 2 000 2 000

Mg#(fc,+)0 666 0T4 0 6sl 0"s2 0 786 0 79s 0 66 O-;- 0"13 0 "56 0 690 0 760 0 7 19 0 729

Mg#(Fe, 0 0 581

Amphi

0 69 1

(S\mpi

0s69

tktlt IUI

0"p 0 720 0 710 0 696 0 "09 0 6 7s

Amph.

0 6S 1 0 609 0 680 0 677 0 651

h Om und Grt) (leknstalhsieit)
Probe 163a 1-

t 1 e e t f t 1

M 21

ST) 49 s 2 48 61 s2 9 4 52 55 10 78 41 ss S "s 49 "9 4) 40 44 si 43 79 41 16 42 30 4)79

1)0) 0 1 4 0s0 O 17 0 12 0 16 0"8 0 11 0 05 0 7s 061 0 76 0 77 0 71 0 72

AI 0, 8 20 14 10 4sl 155 16 84 1641 20 P 8 18 P 16 13 92 1411 14 35 P60 1188

Ci O, 0 02 0 04 0 01 0 02 0 0s 0 06 0 02 0 00 0 08 001 0 02 0 01 0 02 0 08

FcsO,' 478 l 44 2 99 1 "2 s 23 s27 s 16 1 "2 4 "4 5 06 474 4 89 5 04 4 97
FeO 9 20 9 s2 9 74 10 7) U 09 11 07 10 8) "30 9 9 s 10 6) 9 96 10 26 10 s9 1044

MnO 0 19 021 0 20 ) P 0 20 0 22 0 21 0 16 0 21 0 29 0 2! 0 22 0 29 0 29

NiO 0 01 0 01 0 02 0 02 0 02 0 02 0 00 0 00 0 01 0 06 000 0 04 0 0s 0 01
MgO 1475 11 6s P 75 ls t0 9 9s 9 00 9 11 P 6" U 21 10 36 Il 12 U 11 U 04 10 31

CaO 12 48 11 57 12 96 12 91 12 u 122s 12 2s 12 96 U 1 4 U 21 10 87 U 14 10 97 il 02
NasO 1 01 1 99 041 0 42 2 09 2 0) 2 19 1 Os 1 10 1 13 1 21 1 22 1 16 1 47

k O 0 02 0 09 000 0 01 0 00 Ol s 0 01 0 01 0 47 0 75 0 68 Oss 0 48 0 39
H 0 2 P 2 11 2 11 2 11 2 0s 2 0 2 06 2 P s 0- 2 03 7 06 2 07 2 07 2 08

loi il 10136 10133 10136 100 "9 10102 101 C t 101)4 101 so 10060 10091 9)99 10071 10101 10096

Si 6 9-79 6 437
"

442 7 4P s 060 6 02 s s 648 70K 6 270 6 Pl 6 170 6 277 6 194 6 124

Ti OOP 0 0s4 0 018 0 01) 0 0)9 OOss 0 012 0 006 0 052 0 066 0 os s 0 031 0 ()8{) 0 075
Al 1 )63 7 PP 0"! 0 "62 2 901

7

80s P>! 1 sss 2 58) 2 s"0 2 4s8 2 5)9 2 660 2 511

Ci 0 0O2 0 00s 0 001 (HXP 0 0()s 0 0)6 0 002 OOOO 0 000 0 005 0 002 0 004 0 002 0 009

Fe 4 0 46/ 0 47 5 0 )P 0 184 (PS! Oss 0 s 6(1 0 s9 1 Ü5I6 OssO 0819 0 513 0s49 Os to
Te + 1 OS) 1 1 1 1 144 I 2"6 1 )55 ! P 1 7] 0 91 9 1 7Q1 1 28 4 1 211 1 241 1 281 1 261

Mn 0 021 0(P6 0 (P4 0 021 0 02s 0i27 0 02" 0 020 0 076 0 0" s 0 029 0 027 0 016 0 016
Ni 0 00) 0 002 0 002 0 002 000) Ol Os 0 000 0 000 0 002 0 00" 0 000 0 00s 0 006 0 001

Mg 1 111
7 466 ) P)6 s 26s 2 164 7 1 9 1 9"9 ) 202 2 41" 7 ))9 2 (si 2 141 2 182 2 12S

Cl 1 89] 1 762 1 9s2 1 9-9 1 PO 1 90s 1 911 1 Os 7

1 7fi 1
"

s 1 69 1 1 728 1 69 s 1 70s
Ni 0 2-7 0 5 50 0 IP (HP 0 se) | 0s~) 0 "01 0231 0 P 0 ss 9145 0 142 0 282 0 110

k 0 004 0 016 0 000 0 002 OOP (Mis 0 00! 0 002 0 0s6 0 0 46 0 P7 0 102 0 088 0 072

H 2 000 7 000 2 000 2 000 2 000 7 001 2 H)() 2 000 2 000 2 000 2 000 2 000 2 000 2 000

MgTfXFe1 h 0 741 0 636 0 741 ()7]9 OfP 0( 14 P( 0 0 "S1 K'S 0 646 0 6-0 0 66 s 0 6s() 0 6 19

Mg#(Fe, à 0 66P 0 606 0 69 t 0 691 0 s23 0 s2" 1 si; 0"]s Oss, 0 5(0 Os86 0 s-9 0 565 0 56 4

Mg#-Mg/iMg+Fe)
stochiometiiseh beuehnet iNoim R AA1P mu 1 c

" Fe =0 )

Ainnh) m kontaki/u ichktisehem eklogilt i/iellciu Cu mit (/ F Licht bhulich 1 PkcTii sisinus Al ich)
keine ' Rmdei \on Amph Poikilobhslen Amph m Ssmplektit nach Onipli izit Amph m Sempkktit inch Gt m it



A^30 Anhang

Tabelle A3 17 Repräsentative EMS-Anahsen von retrogradem Plagioklas und Diopsid in Symplektit-

Eklogiten (Probe 163a 15) und Plagioklas m (Granat-) Amphiboliten (Probe VI 21).

Plagioklas Diopsi tl

Probe 163a 1 5 M.21 163a.l 3

b b b L cl ti L f e f b b b b

SiO) 62 01 82 07 48 70 45 10 46 49 46 97 61 2s 58 91 61 79 58 P 5124 53 50 54 40 5100

TiO^ 0 01 0 00 0 02 0 05 0 00 0 00 0 00 0 00 0 02 0 00 0 19 0 19 0 05 0 08

AFOs 2130 11 04 1160 15 16 14 62 14 76 2 4 87 26 79 23 65 26 94 2 70 109 0 37 1 17

CPCp 0 00 0 00 0 00 0 00 0 00 0 00 0 01 0 00 0 00 0 00 0 01 0 05 0 01 0 05

FcsO,1 0 00 0 52 0 50 0 52 0 15 0 41 0 08 001 0 00 0 01 0 00 0 00 0 00 0 00

FeO 0 22 0 00 0 00 0 00 0 00 0 00 0 00 0 00 0 14 0 00 5 07 4 85 4 90 5 07

MnO 0 01 0 03 0 02 0 00 0 01 0 02 0 01 0 00 0 01 0 00 0 01 0 07 0 P 0 02

NT 0 00 0 00 0 00 0 12 0 01 0 00 0 01 0 01 001 0 00 0 08 0 06 0 05 0 02

MgO 0 01 0 00 000 0 00 0 01 0 01 0 00 0 00 001 0 00 I 4 84 1441 15 39 15 13

CaO 6 29 P 74 16 61 19 59 |7~2 17 "6 55) 7-0 5 21 S 2! 2141 IX 40 25 10 2179

NasO 741 4 07 2 54 0 57 1 64 1 ss 5 "1 7 42 8 16 7 16 1 02 1 25 OH 0 43

ksü 0 01 0 01 001 0 01 0 01 0 01 0 ()6 0 0s 0 09 0 04 001 0 00 0 01 0 00

Total 10081 101 47 102 01 101 "0 10088 101 so 100 52 100 92 99 14 100 70 100 60 100 86 101 21 101 07

Si 2 754 2 111 2 188 2 045 2 118 2 120 2 69 7 2 601 2 76! 2 585 I 947 1 0 19 1 980 1 969

Ii 0 000 0 000 0 001 0 002 0 000 0 000 0 000 0 000 0 001 0 000 0 005 0 005 0 001 0 002

AI 1 297 1 61S 1 777 1 898 1 859 1 85" 1 291 1 194 1 247 1 407 0 116 0 111 0 018 0 059

Cl 0 000 0 000 0 000 0 000 0 000 0 000 0 000 0 000 0 000 0 000 0 001 0 002 0 000 0 002

Fe'+ 0 000 0 018 0 017 0 013 0 012 0 01 4 0 OT 0 001 0 000 0 000 0 000 0 000 0 000 0 000

Fe2+ 0 008 0 000 0 000 0 000 0 000 0 000 0 000 0 000 0 00 s 0 000 0 155 0 1 13 0 1 19 0 155

Mn 0 000 0 001 0 001 0 000 0 000 0 001 0 000 0 000 0 000 0 000 0 001 0 002 0 004 0 001

Ni 0 000 0 000 0 000 0 004 0 001 0 000 0 ()()() 0 ()()() 0 000 0 000 0 002 0 002 0 002 0 001

Mg 0 002 0 000 0 000 0 000 0 001 0 001 0 000 0 000 0 00) 0 000 0 309 0 781 0 815 0 825

Ca 0 299 0 659 0 798 0 951 0 865 0 861 0 260 0 16 1 0 751 0 591 0917 0 91) 0 979 0 968

Na 0 619 0151 0 221 0 076 0 145 0 117 0
"

45 OOP ()725 0615 0 072 0 087 0 022 0 014

k 0 000 0 001 0 001 0 001 0 001 0 001 0 00! 0 00! 0 005 0 002 0 000 0 000 0 000 0 000

Mg#(Fcu,) 0 810 0311 0 8 19 0 812

Mg#-Mg/(Mg4reln)
1 stochaometiisdi beiechnet
h
Ssmpleküt nach ehemaligem Omphi/it ^ Ssmplektif nach ehemaligen) Gianit

"- kerne ' Ranelci son lekiistalhsiertcm Plag m Amphibolit

nach ehemaligem Zoisit

A5.3 Grob- und feinkörnige Diop.sid-Kalksilikatfelse (Meta-Ophikarbonate)

Tabelle A5 18 Repiasentatixe EMS-Analysen von Skapolith aus giobkoinigeri Diopsid-Kalksilikatfehcn

(1 in se Mg 163a)

Probe VI 10
cl ii c e il e c c tl a b b a .1

SiOs 47 15 47 12 46 92 47 15 47 12 47 65 17 P 4" 25 47 18 47 4 4 48 64 47 U 47 66 47 97

AIT, 27 57 27 70 27 67 27 44 27 95 27 62 2~ 06 2" 11 27 8 4 27 67 28 45 27 61 27 61 27 71

FeO (105 0 00 0 09 0 05 0 10 0 16 0 11 0 07 0 07 OO7 0 02 0 02 0 02 0 07

CaO P64 P86 PS7 P 75 P98 1"
"~

17 "0 18 01 P 89 17 88 17 77 13 ! 1 17 70 18 0)

NasO 7 s8 1 57 1 s2 166 161 1 65 162 164 ! 55 162 1 9S 1 76 779 168

k)0 021 0 13 0 P 0 P 0 12 0 14 0 11 0 12 0 P 0 12 0 P 0 12 0 1 t 0 12

SO, 0 60 0 67 ()-() 0 8s 0 65 041 041 0 65 0 69 0 52 OsS 0 78 0 68 0 69

CI 0 11 0 15 0 16 0 14 0 1" 0 1" 0 16 0 |s 0 14 0 16 0 1" 0 16 0 16 0 15

Total 97 16 9/ 12 97 08 9" 20 9" 69 9" 64 96 s8 07 11 9- s 97 49 99 '6 97 89 97 87 98 42

FC PO 0 01 0 01 0 04 0 01 0 04 0 01 0 0! 0 01 0 01 0 04 0 04 004 001 0 01

Total 07 11 9728 97 05 97 16 97 66 9 60 96 5 l 97 28 97 75 9 745 99 72 97 86 9781 98 19

Si 7 116 7 039 7 080 7 113
"

061 7 129 7 PO
"

12s 096 7 111 101
"

110 7 129 7 140

AI 4 33 4 4 911 4 920 4sS! 4 91 1 4 871 4 SU) 4S-5 1 «05 4 859 4 897 4 800 4 871 4 860

Fe-4 0 010 0 011 0 011 0 006 O0I2 0 021 0(114 (11)1 8 0 009 1 ) 009 0001 0 001 0 002 0 009

Ca 2 810 2 879 2 339 2 8"/ 2 853 2 S 49 ; st 2 009 2 364 2 87 I 2 781 2 020 2 852 2 876

Na 1 044 I OH 1 (PO 1 0-2 1 049 1 06 s 1 061 1 06 s 1 029 1 0s2 1 128 1 00 s 1 099 1 062

k 0 010 OOP 0 029 0 02 s 0 021 0 026 OOP 0 022 0 (P4 0 021 0 027 0 022 0 026 0 022

8 0 068 0 07 s 0 030 0 096 0 0" 1 0 0)1-1 0 OSO oo" t 0 0" s O 0s9 O 064 OO58 0 (P(s 0 077

Cl 0 012 0 018 0 040 OOP 0 014 0 Oti 0 04) 0015 oois 0 041 0 041 0 041 0 041 0 0)9

ciAIeiomt 0 7H 0 714 0 717 Ü-20 0 "1 1 0-)- 0 "sO 0
"

! 7 0 77,6 0 712 0711 0 72" 0T2 0 710

EqAn 0 628 0 617 0 640 0 62-

st Rand

0 646

v Gianob

0 624 0 610 0 62 s 0 61s

md Sk

0 6K) 0 612 0 610 0 62 4 0 620

1 Pol phvi ablast kc in To phviobla last Ken Gl an 7blast R ap binschtiiss 111 Diopsid



EMS-Daten A-31

Tabelle As 19 Repräsentative EMS-Anahsen von Diopsid aus grobkörnigen (Probe VI. 10) und feinkörni¬

gen (Probe 163b 31 ) Kalksilikapelsen (Linse Mg 163)

Probe VI.10
1) b h h b b b b b c C L c c

SiOs 5174 51 72 53 89 51 ]9 5108 5) 17 51 18 51 70 5! 19 516 4 53 63 5162 5145 si 11

TiOs 0 05 0 01 0 0! 0 04 0 01 0 02 0 01 0 00 0 00 0 06 0 00 0 01 001 0 00

AHO, 0 47 0 49 0 48 1 5] 1 01 0 74 0 66 0 20 0 41 1 22 0 77 1 05 1 P 124

CiT) 0 07 0 05 0 00 0 05 0 10 0 04 0 06 0 04 0 00 0 04 0 01 0 13 0 06 0 06

FesOP 0 00 0 00 0 00 0 00 0 00 0 00 0 0(1 0 00 0 00 0 00 0 00 0 00 0 00 0 00

FeO 6 46 6 52 6 60 6 12 6 17 6 25 6 26 5 6" 6 sO 7 18 741 7 25 6 96 6 79

MnO 0 15 0 20 0 25 0 18 0 16 0 22 0 19 0 26 0 25 0 20 021 021 0 20 0 20

NiO 0 02 0 01 0 06 0 00 0 04 0 02 0 05 0 00 0 08 0 12 0 01 001 0 06 0 07

MgO 14 79 14 34 14 67 1425 1441 14 49 14 s4 14 39 1468 14 24 14 05 1 127 14 15 14 05

CaO 2174 24 5) 24 57 24 11 24 47 25 21 24 92 25 28 2461 74 15 24 60 24 40 24 20 2455

NasO 0 2s 0 27 0 26 0 48 0 43 0 29 0 21 0 P 0 21 0 44 0 28 0 P 0 44 0 40

KT 0 00 0 00 0 01 0 00 0 00 0 00 0 02 0 01 0 01 0 01 0 00 0 00 0 00 001

lotal 1007s 10066 10080 100 16 100 10 10041 100 14 100 P 09 91 101 s| 10099 10154 10069 10069

Si 1 980 1 981 1 985 1 967 i 969 1 969 1 074 1 987 1 979 1 967 1 979 1 967 1 971 1 969

Tl 0 001 0 000 0 000 0 001 0 001 0 001 0 0O! 0 000 0 000 0 002 0 000 0 001 0 001 0 000

Al 0 021 0 021 0 021 0 066 0 044 0 012 0 029 0 009 0 013 0 051 0 03 5 0 045 0 049 0 054

Ci 0 002 0 001 0 000 0 002 0 001 0 001 0 002 0()01 0 000 0 001 0 000 0 004 0 002 0 002

Fe,f 0 000 0 000 0 000 0 000 0 000 0 000 0 000 0 000 0 000 0 000 0 000 0 000 0 000 0 000
Fc7+ 0 199 0 201 0 201 0 139 0 198 0 194 0 19 1 0 175 0 202 0 270 0 229 0 223 0218 0210
Mn 0 005 0 006 0 008 0 006 0 005 0 007 0 006 0 005 0 008 0 006 0 007 0 007 0 006 0 006
Ni 0 001 0 001 0 002 0 000 0 001 0 001 0 002 0 000 0 002 0 00 4 0 001 0 000 0 002 0 002

Ma 0 311 0 316 0 805 0 786 0 797 0 800 0 504 0 522 081 1 0779 0 771 0781 0 779 0 774

Cu 0 977 0 969 0 970 0 964 0 971 I 000 0 99 ! 1 001 0 981 0 957 0 971 0 963 0 957 0 972

Na 0018 0 020 0 019 OOP 0011 0 021 0 016 0 010 00P 0 011 0 020 0 013 0 011 0 029
k 0 000 0 000 0 000 0 000 0 000 0 000 0 001 0 001 0 000 0 001 0 000 0 000 0 000 0 001

VIg# 0 801 0 802 0 798 0 806 0 801 0 805 0 806 0 82 4 0 301 0 780 0 772 0 778 0 784 0 787

Mg# = Mg/(Mg4-Fe, ,)

Tabelle A3 19 Toitsetzung

Probe 163b 31
C c c c ' L tl tl d rt tl d tl il

SiO- 54 12 5180 5 4 29 5 ! 46 5124 5190 5191 51 89 5165 8147 51 13 54 ls 5141 5120
TiOs 0 05 0 08 0()7 0 00 0 08 0 08 0 05 0 07 0 0" 0 07 oos 0 12 0 04 0 03

ATP, 2 05 2 46 2 04 2 71 0 81 2 20 1 86 1 74 1 78 1 71 2 47 2 06 1 92 1 71

CTO, 0 08 0 P O 1(1 0 05 0 16 0 15 0 07 0 07 0 08 0 14 0 09 0 07 011 0 16

F0O,1 0 61 0 97 1 12 1 1)8 0 17 0 81 0~5 0 31 0 84 061 0 2/ 0 96 0 65 0 68
FeO 4 96 128 4 10 4 10 s OS 4 H 4 19 1 49 4 55 4 70 545 120 192 4 83
MnO 0 P 0 17 0 22 0 19 0 19 0 P 0 19 0 19 0 10 0 18 0 16 0 15 0 19 0 17
NiO 0 01 001 0 05 0 06 0 05 0 0s 0 09 0 03 0 04 0 02 0 02 0 00 0 04 oos
MgO 14 13 11-4 14 11 1 ! 67 14 97 14 48 14 12 14 5(, 1 4 15 1 121 1187 14 24 14 19 14 52
CaO 11 "7 1 21 94 22 42 21 84 2192 22 to 22 s2 22 66 22 7] 22 62 22 40 27 55 22 62 22 62
NasO 1 43 1 85 1 6s 2 04 0 61 1 66 1 41 1 P 1 15 1 28 1 5/ 1 56 I 41 1 14
KT 0 00 0 02 0 01 0 00 0 01 ()(>() 0 00 0 0(1 0 01 0 00 001 0 00 0 01 0 01

Total 100 11 99 ts 100 59 99 ss 99 50 Î00 P 99 06 00 85 90 '2 99 02 99 70 100 10 99 s6 99 16

Si 1 93! 1 982 1 981 1 9-1 1 9"6 1 9 1 1 080 t 981 1 979 1 984 I 9/1 1 981 I 975 1 972
Ti 0 001 0 002 0 002 0 001 0 002 0 002 0 001 0 002 0 002 0 002 0 002 0 001 0 001 0001
Al 0 039 0 107 0 038 0 119 0 0-6 0 098 O (ls 1 0 076 0 0" 7 0 075 0 108 0 089 0 08 1 0 075
Ci 0 002 0 004 0 001 0001 0 005 0 004 0 002 0 002 0 002 0 004 0 001 0 002 0 00 4 0 005
Fe'+ 0 017 0 027 oon 0 (PO 0 010 0 021 0 021 0 021 0 021 0017 0 008 0 027 0018 0 019
Vc->- 0 P2 0 P2 0 PI 0 ]11 0 PS 0 PP 0 Us 0P8 0 1 40 0 146 0 168 0 129 0 152 0 150
Mn 0 005 0 005 0 oo" 0 006 0 006 0 00 s (i 006 0 006 0 006 0 006 0 005 0 006 0 006 0 005
Ni 0 000 0 OCX) 0001 0 002 0 001 0 002 0 001 0 001 0 001 0 001 0 001 0 000 0 001 0 002

Mg 0 -7 4 0 755 0 779 (Tsl 0 37S 0 "89 0 790 0 798 0 -90 0 786 0 761 0 777 0 782 0 802
Ca 0 890 0 866 0 576 0 862 0 9s] 0551 0 398 0 891 0 897 0 899 0 886 0 83s 0 396 0 893
Na 0 108 0 P2 0 117 0 146 0 0 46 ( 113 «) 101 0 006 0 099 0 092 0 1)1 0 111 0 101 0 096
k 0 000 0 00] OOOO 0 000 0 000 OOOO 0 000 0 000 0 001 0 000 0 001 0 000 0 000 0 001

Mg#(Pe„ ,) 0 87 i 0 826 0 823 0 822 0 811 (8)1 Osls 0 811 0 820 0 323 08P OS 14 0 821 0 826

Mg#-Mg/(Mg+Fe, )

' siochiometiisch beiechnet aut dei Guindlage son 12 1
h
Poiphvioblasten Gianoblasteii

(1
Pseudomoiphosen nach ehemaligem Otnpha7it

Jungen und Fl *

- Aeinit



A-32 Anhang

Tabelle A3 20 Reptasentative EMS-Analysen von Plagioklas aus grobkörnigen (Probe VI 10) und feinkör¬

nigen (Piobe 163b 31) Kalksilikadelsen (Linse Mg 163)

Probe M.10 1636.31
b l> b b c c c c b b b c c c

SiO-, 5977 60 42 60 14 59 "9 56 9 4 5120 5] 95 51 04 65 U 66 54 67 59 66 17 66 5() 66 17

1iO) 0 00 0 02 0 02 0 05 0 00 0 00 0 00 0 01 0 01 0 00 0 00 0 00 0 00 0 01

AFO, 26 )1 26 27 25 90 25 60 27 70 10 21 10 65 10 93 22 P 20 51 20 11 21 18 20 80 21 17

CiT, 0 00 0 00 0 01 0 00 0 02 0 00 0 00 0 00 0 02 0 00 0 02 0 00 0 01 0 05

Fe -OT 0 00 0 00 0 00 0 01 0 04 0 00 0 01 0 21 0 00 0 00 0 00 0 00 0 00 0 00

FeO 0 05 0 05 001 0 00 0 00 0 10 0 00 0 00 0 06 0 10 0 09 0 02 0 18 004

VlnO 0 00 0 00 0 00 0 00 0 00 0 00 0 00 0 00 0 00 000 0 00 0 00 0 00 0 02

NiO 0 00 000 000 0 00 0 08 0 04 0 00 0 00 001 0 03 0 00 0 00 0 00 0 00

MgO 0 00 0 00 0 00 0 02 0 00 011 0 00 0 O0 0 02 0 07 0 00 0 06 0 01 0 0t

CaO 7 54 7-2 7 18 7 26 9 71 11 58 1174 14 1 1 TS 2 89 1 94 174 )72 5 05

NasO 7 s-) 7 05 7 18 75/ 6 14 4 P 4 05 1 52 9 2' 9sl 10 16 8 77 9 10 9 06

k)0 0 16 0 15 0 P 0 21 OD 0 57 0 07 0 06 0 08 OP 0 07 0 08 0 07 0 11

lotal 101 40 101 68 100 99 10051 100 77 100 17 100 46 100 25 100 12 99 30 100 P 100 02 100 11 99 87

Si 7 611 2 660 2 659 2 65! 2 518 2 406 2 146 7 ! ! 7 2S75 2954 2 9/4 2 945 2 9 44 2 941

Ti 0 000 0 00] 0 001 0 002 0 000 0 000 0 000 0001 0 000 0 000 0 000 0 000 0 000 0 000

AI 1 166 1 161 1 150 1 113 1 458 1 611 1 611 1 654 1 154 1 071 1 041 I 111 1 085 1 120

Ct 0 000 0 000 0 000 0 000 0 001 0 000 0(100 0 000 0 001 0 000 0 001 0 000 0 001 0 002

JC!+ 0 000 0 000 0 000 0 002 0 002 0 000 0 000 0 003 0 000 0 000 0 000 0 000 0 000 0 000

Fe^+ 0 002 0 002 0 001 0 000 0 000 0 004 0 000 0 000 0 002 0 004 0 00 4 0 001 0 007 0 002

Mn 0 000 0 000 0 000 0 000 0 000 0 000 0 000 0 000 0 000 0 000 0 000 0 000 0 000 0 001

Nt 0 000 0 000 0 000 0 000 0 001 0 002 0 000 0 000 0 001 0 001 0 000 0 000 0 000 0 000

Mir 0 000 0 000 0 000 0 001 0 000 0 021 0 000 0 000 0 001 0 00 4 0 000 0 00 4 0 002 0 001

Ca 0 170 0 16 1 0 ISO 0 145 0 464 0 561 0 665 0 686 0 1 68 0 P7 0 092 0 178 0 176 0 145

Na 0 62! 0 602 0 610 0 6sl 0 511 0 362 0 154 0 116 0 791 0 818 0 884 0 757 0 781 0 751

k 0 009 0 009 0 009 0 012 0 007 OOH 0 004 0 001 0 005 0 009 0 004 0 00 4 0 004 0 006

PAn 0 171 0 177 0 157 0 146 0 466 0 608 0 6s2 0 671 0 1 's 0 141 0 094 0 191 0 18 4 0 157

Tabelle A3 20 Fortsetzung

Probe 163b 3
d tl tl tl tl tl tl il e e e c e c

SiOs 67 53 66 15 65 96 66 67 66 08 66 50 65 Sl 65 40 65 7() 6 7 07 67 17 66 41 65 32 67 52

hOs 0 00 0 01 0 01 001 0 02 0 00 0 00 0 00 0 00 0 04 0 00 0 02 0 00 0 00

AFO) 21 66 22 06 22 15 21 21 71 72 21 55 20 84 21 5] 21 7t 21 90 21 64 21 71 21 95 21 10

CisO, 0 00 0 02 ()()! 0 00 0 01 0 00 0 01 0 00 0 00 0 02 0 02 0 00 0 00 0 02

FesO,> 0 00 0 00 0 00 0 00 0 00 0 00 0 0O 0 00 0 00 0 00 0 00 0 00 0 00 0 00

FeO 0 12 0 16 oo- 0 11 0 08 0 0s 0 P DOS 0 P 0 17 0 16 0 19 0 15 0 15

AlnO 0 01 0 01 ooi 0 02 0 00 0 02 0 00 0 01 0 01 0 00 0 01 001 0 00 0 00

NiO 0 01 0 01 000 002 001 0 02 001 0 0(1 0 00 0 01 0 01 0 00 0 01 0 00

MgO 0 00 0 00 0 00 0 00 0 00 001 0()I 0 01 0 00 0 00 0 00 0 02 0 01 0 01

CaO 2 91 1 12 191 1 17 124 1 45 ; 99 1 2s 1 10 ! 17 1 22 141 1 IS )32

NasO 3 41 9 IS 9 14 S 83 9 16 8 80 9 61 9 71 S 09 3 P 7 8*4 8 19 8 6! 8 50

ksO 0 07 0 08 0()7 0 0" 0 09 0 03 0 12 0 10 0 06 0 09 0 07 0 08 0 08 OOS

lotal 100 3] 101 14 101 10 100 16 10011 10023 99 s 5 100 10 09 03 I0O s9 100 1 1 100 26 100 05 100 90

Si 7 996 2 9()7 7 55" 2 9s5 7 926 7

941
s C)s^ 7 S8s

7

966 2 9s8 TIO 2 959 7 910 2 900

Tt 0 000 0 001 0 000 0 001 0 001 0 000 0 000 0 000 0 000 0 001 0 000 0001 0 000 0 000

AI 1 112 1 P9 1 144 1 110 1 103 1 12" 1 002 1119 i P6 1 149 1 1 4! 1 140 1 Is2 1 112

Ci 0 000 0 001 0 001 0 000 0 000 0 ooo 0 000 0 000 0 000 0 001 0 001 0 000 0 000 0 001

Fe'' 0 000 0 000 0 000 0 000 0 000 0000 0 000 0000 0 000 0 000 0 000 0 000 0 000 0 000

rp+ 0 00 4 0 006 0 (KP 0 004 0001 0002 0 006 0 001 0 006 0 006 0 006 0 007 0 006 0 005

Mn 0 000 0 001 0 001 0001 0 000 0001 0 000 0 000 0 O00 0 000 0 001 0 001 0 000 0 000

Ni 0 000 0 000 0 000 0 001 OOOl 0 00 ! 0 000 0 000 0 000 0 000 0 000 0 000 0 001 0 000

Mg 0 000 0 000 0 000 0 000 O0()0 OtPI 0 000 0 001 0 000 0 000 0 000 0 001 0 001 0 000

Ca 0 119 0 161 0 134 0 16(1 O |5( () 164 0 1 41 0 P4 0 160 0 PI 0 PS 0 16! 0 161 0 158

Na 0 72 s 0-30 0 "76 0 "6 1 0 301 0 "s" 0S2S 0S51 0 "OS 0 "01 0 681 0 724 0 718 0710

k 0 004 0 005 0 004 0 004 0 OOs O 00s 0 00" 0 00s 0 004 0 005 0 00 1 0 004 0 005 0 005

Ti 0 161 0 PI 0 197 0 IT 0 160 ') ]"s 0 147 0 P6 0 ist 0 177 0 185 0 184 0 178 0 178

siochiometiisch beieehnet aul dei Giundlage son s k itioneii und 16 Ladungen
h
Poipheioblast kein *- Poiphsioblasi Rind Gl uwblast

1 Pseudomoiphosen nach ehemaligem Omphazit



EMS-Daten A-33

Tabelle A 5 21 Repräsentative EMS-Analysen von n tiogreid gebildetem Amphibol (Aktinolith) in grobkör¬

nigen (Probe VI 10) und feinkörnigen (Probe 163b 31) Kalksilikatfelsen (Linse Mg 163)

Probe MIO

SiOs 54 59 5) 86 56 19 55 40 56 0 1 52 11 51 H sü78 82 99 55 81 54 94 53 55 55 81 55 62
TiOs 0O8 0 09 0 06 0 04 0 01 0 16 0 12 0 21 0 11 0 02 0 00 0 08 0 05 0 05

AIT, 2 47 1 11 I 07 2 00 140 4 29 s40 5 61 199 1 27 1 66 100 1 82 142

CnO, 0 02 0 02 0 06 0 09 0 01 0 08 0 09 0 10 0 00 0 03 0 07 0 09 0 02 0 07

FesO,' 2 58 164 2 P 0 52 1 14 178 2 91 2 69 2 64 0 65 1 64 2 52 0 62 0 U

FeO 7 46 7 11 6 80 8 ls 8 02 8 13 3 11 8 74 8 01 7 76 7 52 7 59 7 79 8 19

MnO 0 P 0 20 0 19 0 21 0 14 0 16 0 16 0 16 0 22 0 2t 0 13 0 17 0 16 021
NiO 0 07 0 10 0 01 0 01 0 06 0 11 0 10 0 05 0 08 0 09 0 09 0 05 0 01 0 07

MgO 17 92 17 sl 1901 18 M 18 49 1691 16 11 pQ) 17 02 18 61 18 26 17 72 13 67 18 12

CaO 12 91 12 36 11 11 HU 11 14 1121 12 5- 12 01 12 99 Il P 1 s 19 P 15 1122 P 16
NasO 0 29 0 18 0 08 0 17 0 13 0 41 0 54 0 69 0 41 oos 0 13 011 0 16 0 17
ksO 0 07 0 09 0 01 004 0 04 0 P 0 17 0 19 0 1 4 0 02 0 0s 0 09 0 05 001

ILO 2 1 4 2 14 2 P 2 14 2 15 2 10 2 11 2 10 2 12 2 11 2 11 2 12 2 1 4 2 11

Total 10072 101 T 10092 10071 100 70 99 84 10014 p70 16 100 "5 99 88 100 19 10043 100 51 99 94

Si 7 662 7 516 7 82) 7 759 7 813 7 414 7 PO 7 261 7 480 7 859 7 750 7 561 7S04 7844
Ti OOOS 0 009 0 006 0 004 0 001 0 017 0 01 1 0 022 0014 0 002 0 000 0 008 0 005 0 006
AI 0 409 0 5 19 0 PS 0 111 0 210 0 722 0 006 0 9 16 0 665 0211 0 276 0 499 0 Tl 0 216
Ci 0 002 0 002 0 006 0 010 0 001 0 009 01)10 0 012 0 000 0 001 0 008 0 010 0 00) 0 008
Fc3+ 0 2^2 0 151 0 226 0 086 0 120 0 192 DPI 0 239 0 230 0 069 0 175 0 26S 0 065 0 011
Fc2+ 0 37s 0 311 0 792 0 9s ) 0 9171 1 OOO 0 089 1 015 0 946 0 911 0 921 0 396 0 911 0 990
Mn 0 015 0 024 0 022 0 024 0017 0 020 0019 0 019 0 026 0 029 0 021 0 020 0 019 0 025
Ni 0 008 0 012 0 001 0 001 0 007 0 012 0012 0 006 0 010 0 010 0010 0 006 0 001 0 008
Ma 3 750 I6si 1 950 1329 1852 1 598 1 413 ! 197 ! sbO 1 904 ) 829 2 710 1891 1851
Ca 1 94 4 1 92S I 955 1 997 l 968 2010 1 962 1 979 1 96 s 1 98 4 1 991 1 Q90 1 981 1988
Na 0 078 0 104 0 02] 0 047 0 016 0 114 0 PO 0 100 OIP 0 022 0 048 0 08 4 0 04 4 0 046
k 0 012 0 017 0 005 0 007 0 007 0 02 4 OOll 0 014 0 025 0 004 0 009 0 015 0 008 0 002
H 2 000 2 000 2 000 2 000 2 000 2 000 2 000 2 000 2 000 7 000 2 000 2 000 2 000 2 000

Mg#(FcT 0 811 0 814 0 811 0 801 0 804 0 787 0 "76 0 TP 0 79 ] 0 810 0 806 0 806 0810 0 796

Mg#(FcT 0 766 0 750 0 795 0 "56 0 785 0751 0"2 4 0"P 0T5 0799 0 778 0 762 o 799 0 790

Tabelle A3 21 Toitsetzung

Probe 1636.31
b b L L '- d tl ti t c c e t c

ST, 47 76 47 58 18 H 4s 56 47 4 4 50 10 43 "1 49 96 49 76 50 62 49 76 50 08 49 62 49 24
TiO) 0 61 071 0 66 0 64 Osl 0 42 0 45 0 14 051 0 51 0 50 0 49 0 48 0 53
ALOs 8 s2 9 09 3 26 1087 8 98 6 0S 6 52 6 55 6 30 5 56 6 75 6 29 5 90 6 51

CiT, 0 10 0 09 0 07 0 14 0 05 0 25 0 P 0 21 0 18 021 02! 0 16 0 20 0 14
Tc-OO 181 1 37 101 1 11 4 05 3 08 1 Ol 2 P 2 05 0 00 2 s2 281 2 64 2 11
FeO 6 19 6 77, 7 01 7 86 6 59 6 00 6 P) 7 5) 7 P s 79 7 28 6 80 6 41 7 32
MnO 0 20 0 16 0 18 O IS 0 18 0 16 0 ls 0 13 0 18 0 17 0 P 0 17 0 15 0 18
NiO 0 75 0 17 0 21 0 11 0 16 0 13 0 14 0 11 0 P 0 10 0 14 0 19 0 18 0 14
MeO 1581 15 sl P76 1 141 15 52 17 P 16 11 16 10 16 41 P 02 16 29 16 75 17 08 1641
CaO 12 1 1 1 1 91 12 01 1 1 96 11 SS 12 29 12 42 12 23 12 41 1116 12 11 17 19 12 67 12 81
Na O 1 81 2 02 1 "6 "1 7,1 2 00 1 41 1 to 1 50 1 46 1 26 1 45 1 40 1 22 ! 16
ksO 028 0 11 O 16 0 29 0 14 0 11 0 P 0 12 0 I 4 0 12 0 11 0 11 0 12 0 15
FLO 2 09 2 10 2 09 2 0" 2 09 2 10 2 li- 2 09 2 09 2 09 2 09 2 09 2 08 207

lot il 99"9 100 K) 99 71 99 51 99 "8 09 5] 0s o ] QO ! i 9957 oo 62 09 58 9941 98 '6 98 T

Si 6 858 6 807 6 916 6 610 6s2|
"

i"s "044 7 IT "12 4 7 257 7177 7 j0o /pl 7 120
li 0066 0076 0071 0 0"0 ()i))() 0 g) OOsl 0()l~ (PPS 00s7 0 054 00s2 0 Üs2 0 058
AI 1442 1511 no» 1 3s3 1 522 1013 1162 110" 1143 (19)0 1140 1061 1002 1114
Cl 0012 001(1 0009 O0I6 0 006 0 02S 0 021 0 024 0 021 0024 0 021 0019 0021 0016
Fe1*- 0 414 0417 0 126 01)1 04P 0 W) OP0 ()2H 0 221 0 000 0271 027] 0236 0212
Fe'1" 0 767 0 306 0 842 0 9s! 0 "92 0"16 0 514 0 905 (1890 I Osl 0 872 0 814 0 771 0 8S5
Mn 0024 0020 0022 0 021 0022 0019 0021 0072 0 022 0 020 0019 0021 0019 0019
Ni 0 029 0 020 0 02s OOP OOI3 0 015 Ol)]" OOP 0 0] s 0 01 I 0 016 0 072 0 021 0 016
Mg 1139 1112 IP! Ills IPs )6sl Isis TS8 1 si)] 161' 1478 1 s"l 1670 1 541
Ca 1868 1829 1 Ss() 1 8^0 ] slO 1 830 |024 I 830 J 9<r 2 021 I s89 1900 19s' 1917
Na 0501 ()s6l 0489 0 6s2 O ss9 0 P6 0410 0415 0 406 0P0 0 403 0 183 0141 0 132
k 0 046 0 0s6 0 066 0 051 0 062 0 02 4 0 02" D(T 0(P6 0 021 0 021 0 021 0 021 0 027
H 2 000 2 000 2 (XX) 2 000 2 000 7 OOO 2 000 ; 000 2 000 2 OOO 2 O00 2 000 2 000 2 qoO

Mg#(FeT08P 0504 0 S00 0 766 OSOs Osp os)s 0 "94 0 "0" 0 ""8 0 300 0814 0 326 0 800
Mg#(Fe1(,)0 7 12 0 7K) 0 7 4! 0-06 (1-10 0"" (>"5j o "s t 0 "sO 0-75 0 "sl 0-6" 0 776 0 760

Mg# MgPMg+FP
1 stochiomeliiseh heiechnct aut det Guindlage Man 21 S lucistolt Atomen und I 1 kalionen - k - Na (Noun N AMP )
b
Poiphjioblaskn "Gianoblast kein l Gnnoblast Rind •- PseuiPmotphosen inch ehemaligem Ompha/it



A-34 Anhang

A5.4 Diopsid-Grossular-Kalksilikatknauer in Calcit-Marmor

TabelleA5 22 Repräsentative EMS-Anahsen s em Diopsid, Grossular, Zoisit und Epidot aus Kalksdikatkncuier

m Calcit-Marmor

Diopsid Grossu lai

Probe CT 13 CA11

33 s7SiO, 53 16 52 61 52 68 52 71 5122 51 35 57 79 18 49 17 99 18 44 18 11 38 46 13 69

llCL 0 01 0 01 0 04 0 01 0 01 0 01 0 04 0 19 0 23 0 25 011 0 21 0 8s OH

AIT) I 57 1 26 126 1 27 1 28 141 1 42 20 05 19 98 19 94 19 57 19 96 1887 19 72

CO, 0 01 0 02 0 00 0 00 0 02 0 00 0 00 0 04 0 0) 0 05 0 05 0 08 0 02 0 04

FeTp 0 00 0 22 021 0 12 0 11 0 00 0 00 421 4 59 4 18 4 88 4 46 377 4 17

FeO 8 18 7 80 7 92 7 94 7 oi 8 P 8 21 421 4 48 415 4 17 1 Sl 4 28 4 40

MnO 0 40 025 0 25 0 29 0 24 0 10 0 55 1 05 1 14 1 24 1 44 1 01 0 94 0 97

NT 0 00 0 10 0 16 0 0s 0 06 0 04 0 10 0 00 0 00 0 04 0 05 0 01 0 05 0 00

MgO 12 28 12 98 12S1 12 "9 12 "9 12 sQ 12 49 0 49 Osl 0 52 Ost 0 ls O 15 0 45

CaO 2170 24 18 24 2! 24 01 2i 30 21 "6 24 10 M 16 i()ll ll) 33 10 6 1 11 61 31 91 2148

Na-O 0 92 0 32 0 8! Osl 0 32 0 35 0 63 0 02 0 01 0 02 0 00 0 01 0 01 0 01

k)0 0 00 0 00 0 00 0 00 0 00 0 00 0 01 0 01 0 01 0 00 0 01 0 00 0 00 0 00

Total 100 44 100 28 10019 10001 100 16 100 59 100 40 99 96 09 56 100 18 100 21 100 10 99 6s 100 24

Si I 980 1 96s 1 96 7 1 971 1 981 1 032 1 9/1 2 OsO 2 940 2 9sl 2 9sl 2985 2 982 2 969

h 0 000 0 001 0 001 0 000 0 000 0 000 0 001 0 011 0 016 00P 0 019 0011 0 049 0018

AI 0 069 0 0s6 0 056 0 056 0 056 0 061 0 061 1 517 l 322 1 306 1 775 1 807 1 720 1784

Ci 0 000 0 001 0 000 0 000 0 001 0 000 0 000 0 002 0 002 0 00) 0 001 0 005 0 001 0 001

Fe'+ 0 000 0 006 0 006 0 00! 0 001 0 000 o ooo 0 245 0 267 0 259 0281 0 257 0 219 0 241

Fe2+ 0 261 0 2 44 0 247 0 249 0 24" 0 2 s4 0 257 0 271 0 290 0 280 0 281 0 246 0 277 0 282

Mn 0 011 0 008 0 008 0 009 0 008 0012 OOP 0 070 0 088 0 081 0 094 0 066 0 062 0 063

Ni 0 000 0 001 0 005 0 002 0 002 0 001 0 001 0 000 0 000 0 001 0 001 0 000 0 003 0 000

Mg 0 682 0 721 0711 0 714 0 "09 0 69" 0 695 0 ()56 0 059 0 060 0 062 0 051 0 010 0051

Ca 0 946 0 967 0 969 0 961 OOsl 0 946 0 964 2 566 2 511 2 518 2 527 2 601 2 645 2 588

Na 0 0(P 0 060 0 060 0 059 0 059 0 061 0 049 0 002 0 002 0 001 0 001 0 001 0 002 0 001

k 0 000 0 000 0 000 0 000 OOP) 0 000 0 O0) 0 001 0 001 0 001 0 001 0 000 0 000 0 000

Mg#(Fe oO>0 721 0 741 0 7)7 0 719 0-19 0 711 0 710 0 OOS 0 095 0 100 O 099 0 092 0 07 4 0 089

Tabelle A5 22 1 or tsetzmp

Zoisit/khnozoisit Epidot
Probe CAL1

13 59

C A13

19 80 18 11SiOs 18 61 IS 61 IS 68 19 21 19 05 19 |- ls 60 P 4! IS 2 4 17 96 37 87

TiO) 0 01 0 06 0 11 0 17 0 07 0 14 0 07 0 01 0 29 0 21 0 20 0 21 O 16 0 16

ALT, 10 98 11 1! 10 47 10 55 K) 79 10 49 11 13 11 29 27 P 2-747 25 70 27 19 27 48 27 00

CisO, 0 04 0 00 0 00 0 00 0 00 0 00 0 01 0 02 0 02 0 01 0 05 001 0 0! 0 05

FoOp 106 291 ! -s ! "O > 2"7 1 SO 2 06 1 12 S 10 84 8 09 7 91 7 88 8 61

MnO 0 00 0 05 0 19 0 2s 0 13 0 19 0 01 0 01 0 10 0 09 0 10 0 08 0 tl 0 08

NT 0 07 0 00 0 00 0 02 0 00 0 01 0 00 0 02 0 04 0 00 0 00 0 01 0 02 0 00

MgO 0 04 0 05 0 17 0 22 0 14 0 16 0 05 0 04 0 05 0 05 0 2 0 01 0 02 0 06

CaO 24 7" 24 92 24 35 214s 2 4 69 2 t )s 2 4 56 24 Ss 24 14 24 P 2146 21 18 2 417 24 01

NaT 0 01 0 01 0 00 0 02 0 02 0 1)0 OOO 0 00 0 02 0 0! 0 01 0 00 0 00 0 00

k)0 0 01 0 00 0 00 0 OO 0 02 0 02 1)1)0 0 00 0 00 0 01 0 01 0 00 0 01 0 00

ILO 195 1 95 1 9s ! 95 1 96 1 96 1 96 1 9s 1 92 I 97 1 Ol 1 92 1 92 1 91

99 58 99 92 99 89 90 0] 100 16 100 2s 1002! 99061 100; 100 00 100 OS 100 14 99 97 99 "8

Si 2 975 2 964 2 977 2 969 2 008 2 992 2 091 2 961 2 992 2 982 1091 2 985 3 966 2 969

ll 0 002 0 00 4 0 oos 0 010 0 00 4 0 008 0 004 0 0)2 OOP OOP 0012 001 4 0 010 0 010

AI 2 SI 4 2Sis 2 761 2 7"0 2 ""! 7 "s ! 2 32 4 2 310 2 490 2 s2s 2 15 1 2514 2 510 2 495

Ci 0 002 0 000 0 000 0 000 0 000 0 000 0 007 0 002 0 0O| 0 007 0 001 0 002 0 002 (1001

Fe1+ 0 P~ 0 160 0 217 02P 0 ISS 0 210 0 170 0 ISO O-Ps 0 160 0 471 0 465 0 162 0 509

Mn 0 000 0001 0 011 OOP 0 011 0 011 0 002 0 000 0 006 0 00s 0 006 0 005 0 006 0 005

Ni 0 004 0 000 0 000 0001 0 000 0001 0 000 0 001 0 00) 0 000 0 000 0 001 0 001 0 000

Mg 0 OOs 0 006 0 020 0 02 s oOlt) 0 013 0 006 0 OOs 0 OOs 0 006 0 08 4 0 00s 0 001 0 005

Ca 2 04s 7 049 2 024 2 016 2 022 2 00" 2 009 2 041 2op 2 0)6 1 9sl 2 013 2 040 2 017

Na 0 001 0 002 0 000 0 0O! 0 002 0 0O| OOOO 0 000 0 004 0 002 0 002 0 000 0 001 0 000

k 0 00! O 000 0 000 0 000 0 002 0 002 0 000 0 000 0000 OOOl 0 002 0 000 0 001 0 000

H I 000 1 000 I 000 1 000 1 000 1 OOO 1 OOO 1 000 1 000 1 000 1 000 1 000 1 000 1 000

Mg#(Fclol)0 01l 0 017 0 092 0 116 0 036 0 0S1 OOP O()!0 oop 0 014 0)64 0 012 0 007 0 016

Mg# = Mg/(AlgTelp
Ptoehiomeliischbciechnetautdet Guindlage \on 12 I adungei
12 Saucistoit-Atomen und 1 Oll Giuppe t/oisit und Lpuioti

und] e,T- Ac mit ( Diopsid) 5 kinoneinmcP 1 Ladungen (Giossulai)



EMS-Daten A-35

A5.5 Meta-(semi-)pelitische Gneise und Glimmerschiefer

Tabelle A5 23 Repräsentative EMS-Anahsen xon Hellglimmer aus (setiu-)pelitischen Gneisen und

Glimmet schiefan

Probe 160.4

SiO) 51 14 50 91 52 80 46 15 49 72 46 70 50 05

liO) 0 77 004 0 05 0T 0 82 0 90 0 05

ALT, 29 66 24 H 25 12 15 42 3015 33 66 20 21

C1T3 0 00 0 06 0 01 000 0 04 0 01 0 01

FeOlol 1 50 5 42 5 88 1 20 1 83 I 18 2 01

MnO 0 02 0 00 0 02 0 00 0 01 001 0 02

NiO 0 01 0 09 0 01 0 01 0 01 0 00 0 00

MgO 2 45 147 179 0 58 2 49 1 29 1 X 1

CaO 0 01 0 22 0 19 0 02 011 0 0 4 001

NasO 0 55 0 07 0 07 0 8S 0 51 0 84 0 61

KsO 9 sO 9S0 0 24 9 66 9 62 9 8s 0-0

FLO 4 55 4 40 4 55 451 1st 4 13 4 49

lotal

l 18

HO 0"

0 01

1 77

0 01

0 01

2 10

0 02

0 63

9 84

152

1 05

10 19

0 06

1 66

0 02

0 0!

2 12

0 01

0 62

0-1

4 s2

0 33

31 99

0 04

1 51

0 01

0 0)

1 s2

0 02

0 73

9 62

4 50

99 76 98 79 10176 99 52 100 00 09 20 99 1 1 99 32 99 s9 99 41

Si 1 172 1471 l 480 1 063 1286 ! 122 1 112 1287 1 296 1 221 3 173 325) 12P 1295

Ti 0018 0 002 0 002 0 013 0 041 0 046 0 012 0 059 0 0s2 0 041 0 012 0 030 0 027 0 042

AI 2 305 1 054 1 952 2 7-js; 2 164 2 6s2 2 101 2 181 2 161 2 slO 2 587 2 469 2 5I2 2 171

Ci 0 000 0 001 O 000 0 000 0 0()7 0 002 0 001 0 001 0 001 0 002 0 007 0 007 0 007 0 006

Fe2+ 0 031 0 109 0 124 0 067 0 101 o 0-7 0 112 0 098 0 092 0 035 0 074 0 075 0 072 0081

Mn 0 001 0 000 0 001 0 000 0 000 0 002 0 001 0 001 0 0() 1 0 000 0 000 0 000 0 002 0 000

Ni 0 001 0 005 0 002 0 002 0 000 0 000 0 000 0 000 0O0I 0 002 0 001 0 000 0 000 0 000

Mg 0 241 0152 0 172 0 033 0 246 0 125 0 2H 0 216 0 709 0 151 0 197 0 192 0 167 0 217

Ca 0 002 0 0)6 0 014 0 002 0 009 0 001 0 001 0 001 0 001 0 001 0 002 0 001 0 000 0 000

Na 0 070 0 010 0 009 0 114 0 068 0 109 0 0-9 0 037 0 030 0 093 0 07 4 0 078 0 088 0 079

k 0 799 0 852 0 777 0 5)9 0 311 0 8 40 0 327 0 511 0 82 5 0 834 077s 0 325 0 845 0 808

H 2 000 2 000 2 000 2 000 2 000 2 000 2 0()0 7 000 2 000 2 000 2 000 2 000 2 000 2 000

Mg#(Fe tot) 0 74 4 0 511 0 515 0 565 0 708 0 624 0 6"! 0 638 0 695 0 610 0 727 0 720 0 69S 0 716

11.41

48 14

0 65

33 30

0 14

1 14

0 00

0 02

2 00

001

(7)58

9 27

155

49 47

0 61

31 85

0 13

1 16

0 01

0 00

1 96

0 02

0 61

9 81

4 56

48 70

0 55

72 54

0 14

1 31

0 02

0 00

1 70

0 00

0 68

10 04

4 54

49 82

0 85

20 42

0 12

1 46

0 00

0 00

2 40

0 00

0 62

9s7

451

99 96 100 40 100 22 99 79

Mg# - Mg/(MgTe, 0

labe Ile A3 21 Toi tsetzung

Probe II 41 DG7

SiOs 50 68 46 51 50 12 16 95 50 4! 48 12 48 21 48 64 45 41 17 52 so 10 49 40 16 1 4 46 61

TiO) 0 84 0 90 0 7(1 0 71 0 3! 0 91 0 95 0 9(1 0 86 0 37 0 78 0 72 1 72 1 52

ALOs 27 96 1181 11 12 12 s] 29 P 29 2- 29 12 29 P 29 25 29 sO 29 50 10 P 11 )S 1152

Ci )0, 0 08 0 01 0 12 0 09 0 11 0 02 0 01 0 00 0 01 0 00 0 02 0 00 0 00 0 00

FeO,(11 1 56 1 16 1 15 2 17 1 47 SC)-) 294 1 11 2 75 2 7S 2 79 2 30 2 61 2 72

MnO OOs 0 0! 0 00 0 00 0 00 0 00 0 00 0 01 0 03 0 07 001 0 01 001 0 00

NiO 0 00 OO7 0 02 0 01 0 00 0 00 0 11 0 00 0 00 001 0 00 0 00 0 00 0 00

MgO 2 O7 1 17 1 75 2 03 2 67 2 82 2 31 2 39 2 71 274 108 2 88 1 10 l 55

CaO 0 00 0 00 0 0s 0 00 0 00 0 01 0 00 0 00 0 0O 0 00 0 00 0 00 0 00 001

NasO 0 49 0-s 0 61 0 6t 0 ss 0 48 0 46 0 tl 0 19 041 0 12 0 25 0 24 0 19

kiO 9 25 10 00 9 K) 9 59 9 11 10 14 10 44 10 14 10 40 10 21 9 72 0 60 0 75 9 65

PLO 4 4S 4 49 4 56 4 43 4s2 4 50 4 sj) 451 4 49 1 48 155 4SI 4 49 4 52

lotal 98 11 99 11 99 9 S 99 2" 99 16 99 4 1 99 S s 99 96 99 12 98 SS 10091 100 51 99 95 100 49

Si 1 19 t ! 110 1 110 1 144 Isp 1 208 1215
7 ")T") 12)1 1 )99 1 100 1266 5 079 1 092

Tt 0 0 42 0 04s 0 015 0 017 0 042 0045 0 043 0 04 s 0 041 0 044 0 0 P 0 016 0 086 0 076

AI 2 20
'

2 664 2 112 2 566 2 29 t 2 PO 2 253 2 27s 2 100 2 126 2 290 2 150 2 625 2 620

Ci 0 00 4 0O0I 0 006 OtXis 0 006 0001 0 000 0 000 0 000 0 000 0 001 0 000 0 000 0 000

Fe,+ 0 087 0 076 0 074 0 122 0 0S2 O 166 0 16 4 0 PI 0 PI 0 1 56 0 184 0 160 0 1 47 0 151

Mn 0 001 0 002 0 000 0 000 OOOO 0 000 0 000 0 001 0001 0 001 0 002 0 000 0 000 0 000

Ni 0 000 0 004 0 001 0 002 0000 0 000 0 006 0 000 0 000 0 002 O000 0 000 0 000 0 000

Mg 0 296 0 116 0 172 0 203 0 264 028! 0 250 0 23s 0 270 0 3~1 0 102 073) 0 149 0 151

Ca 0 000 0 000 0 ()04 0 000 0000 ') 000 0 000 0 000 0 000 0 000 O 000 0 000 0 000 0 001

Na 0 06 4 0 098 0 031 ))031 0 0" s OlPs 0 060 0 052 OOsl 0 05 5 0 040 0 0P 0 044 0 050

k 0 -89 0 351 (TS 5 0 319 0 -06 0 3-9 0 333 OST 0 335 0 3 "2 0 317 0 310 0 310 0S15

H 2 000 2 000 2 000 2 000 2 0O0 2 000 2 ilOO 2 OOO 2 000 2 OOO 2 000 2 000 2 000 2 000

Vlg#(Fe TO 771 0 641 0 60S 0 610 (P6 4 0 629 0 61(1 0 62 ! ObP 0 di¬ 0 661 0 610 OSQl 0 501

Mg# = Mg/(Mg04e ,)
Ionen beiechnel aut det Giuinllase son 11 Saueistolt Atomen und dies Fe _ Fe



A-36 Anhang

Tabelle A5 24 Reptasentative EMS-Anahsen von Granat aus (semi-)pelitischen Gneisen und Glimmer¬

schiefern

Probe 160 4
b b b b b b t. L c C C c t C

SiO) 17 69 17 4 4 18 10 17 "8 17 98 16 60 18 16 18 22 1322 17 80 17 8s 3792 19 01 13 42

TiOs 0 06 0 01 0 06 0 00 0 02 0 04 0 04 0 01 0 04 0 00 0 05 0 01 001 001

ALO3 21 41 20 94 21 11 21 50 21 27 21 25 21 "6 21 71 21 25 21 25 21 17 21 82 22 04 22 00

Ci,0, 0 00 0 02 0 01 0 01 0 00 0 00 0 01 0 01 0 00 0 01 0 00 0 04 0 02 00)

FesOP 011 0 15 0 00 0 10 0 52 2 50 0"5 0-8 0 47 0 95 0 69 1 38 0 00 0 11

leO 11 10 11 16 10 43 10 00 10 04 28 98 25 P 27 96 25 81 29 69 28 96 27 40 27 11 27 76

MnO 2 40 2 76 1 80 1 16 1 11 1 00 0 40 017 0 42 0 70 0 61 0)5 01! 018

NiO 0 00 0 02 0 04 0 09 0 01 007 0 00 0 01 0 00 0 00 0 05 0 00 0 02 0 01

MgO 109 5 19 181 4 15 411 4 14 5 "5 5 90 5 50 481 5 06 6 02 6 08 594

CaO 4 54 1 81 4 46 481 4 97 4 90 SOS 5 ; I 4 97 481 4 79 521 4 79 5 15

NasO 0 00 0 01 0 02 0 01 001 0 01 0 0" 0 01 0 07 0 00 004 004 0 12 0 08

ksO 0 02 0 01 0 02 0 00 0 00 0 01 0 00 0 0(1 0O0 0 00 0 00 0 01 0 05 0 00

Total 10081 9977 9992 10005 100 11 99 5 1 100 1 sJ 10025 00 "8 10001 09 16 10020 99 59 100 12

Si 2 98 S 1 001 1 029 2 990 2 99- 2 92! 2 980 2 080 1005 2 98 4 2 980 2 958 1046 2 987

h 0 004 0 001 0 001 0 000 0 001 0001 0 002 0 000 0 002 0 000 0 001 0 001 0 000 0 001

AI 2 00! 1 979 1 980 2 006 1 978 2 001 2 002 t 097 1 969 1 977 1 999 2 006 2 028 2 016

Ci 0 000 0 002 0 001 0 001 0 000 0 000 0 001 0 002 0 000 0 001 0 000 0 002 0 001 0 002

Fe,+ 0 019 0 021 0 000 0 018 OOH 0 PI 0 044 0 016 0 028 0 0s 5 0 042 0 081 0 000 0018

Fe-+ 2 07s 2 090 2 027 1 986 1 082 1 916 t 8)0 I 821 1 89) 1 960 1 922 178 7 1 771 1 805

Mn 0 161 0 187 0 121 0 091 0 074 0 06 7 0 02" 0 02 1 0 028 0 047 0 041 0 021 0 022 0 025

Ni 0 000 0 001 0 001 0 006 0 002 0 005 0 000 0 001 0 000 0 000 0 00) 0 000 0 001 0 002

Mg 0 165 0182 0 4s2 0 490 0 509 0 401 0 669 0 686 0 645 0 569 0 599 0 700 0 707 0 689

Ca 0186 0 129 0 180 0 403 0 420 0 420 0 428 0 116 0 119 0 407 0 407 0 415 0 400 0 445

Na 0 000 0 001 0 001 0 005 0 001 0 002 0 011 0 005 0 010 0 000 0 005 0 006 0019 0 011

k 0 002 0 001 0 002 0 000 0 001 0 001 0 000 0 000 0 000 0 001 0 000 0 001 0 005 0 000

Mg#(FcT 0 1 50 0 154 0 182 0 198 0 204 0 201 0 26" 0 2"! 0 25) 0 225 0 238 0 281 0 285 0 276

Mg#(FeT 0 148 0 PI 0 132 0 196 0 202 0 101 0 262 0 269 0 2sl 0 220 0 214 0 272 0 285 0 274

Mg# = Mg/(Mgt-Fe)

Tabelle 45 24 Tottsetzung

Probe 1141b DG16
b Ii b b b c c c c

SiO) 16 4 4 16 47 16 91 16 16 16 37 17 10 l" 11 is 60 I7 16 17 70 17 08 76 96 17 16 28 01

LT) 0 02 0 02 0 01 0 01 0 11 0 00 (100 0 04 0 01 0 00 004 0 00 0 05 0 02

ALO, 21 76 21 54 21 15 21 85 22 40 21 15 21 44 210/ 21 19 21 24 21 86 21 52 71 52 21 46

CisOs 001 0 06 0 10 0 0 4 0 05 0 04 0 02 0 10 0 01 001 0 02 0 01 0 01 001

FesO,' ! )7 1 st 121 1 46 2 19 0 57 0~0 0 (X) 0 21 0 12 179 1 73 0 82 0 00
FeO 28 36 28 88 28 58 23 74 2S98 10 31 10 "1 1| !S il 26 11 01 29 11 10 01 10 78 11 10
MnO 1 0 1 1 02 1 00 1 0 4 1 12 2 1 1 1 st ) 74 2 49 2 09 1 27 1 28 1 25 J OS

NiO 0 02 0O4 0 04 0 00 0 00 0 01 0 00 0 01 0 02 0 00 0 00 0 01 0 02 0 07

MgO 4 41 4 40 4 26 1 18 4 61 ! "1 4 22 ! P ! ss ! 81 4 49 4 4! 4 18 4 20
CaO 4 19 1 55 541 4 s6 4 0s 171 1

""
-,

,-,-,

! s
^

1 94 4 6s 187 167 4 16
NasO 0 01 0 00 0 00 0 01 0 1 4 0 01 000 0 04 0 00 0 02 0 01 0 00 0 01 0 01

K20 0 00 (i 00 0 00 DP) 0 00 0 0] 000 0 01 0 00 0 00 0 00 0 01 0 01 0 00

Total 100 40 100 52 ! 00 92 100 47 100 "2 00 84 99 "6 10091 99 9 ] 100 16 10001 99 8 4 99 70 100 48

Si 2 331 2 SS7 2 900 2 377 2 806 2 9-6 2 0-7 < 066 2 98 1 2 99 ' 2 018 2 919 2 074 1001
Ti 0 001 0 00! 0 002 0 002 0 006 OOOO 0 0O0 0 001 0 002 0 000 0 002 0 000 0 00) 0 001
AI 2 029 2 010 1 982 2 Ol¬ 2 0" 1 2 or 2 012 1 971 201 1 1 990 2 0P 2 017 2 000 1 99 7
Ct 0 002 0 00 1 0 006 li 002 0 001 0 002 0 002 0 006 0 0O2 0 001 0 001 0 002 0 001 0 000
Fe'4- 0 206 0 211 0 190 0 206 0 1 !2 0 014 0 042 0 000 0 011 0019 0 107 0 101 0 040 0 000
Fe)+ 1 909 1912 1 881 1 902 1 00! 2 057 2 046 2 054 2 088 2 06) 1 928 1 996 2 019 2 067
Mn 00-0 0 068 0 067 0 (PO 0 074 0 1 14 0 101 0 252 0 169 0 141 0 0S5 0 087 0 0S5 0 082
Ni 0 002 0 002 0001 0 000 0 000 0 002 0 000 0 000 0 001 0 000 0 000 0 001 0 001 0 004
Mg 0 s21 0 s ] 9 0 500 0 5 ] 6 0 540 0 444 0 5(11 0 I7) 0 421 0 481 0 5i() 0 526 0 520 0 495
Ca 0T 0 186 0 PS 0 ls '

0 PI OH" 0 122 0 2 56 0 108 0 116 0 194 0129 OUI 0 352
Na 0 00 1 0 000 0 000 0 002 0 022 0 004 0 000 0 006 0 000 0 001 0 001 0 000 0 00 4 0 001
k 0 000 0 0O0 0 000 0 000 O0O0 0 Otll 0 000 0 00! 0 000 0 000 0 000 0 001 0 001 0 000

Mg#(Fe T 0 215 0 214 0 210 0 2) 1 .) 1 5 0 Pi¬ 0 P2 0 16S 0 ISO 0 216 0 208 0 202 0 19 1

Mg#(Fe 0 0 198 0 197

e)

0 19 4 0 19- 1) 209 O PS ll 101 0 P2 O 16s 0 178 0 207 0 200 0 199 0 191

Mg# = \lg/(Mg+F
* stoehiometiisch benennet au! det 7ii und hge s on 8 8, itionen und 24 Ladungen



EMS-Daten A-37

Tabelle A5 25 Repräsentative EMS-Anahsen von Biotit, Plagioklas undAlkalifeldspat aus ( senu-)pelitisehen
Gneisen und Glimmet schiefern

Probe

SiO)

TiOÏ

ALÖ,
OsO,

reo,,,
MnO

NiO

MgO

CaO

NasO

KsO

FLO

lotal

Biotit

160 4

56 27

2 40

19 87

0 04

18 10

0 06

0 04

10 11

0 00

0 18

8 91

4 02

15 92

2 40

20 29

0 05

1779

0 01

0 05

10 09

001

0 42

9 20

4 00

36 05

2 52

19 58

0 00

17 89

0 04

0 06

9 80

0 00

0 15

8 98

197

10041 10025 99:

Si 2 701 2 690 2 726

Ti 0 115 0 115 0 141

AI 1 715 1 "91 1 745

Ci 0 002 0 001 0 000

Fp+ 1 128 l 114 1 111

Mn 0 004 0 002 0 00)

Ni 0 001 0001 0 004

Mg 1 146 1 126 I 105

Ca 0 000 0 000 0 000

Na 0 085 0 061 0 051

k 0 849 0 879 0 366

H 2 000 2 000 2 000

Mg#(Fc „,) 0 504 0 501 0 494

36 28

2 46

19 40

0 0s

17 83

0 01

0 0s

0 90

0 08

OH

3 "7

107

99 I 7

2 742

0 140

1 723

0 001

1 PO

0 001

0 001

1 IP

0 00"

0 045

0 84s

2 000

0 197

DG16

16 s 4

1 98

17 28

0 07

18 88

Oil

0 00

il 70

0 04

0 24

8 78

1 99

7 741

0 112

1 s29

0 00 4

1 183

0 007

0 000

1 109

0 003

0 015

0 841

2 000

0 525

16 P 16 42 16 61

2 17 2 09 1 67

16 80 17 26 17 01

0 06 0O6 0 04

18 79 P s) 18 91

0 08 0 07 0 11

0 00 0 06 0 00

11 87 11 61 11 71

0 00 0 00 0 00

0 24 0 24 0 14

851 331 3 36

4 00 1 9s ! 97

2 756 2 714 2 7(,"

0 122 0 115 0 095

1 485 1 sll 1 sl7

0 007 0 004 0 002

1 150 1 169 1 105

0 005 0 004 0 00"

0 000 0 00 4 0 000

1 127 1 106 1 121

0 000 0 000 0 000

0 028 0 016 0 020

0815 0 846 0 855

2 000 2 000 2 000

0 320 0 525 0 525

1577

144

18 40

0 06

18 20

0 09

0 01

12 91

0 00

0 20

8 16

401

90 78 99 50 99 14 90 ]0 09 06

26s7

0 030

1 611

0 00 4

1 Pl

0 00s

0 001

1 412

0 O00

0 010

0 792

2 000

0 ss9

II.41b

17 10 15 85 16 07 15 93

1 91 1 78 1 81 1 63

19 47 20 61 20 10 20 62

0 11 0 12 0 08 0 08

1644 16 94 16 67 16 51

004 0 00 0 02 001

0 05 0 01 0 01 0 04

11 89 11 71 U 59 11 55

0 00 0 01 0 00 0 00

on OP 014 0 41

9 02 8 68 9 07 9 00

2 99 1 99 197 197

16 77

1 84

19 56

0 II

16 41

0 03

0 11

11 94

0 00

0 1!

8 86

198

99 95 10015 100 10 90 97 99 79

2 769

0 104

1 7)7

0 006

1 015

0 002

0 007

1 141

0 000

0 049

0851

2 000

0 56 4

2 788 2 691 2 72 4 2 716

0 108 0 101 0 104 0 096

I 725 1 826 I 307 1 837

0 008 0 007 0 005 0 005

1 033 1 061 1 Osl 1 044

0 003 0 000 0 001 0 000

0 001 0 002 0 002 0 002

1 512 1110 I 108 1201

0 000 0 001 0 000 0 000

0 046 0 049 0 050 0 060

0 865 0 832 0 874 0 867

2 000 2 000 2 000 2 000

0 561 0 552 0 55! 0s55

Mg#=Mg/(MgTe 7)
lonen beieehnet aut dei Oiundlage \on 11 SaueistotL Atomen und

"

kalionen t- Na ' K t- Ca (Standaid)

Tabelle AS 25 Foitsetzung

Alkabtcldspat Plagioklas
Probe 160 4 160 4

60 60

OG16

SiOs 64 99 6s21 58 64 58 92 60 02 3341 59 16 62 52 62 41 61 30 62 78 87 12 62 04

IlOs 0 00 0 00 OOO 0 Oi) 0 01 0 00 OOO 0 04 0 00 0 01 0 01 0 01 0 00 0 02

AIT) 18 27 18 16 28 91 2134 26 64 2 4 90 26 40 26 12 2472 24 29 23 82 2197 27 49 2471

CisOi, 0 01 0 02 0 01 0 00 0 00 0 00 0 00 0 02 0 00 0 (10 0 00 0 02 0 00 0 02

FesO,1 0 00 0 00 0 00 0 00 0 03 0 00 0 00 0 00 0 00 0 00 0 00 0 10 0 10 0 00

FeO 0 10 0s5 0 08 0 09 0 00 0 04 0 01 0 29 0 46 001 oos 0 00 0 00 0 02

MnO 0 00 0 00 0 00 0 01 0 01 0 00 OOO 0 02 0 07 0 00 0 00 0 00 0 00 0 00

NiO 0 02 0 00 0 01 0 00 0 00 0 00 001 0 00 ooo 0 00 0 00 0 00 oos 0 00

MgO 0 01 0 02 0 08 0 02 0 06 0 06 0O4 0 02 0 oo 0 00 001 0 00 0 00 004

CaO 0 00 0 01 7 96 6 99 S 11 6 49 3 42 7 91 5 46 5 12 4 72 4 65 8 99 5 26

NaT 0 Ii O 1 4 7(30 7 s6 7 01 7 86 6T 6 95 7 2- -64 7 83 9 20 6 63 3 19

ksO 16 26 1642 0 11 0 P 0 12 0 16 0 12 0 10 0 06 OO7 0 07 0 08 0 08 0 08

Total 99 98 100 77 99 s 1 1 00 23 101 22 10041 100 1 10094 100 55 90 53 100 16 100 7 8 100 70 100 58

Si 1015 1002 2 626 2 69" 2 602 2-00 2 612 2 613 2-38 2 300 2 315 2 752 2 849 2 718

Ii 0 00O 0 000 0 000 0 000 OlXP 0 000 0 OOO 0 001 OOOO 0 000 0 000 0 000 0 000 0 001

AI 0 999 0 996 I 169 1 101 I 13" 1 101 1 191 1 166 1 299 ! 234 I 251 1 279 1 441 1 256

Ci 0 001 0 001 0 000 0 OOO 0 (X)0 0 000 0 000 0 001 0 000 0 000 0 000 0 001 0 000 0 001

Fe,r 0 000 0 000 0 000 0 000 0 001 0 ooo 0 000 0 000 0 000 0 ooo 0 000 0 005 0 001 0 000

fV+ 0 012 0 02! 0 001 0 001 0 000 0 002 0 0(11 0 011 OOP 0 001 0 001 0 000 0 000 0 001

Mil 0 000 0 000 0 000 0 001 OOOl 0 000 OOOO 0 001 0 001 0 000 0 000 0 000 0 000 0 000

Ni 0 001 0 000 0 001 0 000 0 (100 0 000 0 000 0 000 0 000 0 000 0 000 0 000 0 001 0 000

Mg 0 001 OOOl 0 006 0 002 0 004 0 004 OOOl 0 002 0 000 0 000 0 000 0 000 0 000 0 001

Ca 0 000 0 000 0 182 () 111 0 lo t 0 108 0 40! 01-7 0 261 0 246 0 725 0219 0 423 0 2 19

Na 0 010 0 011 0 603 0 63 1 0 602 0 6"6 0 55 1 0 s98 0 629 0 663 0 681 0 782 0 572 071S

k 0 962 0 96 4 0 006 0 009 0 00' 0 009 0 00" 0 006 0 001 0 004 0 00 4 0 004 0 004 0 004

Anoithit 0 000 0 000 0 184 0 lis 0 101 0 111) 0 406 0 134 0 292 0 260 0 2P 0 218 0 426 0 256

Albit 0 010 OOP 0 610 0 656 0 601 0 680 0 SS7 0 6)0 0 "04 0 72" 0"4S 0 778 0 569 0 7 40

Oithoklas 0 990 0 987 0 006 0 009 0 00 0 000 0 007 0 006 0 004 0 004 0 00) 0 001 0 004 0 004

x An 0 000 0 027 0 186 0 US 0 195 0 111 0 409 0 13" 0 20! 0 2-0 0 740 0 219 0 128 0 257

' stochioiuetiisch beieehnet aut dei Guindlage \on 7 Kationen und 16 Ladungen



A-38 Anhang

A6 Probenverzeichnis

Tabelle A6.1: Im Rahmen dieser Arbeit verxvendete Gcstcinsproben. Römische Ziffern vor dem Punkt be¬

zeichnen Profile, arabische Ziffern (z.B. 163. 160, 161, 31. 32 etc.) einzelne ultramafische Linsen (vgl. Fig.
2.1 für Lokalitäten); nach dem Punkt sind die Proben jexveils fortlaufend niimmeriert worden. Weitere Ab¬

kürzungen: DG = meta-(sem'n)pclitische Gneise und Glimmerschiefer, «Nebengesteine»; BS = GKS =

karbonathaltige Glimmerschiefer, Granat-Knotenschiefer (ex: •<Biindnerschiefer»); KS = Kalksilikatfelse:

CM = Calcitmarmore; UM = ultramafische Gesteine. Zahlen in der letzten Kolonne bezeichnen die Orien¬

tierungen der Dünnschliffe (entweder nach Schieferung S oder nach Lineation L).

Probe-Nr. Kurzbeschreibung Koordinaten Hohe Methodik Bemerkungen

a) Peridotitkörper Mg 163a: mittlen Koord 70S'2Ü0/I31 TP/— TT.PPTTTÖ is-gl auch Dchnlkcirle)

161a 1 Plag-Amphiboht
163a 2 Ep-Di-Kalksihkatlels
163a 3 Grt-Zweiglimmerschiefer
163a 4 Cbl-Pcridotit mit Tc, Mgs

I63a.5 Chl-Tr-Mgs-Kiiauer
163a 6 Metarodingit mit Blackwall

163a 7 Calcitmarmor

163a 8 Grt-Zweigliminergneis. augig
I63a.9 Icukokrater Kontaktgneis
163a.l0 Skap-DLKalksihkatfels
163a. 11 Kalksilikatfels mit Plag-Ader

163a.l2 Tc-Chl-Pcridotit mit Cnmm

163a. 13 Mgs-Cumm-ChLPeridotit
163a,14 Metarodingit mit Blackwall

163a. 15 Eklogit. Grt-Aniphibolit
163a. 16 Chl-Pendotit

16!a.!7 Metarodingit. Gross-Ader

163a,18 Qz-PIag-FeL
163a.l 9 feink. Ep-Di-Kalksilikalfels
163a.20 grobk Di-kalksihkatfels

161a 2 t heller Qz-Fsp-Gneis
163a.22 Skap-Plag-Fels
163a.23 Tc-Chl-Pendotit

163a 24 Te-Chl-Peridotit. En-l'uhrend

163a,25 grobk. Di-Kalksihkatfeh

I61a,27 Plag-Fcls, mit Ep, Amph
165a 28 Eklogit, Ssmplektit-Eklogit
163a.29 Ssmplektii-Eklogit
163a.30 Grl-Amphiboht
16!a.l I Ol-Tr- Chl-Mgt-Ader in UM

161a.32 gebinderter Chl-Pendotit

163a 33 (En-) Tc-Chl-Pendotit. Lagenbau

163a.34 Tc-Chl-Pendotit

163a 55 grobk. Di-Kalksilikatfels

163a 36 Mctarodingil
163a.3 7 Grt-Z.weiglitiimersehieter
16.1a.38 Metarodingit. Gross-Ader

163a 39 Qz-Fsp-Flasergneis

163a 40 Metarodingit mit Biackw all

163a 41 Chl-Amph-BlacTall
161a 42 Chi- IT-Blackwall. ± Ol

163a 43 En-Chl-Pendotit

I63a.44 (SpnplP Eklogit
163aR Metarodingit mil Blacks) all

708PS0/I3L220 2410 XRF S,/B: 055/45

708'2S(VI3L22O 2410 grobkörnig, Kontaktgestein
708PS0/I3L310 2405

70S "280/131'210 2410 XRF Sj/B: 090/24

70S'280/I3L240 2415

aus Schult, Nordenide der Linse

708'270/13L160 2400 S,/B: 072/22: mil Skap
708'270/I3L160 2400 mit D2-Falte
708'270/13L160 2400

7Ü8P70/13L160 2400

708'27(T3L160 2400

70S'28O/13LI8O 2405 XRF S: 240/10. 2 DS

708'280/131'180 2405 XRF

70SP80/13L190 2405 XRF Zo-Lineation prä BW

70S'290/13L1SO 2405 XRF. EMS 2 DS

708P90/13L170 2405 XRF. ICP-MS deutliches L: S: 091/80

708T90/13Ï' 170 2405 S: 069/85

708P80/13L180 2400 Kontaktgestein
708710O/13L17O 2410 S ,/B: 070162

7087100/131'165 2410 Mctaophikaibonat p)

7087100/13 LI 70 2410 Grt-führcnd

70S'2S0/I3L210 2410 Kontaktgestein
7087120/11L PO 2405 XRF S .258/67

7087120/13LP0 2405 XRF DS senkrecht S

70SP50/I3L120 2415 XRF Metaophikarbonat
70S'350/L1L120 2415 Kontaktgestein
7087150/131'050 2415 XRF

7087150/13 L050 2415 Ader mit Zo. Hgl. Bi. Qz

708T50/13L050 2415 XRF altcrierter Eklogit
7087175/131 "050 2420

7ÜSP70/13L050 2420 XRF lagenweise alteriett, 3 DS

708"360/131"()50 2415 EMS. XRF. ICP-MS Ol-Amph-Lage
708"360/13L050 2415 Spi-L- 200/10: S: 090/80

aus Schutt unterha lb Linse XRF Metaophikarbonat
aus Schutt untei ha!lb Linse EA1S. XRF Fragment in Kalksilikatfels

70S712O43L06O 2400

"OS'lsüPlLHX) 2405 XRF

708P5O ] 11'160 2190 es. DTaltep)

70S"315 PL PO 2400 XRF Di-reiche Ader, in BAA' fort¬

gesetzt

708'1 PO 51 "PO 2400 XRF

70S"iP PI PO 2400 XRF alteiiertcr Peridotit

7087H5TLPO 2400 XRF

7087150 PL050 2415

aus Svhuit Sudemie der Linse XRF

mit Q7-Hgl-rcichen Zonen

BAV zoniert, Gross-Adern

h) Peridotitkörper Mg 163b: miniere KoetJ. TSTO 171 020— OP/5PTPP20 ikeme Dnatikartt)

163b. 1 HellgJimmer-Schuppengneis 70S'36O POTO 2400

1636 2 Icukokrater Qz-Esp-Gneis "08"!6o po'OSii 21-0

1636.1 Grt-Zv>eïglimmcrgncis 705'!T/1 lOPSO 21-0

1636 4 Tc-Chl-Peridotit, mit Tr/Cuimn 7ü8'180 |10'95() 2!"5

1636.5 Di-Kalksilikatfels 70S'!7(Vlll'i)'iO 2.19(1

1636.6 Kalksilikatfels 7O8"37O/13LOO0 21°0

XR

P: 160/27: S:7B: 102/51

Ls: 157/23: S,/B: 095/33:

Top nach SE

S: 060/50

Mctaophikaibonat C)

Kontakt zum Gneis



Prohenverzeiclin is A-39

Probc-Nr. Kurzbeschreibung Koordinaten Höhe Methodik Bemerkungen

1636.7 Kontaktgneis 708"37O/!!LO00 2390 Kontakt zum Kalksilikat

1636.8 En-Chl-Peridotit. wenig Te aus Schutt. Nordend 1 der Linse XRF, ICP-MS

1636 9 Metarodingit 708" 170/110P90 217() XRF

1636.10 Bi-Plag-Amphibolit 7()S"160/13O"990 2170 S ,/B: 070/52

163b. 11 Amph-Chl-Pcridotit 708"380T10'990 2175 S: 076/80

1636.12 Ch1-Peridotit.Tr-Chl-OL.Ader 708"38ü/130'990 2575

1636 13 Grl-Zw eiglimmergneis 708"4()Ü/130"980 2390 L2; S ,/B .-075/73

163b. 14 En-Chl-Pendotit, kaum Tc 708"400/130'900 2370 XRF mit Spi-Lincation
1616.16 Mgs-En-Ol-Tc-Fels, grobk. 708"400/130"900 2275 alterierler ChLPeridotit

163b.l7 Metarodingit 708"400/l30"9I0 2370 XRF

1636.18 Tc-Chl-Pendotit. wenig Mgs 708"420/130"S90 2370 XRF

163b. 19 Grt-fiihrender Amphibolit 708"410/130'970 2380 XRF S,/B: 057/59: Gil-Pseud.

1636.20 Ep-Plag-Amphibolit 708"4I0/130'970 2380 S1/B: 090/65. Gn-Pseud.

I63b.21 Mgs-Tc-Chl-Peridolit 708"420'130'070 2385 XRF Lineation: S: 260/85

163b.22 Chl-Amph-Fek 70S"4ü0/P0"910 2370 XRF alterierler Metarodingit
163L.23 Tc-Chl-Peridoiii 70S'400/I30"010 2170 XRF S- 084/35

163b.24 Mgs-En-Chl-Tc-Fek grobk. 708'440'l30'850 2370 XRF allenerter ChLPeridotit

1626 25 grobk. Di-Amph-Kalksilikatfels 708'455/110"840 2360 XRF Mctaophikaibonat
1616 26 Bi-reichei'Q^-Fsp-Flasergneis 708"4l()''P0"910 2375 deutl. L_7

1636.27 leukokrater Qz-Fsp-Gncis 7()S'350/P0'820 2350 Lp 158/04: Ss: 170/09

1636.28 aLenertcr Metarodingit aus Schutt XRF mil ChLAmph-Blackwall

1636.29 Metarodingit mit Gross-A'ene aus Schutt XRF

1636 30 Ol-Tr-CliLMgt-Vene 70S'400'PO,9()0 2170

I6.3b.31 fcmk. Di-Plag-Kalksilikatfels 708"455 l30'S40 2360 EMS. XRF Metaophikarbonat, mit

c) Peridotitkörper Mg 163c: mittlere Koord. 70S'400/13T010 — 708'460/J30'S70 (keine Detuükurie)

163c. 1

163C.2

163c.3

I63c.4

163c.5

163c 6

Tr/Cumm-Tc-Chl-Peridotit

En-Amph-Chl-Peridotit

Ep-Di-Kalksilikattels. miltelk.

SympLEklogit/Grt-Amphibolit 708"52O/LK)'03O 2410

708'42O/P0"9-O 2400 XRF

708"4507P0'910 2400 XRF

70SP50/P0"9)0 2400 XRF

Svmpl-Eklogit/Grt-Amphibolit

Ssmpl-Eklogit

70S'480T1LOOO

708"480/l!LOOO

2410

2410

XRF

XRF

Om-Pseudomorphosen

deutl. Mgt-Linear
En gut erhalten

Kontakt Pcridotit-Gneis,

Metaophikarbonat (7)

Eklogit-Lmsc in Plag-

Amphibolillage
dito

dito

d) Peridotitkörper Mg 31: mittlere Koord. ~0S'350/131 'KG— 7üS'40<V131 'S 10 12 Linsen in St luilihalde: vgl auch Detailkarte)

nahe Rodingitgang
wenig Semplektit

mit Amph-Flammenstrukt.
boudinierte Dunit-Lage
viel Tr/Cumm und Mgt
Si: 226/26. wenig Stau

mit Tr-Chl-Schiefcr

(Kontakt zu Metarodingit)
S/B: 255/75

mit Zo/Klzo; E\-Eklogit ?

Grt-Pseudom. aus Chi

wenn Ky. Stau

allenerter Metarodingit

\ iel Mgt (hoher Cr-Gehall )

Mctaophikarbonal (9). am

Kontakt zu Gneisen

Metaophikarbonat
S/B: 245/44

S/B: 231/35. .Am-Flammen

Metaophikarbonat

S;: 228/35: FAEs

Ls: 161/20: S:: 108/14

Kontakt zu Rodingit
Kcmtakt Gneis-Penciotit

Konlaktgestein
nul Ds-Falte: grosser DS

sehr feinkörnig
mil Mgs-Anth-Fe- Ader

.11 1 Tr-Chl-Peridotil, mit Cumm 70S"3O0/li|"82.8 2270

11.2 Ep/Klzo-Amphibolit aus Schutt unterhalb dei Linse XRF

31.3 feink DLPlag-Kalksihkatfels 708716OTL0OO 2245

31.4 Amph-Clil-Pendotn 7()8"3S0/|ll"S5O 2260 XRF. ICP-MS

11.5 F.n-Chl-Pendotit. wenig ]"c 70SP80/PL850 2260 EMS, XRF

21.6 Grt-Kv-Zweigliiiimersehiefer 70S"400/11L000 2245

31.7 Tr-ChbPctidotit aus Schuft untei halb der Linse XRF

11.8 Tc-EnTbl-Pendotit 7087150 I7LS65 2260 XRF

31 9 Ol-Tr-Chl-Mgt-Knaiier/Aene aus Schutt unteihalb der Linse

31 10 Grt-Aniphiholit 708"!45T!LS65 2275 XRF

11 11 Chl-Akl-Sehieter 70S"145, PL865 2 2
"

5

31.12 Grt-Zweiglimmerschiefer 708-2O00ir82O 2290

31 13 Amph-Ep-Fels -08'145 PL865 22 75 XRF

31.14 Tc-En-Chl-Pendotit 7o8'140'LlL80ù 2 2 60 XRF. ICP-MS

31.15 Te-Chl-Peridotit, wenig En "OS" 140/131 "890 2260 XRF

31 17 Di-Ep-Kalksihkatfels 70S'33s'l3LS90 2270

31 18 feink. Di-Plag-Kalksilikatfels 70S"150'|1LS95 2255 EMS. XRF

31 19 (Git-) Amphibolit 70S "560/PL 895 2250 XRF

31.20 feink Di-Plag-Kalksilikatfels 70S'i60'L!l'900 2245

31 21 leukokrater Zweiglimmergneis "0S7P0 ! U'9]0 2240

.11.22 Grt-RpZweightnmerschiefer 70S'1"0 P1T0 2240

31.23 Tr/Cumm-Clil-Peridotii,'Schiefer 708'165 Pl'8"0 2250 XRF

31.24 Ep-Bi-Plag-Kontakltels "OS'.loOO M'320 2250

31.25 Ep-Amph-Fels 708POO PL320 2250

31.26 Amph-Chl-Peridotit aus Schutt unteihalb der Linse

31.28 Metarodingit, frisch 70871-0 PLS50 2260 XRF

31.29 En-Chl Peridotit. + Te aus Schutt unteihalb dei Linse XRF

31 30 Tr/Cumm-Tc-En-Chl-Pendotit aus Schult unteihalb dei Linse XRF. ICP-MS
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Probe-Nr. Kurzbesehreibung Koordinaten Höhe Methodik Bemerkungen

31.31

31.32

31.33

31.34

31.35

31.36

31.37

31.39

31.40

11.41

11.42

31.43

31.44

31.45

3146

31.47

31.48

31 49

31.50

31.51

31.52

31.54

gebändelter Amphibolit

Amph-CM-Peridotit

Amph-Chl-Pendotit

grobk. Mgt-Tr-Chl-Ol-Ader
feink. Plag-Di-Kalksilikatfels

feink. Plag-Di-Kalksilikatfels
En-Chl-Peridotit. wenig Tc

Anaph-Chl-Blackwall
En-Chl-Peridotit. mit Tc

Tr-Chl-Peridoiit. grobk.

alterierler Metarodingit

Metarodingit. mit Blackwall

Amph-Ep-Fels. ± Chi

Chl-Peridolit. Ti-Chl-BAV

Tr/Cumm-Chl-Peridotil

En-Chl-Peridotit. mitTe

Amph-Tc-En-Chl-Peridotit

Amph-Tc-Chl-Pcridotit. wenig En

Ep-Amph-Fels

Plag-Bi-Fels. mit Klzo

feink. Di-Ep-Fels. siel Tit

grobk. Amph-Chl-Blackwall

aus Schutt. Gagnonekessel

708"370/L1L860 2260 XRF

aus Schutt unterhalb der Linse

708'370/131'860 2260

7()S'390/13L825 2270 XRF

70S'390/I3L875

aus Schutt unterhalb d>

708"390/13LS25

708"370/13L845

708'170/13L855

708M75/13L850

7O8P70/13L845

708'370/LlLS45

aus Schutt unterhalb d

7087150/1! 1'900

7O8P80/13L840

aus Schutt unterhalb der Lin

708' 380/13 L 840

7087150/L3L9I0

708"400/13L820

708"400/I31"S20

708"400/13L820

7370

er Linse XRF

2270 XRF

2270 XRF

2260 XRF

2265

2260 XRF

2260

ei Linse XRF

2260 XRF

2270 XRF

er Linse XRF

2270 EMS

2260 XRF

2260

2260 XRF

2260 XRF

Di-Falte; helle Bänder Qz-

Plag- und Ep-reich
mit Tr-Chl-Blaekwall

D2-Fallc

mitAniph-Flammenstrukt..

Metaophikarbonat
dito

Tr- und/oder Anth-führend

S/B: 290/87

niitMgsTirt-Pseudom. (?)

ehemals rel grobkörnig

alterierter Metarodingit
Kontakt zu Rodingit

En teilweise vertalkt

z.T. viel Mgs
Band aus Tr und Erz (cv.

ehem. Pvrocemt Lage)
alterierter Metarodingit

Kontaktgestein
alterierter Metarodingit
dito

weitere Peridotitlinsen (vgl. Fig. 2.1 lür Lokalitäten: keine Dctailkartieriingen: Ar. der 1'insert nach Trommsdorff, unpubl.):

160.1 Grt-Bi-IIgl-Plag-Fels. Amphibolit 7O7'8OO/13L750 2360 ehem. Eklogit (7)

160.3 En-Tr-ChLPendotit 707P00/13L75O 2P0 EMS. XRF. ICP-MS Tr-Chl-Pscud. nach Grt

160.4 Grt-Bi-Hgl-Plag-Fels 707'800/111 '750 2360 FAIS Kontakt-Glimmerschiefer

160 5 Grt-Bi-Hgl-Plag-Fels. Amphibolit 707'800/111'750 2160 Amphibolit Xenolithe.

ehem. Eklogite (°)

160.6 Grt-Bi-Schiefer 707'SOO/I3F75O 2380 kontaktnah

160 7 En-Tr-Chl-Peridotit 707"800/I3 L750 2375 XRF Pscud nach Grt

161.1 Grt-Ep-Amph-Fels
161.2 Tc-Chl-Pendotit. mit Mgs

1613 unreiner Calcntmannor

161.4 Klzo/Ep-Plag-Amphibolit
161.7 Tc-Chl-Peridotit. En-Rclikte

161.10 Amph-Kalksihkatfels

29 1 Klzo/Ep-Amphibolit
29 2 Amphibolit
29.5 Cc-Marmor mit Klzo/Ep, Di. Qz

29 6 dito

29 7 Tr-Mgs-Sehiefer iUltramafitit)

29.8 Tr-Chl-Pendotit. wenig Te/Mgs

30.2 Mgs-En-Ol-Tc-Fels iAIEFTi

10.3 Mgs-Tc-Pcridotit. wenig fr/Chi

30 4 Mgs-Tc-Pendotit. wemg Chi

30 5 heller Amph-Plag-Kontaktfek
30 6 grobk. Mgs-En-OLTc-Fels
10 8 Bi-Chl-Plag-Gneis. gelleckt

30 9 gebändelter Amphibolit, z 1" Bi

30 10 Kalksihkatfels/Aiiiphibolil

l En-Tr/Ciiniin-Te-ChLPeridolit

4 Metarodingit. altenert

5 grobk Di-Amph-kalksilikalfels
32.7 Tr-ChLPeridotit. Ol-Tr-Knauer

8 Tr/Cumm-Chl-Pendotit

32.9 Metarodingit. mit Blaekw all

32.11 Zweiglimnierschiefer
32.12 Tr-Chl-Pciidotit. mit Mgs. Atg
32 15 Akt-Plag-Gneis. leukokrat

32.18 Zo''klzo/Fp-Plag-Amphibolit

7()7"975'L1L525 2130 XRF

707"990/131 "480 2335 XRF

707-090/131 "480 23)5

70S-000/13L450 2315 XRF

707-990/13L-P5 2110 XRF

707-990/13L525 2110

708-275/131-920 2200

708-275/13L920 2300 XRF

70SP75/13L920 2280

708-275/PL920 2285

7O8P75T1L920 2300

7()8"275/Ll]'O20 2105 XRE ICP-MS

708P60 132-110 2200

70s"850T32'loO 2200 XRF

708'850 132'300 2200

"08'85() 112' 100 2200

"OS'oio, l?2'3SO 2100 XRF

7()8'SSOT32'310 2190

708-8S0.'132'110 2190

708-010/ L12'380 2190

708-4S5'L1LS50 2250 XRF. ICP-MS

708-525TL850 2250

"05-57O7I3L88O 2250

708'5l()01L870 2245

708-5 10, PI'S"!) 2245

70S -550' PI '865 2245 XRF

"08'550TL865 2240

7O8"575'Ll|-8s0 2240 XRF. ICP-MS

708'540/I31'800 224(1

70S'54O/PLS50 2250

alterierter Metarodingit
Ol-Tc-Pseud. nach En

cv. Ds-Faltc

Ol-Tc-Pseud. nach En: Mgs

Lagen oder Boud. m Gneis

S]/B: 255/70

rel. feinkörnig, dunkel

S ,/B: 080170

S ,/B: 210/70

S ,/B- 080/52; rekrist. Porid.

S;. 348/05: im lonitisch

S: 157/35

typischer MEET rekrist.

Kontaktgestein

D3-Falte; grosser DS

Kontaktgestein (7)

DS orientiert nach S/B

wenig Amph-Blackwall

Metaophikarbonat P)

S: 198/12

Di-Falte; z T. mit Mgs. Tc

S : 250/80: L;: 162702

S: 150/35

Kontaktgestein zu UM

Ev-EkloeitCO



Probenverzeichnis A-41

Probe-Nr. Kurzbcschreibung

32.19 Grt-Amphiholit/Grt-Klzo-Fcls
32.20K ChLPeridotit mit Lagenbau

32.21K Metarodingit. alteneit

32.22K Tr/Cumm-Chl-Pertdotit

32.23K grobk. Di-Amph-Kalksilikatfek
32.24K ChLPeridotit. Anto-Ader

32.25K dito

32.26 Tc-Amph-Chl-Peridotit
32.28 Ep-Kalksihkatfels

34.1 Cumm-Te-Chl-Sehiefer

34.2 Amph-Plag-Fels, mil Ap. Tit

34.4 "lT-Chl-Peridotit. e\ Cnmin

34.5 Grt-Amphiboht. feinkornig
34.6 Grt-Zweighmmergneis

Koordinaten Höhe Methodik

708"540/131'850 2250

708'570/13L860 2255

708'550/13L880 2250

708"580/131"860 2250

708"60O/13L880 2240 XRF

708"580/13L865 2250

708"580/13L865 2250

708"590/131'865 2240

708"640/13L885 2240

708"600/13L750 2270 XRF

708"600/13L750 2265

708"600/11L750 2270 XRF. ICP-MS

Bemerkungen

708"600/I3L750

708-600/131-750

ehem. Eklogit, gebändelt?
Bohrkern durch D)-Falte

Bohikern; durch BAV

Mgt-Tr-Chl-Ol-Vene

Metaophikarbonat
rel. Amph-reich

dito

LTkrcnulation
Kontaktgestein, viel Amph

«Speckstein»

Kalksilikat/Konlaktgneis
mit grossen Ol-Klasten

rekrist. Eklogit P)

D,-Falle

36 2 Amphibolit
36 3 Cc-Marmor. kieselig

36.5 Klzo/Ep-Amphiboht
36.6 Metarodingit. zonierte Blackwall

MP LI Te-Chl-Peridotit, etw. Amph
MP 1.2 Ep-Amph-Schieter/Fets
MP 1.3 Amph-Tc-Chl-Schiefer (UM)

MP 1.4 leukokrater Zweiglimmevgneis
MP 1.5 Grt-Amphibolit. z T. mit Klzo

MP 1.7 Bi-Grt-Amph-Plag-Fels

MP 2.1 Tr/Cumm-En-Chl-Peridotit

MP 2.3 Amph-Di-Fels. viel Erz

MP 2.4 Tc-Chl-Peridotit. wenig Cumul

MP 2.5 leukokrater Zweiglmimeigneis

70S" 7 50/131 "700 2200

70SP5O/13L7Ü0 2200

708P50/L1L700 2200 XRF

70S'750/I3L700 2200 XRF

7Ü9-140/I33--400 2250 XRF

700"140/133'400 2250

709"140/133"400 2260

709-140/LI 3 "400 22"0

709"140/133'480 2260

709'140/113'4S0 2260

709-1)5/133-620 2270 XRF

700"U5/133"620 2270

700"1L5/L13"620 2270 XRF

700-115/133-620 22"0

stark geschiefert
mitBi.Tr.Qz. Skap.Ep.Di

Git-PseucPE\-Eklogit(?)

S2: 193/28

alterierter Metarodingit

«Speckstein»

Lp 150/03; Ss: 268/10

Plag/Amph sympl. verw.

alterierter Gneis;

Kalksilikatboudin darin

Chl-Aggregate/CIuster

Metarodingit. cv. alteriert

Chl-«Nester->, Grt-Pseud.?

Ss: 106/18

Nebengesteine ;u den Peridotitlinsen (va. Gneise und Schielet ) tinvic weitere (iesteine /Marmore, Amphibolite, Ultramafitite etc.):

DG 1

DG 3

DG 7

DG 8

DG 9

DG 10

DG 11

DG 12

DG 14

DG 15

DG 16

DG 17

DG 18

DG 19

DG 20

DG 21

DG 23

DG 24

DG 25

DG 26

DG 27

DG 28

DG 29

DG 30

A'G-Siml

VG-Sim2

Ekl

BS I

Git-Ky-Zweiglimmerschiefer

Grt-k>-Zweiglimnierschiefer

Zwciglmamergneis

Grt-Ky-Zweiglimnierschiefer
Grt-Zweiglimmergneis

Glimmerschiefer. Grt-Amphibolit 707P75/L3] '490

708'660/13L925 2225

70S'70O/]3LSS5 2215

aus Schutt nahe Mg 163b

707-775/PL490 2280

707P75/13L490 2280

780

EMS

dito

Git-Kv Zweiglimnierschiefer

707-775/131'490

707-775/L1L490

2280

2280

Bi-Amphibobt; Qz-Fsp-Lage aus Schutt. Gagnonekessel

Grt-K\-Zweiglimmcrschiefei aus Schutt. Gugha (Mg 30)

Grt-Bi-Plag-Augengneis

Zweiglimmersehiefer. Cc-Marmor 7OS'700/13 1
'

Ep-Bi-Aniph-Qz-Plag-Gneis

dito

Grt-K\-Bi-Plag-Augengneis
leukokrater Streifengneis

leukokrater Streifengneis

Bi-Qz-Plag-Fcls mit Chi. Grt

Qz-Fsp-Fels, z. L grobk.

gebandener Zweighmmergncis

Ep-Bi-Ainphibolit

gebändelter Zweiglimmergnets

gebändelter Bi-Gneis

gebandener Zweiglimmergneis

heller (Aerzasca-) Augengneis

Hgl-Bi-Augengneis

Ssmplcklit-Eklogit
Git-Knotensehiefer

708"760/l32"llO 2215 E.AIS

70S'700/|iL700 2210

708"7407P2"O80 2220 XRF

-08-740/112-080 2270 XRF

708-760/1 PN 10 2215

aus Schutt. GagnomAessel

aus Schutt. Gagnonekessel

708-650 112-020 2230

"08-650 132-020 2230

aus Schult. Gagnonekessel

aus Schult

aus Schutt

aus Schutt. Gagnonekessel

aus Schutt. Gagnonekessel

70S'SOO 112P60 2030

708'SOOT 32T)0 29l()

707P7503L49O 2280

"/OTXsO/lTPT 2200

senkrecht S:: 172/15

S2. lS4/10:Ls; 164/07

mit Hgl-«Knoten/Augen»
neben Eklogit-Linsen
zwischen Eklogit-Linsen

Hgl (Plie) mu Qz-Fsp-Bi-
koronas; ehem. Eklogil

relikt. Hgl mit Qz-Fsp-Bi-
Koronas (HP-Metapelit ?)

Ps-Faltcn

wenig Stau/funn

viele Grt- + Qz-Incl. in Plag

Metalonalit: L;: 177/15;

S:- 224/19

Grt- + Qz-lncl. in Plag
Di-Falte; Grt-/Ep-führend
Ds-Falie: grosser DS

ev. Leuko-/MeIanosoni (7)

Chl-Pseudom. nach Grt

D,-Falten

Ds-Falten

D:-Falte

Ds-Falte

Ds-Falte

S:: 202/05; Ip 168/02

L; 168/07: SsTOS/10:

Top nach SE

Ss; 124709
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Probe-Nr. Kurzbeschreibung Koordinaten Höhe Methodik Bemerkungen

GKS2 Gn-Knotensehiefer. karbonatisch 709"330/133'620 2190

CM 1 Bi-Di-Ep-Tr-Calcitmarmor 70S"725/131"650 2,

UM 1 Tr/Cumm-Mgs- Ic-Chl-Schiefer 708"725/I3L650 2

UM 2 dito 708725/]3U650 2.

1X161 Tr-Chl-Peridotit 708"630/l31"850 2,

KS 1 Di-Ep-Amph-Kalksilikatfels 708700/13 L700 2.

KS 2 grobk. Di-Plag-Akt-Kalksilikatfels 708"7O0/13L7O0 2.

CAI3 Cc-Mannor, Zo-Di-Gross-Knauer 708'275/13L920 2.

A2I1I Kalksilikatfels. Gross-Fels 708775/13L920 2.

Hgl 1 Hgl-Klast in Zwciglimmergneis aus Schutt

Dist Ky-Hgl-Qz-Knauer aus Schutt, Val Gagnoiv

Amph 3a Plag-Amphiboht 708-530/131-930

CH257 Grt-Pendotit 7()7"80ü/13 L750

30

30

30 XRF

60 XRF

80

30

80 EMS

so

2240

EMS

L2: 140/05: S2: 200/05:

Top nach SE: ev. Bundner-

scbiefer (7)

Sj/B: 135/50

Ds-Falte: «Speckstein»

«Speckstein»

wenig Tc, Cumm

Metaophikarbonat ('')

Gross zu Ep+Qz zerfallend

Gross zu Ep-Sympl zerf.

Hgl mehrere cm-0

ev. Grt-Pscud.

UM-LinseMg 160

Profile:

Profil I - Val d'Efra: Koord. 70S '370/132 '200 bis 70S '470/131 '940

1.1 leukokrater Zweiglimnierschiefer
1.2 Grt-Ky-Stau-Zw'eighmmei'schiefer
3 Bi-Amph-Schiefer (Amphibolit)

8 Bi-Amphibolit, gebändelt
1.10 Bi-Amphibolit. Grt-fuhrend

10) Tit~klzo/Ep-Amphiboht
1 103 En-Tc-Chl-Peridotit. wenig Algs

1.11 Grt-Zweiglimmerschiefer
1.111 Plag-Klzo-Amphibolit
1.113 Stau-Git-Ky-Zweiglimmerschiel'er
LI 14 Stau-Grt-Kv-Zweiglimmerschiefer

2070

2090

2110

7170

2200

2200

2200

2210

2210

2210

2250

XRF

XRF

S2: 003/04; 1.2: 346/03

S2/L2: 164/04

S2: 137/05 Ls 163/04

S2: 100/06 1.5 156/04

Sy. 204/30 Ls 146/14

S7 189/14 1-2 147/20

S, 194/04 Ls 162/04

Ss. 130/17 Ls 142/19

S,' 182/13 Ls 159/10

Profile II und III-Val Mött, Siidende Linse Mg 163a: Koord. 707'930/J30 Ml) bis 70S' 000/131'150 (Profil B. Tafeln 1/2)

II. 1 leukokrater Zweiglimmergneis, augig
Grt-führendcr Amphibolit. ssmpl

Bi-Qz-Amphiboht

feingebanderler Glimmerschiefer

Turm-fuhrcnder (Grt-) Zweiglimnierschiefer
Tiinu-Eiiiknstall (Klasn m Glimmerschiefer

leukokrater Zweiglimmeigneis

Grl-Bi-Plag-Amphibolit. rel hell

Grt-Bi-Gneis/Schieter. z T augig

augiger/tlasenger Git-Zweigliinmerschicfer

(SempP) Grt-Amphiboht (alt Eklogit)

Eklogit. Sympl-Eklogit (Sudende Mg ]63al

Eklogit
En-Chl-Peridotit, mit Tr/Cumm. Ie

Metarodingit mit Blaekwall tzoniert)

Git-Zweiglimmersehiefei. wenig K\

Bi-Plag-Amphibolit, Ep-tuhrend

Zweiglimmergneis mit Hgl-knoien'klasten

leukokrater Zweiglinimcraneis

11.11

IL 1 c

II. 13

II 14

1141

III 1

III.7

III.9

111.01

III. 12

III 121

III 122

III. 13

111.14

111 17

ULIS

III. LSI

111.20

2 1 70 S2: 125/05: L2: 160/02

2210 S2: 155/27

2240 S2: 100/12

2260 D,-D2-Faltenübeqirägu

grosser DS

2260

2260 EMS Incl. von Hgl. Bi, Grt, C

2160 S2: 098/15: L2: 160/01

21"5 z.T. recht grobkörnig

2185

2185 -S2: 138/10; L:: 147/10

2100 EMS. XRF S; 060/56

2190 EMS. XRF S: 066/60; sehr frisch

2195 EMS schwach gebändelt
2400 XRF. ICP-MS S: 082/63

2400 EMS

24P S2: 057/46; L2; 146/03;

Top nach SE

2420 Ss: 095/16: Li: 156/16

2420 S:-090/22: Lp 149/10:

Top nach SE

2420 S2: 084/41: L2: 158/08

Profil IV- Val d'Efra, Nordende Linse Mg 31 : Kooid. TST0P7 s 17900 bis 70S'2S0/131'S9() (Profil D. Tafeln 3 und 4)

IV 1

IV 3

IV.36

IV.4

IV.4I

Stau-Gtl-ky-Zweiglimiiierschiefer 2240

feink. Di-Plag-kalksihkatfels (Ampb-Flamtriensttukt ) 2250

heller Amph-Plag-kerntaktgneis

Amph-Chl-Peridotit. nut Te und Mgs
(En-) Amph-Chl-Pendolit

2255

2260

2260

XRF

XRF

L2: 142/06: S2: 224/16

L2: 322/04; S: 234/20;

Metaophikarbonat

ST22/4S

Profil V- Val d'Efra, Siidende Linse Mg 31: Kooid 7P 41» 1 srS2n his 7)S'37tV13l 'S0O 1 Projit.{, Tafeln 3 und4)

V.11 Bi-ChLAniph-Plag-Schiefer/Giieis
V.2 Tr-Chl-Pendotit. mit wenig Algs

2260

2260 XRF. ICP-MS

So 16805: Kontaktgestein
S : 251/15



Probenverzeichnis A-43

Probe-Nr. Kurzbeschreibung Koordinaten Höhe Methodik Bemerkungen

V.7 Amph-Plag-Ep/Klzo-Kalksilikatfels
V.9 Di-Ep-Cc-Marmor. Qz- und Tit-führend

V. 101 Tc-Mgs-Chl-Tr/Cumm-Schiefer (Ultraniafitit)

V. 111 Stau-Grt-Kv-Zweighmmerschiefer

2270

2278

2280

2290

Kontaktgestein
schwach gebändelt

S2: 165/30, «Speckstein»

Profil VI-Val Mött, Norelende der Linse Mg 163a: Koord. 70S'250/131 '170 bis 70S'370/131 '220 (Profil A, Tafeln 1 und 2)

VI.2 Grt-Zweiglimmergneis. flaserig/augig
VI.21 Grt-Bi-Amphibolit. Ort reliktiseh erhalten

VI.3 Plag-Amph-Di-Ep-Kalksilikatfels
VI.4 Tc-Tr/Ciinim-Chl-Peridotit. Ol-Tc-Pseud nach En

VI.7 Bi-Amph-Plag-Fels. mit Tit. Erz

VI.8 En-Chl-Peridotit. wenig Cumm und Tc

VI.81 Ciimm-Chl-Tc-Peridütit. Ol-Tc-Pseud. nach En

VI.82 Chl-Mgs-Tc-Peridotit
V1.83 Chl-Amph (Cumm. AnthUTe-Schiefer. kaum Mgs
VI.84 Anth-Mgs/Chl/Tc-Ader

VI.10 grobk. Amph-Skap-Üi-Kalksilikatfels
VI.l 1 Amphibolit. mit Rutil und Um, gleichkörnig
VI. 12 Amph-Di-Ep-Kalksilikatfcls, grobkörnig

Profil VII - Va! d'Efra, über Linse Mg 30 (Guglia): Koord. 70S NT

1400 Ss: 122/05: DSsenkr.Ls

1400 EMS. XRF Grt-Pseud. erkennbar

1405 Kontakt UMTneis

'405 XRF S- 051/80

1405 Kontaktgestein

P10 EMS. XRF. ICP-MS S; 310/35

1410 XRF S,/B: 215/05

1415 rel. staik alteriert

PI 5 «Speckstein»
1415 zomeite. Ader in Peridotit

1415 EAIS. XRF Metaophikarbonat
P20 XRF S ,/B: 239/44: Ex Eklogit?
P20 XRF Kontakt UMTneis

32'420b is 70S'9S0/137'390

VII.2 Quarzit. mit etwas Ep, Chi, Bi und Amph
VII.5 leukokrater Bi-Qz-Fsp-Gneis. Hgl-fiihrend
Vll 6 Stau-Grt-Ky-Zweiglimmei'schiefcr

VII 9 Mgs-En-Ol-Tc-Fels. mil Chi, sehr grobkörnig
VII.10 Grt-fuhrender Bi-Amphibolit

2148

2150

2160

2180

2200

EMS

L2: 173/06: So 211/10

L2: 153/05: S2' 176/05

L2: 155/11;S2: 135/12;

Top nach SE

typischer MEFf

Profil XIV- Val d'Efra, über «Deckengrenze» Simano-Decke - Cima Lunga-Einheit

XIV. 1

XIV.2

Plag-Kfsp-Augengneis 708-800/132-400

Stau-Grt-K) -Zw eiglimmerschiefer 708'800/132"400

L2: 168/05: Sg: 188/09

L2: 166/10: Ss: 187/10;

Top nach SE

Grt-Peridotite von weiteren Vorkommen im Alpenraum (Alpe Arami, Cima di Gagnone)

AA 7 Grt-Pendotit, Alpe Arami

Dur ] Grt-Peridotit. Monte Duria

Dur 2 Grt-Pendottt, Monte Duria

719-150/121-220 1500 XRF

741-500/117-900 1820 XRF

741 -500/117-900 1820 XRF



A7 Detailkarten und -profile (Tafeln 1 bis 4)

Tafel] Dctaillicite stntktiiiell pttionaphisthc \nsichtsski t del Metapendotitlinse V/t» J6~a und der

umliegenden Gneise mit lklo°iten hottiliniciten \h tawclupit^aipin und Mitascdiineritcn Die beulen

Detailpiofilc 1 und B sind in Tafel 2 snedetic ^ehen
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A-46 Anhang

SSE

Detailkarte der Metapendotitlinse Mg 31

und deren Umgebung NNW

Massslab im Bereich der ultramafischen Linsen (approximativ)

0 50 m

Linsengesteine

P"
= | Enstatit-Amphibol-Chlorit-Olivin Fels, teilweise vsrtalkt

PTr (Biotit-) Plagioklas-Amphibolit. (eilweise Granat-tührend

fc- ««s Metarodingit-Boudins mit Amphibol-Chlorit-Blackwalls

tlTDD meist feinkörnige Kalksilikatfelse und Calcitmarmore

Achsenebenenspuren von D3-Falten:
^"

s^
^ Synform

""""

*
_^

Antiform

Gneise und Schiefer (Nebengesteine)

TTj 2weiglimmer-F--|asergneis (Paragneise)

PpP Tsthen-StaurolitfpGranat-Zweigiimmerschiefer(Paragneise)

p-pj Quarz-Feldspat-Gneis, teilweise gebankt (ev. Orthogneise)

; P7>| Quarz-Alumosilikat-Knauern

Tafel 3: Detaillierte strukturell-petrographisclie Arisichtsskizz.e der Metaperidotitlinse Mg 31 und deren

Umgebung im Val d'Efra (siehe Tig. 2.1). Das /läufige Vorkommen von boudinierten Metarodingitgängen
ist zumindest teilsveise faitungsbedingt (v.a. Defonnationsphase Dj. Tafel 4). Die eingezeichneten Profil-
spuren geben den Verlauf der Detailprofile in Tafel 4 wieder;
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