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“Clest ce que j'al vu

Le témoin au juge”

BARRANDE, 1852



Meine 1m fernen Rumanien lebenden
Eltern haben mich in dieser Arbeit
begleitet - Thnen widme ich diese

Dissertation



Vorwort

Es freut mich sehr, die vorliegende Doktorarbeit veriffentlichen zu lassen. Fs ist moglich,
da unsere Druckkosten verhilinismafiig niedrig sind {eigene Druckerei). Es ist jetzt maglich,
da die Zeiten normal geworden sind und wir die ehemaligen KNollegen wiederaufnehmen
diirfen. Dartiber hinaus hat Herr Dr. Morariu seine geologische Tétigkeit in unserem Institut
angefangen und die Probleme, die er in seiner Dissertation vorgelegt hat, sind schon in
Ruminien dhnlicherweise angeschnitten worden. Es ist eine Art Kontinuitét, ein Versuch, die
geologischen Probleme tiber die Grenzen fliegen zu lassen, was wir heute gerne ithernehmen.

Obwoh! die Arbeit frith genug geschrieben und als Inauguraldissertation im Jahre 1935
vorgelegt wurde. haben wir uns entschieden, sie zu publizieren. Diese Entscheidung wurde
deshalb getroffen, weil die Arbeit als solche interessant zu sein scheint. Noch dazu. der oben

genannten Nontinuitit wegen. Dartiher hinaus ist Herr Dr. Morarin unser Fround gebliehen.

Prof. Dr. G. Udubasga
Mitglied der ruménischen Akademie

Instituts- und Verlagsdirektor
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Absztract
The deformation and metamorphism of the Mesozoic metasediments of the south and west

Aar Massives (Leukerbad-Auflerberg, Switzerland

Key words: Structural Geology. Switzerland. Aas Massive. Helvetic j\'appers. Metasediments. Low-
grade Metamorphism. Pressure salution. Structural transposition. Metamorphic differentiation. Foliation.
Lineation.

The metascdimentary Mesozoic cover (Logether with the Cocene strue turally associated section) has been
divided into several tectonic units, tectonic wedges. attributed to the Helvetic Nappes. The metasediments
which have already undergone a complicated paleotectonic evolution were affected by a multiphase Alpine
deformation (D1-Dys). D, which was probably an Upper Miocene event, represents the main deformation.
During this deformation stage the Fs folds, So foliation (overprinting relations with Sp/S;) and the Ls,
lineation were produced. The widespread parageneses (Mo-Chl-Qz-Carb-Graph, Mo-Chl-Ctd-Qz-Graph) in
bhiyllites and (Ce-Dol Chl-Mo-Graph) in carbonates indicate that the sedimentary cover was transformed
tnder low-grade metamorphisin conditions (greenschist “facies™) but the conmpositional and textural equililx-
riunt has been enly partially clr‘\-*r:]opttd. The caleulated formation temperature of the s neoblasts reache
350°C £ 30"C (western area and > 400°C (eastern area): the pressure during the same event was about

5 Kb, The main metamorphic event was synchronous and genetically related to the Dy Upper Miocene

deformation. This deformation may already have beguu in Lower Mioeene time.

Rezumat
Deformarea i metamorfismul metasedimentelor mesozoice din vestul s1 sudul Masivualul Aar
{(Leukerbad-Auficrberg. Elvetia

Cuvinte cheie: Geologie structurald. Elvetia. Masivul Aar. Panze Helvetice. Metasedimente. Mota-
morfism de grad sczut. Solutii sub presiune. Transpozitie structurals. Diferentiere metamorfici. Foliatie.
Lincatie.

Cuvertura metasedimentari mezozoici (impreund cu terenurile Focene asociate structural) interpretati
anterior ca autohton/parautohton al soclului cristalin al Masivului Aar a fost separatd i mal multe uniti
tectonice (solzi) atribuite Panzelor Helvetice care afloreazd m NV regiunii. Metasedimentele deja implicate
mir-o evelutie paleatectonicd comlexii an fost alectate de o deformare alpind polifazica (Dy-Dy). Da. probabil
de varstd Miocen superioard, reprezinld deformnarea principald. T aceastd etapi structorald ay fost prochise

cutele Ta. foliatia S5 care prezintd grade diferite de trans poritie peste Sy/S) i liniatia de alungive 1S
Cele mai raspandite parageneze (Mu-Chl-Qaz-Carl-Grafit, Mu-Chl I-Ctd-Qz-Gralit in filite si Ce-Dol Chl-Mu-
Gralit) in rocile carbonatice) aratd i rocile studiate au fost metamorfozate m conditiile " faciesului”™ sisturilor
verzl ("zona cloritului™), echilibrul compesitional si textural s-a realizat msd numal par(ial. Temperatura
de formare a neoblastelor Iy a fost estinmati utilizand metoda geatermomelrici caleit-dolomit. Rezultatele
obtinute indica temperaturi de formare de aproximativ 350°C + 30°C 1n partea vesticd g1 probabil > A400Y(
N partea estic a regiunii. Presiunea atinsi in deformarea Dy a fost estimath cu ajutorul parametrului " by”
al muscovitului. valorile obtinute indicand presiuni de aproximativ 3.5 K. Rel atiile dintre Dy si gencza,
celor mai réspandite neoblaste (muscovit, clorit, cuar{, cloritoid, caleit. biotit. stilpnomelane) arati ci
metamorfistuul principal este sincron i legat genetic de defor mafia Dy (Miocen superior, eventual incipient

dezvoltatii deja i timpul Miocenului inferior,



1. Einleitung
1.1 Geographischer Uberblick

Das untersuchte Gebiet liegt am Siidwestrand des Aar-Massivs und hat folgende Grenzen:
Im Norden die Verbindung zwischen Torrenthorn und Restipass. im Osten der Kontakt zum
hristallinsockel, im Stden und Westen das Rhone- bzw. Dalatal (Blatter Genmmi 1267, Sierre
12870 Raron 1288 der Landeskarte der Schweiz. Mafistab 1:25.000).

Lisgesanmt wurde eine Flache von 55 km? kartiert: 37 kin? (zwischien Dalatal und deun
Dorfern Fagehmatt-Bratsch) im MaBstab 1:10.000 und 18 km? (zwischen Erschimati-Bratsch
und Auberbere) im Mabstab 1:25.000.

AbLo 1T Lage des Arbeitsgebietes
1.2, Geologischer Uberblick

Die Untersuchungen bezichen sich ausschlieBlich auf die Metasedimente der mesozoischen
Bedeckung des Nristalling des Aar-Massivs.

Im Gebiet wurden mchrere tektonische Einheiten unterschicden: Parautochthon. Dol-
denhiorn-Decke sowie die Schuppen St. Barbara-Bratsch und Leuk-Raron.

Die alpine Orogenese hat die regionale Tektonik und den Stil der Strukturen der Region
bestimmt. Die Entstehung der verschiedenen Falten, Foliationen wnd Lineationen wurde von
metamorphen Prozessen in der niedriggradigen Griinschielerfazies begleitet. Die mit Caleit
und/ader Quarz gefiillten Kluftsysteme entstanden aufgrund von Sprod-Deformationsmecha-

NSO,



1.53. Geologische Ausgangssituation

Die Lithostratigraphie und Tektouik des Gebietes ist von LUGEON (1910, 1914, 1918) de-
tailliert beschriehen worden, SCHENKLER (1946) beschreibt das Gebiet zwischien Baltschie-
dertal und Lonza und bestéitigt die von LUGEON (1914) vorgeschlagene lithostratigraphi-
sche Unterteilung des Lias. BAER (1959) machte detaillierte lithostratigraphische Beschrei-
bungen im westlichen Aar-Massiv und entwickelte ein paliogeographisches Model Gber dic
post-triasische Iintwickluug des Gebietes. FURRER el al. (1956) und FURRER (1962)
stellten das geologische Blatt 1:25.000 Gemuni zusammen. TAYLOR (1976) unterscheidet.
im Galm-Cebiet 6 ]Jt‘flj’n'fna.tim181)]1'&5911 D4-Dgy im Sockel und 3 Deformationsphasen 1).-Da.
1 der Metasedimenthedeckung. Die Hauptdeformationsphase ist Das/Dic. Eine allgemeine
tektonische und strukturelle Analyse der helvetischen Decken versflentlichten MASSON,
HERB nnd STECK (1989). BUGNON (1981) hat in der Region Leukerbad ein neues tek-
tonisches Muster erarbeitet. Die Bedeutung der Streckungslineationssysteme aus den Aar-
mnd Gotthard-Massiven wird von Steck (1981) diskutiert. SCHLAEPPI (1982) unterscheidet
m der Doldenhorn-Decke 3 Deformationsphasen.

Die Strukturen des Gebietes Visp-Gambel sind von DOLIVO (1932) heschivichen worden:
die dominierende Deformation, die durell dextrale Scherbeweging entstand, wird als Fy_j)-
Phase hezeichnet.

STECIC (1984) hat in der Traverse Aar-Simplon-Ossola 3 synmetamorphe Hauptdelor-
mationsphasen beschieben, wovon jede durch eine cigene Streckungsrichtung charakterisiort

i1t
1.4. Metamorphose

FREY nnd WIELAND (1975) erwihnen neue Fundorte von Chloritoid in Aalenien- und
Toarcienschiefern der Region Leukerbad-Leuk-Raron.

Das Gebiet um Leukerbad liegt nach der "Tlitkristallingtie” herets in der Epizone (TAY-
LOR und FREY, unpubliziert: in FREY und WIELAND, 1975 zitiert). COOMBS e
al. (1976) haben die Tavevannaz-Formation nordéstlich von Leulk untersucht: diese gehor
der Pumpellyit-Aktinolith-Fazies an. TAYLOR (1976) schiatzt die Metamorphosebedin-
gungen im Gebiet Torrent-Galm anf 250-350°C. walirscheinlich bis iiber 1000C und 2 4 kb,
Die Ik-Ar-Alter von 1Md+2M;-Muskoviten der Doldenhorn-Decke ergeben nach FRANK
nud SETTLER (1979) Werte von 25-39 Mio. Jalhren. 2N -Muskovite aus demn AuBerherg-
Brig-Profil (mittlere Griinschielerfazies) ergeben hingegen Alter von 813 Mio. Jahreu. Nach
denselben Autorven ist der Verlust von radiogenem 1 Ar aul i Musionsprozesse zuriickzulihren.

die sowohl von der Temperatur als auch von Deformationen kontrolliert wirder, Hohepunkie



iy

Jdieser Verluste konnten mit 9,0+1,3 Mio. Jahren und 11.8£1.0 Mio. Jahren datiert werden.
i Untersuchungen von FREY et al. (1980) haben ergeben, dass die Gellihorn-Decke in die
Anchizone. die Doldenhorn-Decke und das Autochton des Aar-Massivs i den Grenzbereich
Anchi-Epizone fallen. SCHLAEPPT (1982) meint, dass im Gebiet zwischen Schwarzhorn-
Schwarzmanch die Metamorphosebedingungen von NW nach SW. und zwar von 250-300°C
und 223 Kl auf 250-3509C, eventuell bis 400°C und 3-4 kb ansteigen.

DOLIVO (1984) beschreibt die Bezichungen zwischen Nristallisation und Deformation

der Metasediment-Bedeckung des stidlichen Aar-Massivs.
2. Lithostratigraphie

Das untersuchte Gebiet liegt ansschlieBlich in der Met asedinient-Bedeckung des Aar
Massivs,  Die lithostratigraphischen Grenzen fallen mit wenigen Ausnahmen (COLLET,
LO17) it den biostratigraphischen zusammen.

Wir haben das Arheitsgebiet aus folgenden Griinden in zwei Zonen {A. Dalatal-Bratsch,
13. Bratsch-Auflerberg) unterteilt:

Iu B. ist die triassische Abfolge besser enlwickelt;
die Stufengrenzen des Lias sind in B. weniger deutlich oder iiberhaupt nicht ausgepragt:

- laterale aziesinderungen sind in B, haufiger und abrubier

- die Orienticrung der regionalen Strukturen ist in B. weniger konstant

- A und B. haben unterschiedliche Tektotazien.

[n beiden Zonen ist der Kontakt zwischen Sockel und Bedeckung tektonischer Natur
(Abh. 2). Dies ist aus folgenden Beobachtungen ersichtlich:

Zone A die Trias beginnt erst mit Raulwacke:
der ontakt Kristallin-Rauhwacke ist sehr scharf und stack deformiert:
“mancherorts liegt der stratigraphisch héhere Dolomit direkt aul dem
INristalling
- Die Machtigkeit der Trias schwankt zwischen 2 nnd 10 m.
Zone B - Ilier hat schon SCHENKER (19416) folgendes beobachtet:
. die Auflagerungsfiiche der Sedimente auf den aarimassivischen
Untergrund einer Zone intensiver Verschuppung und
Lamimerung davstellt™ (5. 33).
~ Verschuppungen von Kristallin mit Mcétasedimenten treten an
verschiedenen Orten auf: in der Trias (Lauigrabu). im Aalenien
(Luogelkin, Weg von Tatz nach Ladu). im Dogger (Aufstieg Hohtenn nach

Lacu) uned im Malm (NW von Ladu).
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All diese Beobaclhitungen zeigen cindeutig, dass der Kontakt Sockel /Kristallin tektonisch
ist und dass der Metasedimentstapel zwischen Kristallin uud Doldenhorn-Decke neuerdings

als Parautochthon, uud nicht mehr wie bis jetzt, als Autochthon zu hezeichnen ist.
2.1. Die Dalatal-Bratsch Zone
I dieser Zone wurden folgende tektonische Finheiten ausgeschioden:

[. SOCKEL-ALT-IXRISTALLIN DES AAR-MASSIVS - amphibolitische Gneise und retro-

grade Amphibolite.

IT. PARAUTOCHTHON - "Trias™-" Aalenien”

Die Begritle "1rias™, "Aalenien™. ete. werden hier ansschlieBlich im lithostratigraphischen
Sinne verwendet, als Gesteinsfolgen, welche den entsprechenden Zeitabschnitten zug?ordnébt.
wurden.

Die “Trias ist hier nur sparlich erhalten. In der Zone Bratsch-AuBerberg ist sie hesser
enlwickelt.

Dort wurden folgende lithostratigraphische Schemata von SCHENKER (1946) und DO-
LIVO (1982) vorgeschlagen, die auch in dieser Arbeit iibernommen wurden.

In der Dalatal-Bratsch Zone wurden nur folgende lithostratigraphischen Einheiten beo-
hachtet:

Raubwacke (SCHENKER, 1946) - massig his brekzidse Textur. calci-dolomikritische Ma-
trix mit Intra- und Extraklasten (Grofe bis 2.5 em) vom Calcisparit. Calcimikeit. Dolosparit,
Gips, Quarzit, Tonschieler; Quarz und Glimmer sind sowolil als detritische Komer als auch
als Bestandteile der Matrix vorzufinden. Der Ubergang zwischen Rauliwacke und den
dariiberliegenden Oberdolomit (DOLIVO, 1982) besteht aus einer ca. 2 m machtigen
Zwischenlagerung von Rauwacke, Dolomit und Phylliten. Die Michtigkeit der Rauhwacke
schwankt zwischen 2 und 40 m.

Der Oherdolomit (DOLIVO, 1982) - vorwiegend Dolomite mit Finschaltungen von Kalk-
steinen' (bis 3 i machtig) und Tonschiefern (bis einige cm machtig). Parallele Schichtung
der Karbonatgesteine ist sichtbar durch mm-méchtige Laminae von Tonschiefer (im Ab-
stand von 20 bis 50 em). Tm Dinnschliff kann man 6fters cine Alternanz von mikritischen
und klastischen Lagen (0,8 2.5 mm) in paralleler Wechsellagerung erkennen. Die Machtigkeit
des Oberdolomit, der zusammen mit der Rauhwacke dem Keuper zugeordnet wird. schwankt
zwischen 5 und 35 m. Der Kontakt zwischen Qberdolomit nud dem Rhat?-Hettangien ist

telktoniscl; der untere Lias hat den Dolomit als Abscherflache beniitzt.

YAlle im bearbeiteten Gebiet auftretenden Kalksteine sind schwach metamorph tiberpragt. U den Text

nicht unnétigerweise zu komplizieren, werden wir trotzdem den Ausdruck Kalkstein beniitzen.



Der "Rhat™ (FURRER, 1962) - hat folgende Schichtablolge: Phyllite. Metasiltite, sandige
Inmachellenkalke, Die Machtigkeit der Abfolge variiert von 5 bis 12 m.

Der "Hettangien” (FURRER, 1962) - besteht aus 10 bis 15 m machtigen Phylliten. FUR-
RIER (1962) fand in Mergelschiefern - aus dem Ferdenpass stamnmend - folgende Fossilien:
Chondrites sp., Arictites sp., Gryphea sp., und ordnet diese Gesteine dem Hettangien, in
Ubereinstimmung mit BARR (1959), zu.

Der "Sinemurien” (LUGEON, 1914) - hat einen scharfen Kontakt gegentiber dem 7Het-
tangien” und besteht vorwiegend aus Gryphéenkalkschiefern mit dm-machtigen Finschal-
tungen von sandigen Kalken und mergeligen Kalken. Die Machtigkeit dieser Schichtabfolge
geht von 1.5 bis 10 m.

Iiir die moderne Stratigraphie sind die Begriffe Sinemurien und Lotharingien Synonyme.
LUGEON (1914) und spater mehrere Autoren, BAER (1959), FURRER (1962), haben diese
Beeriffe in einem stark (iherpriagten lithostratigraphischen Sinn benttzt. Wir haben diese
Begriffe in diesem Sinn ubernommen. '

Der "Lotharingieu”™ - Sandsteine (LUGEON, 19141) - haben ebenfalls einen scharfen Kon-
takt zur darunter liegenden Schicht und sind Quarz- bis Subquarzsandsteine mit Karbo-
natzement, die eine Parallelschichtung (cm- bis din-Bereich} aufweisen, welchie Blters in
Kreuzschichtung ubergeht. Im Handstuck ist die Schichtung auferund von KorngroBenande-
rungen, millimeterbreiten Tonschieferbandchen und An(.lermlgen der rosthraunen Gesteins-
[arbe erkennbar ("Domerien” gleicht stark dem ”Lotharingien”, der jedoch nach BAER
(1959) eine besser ausgebildete Schichtflache, eine kleinere mittlere Korngrofie und auf der
Schichii-/Schieferungsflache einen haufig auftretenden FeOH-Uberzug hesitzt). Die Mach-
ligkeit der "Lotharinglen”-Sandsteine betragt 60 bis 120 m. Der Kontakt "Lotharingien”-
"Pliensbachien™ ist graduell.

Der "Pliensbachien” (LUGEON, 1914) intraklastische Sparite, bioklastische und sandige
Nalksteine mit diskontinuierlicher Schichitung im Abstand von em bis dm, welche an folgen-
cen Merkmalen ersichtlich ist: lithologische Alternanz, Bouding von hauptsichlich sandigen
Kalksteinen. cm-nachtige Bander mit aufgearbeiteten Trias-Komponenten (1 bis 15 cm ) von
Dolomiten und dolomitischen Kalksteinen. Gesamtmachtigkeit 80 bis 150 m. Der Kontaket
mit dem "Domerien” ist scharl begrenzt.

Der "Domerien” (LUGEON, 1914) - Quarzsandsteine mit calcitischem und vereinzelt
quarzitischem Zement. Tm Aufschlussbereich sind sie vorwiegend massig. im Iandstiick ist
eine schwach ausgebildete Parallelschichtung (vor allem Schragschichtung. in diesem Fall
deutlicher ausgepragt) erkennbar. Die Gesamtmachtigkeit betriagt 30 his 60 1, der Kontakt

zum ~Toarcien” ist graduell.



13

Der "Toarcien” - wurde von LUGEQON (1914) von unten nach oben in einen kalkigen und
einen schiefrigen Anteil unterteilt. Der kalkige Anteil besteht aus plattigen. grohbkérnigen
und im em- bis dm-Bereich geschichteten Echinodermenbrekzien. Die Parallelschichtung
wird durch Variationen in der Korngréfe. Farbe und durch Tonschieferhiutchen gehildet.

Im schiefrigen Anteil nimmt der Tongehalt zu und die Schiclitung tritt zugunsten einer
peuetrativen Schieferung zuriick, wodurch diese Gesteine grobe Ahnlichkeit mit den Asule-

nienschiefern anfweisen. Gesamtmichtigkeit 30 bis 70 m.

Der "Aalenien” (LUGEON, 1914) - Abfolge von Phylliten. Die urspriingliche Schichtung
15t sehr schlecht erhalten; hie und da findet man in Scheitely reliktischer Mesolalten cm-
machtige sandige und biodetritische Bander als Anzeichen einer ehemaligen Schichturig, Lin-

senformige Calcit- und Quarzausscheidungen sind haufig. Gesamtmichtiglkeit 30 his 150 .

III. Dz DOLDENHORN-DECKE ( BAJOCIEN-OBERER MALM)
Die Doldenhorn-Decke ist auf Phyllite des Aalenien iiberschoberr.

Der "Bajocien” (FURRER, 1962) - umfasst Echinodermenbrekzien und sandige Kalke
mit Aalenienschiefer- und Triasdolomit-Komponenten, Letztere haben eine parallele Schich-
tung (3 bis 10 cin), die oft eine Gradierung aufweist. Die Gesamtmichtigkeit betragt 10 bis
30 m. Der l.,.Tl'Jerga-l.ng zum " Bathonien™ ist allmahlich und findet in einer 0.5 bis 1.5 breiten

Zone statl, in welcher die Bajocien-Gesteine mit Bathonien-Phylliten wechsellager,

Der "Bathonien”™ (FURRER, 1962) - besteht aus Phylliten mit cm- bis dim-méchtigen
Einschaltungen von Quarzsandsteinen mit Karbonatzement und Spatkalken. Die Micl-

tigkeit umfasst 15 bis 30 m. Der Nontakt zum Kallovien jst scharl,

Der "Callovien” (FURRER, 1962) - ist 0.2 his 0.5 m machtig, besteht aus Eisenoolith-

kalken. Das Callovien stellt einen guten Leithorizont fir die Grenze Dogger-Malm dar.

Der "Oxfordien” (FURRER, 1962) - umfasst Phyllite und kalkige Phyllite, die cm-
michtige Einschaltungen von mergeligen Kalken aufweisen. Diese Abfolge geht allmahlich in
Ralkschiefer iber, wo mm-diinne Phyllithandchen vorhanden sind. Die Machtighkeit betrigt

30 bis 50 m. Der Ubergang zum mittleren-oberen Malu ist graduell.

" Mittlerer-oberer Malm” - weist i unteren Teil monotone, graue, feingeschichtete {ci-
Bereich) Kalke auf, die manchmal lateral in schwarze Sparite Gbergehen, welche bis 1 m
groBe Kalkbrekzien und cm-grofie Sandsteinlinsen enthalten kénnen. Im obersten unteren
Teil, welcher dem Kimmeridgian entsprechen kénnte und 60 bis 80 m machtig ist, tritt ein

Dolomithorizont (10 bis 20 m michtig) auf, der moglicherweise den Anfang des Tithons

darstellt. Dariiber folgen 30 bis 50 m miéchtige helle, feingeschichtete Kalke mit seltenen
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Linschaltungen von sandigen und mergeligen Kalkeu.

IV. Dit: ST. BARBARA-BRATSCH-SCHUPPE (NEOCOMIEN, EOZAN)

Diese Einheit liegt tektonisch aul der Doldenhorn-Decke und besitzt nur zwel lithostra-
tigraphische Einheiten.

Der " Neocomien™ - besteht aus einer Abfolge von cm-grosseit, grauschwarzen Kalken. die
schnell von mm-groBen Phylliten abgelost werden. Die ?%.\"Iéi.("}ll"igl{ﬂi-l betragt 20 bis 30 m.

Der “Fozin” (Tavevannaz-"Sandstein™) - beginnt mit lithischen Sandsteinen und Mi-
krokonglomeraten, die vulkanoklastische Elemente enthalten. Sie werden von grinen Grau-
wacken mit mm-méchtigen phyllitischen Zwischenlagen schnell abgelost. Die Gesamtmich-

tigkeit betragt 30 bis 50 .

V. DIE LEUK-RARON-SCHUPPE (" MITTLERER-OBERER MALM™ )

Diese tektonische Einheit ist auf die St. Barbara-Bratsch-Scliuppe iiberschoben worden.
Lithologisch handels es sich um eine kalkige Schichtabfolge. dic in 1 bis 5 cn-machtige
Platten aufgetrennt ist. Sie enthalt stellenweise mm-dicke. sandige Zwischenlagen und cm-

dicke schwarze, blattrige Kalkmergel. Die Méchtigkeit betragt 10 bis 80 m.
2.2, Die Bratsch-Auferbery Zone

Folgende tektonische Linleiten wurden ausgeschieden:

1. SOCKEL-ALTKRISTALLIN DES AAR-MAassivs mit Gueisen, amphibolitischen Gnei-

sen. Amphiboliten, die in der Umgebung von Erbschmatt von Granitoiden intrudiert werden.

IT. PARAUTOCHTHON (7TRIAS™ BIS "MITTLERER-OBERER MALM™)

Der Kontakt Sockel-Parautochthon ist tektonischer Natur. Eine vollstandige Triasabfolge
ist nicht vorzufinden. Eine aus verschiedenen Anfschliissen zusammengesetzte Triasstrati-
graphic ergibt von unten nach oben:

- Quarz-Sandsteine und Arkosen mit sub-cm Schichtung und Kreuzschichtung. Machtig-
keit 0,5 bis 2 .

~ Dolomite, die stellenweige saudige oder pelitische Laminae enthalten. Zusatzlich findet
man intraformationelle Brekzien und kalkige Dolomite im dm-Bereich., Machtigkeit 20 bis
50 m.

- Rauhwacken mit karbonatischer Matrix und eckige Komponente von kristallinen Schie-
[ern, Quarziten, Dolomiten, Kalken, Phylliten und Gips im em- bis din-Bereich. Machtigkeit
3 big 10 m.

- schwarze blattrige Phyllite. Méachtigkeit 1,5 bis 4 m.

- Dolomite, teilweise sandig. Machtigkeit 0,3 bis 0,7 m.



SCHENKER (1946) hat zwei Lias-Serien unterschieden:
die nérdliche Lias-Serie, gut entwickelt heim Blaugraben;
die sudliche Lias-Serie, die zwischen St. Germau und Bictsclial besonders gut aulge-
schlossen ist.

[In der Folge wird uur auf die siidliche Lias-Serie Bezug genommen. in der der Autor
selbst gearbeitet hat.

Der "Hettangien™ (SCHENKER, 1946) - scharfer Koutakt zi den oberen Dolomiten der
Trias. Der "Hettangien™ besteht aus grauen bis schwarzen Phylliten, die faziell den Aale-
nienschiefern sehr ahnlich sind. Typisch im Vergleich zu den Aalenienschiefern ist dic grofiere
Rompaktheit und die Aushildung von schwarzen Kalken und mergeligen Nalksteinen im em-
Bereich (der Aalenien enthalt sandige Zwischenlagen). Die Méchtigkeit hetrigt insgesamt
15 bis 50 m.

Der "Sinemurien™ (SCHENKER, 1946) - besteht aus Kalkschiefern und sandigen INal-
ken, die mergelige Nalke mit Bioklasten als Zwischeulagen enthalten. Dje Schichtung liegt
zwischen 0,5 bis 1.5 e und die Machtigkeit der oben beschriebenen Abfolge betrigt 2 his
100 m.

Der "Lotharingien™ (SCHENKER. 1 946) - grenzt mit scharfem Kontakt an den Sine-
murien”.  Es besteht aus feinen rotgelblichen Quarzsandsteinen mit karbonatischen 7Ze-
ment, in din-Bereich geschichtet, Nreuzschichtung ist &fters anzutreffen. Die Clesami-
machitigheit betragt 3 bis 45 m.

Der "Pliensbachien™-" Domerien”-"Toarcien” (SCHENKER, 1946) - beginnt mit Spat-
kalken. die Einschaltungen von co-machtigen kalkigen Sandsteinen um min-dicken Sil Liten
enthalten. Dariiber [olgt eine machtige Abfolge von sandigen Kalksteineu. Diese sind stel-
lenweise deutlich quarzreicher oder enthalten Phyllit-Laminae. Als Abschluss folgt wieder
el Spatkalk, diesmal mit bis zu m-machtigen Phyllit-Einlagerungen. Die Gesamtmiich-
tigkeit betrdagt 150 bis 175 m. Der " Aalenien” lolgt mit einem scharfen Kontakt.

Der "Aalenien” (SCHENKER. 1946) - besteht aus einer Abflolge von grauen bis schwar-
zen, blattrigen Phylliten mit cm-machtigen sandigen Zwischenlagen. Die ganze Serie ist von
quarggetillten Kliften durchsetzt. Durch die Luterselétion von Sy d 95-Fldchen Lommit es
zur Ausbildung von "pencil structures”, Die Gesamtmichtigheit betrigt 30 bis 80 m.

Der "Bajocien” (SHENINER, 1946) - folgt mit einem scharfen Koutakt. s ist demn oberen
Lias selir dhnlich, lasst sich aber dureh lolgende Kriterien davon unterscheicden (SCHENKER,
191G): "Der Bajocienkalk ist imn Allgemeinen nicht ganz” (S, 51). Im weiteren sind die
Lithologien des Bajocien gréber geschichtet (4 bis 10 em). Die Aufschliisse sind durch

Iisenhydroxide haufig gelblichrostig gefiirbt. Die Machtigkeit betragt 20 bis 50 m. Dariiber
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Der "Bathonien” (SCHENKER, 1946) - Phyllite, stellenweise kalkige Phyllite, lithofaziell

5 e N - %, 2 s & .
folgt mit einem kontinuierlichen Ubergang der "Bathonien™.

selir ahnlich den Hettangien- und Aalenienschiefern. Gt identifizierbar ist der Bathonien 1m
Bietschtal, wo er zwischen dem liegenden Bajocien-Spatkalk und dem hangenden Callivien-
Fisenoolith vorkommt. Die Machtigkeit betrigt 15 bis 40 m.

Der 7Callovien” (SCIIENKER, 1946) - liegt mit einem scharfen Kontakt dartiber und
besteht aus einem Eisenoolithkalk, dessen Machtigkeit 0,2 bis 0,8 m betragt.

Der ”Oxlordien” - folgt mit einem scharfen Kontakt und besteht aus einer Wechsel-
lagerung von mergeligen Kalken und Phylliten {Schichtenmachtigkeiten jeweils zwischen |
und 3 cm). Dazwischen finden sich haufig Einschaltungen (5 bis 30 cm) von Spatkalken mit
einzelnen sandigen Laminae. Die Cesamtmachtigkeit betragt 20 bis 40 m. Der Ubergang
sum "Mittleren-oberen Malm” ist kontinuierlich.

Der *Mittlere-obere Malm” - plattige, feine, graue bis schwarze Kalke und mergelige

Kalke imm Bereich von 1 bis 5 cm geschichtel. Die Michtigkeit betragt 40 bis 80 m.

[11. DIE LEUK-RARON SCHUPPE
Diese teltonische Finheit besteht nur aus mittleren bis oberen Malmkalken (Gesamt-

machtigkeit 30 bis 90 m), die schon fir die Zone von Dalatal-Bratsch beschrieben wurden,

3. Mineralogie - mikroskopische, rontgenographische und chemische

Untersuchungen
3.1. Methoden

Zusatzlich zu den optischen Untersuchungen an 300 Diinnschliffen wurden folgende ana-
lytische Untersuchungsmethoden angewandt:

- Rontgenodiffraktometrie - die Basisreflexe wurden auf einem Phillips-Diffraktometer
bestimmt (Cu-Antikathode, 30 mA /40kV, Nickelfilter, Blende 19-0,2°-1°%, Empfindlichkeit
12102 bis 1x10%. Coniometergeschwindigkeit 2°/Min., Papierablauf 1200 min/h, interner
Standard: Gesteinsbildender Quarz der Proben selbst). Die Identifizierung des doktaedri-
schen bzw. trioktaedrischen Charakters der Muskovite und Chloritoide und Bestimmung der
d(us0,331) bel den Muskoviten und der dosoz30); doso.aan), d(os0,331) sowie der daso,245) bel den
Chloriten wurden mit der Guinier-Kamera (Fe-Strahlung) bestimmt.

- Mikrosondenanalysen - ARL-SMQ Anlage der Uni Basel. [N die Standardisierung
wurden sowohl natiirliche, als auch synthetische Kristalle beniitzt (siehe auch SCIIWAN-
DER und GLOOR, 1980). Von 17 Proben wurden mchr als 850 Mineralanalysen durchge-

fihrt.
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Es muss betont werden, dass die Feinkornigkeit der analysierten Kérner die mikroskopi-

schen Untersuchungen und die Mikrosondenanalysen um einiges erschwert hat.
3.2. Quarz

Dic unterschiedlichen Deformations- und Rekristallisationsphinomene #ndern sich je
nach der Lithologie und den Paragenesen. Die detritischen Kérmer sind geplattet und in der
Schieferungsllache gelangt. Die Korngrenzen sind sutural oder stylolithisch. Kérner mit un-
duldser Ausloschung sind haulig, einige Kérner besitzen Deformationslamellen und -bander.
Subkérner sind am hiufigsten in Aggregaten mit gemeinsamen Kornkontakten. Deforma-
tionsfreie Rekristallisate von Quarz wachsen auf Kosten der alten Korner: entweder am Rand
oder als isolierte " Einschliisse” oder in den Zwischenriumen benachbarter Subkdrner. Diese
Neoblasten haben unregelmifige Konturen, sehr unterschiedliche Dimensionen und kénnen
im Extremfall die alten Kérner eliminieren. Polygonalgefiige sind praktisch nur in Phylliten
zu finden, Tripelpunkt-Kornkontalte mit 120°-Winkeln treten oft mit gebogenen, seltener
mit geraden Korngrenzen auf. Glimmer und Cllorite haben die Quarz-Blastese stark be-
hindert, mehr als die ungiinstige Orientierung der neugebildeten Quarz-Kérner. AuBerdem
wurde die duBere Morphologic der Quarzkérner sehr stark von Drucklésung verdandert (vor

allem in Phylliten).

4.8 Gips

Gips wurde nur in Rauhwacken nnd in Dolomiten der Trias gefunden. Modalbestand 1-3
%. Prismatische, bis 1,3 mm grofle Kristalle, manchmal mit Einschliissen von Karbonatkor-
nern, weisen meistens zwei Spaltbarkeiten auf:

~ (010): gut ausgebildet und regelmabig;

= (101): weniger deutlich und unregelmafig

Die Deformation der Gipskristalle wurde durch Dislokation auf (010) erleichtert, wodurch

die Kristalle leicht verbogen wurden.
3.4. Karbonate

Die mineralogische I,Tn‘terschoiduu,g vou Calcit und Dolomit wurde auf dem Rontgendif-
[raktometer vorgenommen, und die chemische Zusammensetzung der Karbonate wurde auf
der Mikrosonde bestimumt (Tab. ik

In sparitischen Kalken und sparitischem Zement von Sandsteinen sind die Karbonate
gelangt und die gemeinsamen Korngrenzen verzahnt. Die ofters auftretenden polysyntheti-
schen Lamellen sind teilweise verhbogen. Die Karbonate bilden grauoblastische Gefiige und

stellenweise sind Mortelstrukturen zu erkennen.
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Tabelle 1

Karbonat-Mikrosondenanalysen (représentative Analysen)

Proben-Nr. 51 51 484 484 794 2161
Calcit 7 Dolomit 33  Calcit 16 Dolomit 5 Ankerit 4 TFe-Ankerit
Gew -%
FeO 0,52 0,47 0,45 0,82 15,96 10,49
MnO 0,00 0,00 0,09 0,00 0,98 0,31
MgQ 0,59 21,97 0,05 21,41 10,32 0,35
a0 55,41 29,68 55,57 29,36 28,67 47,23
8.0 7% 44 45 47,57 14 49 47,30 44,15 41,71
Insgesamt 100,97 499,69 100,65 99,39 100,08 100,09
Mol-%
204 0,84 0,76 0,73 1,32 25,74 16,02
MnCOs 0,00 0,00 0,15 0,00 1,39 0,50
MgCOs 198 15,96 1,05 44.79 21,59 0,73
CaCOs3 08,02 52,98 98,08 53,29 Sl 81,94

* (00, wurde stéchiometrisch berechnet

Verschiedene Schliffe zeigen eine unterschiedlich ausgepragte Braufarbung. Mikrosonden-
analysen haben ergeben. dass es sich um ankeritische Entmischungen handelt, 6fters aber
nur um eine selektive Verwitterung.

Die mit der Sonde analysierten Karbonate bestehen praktisch nur aus CaC0g, MgCO3
und FeCO5. MnO iiberschreitet in keiner Analyse 0.25 Gew.-%. Im ternaren CaCO3-MgCO3;-

Fe('05-Diagram wurde MuCQOgz zusammen mit Fe('Ox dargestellt, wobei das analysierte ey

als Fe?* angesehen wurde.

8.4.1. Caleit, Mg- und Fe-Calcit

Die Abbildung 2 zeigt, dass die meisten Calcite 1-5 Mol-% MgCQy enthalten. Nach
MILLIMAN (1974) handelt es sich sich um "low-Mg-Calcite” (weniger als 4 Mol-% MgCO3)
bis "intermediate-Mg-Calcite” (4-12 Mol-% MgCOs).

Nach den Experimenten von GOLDSMITH und NEWTON (1969) im System CaCOs-
MuCOjy enthilt Calcit, welcher mit Dolomit koexistiert, im Bereich 400-500°C 2,5-4,5 Mol-%
Meg('05. Wir erhalten somit fiir unsere Gesteine Bildungstemperaturen zwischen 400 und
5009, Das sind ca. 100°C mehr als aus dem ternaren System CaCQ3-MgCO3-IFeCOj3 nach
BICKLE und POWELL (1977) folgt (vgl. S. 183).
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Der MgCO3-Gehalt der Foraminiferen, Mollusken und Echinodermen variiert zwischen
I und 4 Mol-% (VEIZER, 1983). Bioklasten dieser Fossilien sind haufig in den unter-
suchten Karbonatgesteinen. Eine mogliche Erklarung fiir die zu hohen MgCQs-Gehalte wire
somit eine Nichtequillibrierung der urspringlich hohen MgCQO3-Uehalte der Bioklasten. Die
Fe?T o (fa?t Substitution tritt in den Calciten ebenfalls auf, obwohl sie wellger ausgepragt
ist als in Dolomiten und Ankeriten.

In den meisten Proben ist die Ca** <3 Te?* Substitution relativ gering (1-2 Mol-% FeC0s)
verglichen mit den von DEER et al. (1982) angegeben 5-10 Mol-% FeC' Q5. Zwei Proben
zeigen jedoch hohere Werte: Calcite der Proben 2599 bzw. 2161 enthalten bis 9 Mol-%
FeC'Os (5 Analvsen mit einer kleinen Steuung)., bzw. 7 Mol-% FeCO; und 1-2 bzw. 0
Mol-% MgC'Oy: sie sind also Fe-Calcite.

Nach den Experimenten von GOLDSMITH (1983) konnen Calcite bei 300°C 5 Mol-%..
bei 400°C 10 Mol-% FeCQ3 einbauen. Die gemessenen Eisengehalte der Calcite stimmen mit
3504£30°C (siehe Kapitel 6) tiberein.

Fir grinschieferfazielle Karbonatgesteine ist somit die FeC'Q5-CaC'Q3 Thermometrie der
Me(COy-CaCOy Thermometrie vorzuziehen, da die Bioklasten kein urspringliches FeC Q4
enthalten haben und damit das Problem eines zu hohen, nichtequilibrierten urspriinglichen

Gehaltes weglallt.

3.4.2. Dolomit
Dolomit (Abb. 2), teilweise zusammen mit Caleit oder Mg-Calcit, wurde in der folgenden
FProben analvsiert:
- 484: hier sind die Dolomitkristalle chemisch ideal zusammengeseizt
51, 2576: Dolomit enthalt hier his zu 5 Mol-% FeCOQs.
Analog zu den Mg-Calciten konuen solche Dolomite (vel. die Proben 51. 2576) als Fe-

Dolomiite betrachtet werden.

3.4.8, Fe-Ankerit

In der Probe 2161 lallen vier Analysen in das Feld Dolomit-Te-Dolomit-Ankerit {Abb.
2); vergleiche dazu das Experiment von Rosenberg im System CaC'03-MgCQ4-FeCO; bei
T=450°C (ROSENBERG, 1967). In den analysicrten Kristallen variiert der FeCQ4-Gehalt
zwischen 15 und 34 Gew.-%, widhrend MgCQOj3 im Konzentratioushercich von 0,5-1,5 Gew.-%

angetroffen wird,



3.4.4. Ankerit

DEER et al. (1982) benitzen den Begrifl Ankerit ber Karbonaten, fur die gilt: Mg/Fe
<4:1. In Fe—Doiomit konnen bis zu 20 % der Mg-Platze durch et ersetzt werden: Ankeritist
Fo2t. und Mu-reicher. Dieselhen Autoren sind der Meinung, dass Fe-Dolomit, Cale(('03),
tieht natiiclich vorkommt, Fe- Ankerit mit 20-37 % Fe("03 kann hingegen im Feld angetroffen
werden,

Von den 10 Karbonatanalysen aus Probe 794 kénnen sechs als Aukerit bezeichnet werden.

Analyse 794/5 zeigt [iir Ankerit eine chemisch beinahe ideale ‘)’f-usan11]1011%(‘[.21111;;; (vel.

Tabelle 1, S. 15): FeCO3-+MnC0O3=23,05 Mol- %, Mg('03=26,24 Mol-%, Cta(’03=50,71 Mol-
Y,

Die Strukturforiel dieses Ankerits ist Cay gy Mgo.s2Fep,aMngos (berechnet aul einer Basis
von wwel INationen).

ROSENBERG (1967) zeigt, dass es im System (_"a.(ifO_-g—L\’lg(“'();j—l"'('(‘();; fiir T=450°C" in-
nerhalb des engen 3-Phasenfeldes Calcit-Siderit-Aulerit cine wichtige Substitution durch ke
i Ankerit gibt:

Fir T=450°C" haben die von ROSENBERG analyvsierten Aukerite die Zusamnien-
setzung ('_\’Iolfﬁ"rf;): FeC'04=33; Mg(CO,4=13: (‘aCO3=55

~ Fiir T=550°C ist die entsprechende Zusammensetzung: FeC'03=36; Mg O5=Y:; (‘all05
=55

Diese Daten zeigen eine Substitution zwischen Fe** und Mg: die Konzentration von
CaCOy bleibt ungefahr konstant. Ein Vergleicl swisclien diesen Literaturdaten und den
dieser Arbeit gemessenen Ankeriten (geschatzte Bildungstemperaturen: 350 £ 30°C) zeigt:

~ Unsere Ankeritproben zeichnen sich einerseits durch weniger Fe('Oy (210 Mol-%) und
('aC0s (25 Mol-%) und andererseits durch mehr MgCOy (= 13Mol-A) aus,

Der TFeCQ5-Gehalt steigt mit zunehmender Temperatur mehr oder weniger linear an:
360 380°C'=23 Mol-%: 450°C'=33 Mol-%: 550°=36 Mol-%.
- Im Temperaturenintervall 350-450°C 1st die Substitution Fe<s Mg dominant.
Wahrend die CaCQy-Konzentration zwischen 350-450C um 5 Mol-% zunimmt, bleibt
sic im Bereich voun 450 bis 3307C konstant.

Werden die gewonnenen chemischen Daten mit den lithostratigraphischen Finheiten in
Zusammenhang gebrachl, so zeigt sich, dass:

- die Malmsparite aus Calcit und Mg-Calcit bestehen:

- die Karbonatgesteine aus Trias, Lias und Dogger sowolil petrographisch (Sparit-, Mikrit-
Zement und verschiedene Komponenten: Qolite, Bio-, Intra- und Extraklasten) als auch

mineralogisch (Calcit, Mg-Calcit, Fe-Calcit. Dolomit, Ankerit, Fe-Ankerit) kowplexer sind:



bei Sandsteinen der karbonatische Zement aus Caleit, Fo-Caleit und Me-Clalcit bestelit.

3.5. Feldspate

In den meisten Gesteinen treten die Feldspate nur als detritische Kérer auf: (Grofe: 0.1
0.1 mm); sie tragen zum Modalbestand héchstens 5 % bei. Plagioklas (Albit. selten Perthit)
“lindet sich hanfiger als Kalifeldspat { Mikeoklin. selten Pert hit). Die Kristalle sind xenomorph
und teilweise zu Serizit & Calcit umgewandelt; die Deformation der Zwillingslamellen ist oft
sichithar.
Die Albithlasten sind frei von Umwandlungsprodukten: es handelt sich sowohl um An.
wachsrander an detritischen Kérnern als auch um freiwachsende idiomorphe Korner.
Mit der Mikrosonde wurde der Feldspatchemisnus dreier Proben (2200/2; 2567, 2921/
3} bestimmt (Tab. 2):
- 2200/2: analysiert wurden Klasten und Blasten von Albit. Die Klasten enthalten 99
Mol-% Ab, = 0.5 Mol-% An und 20,5 Mol-% Or,
Die Blasten bestehen entweder aus > 99 Mol-% Ab (Rest: An) oder aus reinem Albit
(Abb. 3).
2567/1: hier wurde ein Blast untersucht, der chemisch einem reinen Albit entspricht
(vgl. Abh. 3),
272173 als Klasten wurden sowohl Mikroklin (96 99 Mol-% Or, 0.4--0.7 Mol-% An.
I 3.5 Mol-% Ab) als auch Albit-Antiperthit hestimmt. Die gefundenen Blasten sind auns
~ 99.5 Mol-% Ab und = 0.5 Mol-% Or (Abh. 1) zusammengesetzt.
Aus den hier erwéahnten Daten lasst sich folgendes zusammenfassen:
- die Feldspite werden als Kristalloklasten und -blasten gefunden:
als Klasten sind folgende Feldspate anwesend: Albit. Oligoklas (optisch bestinumt).
Mikroklin, Perthit, Antiperthit und Albit-Antiperthit: als Blasten hingegen nur Alhit;
die Variation der chemischen Zusammensctzung nimmt fir folgende Feldspate von links
nach vechts zu: Albitklasten-Albitklasten-Mikroklinklasten:
Diese unterschiedlichen Strevungen zeigen. dass Albitklasten in den Cirtinschielerfazios
stabiler sind als in Mikroklinklasten.
Albitklasten unterscheiden sich von Albitbhlasten nicht nur texturell. sondern anel

chiemisch.

3.6, Pyrophyllit

Die Bestimmung des Pyrophyllits war nur mittels Rontgendiflraktometric moglich. Dieses

Mineral konnte nur in einer einzigen Probe aus den Hettangien-Phylliten hestimint werden.



Proben-Nr. 2200/2 2200/2 213 FEoLI2
Albit 9 (IKlast)  Albit 16 (Blast) Mikroklin 1 Albit-Antiperthit 1

Si02 68,70 68,88 63,33 61.38

Al O3 19,57 19,96 18,34 20,48

TiO, 0,00 0,00 0,17 0,15

IeQ 0,03 0,00 0,10 0,63

MO 0,00 0,00 0,00 0,00

MeO 0,12 0,18 22 0,35

CaO 0,09 0,00 0,1 0,00

NasO 11,54 11,56 0,44 9,69

K20 0,00 0.00 16,06 1,95

Insgesamt 100,05 100,58 98,80 97,85

Sirukturformel normiert anf 32 O; alles Fe als FeO

i 11,98 11,94 11,88 11.63

Al 4,02 4,08 4,06 4,36

Ti 0,00 16,03 0,00 16,07 0,02 16,04 0,02 16,26

I'e 0.00 0,00 0,02 0,10

Mn 0.00 0,00 0,00 0,00

Mg 0.03 0,05 0,04 0.15

Ca 0,01 -~ 0,00 0,03 0,00

Na 3.90 3,91 3.89 3.39 0,16 «,03 3,39 3.84

N 0,00 0,00 3,84 0,45

Tahelle 2

Feldspite (reprasentative Analysen)

Ah=100.00 Mol-%
Ab= 0,00 Mol-%
Ab= 0,00 Mol-%

Ab=99.57 Mol-%
Ab= 0,43 Mol-%
Ab= 0,00 Mel-%

Ab= 397 Moal-%
Ab= 0,71 Mol-%4
Ab=95.29 Mol-%

Ab=88.28 Mol-%
Ab= 0,00 Mol-4
Ab=11,72 Mol-%

Diagnostisch sind die Basisreflexe: 9,2; 4,6; 3,00 A im Gegensatz zu Talk liegt der Rellex

(060) bei 1,49 A,

3.9, Chloriloid

Mit Réntgendiffraktometrie und lichtoptischen Methoden konnte Chloritoid in beinahe

=0 Proben identifiziert werden. Der Chemismus wurde mit der Mikrosonde analvsiert.
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Aulorund des spezifischen Gewichts (d=3,48-3.61: RIBBE, 1952) kann Chloritold nur in
(iesamtgesteins- und nicht in >2g-Praparaten gefunden werden.

Diagnostisch sind die Reflexe: ~20° (Interferenz mit dem deutlich schwacheren Musko-
vit (111)-Peak; vgl. FREY und WIELAND. 1975); 27.,5°, Interferenz mit Paragonit-Muskovit;
B8

(1 in einem Cestein der Modalbestand von Chloritoid geringer als 7-8 %. so kann er nur
mit dem Mikroskop und nicht mehr diffraktometrisch ermittelt werden.

Dic geringe Dimension (westlich von Bratsch 0,03 x 0,005 mm bis 0,07 x 0,15 mm; éstlich
von Bratsch 0.05 x 0.015 mm bhis 0,12 x 0,03 mm) der (hlaritoidkristalle erschwert die
mikroskopische Unlersuc]‘nlm_g betrachtlich.

Diagnostische Merkmale:

- Habitus: kurzprismatischs

Farbe: farblos bis leicht pleochroitisch (griinlich oder gelblich):

~ Spaltbarkeit: nach (001) perfekt, senkrecht, dazu feine Spaltrisschen;

- Relief: hoch:

- Doppelhrechung: klein

Die durch organische Substanzen schwarz pigmenticrten ('hlovitoidkristalle  treten
alleine oder vergesellschaftet auf.  Dabel konnen die einzelnen C'hloritoide mit anderen
Mineralien (mehr oder weniger vollstindige Muskovit "Sandwiches” innerhalb von Quarz-
klasten. eventuell mit Muskovit und Chlorit) zusammengewachsen sein.

Die Chloritoidbildung hat kurz von S; begonnen, zwischen So und Sz 1thr Maximum
crreicht und wurde nach Sy abgeschlossen {Abh. 4).

Bemerkungen sur Chlorvitoidstrukivr (RIBBIL 1982). s kannen zwel Arten von Oktae-
dersehichten unterschieden werden, uzw. eine trioktaedrische mit der Formel

et ALOL(OH),) ! '

(dabei kann 1e?t durch Mg und/oder Mn, Al durch Fe'™* ersetzt werden). und cine
swoite. mit der Formel (Al;0g)77, dabei sind offenbar 3/4 der Platze nur mit Al besetzt.
Diese Schichten sind durch isolierte SiQy-Tetracder miteinander verbunden.

Nach RIBBE (1982) kann eine idealisicrte Chloritold-Formel wic folgt geschrieben wer-
den:

[(1Fe? Mg Mn)o(ALFST)0(OH)y] [(AL1:08)] [(Si)2)



Abb. 1 - Aalenien-Phyllit: Chleritoid ursprimglich in Quarzklasi gewachsen, durchischneidel

die Sy-Muskovite und -Chlorite (post-Ss-Chloritoid). Infolge des Kristallisationsprozesses der
Chloritoide wird die Sa-Schieferung stellenweise stark deformiert. Koord. 61 7.740/134.010.

Aufnahme mit +Nikols.

Dret Al-Atome besetzen die Korundoktaederplitze und der Uberschiuss an Al e, Mn.
Mg wird auf die Brucitoktaederplatze verteilt: Al und Fe* in kleine Oktacder M (LA} und
Fe?*, Mn, Mg in groBe Oktacder M (1B).

In solchen Kristallen wird Al4+Fe®*=1 und Fe?* 4+ Mn+Mg=2. Der Wasseranteil betragt
nach LIOU und CHEN (1978) 7 Gew.-%. Die Hauptsubstitutionen in Chloritoid sind nach
HALFERDAHL (1961): Fe*t<Mg (0-40 Mol-%). Fe** <Mn (0-17 Mol-%), AleTe™ (0-14
Mol-%) und I'> OH (0-0.25 Mol-%) und nach DIER et al. (1982): Fe?* Mg (0-42 Mol-%),
Fe?*Mn (0-17 Mol-%) und Al&TFe?t (his zu 14 Mol-%).



Nach HOSCHEI (1967) hesitzen die Chloritoid-fiihrenden Phyllite eine bestimmte che-
nische Zusammensetzung, Im Vergleich zu Cliloritoid-freien Phylliten sind sie drmer an Al-
kalien und CaQ, das Mg-Fe-Verhiltnis ist niedriger und der AlOs-Gehalt groBer. Insgesamt
wurden 60 Chloritoidanalysen aus 3 Schliffen auf der Mikrosonde analysiert. Reprasentative
Analysen und die Mittelwerte fiir jede Probe sind aus den Tabellen 3 a und 3 b) ersichtlich.
Zur Berechuung der Strukturformel aus den Mikrosondenanalysen diente folgendes Modell
(LIOU, CIIEN. 1973):

X2 YAl302(5104)2(0OH)4

wobel X=Fe** Mg, Mn

Y +Al Fe?t

deshalb wurden die Kationen auf 12 O normiert.

Da Fe?* und Fe?t auf der Mikrosonde nicht unterschieden werden kénnen, wurde der
jeweilige Anteil nach der Methode von LIOU und CHEN (1978) rechuerisch bestimmt.

AuBer den aus der idealisierten Strukturformel bekannten Elementen traten in den Ana-
lysen nocli vereinzelt zusitzliche auf:

- Ti0y: Nach HALFERDAHL (1961) ist unsicher, ob Ti'* tiiberhaupt ius Gitter einge-
baut werden kann. Falls dies moglich sein sollte, wiirde Ti't oktaedrisch koordiniert und
die Substitution wire Ti*te2 Fe?t oder 3 Ti*F4AIPT. Derselbe Autor zeigt, dass der
maximale Anteil an TiO, 0,6 Gew.-%, meist aber 0,2 Gew.-% betragt. Dies ergibt &= 0,01
Ti Atont pro Struktureinheit und kann folglich vernachlafigt werden.

Die groBe Variation von Ti0? (0,0-0,95 Gew.-7) in unseren Proben weist darauf hin. dass
die gemessenen Werte auf Verunreinigungen (Rutil 7) zuriickzufithren sind.

Analysierte Gehalte von CaQ (<0,7 Gew.-%), Na,O (<£0.35 Gew.-%) und K,O (<04
Gew.-%) wurden ebenfalls als Verunreinigungen interpretiert.

Die Zusammensetzung der Chloritoide beziiglich Fe?™, Mn und Mg ist folgende:

Probe 979 (4 Analysen) Ctdsg 01 Ottg oMe-Cidg.99
Probe 1275 (5 Analysen)  Ctdggs20tty 02Mp-Ctds 16
Probe 2170 {28 Analysen) CtdsgssOtty oMg-Ctd ;44 _
Die Chemismen der Chloritoide kann man durch folgende Parameter charakterisieren:
- Vertetlung von Al Fe, Mg auf die Brucitschichten: in den Oktaedern (1A) und (1B).
Die entsprechenden Werte fiir die Durchschnittsanalysen sind in Tabelle 3 ¢ und in cinem

(Al4Fe?™)-(Fe?t 4+ Mn)-Mg-Diagramm fiir jede Prohe dargestellt (Abb. 5).
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Tabelle 3 a
Chloritoid (reprisentative Analysen)

Proben-Nr. 203 979 1275 2170/1 2170/1 2170/1
Ctdad Ctd 9 Ctd3 Ctd20 Ctd 36 Cud 43

S0, 23,36 2321 2252 2385 24,065 23,69
Al O3 3941 39,04 3848 10,60 41,05 40,34
1%eO 24,86 24,72 24,52 25,10 24,50 25,13
MnO 0,52 0,00 0,25 0,16 .17 0,33
MgO 1,39 1,65 139 220 205 1,56
Insgesamt 89,54 88,62 87,16 91,91 02,72 91,05
Strukturformel normiert auf 12 O; alles Fe als FeQ)
Si 2,00 2,01 1,99 1,99 2,03 2,00
Al 3,00 3,00 3,00 3,00 3.00 3,00
AIVY 0,97 088 LD 038 548 1,00
Fe®+ 0,03 0,02 0,00 0.02 0,02 0,00
1,00 1,00 1,00 1,00 1,00 1,00
Fe?+ 1,75 Lt L8] 1,73 1,69 1.7
Mn 0.04 0,00 0,02 0,01 0.01 0,02
Mg 0,18 0,21 0,18 0,27 0,25 0,20

197 &8 26l 201 1,95 1,99
Mg/(Mg+Fe) 0,09 0,11 0,09 014 013 0,10

In den Durchschnittsanalysen variiert Al+Fe?t zwischen 33.32 und 33.78 Mol.-%, Fe?t+
~ 7 Y

Mu zwischen 58,47 und 60,81 Mol.-% und Mg zwischen 5,41 und 8,31 Mol-%. Werte, dje
sehr nahe beim Idealwert liegen.

- Die Verteilung von Fe**t, Mg, Mn auf Brucitschichten: In den Oktaedern (1B). Die
entsprechenden Daten sind wie oben in Tabelle 3 ¢ und in Abbildung 6 (in einem Fe**-Mg-
Mn-Diagramm ) zusammengestellt.

Fe?t ist das wichtigste Element auf diesem Oktaederplatz, der Anteil an Mg liegt nur
zwischen 8,16 (Probe 1275) und 12,44 Mol.-% (Probe 2170/1) und der Anteil an Mn zwischen
0 und 0,2 Mol-% (Mittelwerte).

- Das Verhdltnis Mg/ (Mg+Fe). Die entsprechenden Daten sind wie oben in den Tabellen
3a, 3 bund in der Abbildung 6 zu finden. In Probe 979 variiert das Verhaltnis zwischen 0.087
und 0,114 {Mittelwert gleich 0,104), in Probe 1275 zwischen 0,078 und 0,090 (Mittelwert

IS

gleich 0,083) und in Probe 2170/1 zwischen 0,104 und 0,169 Mittelwert gleich 0,123).



Tabelle 3 1

Mittelwert von Chloritoid-Analysen

Prohen-Nr, 979 5 1275 57 2170/ 1 5"
4 Analysen 3 Analysen 28 Analysen

510, 23,95 0,20 2371 0,78 23,59 0,33
Al Oy 40,06 0.64 37,51 1.3% 39.85 0,50
Fe() 24.97 0.2 24,08 1.53 24.53 0.31
MnO 0,00 0,00 0.25 0.06 (.27 0,08
MgO 1,72 0.08 121 0.18 1,85 0.28
Insgesamt 90,70 86.76 90.19

Strulturformel normiert auf 12 O; alles Fe als 1'eQ ,
Si 2,02 2,09 2.00

g 3,00 3,00 3,00
Sk 0,99 0,90 0.99
Fe+ 0,01 0.10 0.01

1,00 1.00 1.00
Folt 1,76 1,78 1,74
Mn 0,00 0,02 0.02
Mg, 0,22 0,16 0,25

1,98 1.96 2,01
Mg/ (Mg+Te) 0.11 0.08 0.13

5* Standardabweichung

- Die Substitution von [e*t durch Mn ist gering und schwankt zwischen 0.0 bis 1.45
Mol-% (Prabe 1275) und 0,02 bis 1,55 Mol-% (Probe 2170/1) {siehe Tab. 3 ¢).

- Die Substitution von Fe*t durch Mg bewegt sich im Bereich von 10,45 bis 12.49 Mol-%
(Probe 979), 8,7 bis 9,18 Mol-% (Probe 1275) und 10.66 bis 16.19 Mol-% (siche Tab. 3 ¢).

- Die Substitution von Al durch Fe** variiert zwischen 0,0 bis 0,13 Mol-% (Probe 979),
0,13 bis 4,49 Mol-% (Probe 1275) und 0,03 bis 0,5 Mol-% (Probe 2170/1) (siehe Tab. 3 ¢).

Zusammenfassend kann man folgendes sagen:

- die untersuchten Chloritoide haben eine relativ koustante chemische Zusammensetzung,
Sie gehdren praktisch einem binaren System an, mit den Fudgliedern Fe-Chloritoid und Mg-
Chloritaid, wohei sie in der Nahe des Fe-Endgliedes zu liegen kommmen. Der Gehalt an

Min-Endglied ist gering und betrigt etwa | Mol-%.
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Tabelle 3 ¢
Chemische Variation auf den Oktaederplitzen und die
wichtigsten Substitutionen in Chloritoiden (Mittelwerte)

Chemische Variation zwischen Al, Fe, Mg auf Oktaederplatzen (1 A)+(1 B) der

Brucitschicht

fab]

979 #2375 2170/1
Al+Fedt=1 =33 56 Mol-% Al4+Fe?t=1 =33,78 Mol-% Al+TFe*t=1 =33,32 Mol-%
Fe*+Mn=1,76=59,06 Mol-% Fe’*+Mn=1,8 =60,81 Mol-% Fe’* +Mn=1,76=58,47 Mol-%
Mg =0,22=7,38 Mol-% Mg =0,16=5,41 Mol-% Mg =0,25= 8,21 Mol-%

Chemische Variation zwischen Mn, Fe?*, Mg auf Oktaederplatz (1 B)

Mn=0,00 Mol-% - Mn =0,02=1,02 Mol-% Mn=0,02=1,00 Mal-%

Fe?t=176=88.80 Mol-% Fe2+ =1,73=00.82 Mol-%  Fe’t=174=86.56 Mol-%

Mg=0,22=11,11 Mol-%  Mg=0,16=8,16 Mol-% Mg=0,25=12 44 Mpl-%
Substitutionen

Te’t  Mn =0,00 Mol-%  Fe*t Mn=1 J1 Mol-%  Fe?t  Mn=114 Mol-%
Fot Mg =I1,11 Mol-% Fe™* Mg=8.95 Mol%  Fe’*  Mg=12,56 Mol-%
Al Fe3t=0,25 Mol-% Al Fe®t=0,25 Mol-% Al Fe?*=0,25 Mal-%

- Die Substitution von Fe?t durch Mg ist die wichtigste und erreicht 8,7 bis 16,2 Mol-%.

- Das Verhiltnis Mg/(Mg+Te) ist mit 0,08 bis 0,16 Mol-% gering (und wahrscheinlich
vom Gesteinchemismus abhingig).

- Die Zusammensetzung der Chloritoide ist von Gesteinchemismus. Temperatur und Pa-
ragenese (ALBEE, 1965) abhingig. Fir die drei Proben sind Bildungsternpéra.turen und
Paragenesen praktisch gleich, die chemische Variabilitat der Chloritoide ist also auf die ver-
schiedenen Gesteinchemismen der Proben zuriickzufiihren.

- Der Chemismus der Chloritoide ist praktisch identisch, unabhangig von ihrer Genera-
tion. )

3.8.1. Muskouit

Die Muskovite im Diinnschliff unterscheiden sich wie folgt:

- detritische Mu-grofie Kristalle, bis 1 mm breit, oft als Muskovit-Chlorit-Aggregate, von

53 abgeschnitien;
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Probe 379 Frobe 1275 Frobe 2170/1
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Abb. 6 - oben: Chloritoid-Analysen im Fe?*-Mn-Mg-Diagramm

unten: Verhiltnis Mg/(Mg+Fe) in Chloritoicen



34

- §,-Mu< 0,015 mm, oft im Druckschatten von Quarz, susammen mit Chlorit;

- §o-Mu - 0,02 bis 0,08 mm in der Hauptschieferung eingeregelt;

- S4-Mu - 0,015 bis 0,03 mm

Dic diffraktometrische Bestimmung der Muskovite wurde aufgrund der hasalen Rellexe
002 (10,0 A), 004 (5,0 A), 006 (3,3 A) und 0010 (2,0 A) durchgefiihrt.

Die Bestimmung der Polymorphe erfolgte mit der Guinier-Iamera. Nach BORG und
SMITH (1969) sind 2M;-Polymorphe durch die spezifischen Reflexe 3, 73, 3,48, 3, 21 und
2,99 Aund 3T-Polymorphe durch solche bei 3,60 und 3,10 Acharakterisiert. Alle analysicrten
Mu sind 2M;-Strukturen.

Der "b,”-Parameter wurde ebenfalls auf der Cuinier-Kamera bestimmt. Eine Diskussion
der "b,-Werte erfolgt im nichsten Kapitel.

Der Muskovitchemismus wurde mit der Mikrosonde bestimmt (Tab. 4 und 5). Fur diese
Methode geniigend grofie Kristalle sind entweder die detritischen oder dicjenigen die aus der
S,-, bzw. S3-Schieferung stammen.

Der Chemismus verschiedener Glimmerpopulationen wird beschrieben durch:

1. das AusmaB der Tschermak-Substitution: ALY, AlV18i (Fe?t, Mpg).

Dabei wird 1a) die Al-Verteilung auf der Tetraeder- und Oktaederschicht gra-
phisch als Si/Al®!-Diagramm fiir jede Probe dargestellt (Abb. 7);
1b) die gesamte Tschermak-Substitution lasst sich fur jede Probe
im Si-Al*"-Diagramm fiir jede Probe im Si-Al**-Mg, Fe-Diagramm
zeigen (Abb. 8).

9. Eine allgemeine Variation des Chemismus in der Oktaederschicht, welche im AlY!-
Mg-Fe-Diagramm fiir jede Probe gezeigt wird (Abb. 9); dabei sind die wichtige Substitu-
tionsrichtungen:

ATV &y 3Fe?t baw. AlV/ & FePt.

3. die Na/K-Substitution in der Zwischenschicht

3a) dargestellt in Na-K-Diagrammen (Abb. 10);

3h) dargestellt in einem Na/(Na+K)-Histogramm (Abb. 11).

Diskussion zu la (siehe Abb. 7)

Probe 197 - Sie enthilt zwei Glimmerpopulationen: die erste, bestehend aus detritischen
Glimmern, ist gut definiert, besitzt eine kleine Streuung und wird durch eine annahernd
ideale Muskovitzusammensetzung wiedergegeben. Die zweite Population, bestehend aus
phengitischen Muskoviten, ist schlechter definiert und besitzt eine grofiere Streuung.

Probe 203 - Die meisten analysierten Kristalle fallen in das Muskovitfeld (Al 5,7-5,9).

Fin paar detritische Hellglimmer sind phengitische Muskovite mit ferrimuskovitischer Ten-
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denz. Die restlichen bilden eine homogene Gruppe mit Si=6,1 und Al=5,8-5,9. Der niedrige
Phengitgehalt der detritischen Glimmer deutet auf ein Liefergehiet welches eine hishere Meta-

morphose erfuhr. Einige, in S, liegende Muskovite, fallen ins Feld der detritischen Glimmer,

Tabelle 4

Reprasentative K-Hellglimmer Analysen

Proben-Nr. 127 203 1275 2170/1 2170/1
Mu 14 Mu 1 Mu 6 Mu 7 Mu 37

Gew.-%

510, 45,58 45,77 45,73 46,82 46,44

Al O3 31,89 36,48 36,11 35,98 37,63

Ti0), (0,40 0,14 0,12 0,09 0,00

FeO 1,89 0,94 T7 0,70 0,62

MnO 0,00 0,00 0,08 0,00 0,00

MgO [,38 0,43 0,64 0,89 0,34

CaO 0.00 0,00 0,00 0,09 0,00

Nay,O 0,29 0,32 0,89 0,90 1,02

O 10,83 g.15 9,50 8,87 9,10

hisgesamt 93,04 93,75 93,83 94,38 95,17

Strukturformel normiert auf 22 O; alles Fe als FeO '

S5i 6,31 8,00 6,13 800 6,13 800 621 8,00 BIl 800

Al 1,69 1,87 1,87 1,79 1,89

AlVZ 351 3,89 3,84 3,83 3,95

i 0,04 0,01 0,01 0,01 0,00

[e 0,22 4,05 0,11 4,10 0,08 4,07 0,08. 4,10 0,0-T 4,09

Mu 0,00 0,00 0,01 0,00 0,00

Mg 0,28 0,09 0,13 0,18 0,07

Ca 0,00 0,00 0,00 0,01 0,00

Na 008 190 021 1%7 023 1,86 0,23 1,74 0,30 1.83

K 1,91 1,56 1,63 1,50 . 1,563

Ergénzung zur Tabelle 4

Proben- 127 203 1275 2170/1 2170/1
Nr. Mu 14 Mu 1 Mu 6 Mu 7 Mu 37
Ma 0,00 Mol-%  Ma 0,00 Mol-%  Ma 0,00 Mol-%  Ma 0,75 Mol-%  Ma 0,00 Mol-%
Pa 4,02 Mol-% Pa 11,86 Mol-%  Pa 12,45 Mol-%  Pa 13,25 Mal-% Pa 16,39 Mol-%
Mu 95,08 Mol-%  Mu 88,14 Mol-%  Mu 87,556 Mol-%  Mu 86,00 Mol-%  Mu 83,61 Mol-%
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Tabelle 5

Reprisentative I{-Hellglimmer Analysen

Proben-Nr.  2170/2 9200/2 2567 9721/3 484

Mu 2 Mu 18 Mu 4 Mu 18 Mu 1
Gew.-%
Si04 45,52 47,04 44,57 48,28 45,18
AlO4 36,89 32,47 32,73 26,88 36,32
TiOy 0,25 0,34 0,52 0,68 0,71
FeO 0,70 ' 1,34 2,04 3,48 1,03
MnQO 0,00 0.00 0,00 0,00 0,00
MgO 0,53 1,71 1,56 3,02 0,63
CaQ 0,00 0,00 0,00 0,09 0,00
NayO 0,86 0.67 0,50 0,58 01,35
K0 9,48 9,79 - 9,71 10,45 9,22
Insgesamt 94,26 53,39 91,66 _ 93,49 94,36
Strukturformel normiert auf 22 O; alles Fe als FeO
Si 608 800 637 800 6,19 800 665 800 604 800
AV 1,92 1,63 1,81 L35 1,96
-t 3,88 3.55 3,54 3,01 : i
Tl 0,03 0,04 0.05 0,07 0,07
Te 0,08 4,09 0,15 4,09 0,24 415 040 408 012 4,07
Mn 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00
Mg 0,10 0,35 0.32 0,60 0,11
Ca 0,00 0,00 0,00 0,01 0,00
Na 022 183 0,17 1,87 0,14 1,86 0,16 201 035 1,92
I L61 1.50 ' L2 1,84 1,47

Erganzung zur Tabelle 5

Proben- 2170/1 '2200/2 2567 '2721/3 484
Nr. Mu 2 Mu 18 Mu 4 Mu 18 Mu 1
Ma 0.00 Mol-% Ma 0,00 Mol-% Ma 0,00 Mol-% Ma 0,65 Mol-% Ma 0,00 Mol-%
Pa 12,14 Mol-% Pa 9,43 Mol-% Pa 7,28 Mol-% Pa 7,71 Mol-% Fa 18,20 Mol-%
Mu 87.86 Mol-%  Mu 90,57 Mol-%  Mu 92,72 Mol-%  Mu 91,61 Mol-%  Mu 81,80 Mal-%

Diecse werden als S, rotierte detritische Muskovite interpretiert. Sie sind mikroskopisch von
den in S, neugewachsenen Glimmern nicht zu unterscheiden. -
Probe 2170/1 - Der Al*:-Gehalt variiert in den detritischen Muskoviten zwischen 5,8 und

5.9, in den S;-Muskoviten zwischen 5,7 und 5,8. Nur einige Analysen fallen auf die Verbin-
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dungslinie Muskovit-Phengit. Dies zeigt, dass in dieser Probe der ‘T'schermak-Austausch
gering ist.

Probe 2170/2 - Zeigt eine Anhaufung um Al**=58. Zwei detritische Muskovite mit
Al'**=56 und $i=6,3 besitzen einen etwas hoheren Phengitgehalt. Sie diirfen einem schwi-
cher metamorphen Liefergebiet entstammen und haben noch nicht mit den Sy-Glimmern
equilibriert.

Probe 2200/2 - Hellglimmer dieser Probe haben eine Zusammensetzung die ziemlich
genau zwischen Muskovit und Phengit liegt.

Probe 2567 - Lnthélt drei Hellglimmergenerationen: cine detritische, eine zu S, und eine
zu S3 gehorige, die jewells nur geringe Streuung in ihrer Zusammensetzung aufweisen. e-
tritische Muskovite sind die Al-reichsten (AlI*'=5.3-5.5) und hesitzen nur cine geringe Phen-
gitkomponente. S;-Muskovite sind etwas Al-drmer (AlI'"'=5,1-5,2) und Si-reicher ($i=6.4).
Sa-Muskovite (Si=6,2, Al'™=5,1) haben also eine schwache Tendenz Richtung Ferrimuskovit.
Die heiden im Folgenden heschriebenen Prohen sind Al-armer, Si-, Mg und Fe-reicher als
cie hisherigen Prohen.

Probe 2572 - Mit 5i=6.4-6,7 und Al=4,2-4.4 liegen die Analysenpunkte unterhalb der
Verbindungslinie Phengit-Ferrimuskovit.

Probe 2721/3 - Die Analysen liegen wenig unterhall der Verbin dungslinie Phengit-Mus-

kovit, besitzen also einen geringen Anteil an Ferrimuskovit.

Diskussion zu 1h

In Abbildung 8 sieht man, dass die meisten Analysen fast auf der Verbindungslinie Si-Al
liegen (unterhalb der Linie 55 Mol-% Siund nur einen geringen Fe- und Mg-Gehalt aufweisen.
Besonders in den Proben 2170/2, 203 und 2170/1 ist der Tschermak- Austausch selir schwach,
wahrend er in den Proben 127, 2200/2 und 2567 etwas starker ausgepragt ist.

Die Analysen der Proben 2572 und 2721/3 liegen tiher der Linie 55 Mol-% Si; Fe und Mg
variieren zwischen 7 und 12 Mol-% und zeigen damit eine starke T'schermak-Substitution.

Mit Ausnahme der Probe 127 zeigt das regionale Verteilungshild eine tendenzielle Zu-

nahme des Phengitgehaltes gegen Osten.

Diskussion zu 2

Abbildung 9 zeigt, dass AlY

tiber 90 Mol-% liegt, so dass der Tschermak-Austausch
Richtung Phengit nur schwach ist. Vergleichend kann man feststellen, dass dieser schwache
Austausch vor allem in Richtung Mg lauft (z.B. in den Proben 127, 2200/2, 2567 etwas

starker, in den Proben 2170/1, 203, 2170/2 etwas schwécher). Nur in den Proben 2572 und



.Zl:"i
2721/3 dominiert Mg nur wenig tiber Fe.

Diskussion zu 3a)

Die Kationenverteilung in den Zwischenschichten ist in Na- vs K-Diagrammen darge-
stellt {Abb. 10). Die Na-Gehalte detritischer Hellglimmer sind am gréBten, gefolgt vou
den Sy-Uellglimmern. Die Si-Populationen in Probe 2167 ist am Na-armsten. Dort wo
Ywischenschichten der Sy-Hellglimmer fast ausgefiillt sind, sinkt der Al-Gehalt etwas ab

(Proben 2572, 2721/3) und der Na-Gehalt pro Formeleinheit liegt unter 0,05.

Es besteht eine positive Korrelation zwischen Al- und Na-Gehalt (Na bis 0,2-0,35 in den
Proben 2170/1 und 2170/2).

Die Streuung des Na-Gehaltes ist in S,-Hellglimmern gréBer als in den detritischen.

Ostwarts nahert sich die Summe aul dem Zwischenschichtplatz demn Idealwert 2 pro
Formeleinheit (Proben 2572, 2721/3). Nach CIPRIANT et al. (1981) nimmt der Al'*- und Fe-
(ehalt und das Verhiltnis Na/(Na+RK) mit der Temperatur zu. Die detritischen Hellglimmer
(Proben 203, 2170/1, 2200/2) haben einen Loheren Na-Cehalt als Sy-Hellglimmer und konnen
daher aus einem héhermetamorphen Liefergebiet stammen. Die beziiglich der S;-Generation
bedeutend tieferen Na-Gehalte der Ss-Hellglimmer in Probe 2367 lassen mdglicherweise auf

cine tiefere Bildungstemperatur schlieflen.

Diskussion zu 3D)

Abbildung 11 zeigt den Paragonitgehalt der analysierten [ellglimmer aller Generationen.

s wurde kein Margarit gefunden (Cc-Gehalte nur im Spurenbereich).

Aufler den Proben 2572 und 2721/3 ist die Variationsbreite des Paragonitgehaltes in-
nerhally der einzelnen Proben sehr grofi. Die Al-reichsten Proben 203 und 2170/1 besitzen
auch die héchsten Paragonitgehalte (weite Strenung zwischen 8 und 18 Mol-%). Detritische
Hellglimmer sind am Paragonit-reichsten (ither 13,5 Mol-%). Probe 2170/2 ist relativ ho-
mogen beziglich Paragonitgehalt (12 bis 14 Mol-%). Die Proben mit dhnlichen Al-Gehalten
(A1"-5,1-5,25 der Proben 2200/2 und 2567) haben auch &hnliche Paragonitgehalte (4 bis 7
Mol-%, detritische Hellglimmer maximal 9 Mol-%). Die Al-armen Proben (2572 und 2721/3)

haben auch sehr geringe Paragonitgehalte (1 bis 3 Mol-%).

Diskussion der by-Gitterparameter

2 - . . . r . iy . - " .
s 15t seit langein bekannt, dass die chemische Variabilitat mit Anderungen der Gitter-

parameter dggy (Basalabstand) und degy (Lateralahstand) einhergeht. RADOSLAVICH
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(1962) und ERNST (1963) haben gezeigt, dass die c-Achse der 2M-CGlimmer mit zunelinen-
dem Seladonitgehalt abnimmt. Nach GUIDOTTI (1966) kann der dypy-Parameter beniitzt
werden, uin das Verhéltnis Na/(Na+N) abzuschatzen. CIPRIANI et al. (1968) haben den hy-
Parameter verwendet, um die Muskovite mit by 9.025 A von den Phengiten mit by>9,025 A
abzugrenzen und GUIDOTTT und SASSI (1976) geben fiir die Phengit- und Paragonitgehalte
m Muskoviten eine Bestimmungsiethode an, die allein die diffraktometrisch bestimuten Pa-
rameter dogg und doge verwendet: sie haben ein hy-dooa-Diagramin konustruiert, aus den sich
diese Gehalte direkt ablesen lassen. Sowohl CIPRIANI (1968) als auch GUIDOTTI und
SASSI(1968) zeigen, dass der dygo-Parameter allein vom Phengitgehalt (RM=durch Fe4+Mg
ersetzter Anteil des oktaedrischen Al) abhéngig ist. Im Gegensatz dazu hangt dygy von zwei
Variablen (Phengit- und Paragonitgehalt) ab. Beatiglich der Verwendun g der Parameter 0G0
und 002 zur Bestimmung von Paragonit- und Phengitgehalt meinen allerdings NAEF und
STERN (1983). dass eine iiberzeugende statistische Korrelation zwischen physikalischen und
chemischen Parametern nicht gegeben ist. Eine gewisse Korrelationstendenz reicht nicht fiir

eine quantitative Bestinunung.



FREY et al. (1983) betonen, dass die Bestimmung von by aus dem dyso-Hellex inkor-
rekt ist, da sich dggo mit den Reflexen 331 und 300 iberlagern. Nach BORG und SMITH
(1969) ist die Intensitat von deeo = 16, diejenige von dsz; = 34 (Daten fir Moskovit). Aus
diesen Grinden entsprechen die gemessenen Reflexe nicht genau dem kristallographischen
ho-Parameter.

Fine Korrelation zwischen dem bg-Parameter und dem Phengitanteil im Hellglimmer
ist ungenau, weil bel by-Messungen mit der Cuinier-Ivamera der Eiufluss von Fe*t eine
Unbekannte darstellt: haufig wird mit dieser Methode der Phengitgehalt tberschatzt.

Da der aufl der Mikrosonde bestimmte RM-Wert keine Aussage tber das Fe?t-Fet-
Verhiltnis zulisst, ist die petrographische Bedeutung des RM-Wertes beschrankt.

In Abbildung 11 sind fiir verschiedenc Proben der Paragonitgehalt, Al

pro Formelein-
heit und die dyggo,azr)-Parameter tabelliert. Da in Pulverdiadrammen die verschiedenen Hell-
elimmergenerationen nicht unterschieden werden konnen. sind die angegebenen dipgpasi) je-
weils Durchschnittswerte aller vorhandenen Generationen. Die Abbildung 12 zeigt. dass eine
Al Zunahme mit ciner Abnahme von dogoasny korrellierbar ist (Proben 21 L, 9102
Altet=57-59 und dygen ssry=1,496; Proben 2572, 2721/3: Al'=4,2-4 4 und d(pe0,331)=1.507).
Die ::'\ndel.'ung von diospaany 1n Abhangigkeit von Al ist ungelahr linear: cine Zunalune des
Al*" pro Formeleinheit wm 0,16 entspricht einer Abnahme von dyggp 331y um 0,01 4 (Abb. 7)
(nur die Probe 127 passt nicht zu diesem Bild). Die vorgestellten Daten bestatigen also die
Moglichkeit, mit Hilfe der Werte djggo,za1) den Al*_Gehalt halbquantitativ ahzuschatzen wm
somit einen Hinweis auf eine mogliche phengitische Tendenz (lalls keine Sondendaten zur
Verfigung stehen) zu erhalten.

Da der Al*'-Gehal' auBerdem von der Paragenese bzw. vom Gesteinchemismus abhan-
eig ist, sollten diggpsar)-Werte nur von Hellglimmern aus ahnlichen Paragenesen verglichen
werden (siehe die Felder W, X, Y, Z bet GUIDOTTI und SASSI, 1976).

Die in der vorliegenden Arbeit analysierten Gesteine fallen alle ins Y-Feld (Mu-Qz-Ab),
mit Ausnahme einer pyrophyllithaltigen Probe die ins W-T'eld fallt.

Indirekt sagt der dipeo,zs-Wert aus etwas iiber die Paragonitkomponente eines IHellglim-
mers aus: bel konstantem Al entspricht die Abnahme von dioso,331) einer Zunahme des
Paragonitgehaltes. In Abbildung 13 sind die Haufigkeiten der in 155 Proben gemessenen
d(551-0,331}—\-’\"61't,e dargestellt. Zu einigen dggoaar)-Werten wurden auch die entsprechenden
Al -Bereiche angegehen. die fir einzelne der 155 Proben aul der Mikrosonde hestimmt

wurden.

Auffallend ist, dass die Mehrzahl der analysierten Hellglimmer einen hohen Al“-Cehalt

At

(

,1-5,9) und kleine dggo,331- Werte (1,496 A) aufweisen, da sie aus Al-reichen Cesteinen
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(Abb. 12) stammen. Die Haufigkeit dieser Gesteine erklart auch die regionale Verbreitung

von Chloritoid,

Die wenigen, Al-armeren Hellglimmer (Al'"/=4.2-4.4) mit dementsprechend héheren

digeossn-Werten (1.507 A) stammen aus seltenen. Al-Zrmeren Gesteinen (Abb. 13). Die

Seltenheit dieser Gesteine kann das sparliche Vorkommen von Biotit erkliren.



Sehlussfolgerungen

_ die meisten Muskovite zeigen annihernd ideale Zusammensetzung;

~die Substitutionen in Richtung Phengit und Ferrimuskovit sind eher beschrankt, wobe
die erste haufiger ist;

- der im Allgemeinen schwache Tschermak-Austausch liegt im Si-Al-Fe+Mg-Diagramm
auf der Al-Si-Seite: im AlY/-Mg-Fe-Diagramm liegt er aul der AlYI-Mg-Seite; verstarkte
Mitbeteiligung von Fe wurde nur in zwel Proben festgestellt (2572, 2721/3);

vorn Westen nach Osten ist eine regionale Zunahme des Sif Al [estzustellen:

mit zunchmendem Ersatz von v durch Na in der Zwischenschicht nimmnt generell auch
der Al*'-Cehalt zu:

die Zusammensetzung der detvitischen Muskovite liegt naher bei der Tdealzusammen-
setzung (in Bezug auf das Si-Al-Verhéltnis) als die der S,-Muskovite.  Die detritischen
Muskovite haben jedoch ein kleineres N /(Na+K)-Verhiliuis:

~ einige detritischen Muskovite wurden rotiert und in S; eingeregelt:

die Al*reicheren Muskovite weisen hisliere Paragonitgehalte aul;

die gemessenen Parameterwerte d(ogessn) zeigen cine (ast lineare Variation im Altet
Ciehalt; mit steigendem Al-Gehalt fallt digsoasy. Die aus den diogoas1) abgeleiteten Al™-
Gelialte konnten Aussagen iiber eine phengitische. eventuell auch tiber eine paragonitische
Tendenz. liefern;

= die chemische Zusammensetzung der analysierten Glimumer st vom Gesamtgestein-
chemismus stark abhangig:

- die meisten analysierten Glimmer haben einen hohen Anteil an Al"" und gehoren damit
in Al-reiche Cesteine. Damit kann die Haufigkeit von Chloritoid wnd die Seltenheit von Biotit

in unserem Gebiet erklart werden.

3.8.2. Paragonit/Muskovit

Dieses Mineral wurde zumn ersten Mal von FREY (1969 b) aus anchimetamorphen Phyl-
liten der Glarner Alpen beschieben und als Vorlaufer der Paragonithildung aus Na-haltigem
1lit oder Montmorillonit interpretiert.

Typisch fiir Pa/Mu sind ein starker Basisreflex bei 3,25 A und ein schwicherer bei 1,96
A Da in unseren Proben selten Kalifeldspat (starker Basisreflex bei 3.21 A) vorkommt. war
die diffraktometrische Identifizierung von Pa/Mu einfach.

Dieses Mineral hat eine grofie Verbreitung in unserem Gebiet, IIs tritt nicht in Parage-
nesen mit Chloritoid aufl., Dies kanu dadurch erklart werden, dass der Al-Gehalt nur Pa/Mu

zuldsst oder dass Pa/Mu beln ersten Auftreten von Chloritoid instabil wird.



Abb. 14 — Trias (Quartenschiefer), Metasiltit il mm-machtigen Phyllitlagen. Tm Zentrum des
Bildes sind die durch D3 deformierten So-Mikrolithonen {Alternansz von Muskovit, Chlorit und Bi-
otit mit Quarz, Feldspat, Muskovit). Die Biotite (Lhellbraune Interferenzfarbe) entstanden wihrend
der Hauptschieferung (S4), vielleicht auch [riher, und wurden in Sy rotiert. Am rechten Bildrand
erkennt man, dass diese Biotite spater noch in Sz rotiert wurden. Koord. 629.950/129.200 ge-

kreuzte Nikols.

Paragouit kounte in den untersuchten Proben weder mikroskopisch noch mit der Sonde

gefunden werden.
3.9. Biotit-Phlogopit

Biotit und Phlogopit wurden nur als Porphyroblaste gefunden (Abb. 14, 165

Biotit-Porphyroblaste besitzen eine WorngréBe {Breite) von 0,02 bis 0,05 mum. Sie zeigen
folgende optische Eigenschalten:

N = blassgrun

Y. 7Z = hellbraun
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Abh. 15 - Bajocien, phyllitischer Calcidolomikrit. Phlogopite als blattrig gelangte Kristalle zusam-

men mit Muskovit in Sa gebildet. Koord. 628.000/129.900 gekrenzte Nikols.

Fs konnten zwei Cenerationen von Biotit unterschieden werden: die grofieren Biotite, die
idiomorphe Korngestalt mit Einschliissen von opakem Material (7 Graphit) zeigen. sind in
§, eingeregelt. Die zweite Gieneration, charakterisiert durch idiomorphe Korngestalt ohne
Finschliisse, wiurde syn- bis post-Ss gebildet; die meisten Wristalle liegen in Scharnieren der
["4-Crenulation.

Die Phlogopit-Porphyroblasten (deren Breite zwischen 0,03 bis 0,15 mm variiert) sind
in S, eingeregelt. Die Farbe der Kristalle ist grunlich. der Pleochroismus slemlich deutlich
7=Y>X (X ist vollig farblos). Die Dunkelglimmer reprasenticren eine isomorphe Serie der
vier Endglieder Annit, Siderophyllit, Phlogopit und Eastonit. Die Mischkristalle zwischen
diesen vier Endgliedern werden durch Biotit und Phlogopit vertreten.

FOSTER. (1960 a), zitiert in BRINDLEY (1980), definiert die Endglieder nach jhrem
Mg-Gehalt auf den oktaedrischen Platzen:

Phlogopit mehr als 70 %

Biotit zwischen G0 und 20 %

Siderophyllit/Lepidomelan  weniger als 10 %
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Nach DEER et al. (1962) besitzen die Biotite ein Fe/(Fe+Mg)-Verhiltnis das gréfier als
0.33 1st (niedrigere Verhaltnisse charakterisieren Phlogopite).

Drei Proben mit Dunkelglimmer wurden aul der Mikrosonde analysiert (Tab. G. 7); vom
Westen ostwarts sind diese die Proben 2572, 2576, 2721/3. Dic oktaedrischen Mg-Gehalie

(fiir jede Probe auf ihren Durchschnittswert normiert) erbrachten [olgende Resultate:

Probe 2572 53.68 % Mg
Prohe 2576 73,76 % Mg
Probe 2721/3 42.16 % Mg

Die gemeinsamen Fe/(Te+Mg)-Verhaltnisse zeigen folgendes:

Prohe 2572 0,392
Probe 2576 D173
Probe 2721/3  0.491

Gemal den oben erwihnten Nassifizierungen sind die Dunkelglimmer der Proben 2572
und 2721/3 Biotite. derjenige der Probe 2576 Phlogopit. Der Chemismus der Dunkelglinuner
kann it nachstehenden Substitutionen beschriehen werden:
I. Tschermak-Austausch (Fe*t, Mg) Sies ATV, A1V
1 a) auf den Tetraederplatzen, Abb. 16
1 b) aul den Oktaederplatzen, Abb. 16
| ¢) auf beiden Positionen, Abh, |7

2. Substitutionen anf den Oktlaederplatzen
2 a) Verhaltnis Fe/(Fe+AlY/ +Mg+Mn+Ti). Abb. 18
2 b) Verhaltnis Mg/(Mg+AIY £Fe+Mn+7T11). Abb. 18
2 ¢} Oktaedersubstitution als Ganzes, Abb. 19

Die Substitution Na«IC spielt eine untergeordnete Rolle.

lin Folgenden werden die einzelnen Substitutionen beschrieben:

Lo Der aus der Strukturformel errechnete AlYV-Gehalt ist sowohl vom Al““Cehall als
auch vom Si-Gehalt abhéngig. Ein Teil des Al hesetzt als Al’Y zusammen mit Si die
Tetraederplitze, der Rest, in Form von AlY7, ist auf die Oktaederplitze verteilt, Der AV
Gehalt seinerseits ist sowohl vom Gehalt an Al** und Si als auch von den Anteilen an Fe.

Mg, Ti und Mn abhéngig.
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Tabelle 6

Reprisentative Biotit-Analysen

Proben- 2502 2572 2T 2572
Nr. Bi Bi ¢ Bi s Bi 12

Gew.-%,
S10; 37.86 37,45 36.96 37.50
Al Oy . 15,00 14,51 14,08 1-1.96
T10, 1,70 1,38 137 [,25
FeO losTr 15,70 16,29 1B T2
MO 0,00 0,00 0,08 0,00
MgO 13,32 13,90 13,34 13,39
(a0 0.35 0.46 0,37 0.47
NayO 0.02 0,03 0,01 0.02
2O 9.70 9.37 9,19 0.82
Lnsgesamt 93,74 92,83 91,72 93,70
Serukturformel normiert auf 22 O: alles Fe als FeO
Si 577 800 577 800 578 800 553 8,00
AlTY 2,23 2.23 2,22 2
AlMI 0.71 0,10 0,38 0,42
Ti 0,20 0.20 0,16 0.15
['e 201 598 2,02 58 2,10 57 201 5,74
Mn 0.00 0,00 0,01 0.00
Mg 3,03 S L =5 Ball
Ca 0,06 0.08 0,10 0,08
Na 0,01 1,9 001 193 001 19t 001 2.00
In 1,89 1,84 1.83 1.91
Fe/(le+Mg) 040 0,39 0,40 0,39

1 a) Der AlY-Gehalt in den Biotiten der Probe 2572 zeigl einen Maximalwert vou
0.28. der zugleich der hduligste Wert ist. Die Phlogopite der Probe 2576 zeigen zwei
Hiufigkeitsmaxima bei 0,26 bzw. 0,27. Die Biotite der Probe 2721/3 zeigen ebenfalls zwel
[Hauligkeitsiaxima bei 0,28 bzw. 0,29 (Abb. 16). Der Anteil an tetraedrischem Al ist in

den zwet biotitfithrenden Proben generell grofler als in der Phlogopit-fihrenden Probe.



Tahelle 6

Reprisentative Biotit-Analysen

Proben- ATl 2721 2721 2721
Nr. 131 Bi 3 Bi 1 Bi 5
Gew.-%
S0, 37.67 36,28 36.22 36,62
AlLOy 16,50 14,00 14.34 15.36
Ti10, 2.7 2,27 2,24 2.30
FeO 1x.00 18,29 18 1817
MnQ 0,13 0.11 0,16 0.12
MgQO 0.82 11,24 11.36 11.05
Ca0 0,00 0,21 0,24 0,22
NagQO 0.02 0.06 0.04 0.02
;O 9,60 9,18 9.14 9.11
[nsgesamt 94,25 91.69 092.21 03,09

Strukturformel normiert auf 22 O; alles e als IeQ

Si 575 800 574 800 570 800 573 800
AlF 525 2905 2,30 290
o ) 0,35 0.36 0,50
Ti 0,28 2% 0.27 (28
Fe 280 B55 24P 500 243 5 286 -5
Mn 0,02 0,01 0.02 0,02
Mg 2,23 2,65 2,67 2,56
Ca 0.00 0.04 0.0 (.01
Na 0,00 L&% 0,02 L9 0001 1.8 0.00 1.2
N 1,87 1,85 1.84 Ll
Ie/(Fe--Mg) 0,51 0,48 0.48 0,48

I 1) Der AlY-Gehalt zeigt Werte die in der Probe 2572 hauptsichlich von 0,06-0.08 und
i der Probe 2576 hauptsachlich von 0,06-0.07 variiert. Die Werte der Probe 2721/3 sind
iiber einen grofien Bereich von 0,06-0,31 gestreut. Eine Erklarung fiir diese Streuung konnte

die starke Variation von 110, (0,06-2,67 Gew.-%) sein (Abh. 16).



hs

Tabelle 7

Reprisentative Phlogopit-Analysen

Praben- 2576 2576 2576 25706
Nr. Phlog 2 Phlog Phlog 7 Phlog 9

Gew.-%
=0, 41,00 10,66 40.54 40.28
Al Oy 14.60 14,581 14.70 11,57
Ti0; 0,96 0,82 0,90 0.91
FeO T2 745 7.84 7,66
MnO 0,00 0.00 0.00 0.08
MeO 20,15 20,59 20,19 20,13
CaO 0.20 0.15 0,25 0,23
Na,; O 0,05 0.05 0.06 0.05
I, O 9.78 9.96 10.03 10,20
lnsgesamt 94,19 0.5 04,85 94.14%
Strukturformel normiert aul 22 O: alles Fe als FeO
Si 503 800 3883 8.00 586 800 587 ROO
ALY 2,07 3 2.1 2.13
AP 0,42 0,40 0,36 0,37
Ti 0.10 0.09 0,10 0.10
['e 050 577 090 5.3 095 5HK2 093 53T
M 0,00 0.00 0.00 0.01
Mg 1,35 144 441 4,37
Ca 0,03 0.02 0,01 0.0
Na 0.01 184 0.0l LT 0.02  1.91 0.01 1,95
Ix 1.80 1,84 1.85 .90
Fe/(Fe+)Mg) 0.17 0.17 0.18 0.1%

I ¢) Abbildung 17 zeigt den totalen T'schermak-Austausch fir alle drei Proben. Davaus
wird ersichtlich, dass:

- die Substitution genevell gering wars;

- Phlogopite einen etwas grofleren Austausch als Biotite zeigen;

- die Biotite der Probe 2721/3 einen uneinheitlichen Austansch zeigen.

Die grofere Tschermak-Substitution in den Phlogopiten kannte moglicherweise durch

besser geftllte Oktaederplatze erklart werden:



Tabelle 7

Reprasentative Phlogophit-Analysen

Proben- 2576 2576 2576 2576
Nr. Phlog 15 Phlog 16 Phlog 17 Phlog I8
Gew .-%
Si0, 40,71 40,54 40,19 40,58
Al Oy 14,67 14,09 14,55 14.35
Ti04 143 0,78 0,91 0,87
I'eO T, 75 Tl 7,65 7,61
MnO 0,00 0,00 0,11 0.00
MgO 20,81 20,58 20,29 20,17
Ca 0,15 0,31 0,13 1,23
Na,O 0,06 0,06 0,07 0,04
K0 9,95 9,77 10,00 10.08
Insgesamt 94,26 95,67 93.93 93.95
Strukturformel normiert aul 22 O; alles Ie als FeQ)
Si 3,85 8,00 591 800 586 8,00 3590 800
ALY it 2,09 2,14 2,09
Al 0,33 0,34 0,37 0.38
i f.12 0.09 0.10 0,10
Fe 093 584 092 583 093 582 093 579
Mn 0,00 (0,00 0,01 0,00
Me 4,46 4,48 4,41 1,38
Ca 0,02 0,05 0,02 0,04
Na 0,02 1,86 002 1,80 0,02 1,90 0,01 1.93
Ik 1,82 L0 1,86 1,88
Fe/(Fe+Mg) 0,17 - 0,17 0,18 0,18
Probe 2376 5,83
Probe 2572 Bud

Die Probe 2721/3 zeigt die grofte Abweichung von der idealen Oktacderbesetzung. Zusam-
men mit der Variation von TiO; konnte dies eine Erklirung fiir die Streuung in Abbildung

17 selw.
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Xpe | 2572 2576 | 272173 | Fug | 2572 | 2576 | 2721/3
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0.40 = e 8. 4 I
— B )
9,38 <4 8 b, 72 .
[sseas] (5]
4 = 4
.88 o4 % 0.68 .
Q L
0.28 - 0.64
0.4 - 0.60 4
. |
0.20 - 0.56 4
| o
= - o
. c
09..16 ~' SeaTECESTD 0.52 4
L= ] o
° T 0
0.12 } 0.48 -
Q
= Q
0.44 o
B . o
X = Fe/(Fe+hl +Mg+Mn+T1) ~ @
= 0.40 - @
2a e |
XMg = Mg/(Mq+A1VI+Fe+Mn+Ti)
2b

Abb. 18 - Biotit- und Phlogopit-Analysen im Xpe-und Xy ,-Diagranun

2 a) Der Fe-Gehalt variiert in der Probe 2572 von 0,32 bis 0,37 mit einem Hauligkeits-
maxinm hei 0,34-0,35 und in der Probe 2721/3 hauptsachlich von 0,40 bis 0,44 ohne
cigentliches Haufigkeitsmaximum. Im Vergleich dazu variiert der Fe-Gehalt der Phlogopite
zwischen 0,14 und 0,17 mit zwei Haufigkeitsmaxima bei 0,15 bzw. 0,16 (Abb. 18).

2 b) Der Mg-Gehalt der Biotite der Probe 2572 varilert zwischen 0,49 und 0,56 mit zwel
Hiufigkeitsmaxima bei 0,54 und 0,55; derjenige von Probe 2721/3 schwankt zwischen 0,40
und 0,46 und zeigt, genau so wie beim Fe-Gehalt, kein eigentliches Haufigheltsmaximum.
Die Phlogopitwerte zeigen ein deutliches Haufigkeltsmaximum bei 0,76 (Abb. 18).

2 ¢) Die Abbildung 19 zeigt, dass sich die fiir Biotite wichtige Substitution zwischen

Fe und Mg mil einer geringen Beteiligung von AlY7 abspielt. Die Substitutionen zwischen
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AlY"esMg und A1V ¢:TFe der Probe 2372 waren gering und in etwa gleichem Ausmal, In
Probe 2721/3 hat die Substitution AlY!1 & Mg einen etwas hoheren Stellenwert als die Sub-
stitution AlY! ¢ Fe.

Die Phlogopite der Probe 2576 zeigen eine kleinere Streuung. Die Hauptsubstitution
bildet Mg Fe; zudem ist die Substitution AlY/«Mg etwas geringer als bei AlVioFe.

Zusammenfassend kann gesagt werden:

- das tetraedrische Al zeigt im Phlogopit leicht geringere Werte als in den beiden Biotiten;
die im Osten liegende Biotitprobe zeigt einen hoheren Wert als diejenige im Westen;

- die Tschermak-Substitution ist in den Biotiten geringer als im Phlogopit;

- die Hauptsubstitution auf den Oktaederplatzen lauft zwischen Fe und Mg ab, mit
einer geringen Beteiligung von AlYZ. In den Biotiten scheint die Substitution 2A1 53Mg
ausschlaggebend zu sein, wahrend in den Phlogopiten der Austausch Al ¢sTFe zu iiber-
wicgen scheint;

- der Na-Gehalt aller drel Proben 1st klein.

2.10. Chlorite

[n den Dinnschliffen konnten folgende Chlorittypen unterschieden werden:

- lamellen- oder rosettenartige, schwach griinlich pleochroitische Chlorite mit negativer
Flongation; optisch positiv und mit anormal braunen oder blauen Interferenzfarben sowie
niedriger Doppelbrechung: Mg-Fe?*-Clorite (TROEGER, 1969);

- schuppig-faserige Kristalle, starker pleochroitische Chlorite mit héherem Relief und
negativer Elongation; optisch negativ und mit normal blauen Interferenzfarben: Fe-reiche
Chlovite (TROEGER, 1969).

Texturell konnen diese heide Typen weiter unterteilt werden:

- detritische Chlorite, dic als grofere (0,2-0,6 mm breit) oder als Glimmer-Chlorit-Aggre-
gate von 5; abgeschnitten werden; |

- Kristalle die in S, liegen (0,01-0,015 mm breit);

- Kristalle die mit ihrer Langsachse in S, eingeregelt sind (0,03-0,05 mm breit);

- Kristalle die in Sz liegen (0,02-0,03 mm breit).

Mit der Mikrosonde wuiden Chlorite aus vier Proben gemessen (Tah. 8). Mit der Guinier-
IKamera wurden die Werte d(osn), dioso,330): d(0s0,331): d(os0,245) von 110 Proben bestimmt. Ziel
war einerseits eine qualitative Bestimmung der Chlorite sowie ein Versuch, den Fe’T-Gehalt
halbquantitativ zu berechnen. Des Weiteren wurden die d-Werte den chemischen Daten

gegentihevgestellt.



Tabelle 8

Reprisentative Chlorit-Analysen

Proben- 51 127 2161 2161 2170/3 2170/3
Nr. Chl 1 Chl 1 Chl 2 Chl 5 Chl 1 Chl 2

Gew.-%
510, 28,53 22,80 24,21 23,04 22,75 23.07
Al O3 23,93 23.80 17,87 18,35 23,86 23,41
TiOs2 0,00 0,00 0,08 0,93 0,00 0,00
FeQ 14,25 30,36 40,46 40,89 28,05 28,67
MnO 0,00 0,00 0,21 0,00 0,18 0,13
MgO 19,66 8,48 4,19 3,81 9,89 9,90
Cal 0,07 0,04 0,10 0.10 0,00 0,00
NasQ 0,00 0.00 0,00 0,00 0,00 0,00
K,0 0.00 0,00 0,10 0,00 0,05 0,06
Insgesamt 86,46 85,60 87,22 87,12 85,81 85,26
Strukturformel normiert auf 28 O; alles Fe als FeQ
Si 5,68 8,00 5,07 8,00 5,62 3,00 5,38 8,00 5,02 8,00 5,11
AV 2,32 2,93 2,38 2,62 2,98 2,89 8,00
AlVE 3,30 3,31 2,51 2,43 3,22 3,22
Ti 0,00 0,00 0,01 0,16 0,00 0,00
Fe 2.37 5,65 7,68 7,99 5,34 5,31
Mn' 0,00 11,52 0,00 11,81 0,04 11,92 0,00 11.94 0,03 11,88 0,02 11,82
Mg 5.83 2,81 1,45 1,33 3,28 S.27
Ca 0,02 a,01 0,02 0,03 0,00 0,00
Na, 0,01 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00
I 0,00 0,00 0,03 0,00 0.01 0,02
Fe/({Fe+Mg) 0,29 0,67 0,84 0,86 0,62 0,62

Zur Klarung der Kristallchemie der untersuchten Chlorite wurden folgende Diagramme
ausgewahlt:

a) Si-Histogramme (Tetraedersubstitution), Abb. 20;

b) AlYY gegen Mg (Oktaedersubstitution), Abb. 21;

¢) AlYY gegen AIY! Abklarung des ‘T'schermak-Austausches), Abb. 22 und Abb. 23;

d) Si-Al*"(Fe+Mg).

Diskussion zu a):

In den Chloriten der Probe 2161 variiert die Tetraederbesetzung zwischen Sis,1Alz 9 und
Si59Aly 1. Die relativ geringe ”Substitution” von AlYY fiir Si (Si maximal 7) bewirkt, dass
eine erhebliche Menge Al fiir die Al ¢3Mg Substitution zur Verfiigung steht.

Die Variation der Al"Y¢Si-"Substitution” (SissAlyr bis SissAlss) in der Probe 2200
ist kleiner als in der obigen Probe. verglichen mit den S,-Chloriten zeigen die detritischen
Chlorite niedrigere Al"™-Werte (d.h. gréBere Si-Werte). Das AlI7V-Si-Diagramm der Probe’
2567 zeigt deutlich zwei Populationen: detritische Chlorite (Mittelwert Sig,15Alz82) sind Al-

reicher als die S,-Chlorite (Mittelwert SissAls 7). Die Tetraederbesetzung der Chlorite der
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Probe 2599 ist hormogen um den Wert SisasAly7s. Die letzteren drei Proben lassen eine

= 5 . B i e = . o
leichte Zunahme der "Substitution” von AlYY fir Si von Westen nach_Osten vermuten.

Tabelle 8

Reprisentative Chlorit-Analysen

Proben- 2200/2 2200/2 2587 2567 2599 2599
Nr. Chl 6 Chl g Chl 1 detr. Chl 5 detr. Chl 4 Chl 8

Gew.-%
Si0; 25,40 26,25 23,17 23,72 22,20 22,29
Al Qg 22,54 22,21 21,93 22,15 18,84 19,04
TiOs 0,00 0,06 0,00 0,00 0,00 0,10
FeQ . 21,68 19,84 27,79 27,39 41,14 41,50
MnQ Q0,00 0,00 0,00 0,00 2,00 0,00
MgQ 17,15 17,58 11,88 12,31 3,52 3,32
CaQ a,00 0,00 0,00 0,00 0,17 0,00
Nao O 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00
KoCO 0,10 0,08 0,00 0,04 0,00 0,00
Insgesamt 86,90 85,30 84,79 85,63 85,89 86,28
Strukturformel normiert auf 28 O; alles Fe als FeQ
Si 5,29 8,00 5,60 8,00 5,15 8,00 5,20 8,00 5,29 8,00 5,29 8,00
AlTY 2,71 2,50 2,85 2,80 2,71 2,71
AV 2,83 2,91 2,89 2,91 2,58 2,61
Ti 0,00 0,01 0,00 0,00 0,00 0,02
Fe 3,78 3,43 5,18 5,02 8,20 8,23
Mn 0,00 11,97 0,00 11,97 0,00 11,98 0,00 11.95 0,00 12,07 0,00 12,04
Mg 5,33 5,42 393 4,02 1,25 1,18
Ca 0,00 0,00 0,00 0,00 0,04 0,00
Na 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00
K 0,03 0,02 0,00 0,00 0,00 0,00
Fe/(Fe+Mg) 0,41 0,39 0,57 0,50 0,87 0,87

Da die Proben aus verschiedenen Lithologien stammen und somit unterschiedliche Gestein-
chemismen besitzen, kann diese Tendenz sowohl durch den unterschiedlichen Chemismus als

auch durch mégliche Anderungen der Metamorphosebedingungen verursacht worden sein.

Diskussion zu b):

In den Chloriten der Probe 2161 beobachtet man eine relativ geringe Substitution von Mg
durch AIY? (Mittelwert Al, sMg; 5). Chlorite, die im Rand von Eisenoolithen eingeschlossen
sind, zeigen eine grofie Streuung. Diese grofie Streuung konnte durch lokale chemische In-
homogenitaten erklart werden, bewirkt durch Drucklosung der Oolithe oder auch durch

Fe*t-Einlau.
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In der Probe 2200/2 zeigen die Chorite eine geringere Substitution von AV fiir Mg. Die
Werte variieren zeischen AlY7, gsMgsos und ALY, 6sMgs 4. Die detritischen Chlorite sind
elwas Mg-reicher. Der grofiere Variationsbereich von Mg lasst vermuten, dass eine weitere
Substition, z.B. Mg Fe ** oder 2Fe** 3Mg, beteiligh war.

Die detritischen Chlorite der Probe 2567 zeigen eine homogene Population. Die Sub-
stitution von AlY' fiir Mg ist ziemlich gering {A!W2,85_2195I\flg3‘35m4,10). Die grofle Streuung
der So-Chlorite im AlY/-Mg-Diagramm (Werte zwischen AL, 7aMgs o5 und A1V s:Mgsg5)
konnte wiederum auf eine Substitution des Typus Mg Fe?* oder 2Fe*" «33Mg zuriickzufithren
sein.

In den Chloriten der Probe 2599 ist die Krsetzung von AlY7 durch Mg gering. Wahu-

scheinlich sind dic Substitutionen AlV/«3Fe?t oder A1V &Fet wichtiger, da nur wenig Mg
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zur Verfligung stand. AbschlieBend kann festgehalten werden, dass Mg-arme (d.h. F e-reiche)
Chlorite weniger AlY enthalten als Mg-reiche Chlorite.

Diskussion zu ¢):

Zwel 59-Chlorite der Probe 2161 zeigen ein AlYY-AlY/-Verhaltnis von 1:1. Die detriti-
schen Chlorite liegen nahe bei dieser Zusammensetzung. Die grofie Streuung der S,-Chlorite
in diesem Diagramm konnte als thermodynamischen Ungleichgewicht interpretiert werden.

Die Chlorite der Probe 2200/2 zeigen cinen grofieren AlY/-Wert als AV, Nach FOSTER



47
20 57
AltOt -Fe+Hg
Tschermak-Austausch
el
robe 2200/2
Probe 2161 e
2L s5i
45 i
35 o
D\:a
25 d @
23
: = ; 1 A i
tg: * = is 45 55
Al Fe+Mg AltOt B
Probe 2567 Probe 2599
si
45
35
25 @
i 1
35 45 55
tot AltOt By

Al Fe+Mg

o detritisch

0 52

Abb. 23 - Chlorit-Analysen im Si-Al**-Fe+Mg-Diagramm



Tl

(1962) sollte in diesem IFalle eine Unterbesetzung der Oktaederschicht auftreten (¥ Oktaeder

12,00). Die Gréfie des Defizites kann dabei nach folgender Formel berechnet werden:

AYI_AMY 285265 _
- 3 =0,10

Tatsachlich wurde in den Chloriten dieser Probe ein Oktaederdefizit von 0,08 his 0,12
gemessen. Dieser Wert stimmt demnach mit demjenigen nach FOSTER (1962) gut tiberein.

Die Chlorite der Probe 2567 zeigen ein dhnliches Bild. Im Gegensatz besitzen die Chlorite
der Probe 2599 weniger AlY7 als Al'V. Dies lisst erwarten, dass in diesen Chloriten auch
andere R**-lonen, wie z.B. Fe3*, Ti*+ vermehrt auf den Oktaederplitzen sitzen.

WETZEL und STERN (1973) stellten in den meisten der analysierten Chlorite die aus
Gebieten mit mittleren Grinschieferfazies bis [':.Tbel‘ga.ng Griindschieler-/ Amphibolitfazies
stammen, einen kleineren AlY/-Wert als AlI'Y fest.

RAMAMOHANA (1975) meint, dass in Chloriten aus Gesteinen, die grinschicferfaziell
tiberpragt sind, die AlI'V-Werte den AlY!-Werten ungefihr gleich sein sollten, wie das be-
reits FOSTER (1962) vorgeschlagen hat. Spater zeigt RAMAMOHANA (1976), dass fir die
untergriinschieferfazicllen Chlorite in den meisten Fallen (42 von 47) Al ¥/ grofer als AlTY
1st.

Die oben diskutierten eigenen Analysen zeigen statistisch dasselbe Bild (AIY7 gréfier als
A7), |

HOWER et al. (1976) zeigen fir die Versenkungsmetamorphose. dass in den Tonmine-
ralien bei ansteigendem Metamorphosegrad folgender Vorgang ablauft:

- Umverteilung von Kationen, besonders wird oktaedrisches Al auf Tetraederplitze ge-
schoben, was dazu fithrt, dass Chlorite der Anchizone mehr Al'Y als A1YY besitzen.

Abschlieflend kann festgehalten werden, dass das AIYY/AITY-Verhiltnis der Chlorite in
der Anchizone kleiner ist als 1, in der Grinschieferfazies grofler als 1 und gegen die Amphi-

holitfazies wiederum unter 1 abfallt.

Diskussion zu d):

Die Diagramme, die die T'schermak-Substitution abbilden, zeigen alle schr ahnliche Bilder.

In Probe 2161 liegen die meisten Analysen nahe der Linie Si-(Mg+Fe) wo sic eine Wolke
bilden. Das Ausmaf} der Tschermak-Substitution in der Probe 2200/2 ist dhulich (die Si-
Anteile bleiben praktisch konstant, aber eine leichte Zunahme der Al Anteile ist vorhan-
den). Diese Tendenz wird in der Probe 2567 noch etwas verstarkt.

[n Probe 2599 nehmen die Al*'-Anteile leicht ab (vgl. mit Probe 2567), dazu die
Tschermak-Substitution zugunsten von Si (Fe4+Mg) leicht zu. Die (Fe+Mg)-Mitbeteiligung

an der Tschermak-Substitution nimmt gegenuber Si zu.
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Im Allgemeinen ist die Tschermak-Substitution in den analysierten Chloriten gering und

spielt sich nahe der Seite Si-(Fe4+Mg) ab (wobei Fe4+Mg das Si tiberwiegt ).

Nomenklatur der untersuchten Chlorite

Fiir die Nomenklatur der untersuchten Chlorite haben wir die IIEY-Klassifikation (1954)
sewahlt (Abb. 24, 25). Da in den Mikrosondendaten Fe?* zusammen mit Fo®t als Fo*
bestimmt wird und die FOSTER-Klassifikation (1962) der Chlorite neben Si und Mg auch
Fe?* /(Mg:Fe?t als wichtigen Parameter hat, haben wir die analysierten Chlorite ins IIEY-
Diagramm (1954) projeziert (beniitzte Parameter: Si, Fe'“!, Mg).

In Probe 2161 bilden die untersuchten Chlorite zwel Populationen, eine mit der Mehr-
zahl der Messungen besteht aus Chloriten, die in zentralen Zonen der Fe-Oolithe liegen; die
andere (nur drei Analysen) umfasst Chlorite, die sich am Rande der IFe-Oolithe befinden.

Die Chlorite der ersten Population sind Rhipidolithe, die drei Analysen der zweiten Popu-
lation {allen ins Brunsvigitfeld. Man muss aber bemerken, dass der Si-Unterschied zwischen
den beiden Populationen auch cin analytischer Fehler sein kénnte (wegen der geringen IKorn-
grole der gemessenen Kristalle). und deswegen ist die Moglichkeit, dass alle gemessenen
Chlorite Rhipidolithe sind, nicht auszuschliefien.

Die Chlorite der Probe 2200/2 sind alle Rhipidolithe (sowohl detritische als aunch S,-
Chlorite). Die Chlorite besetzen den unteren Teil des Rhipidolithfeldes [im Vergleich zu
den Chloriten der Probe 2161 nimmt das Verhéltnis Fe**/(Fe®'+Mg) von ungefahr 0.8 auf
ungefahr 0,4 ab).

[n Probe 2567 sind die Chlorite Rhipidolithe, die zwei homogene Populationen bilden:
detritische Chlorite, hei denen das Verhiltnis Fe'*/(Fe+Mg) ungefahr 0.4 betrigt und
5y-Chlorite, bel denen dieses Verhéltnis bei etwa 0,5 liegt.

Die Chlorite der Probe 2599 fallen in den oberen Teil des Rhipidolithfeldes.

Zusammenfassend kann man sagen, dass praktisch alle analysierten Chlorite Rhipidolithe
nach HEY (1954) sind. Thr Gehalt an Si ist praktisch konstant und die Variationen des
Verhiltnisses Fe' /(Fe'*'+Mg) bewirkt, dass die Projektionspunkte entweder niher zum
Daphnit- oder ndher zum Sheridanitleld liegen.

Nach ZEN (1960), BROWN (1967), RAMAMOHANA (1975) sind die Chlorite aus
schwach metamorphen Gesteinen im Allgemeinen Rhipidolithe und/ader Brunsvigite. Es
ist nun interessant zu bemerken, dass von den hier analysierten Chloriten der Probe 2567
sowolil die detritischen als auch die mit S, gebildeten Rhipidolithe sind.

Die beiden texturell verschienenen Chlorite unterscheiden sich im Verhiltnis Fe'®/

(Fe™+4+Mg): 0,5 in detritischen, 0,4 in So-Chloriten.
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DNe Wahrscheinlichkeit, dass die detritischen Chlorite auch urspriinglich schon Rhipi-
dolithe waren, ist gering. Sie mussten dann aus ebenfall schwach metamorphen Gesteinen
stammen. aber ihr Herkunftsgebiet ist wohl das Aar-Massiv-Kristallin, Es scheint also
wahrscheinlicher, dass die detritischen Rhipidolithe aus unseren Proben primar Biotite oder
Amphibolite waren, die spater chloritisiert wurden, oder andere Chlorite, die aus hoher
metamorphen Gesteinen stammen. Diese Chlorite haben sich dann an die Griinschielerbedin-
gungen durch eine chemische Umwandlung in Richtung Rhipidelith-Chemismus angepasst;
mit dem Fe®' /(Fe'*'+Mg)-Verhaltnis allein kénnte man trotzdem detritische von Se-Rhipido-
lithen unterscheiden.

Nach VELDE und RUMBLE (1977) und VELDE et al. (1979) nimmt der (Fe+Mg)-
Anteil der Chlorite mit dem Metamorphosegrad zu und parallel dazu der Al- und Si-Gehalt.
Die analysierten detritischen Chlorite besitzen niedrige Al- und Si- und héhere (Fe+Mg)-
Gehalte. Auch dieser Umstand lisst cine Herkunft aus hoher metamorphen Gesteinen fir

die detritischen Chlorite vermuten.

Beziehungen zwischen Rontgendaten und Chemismus

Wir haben versucht. den Chloritchemismus mit dem Gitterparameter zu korrelieren,
indem wir an 110 Proben die lateralen Abstande auf Guinier-Filmen gemessen haben. Die
Analysebedingungen wurden am Anfang des Mineralogickapitels besclirieben.

Dic Berechnung von "hy” aus d(gaq) kann bei den Chloriten eigentlich nur im Fall von Ko-
rundophyllit (Rhipidolith-Varietat): TROEGER, 1969) und von Thuringit durchgefiihrt wer-
den. da bei anderen Chloriten digge) von anderen Reflexen mit starkerer Intensitat tiberlagert

wird (siehe BORG und SMITH, 1969 und BERRY, 1974):

Rhlpld()hth d(gﬁg] & I: 7. d(;_.}_gu) - [=14
Proclorit diogoy - [=10; dzz1y - I=18

Corundophyllit  dgeo) - ohne Uberlagerung durch anderen Reflex

Thiiringit dipep) - ohne Uberla,gerun g durch anderen Reflex
Pennin diosoy - 1=20; dyzay) - 1=20
Clinochlor diosoy - 1=80; da45) - [=80

Da praktisch alle auf der Mikrosonde analysierten Chlorite Rhipidolithchemismus haben,
handelt es sich bel besagtem Parameter um dgeq,330)-
Ins Histogramm {Abb. 26) sind die dgen), diosn.za0 Werte der analysierten Chlorite (die

cine Variation zwischen 1,545 A und 1,561 A zeigen) und die entsprechenden Fe*t-Werte
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[der Fe*t-Gehalt wurde nach der Formel Fe?t = (344.8 x dyos0), (060,330) A-529,3 berechnet
(WETZEL, 1973)] eingetragen.

Die Fe?*-Werte schwanken zwischen 3,41 und 8,92. Die Meisten Proben haben Werte
zwischen 4,795 und 5,14. Beniitzen wir unsere berechneten Fe?T-Werte als Parameter der
Chlorit-Nomenklatur nach FOSTER (1962), so fallen die Chlorite der Proben 2567 und
2200/2 nicht mehr in das Feld der Rhipidolithe (nach der Nomenklatur von HEY, 1954),
sondern ins Feld der Thuringite. Die verwendete Chlorit-Nomenklatur muss demzufolge

stets angegeben werden.

Schlussfolgerungen:

- alle mit der Sonde analysierten Chlorite sind Rhipidolithe im Sinne von HEY (1954);

- der 5i-Gehalt variiert zwischen 5,0 und 5,6;

- die AlY/-Gehalte sind gréBer als die Al’V-Gehalte, was fiir grunschieferfazielle Chlorite
typisch zu sein scheint;

die Substitution Al'/<+Mg ist gering;

- die T'schermak-Substitution ist gering und ist nahe an der Seite Si-(Fe—f—Mg) abgelaufen,
wobei Fe4+Mg tber Si iiberwiegt;

- die detritischen Rhipidolithe unterscheiden sich deutlich von den S,-Chloriten durch
hoheres Fe'**/(Fe™' 4+ Mg). Moglicherweise handelt es sich bei den detritischen Rhipidolithen
um vollstandig chloritisierte Amphibole oder Biotite oder um ursprunglich héher meta-
morphe Chlorite, welche sich erst nachtriglich an die griinschieferfaziellen Bedingungen
angepasst haben;

- die Bestimmung von "bo” gelingt streng genommen nur bei Corundophyllit und Thurin-
git, da bei anderen Chloriten d(psoy it anderen, zum Teil starkeren Reflexen, zusammenfillt:

- die rontgenographisch bestimmten Fe**-Werte schwanken zwischen 3,41 und 8.02.

- bei den Rhipidolithen besteht eine gute tfbereinstinmlung der Rontgen- und Mikroson-

dendaten bezliglich Fe'/(Fe''+Mg).
341 f:;r'tit'pnomelm'z

Stilpnomelan wurde nur in Calcimikrospariten mit Fe-Qolithen (Callovien) in Bietschtal
gefunden (Abb. 27).

Im Mikroskop zeigen die Stilpnomelane nadelige, biischelige oder rosettenformige Aggre-
gate. Kristalle, die nach S gebildet Wﬁrden, haben eine ungefihre GréBe von 0,15 x 0,01
mm. Sie sind stark pleochroitisch: :

X - goldgelb

Y=7 - braunrot bis dunkelbraun



Abb. 27 - Callovien, Calcimikrosparit mit Fe-Qolithen.  Stilpnomelan tritt als nadelige

Eingelkristalle oder als biischelige Aggregate auf und wurde (pra-7-) bis post-S; gebildet. Die
braun bis dunkelbraun pleochroitischen Farben zeigen, dass die abgebildeten Stilpnomelane der

Ferristilpnomelangruppe zuzuordnen sind. Keord. 628.975/130.375

Derartige Farben sind typisch fir Ferristilpnomelan.

Die Spaltbarkeit nach (001) ist ausgepragt; senkrecht dazu ist eine weitere, fir Stilp-
nomelan typische Spaltbarkeit anzutreffen. Letztere ist teilweise kluftartig” entwickelt.

Die Stilpnomelanstruktur ist nicht bis in alle Finzelheiten bekannt, aber eine physika-
lisch-chemische Verwandschaft mit Talk ist gegeben.

Zwischen Stilpnomelan- und Gesteinchemnismus besteht eine starke Abhéangigkeit, wie
STRECKEISEN (1968), HAEBERLE (1969) sowie KRAUTNER und MEDESAN (1969)
gezeigt haben. Nach WINKLER (1976) wird die Bildung von Stilpnomelan durch hohe Fe-
und kleine Al-Gehalte begunstigt.

GroBere Anteile von Al und Mg bewirken eine bevorzugte Bildung von Chloritoid, bzw.
Chlorit.

Die Idealformel fir Ferristilpnomelan ist KsFeld SigsAly Ores(OH)ys x 12 H,0. Durch
Oxidation wird die OH-Gruppe in O umgewandelt; die Idealformel fir Ferristilpnomelan ist

K5Teld SigaAly 016 x 36H,0, vgl. EGGLETON, CHAPPEL (1978).
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Die Oxidierung von primarem Fe** fiihrt zur Umwandlung von Ferro- in Ferristilpnome-
lan (ZEN, 1960; BROWN, [967).

Nach HASHIMOTO (1969) wird die Oxidation von Fe** im Stilpnomelan von kleiner
Hydratisierung oder Entwésserung begleitet. KGGLETON (1972) jedoch zeigt, dass die
Fe?*-Oxidation mit einer Hydratisierung gekoppelt ist: Umwandlung von Ferro- zu Fer-
ristilpnomelan mit Zunahme von 17H;0 auf 35H,0 pro Formeleinheit: aufgrund mangel-
hafter IKXenntnisse Giber die Struktur von Stilpnomelan wird dessen Strukturformel auf un-
terschiedliche Arten berechnet:

- KRAUTNER und A. MEDESAN (1969): drei Berechuungsarten

- GOLE (1980): Kationenbasis "15,63”

- MIYANO (1982): Ionenbasis - 22 Sauerstoffe, obwohl Stilpnomelan eine talkiahnliche
Struktur besitzt.

Nach EGGLETON (1972) sind Hy™ und Hy™ nicht streng stéchiometrisch und die Katio-
nensumme Si+Al+Ti+Fe4+Mn+Mg=120. Die Verteilung der Kationen kann folgendermafien

1'V=72; der Al-Uberschuss wird auf die Oktaederplatze verteilt;

vorgenommen werden: Si+A
R** (auf den Oktaederplatzen) gleich OH. Ein Ladungsdefizit auf den Tetraederplatzen
durch Al Si-Austausch wird mittels (Ca+Na+K+H)T ausgeglichen. Jede l".’bct‘schussladuﬂg
in den Zwischenschichten wird mit (OH)~ ausgeglichen, falls (Ca+Na+K)* gréfer als A7V
ist; verbleibendes H* wird als ;0 betrachtet. Fe** und Fe®* kénnen stark variieren, Mg
nur beschrankt. Bei der Oxidation von Fe?t zu Fe®t wird (OH)~ durch 0%~ ersetzt, DEER
et al. (1982).

Stilpnomelan wurde lediglich in einer einzigen Probe gefunden (Probe 2599: 18 Messun-
gen). Die Zusammensetzung der analysierten Kristalle ist ziemlich homogen (Tabelle 9).
Im Vergleich zu den von EGGLETON (1972) sowie EGGLETON und CHAPPEL (1978)
gemachten Messungen zeigen die hier analysierten Individuen etwas niedrigere FeQ-Gehalte
(ungefahr 33 Gew.-%), leicht héhere Al;Os-Gehalte (ungefihr 6-7 Gew.-%), kleinere MgO-
und K;0-Gehalte Ungefahr 2-2.2 bzw. 1.7-1,9 Gew.-%), schr wenig MnO (weniger als 0,10
Gew.-%): TiO3 wurde nicht gefunden.

Die Strukturformel von Stilpnomelan wurde auf der Basis von 125 Kationen berechnet,
vgl. EGGLETON (1972), EGGLETON und CHAPPEL (1978).

Um die Kristallchemie der Stilpnomelane zu beschreiben, wurden folgende Diagramme
gewahlt:

a. Verhaltnis Al***/Si, Abb. 28



" Tabelle 9

Repriasentative Chlorit-Analysen

Stilp 1 Stilp 5 Stilp 7 Stilp 9 Stilp 10 Stilp 12
Gcw.-%'
5105 13,36 42,16 42,58 42 87 43,13 43.34
Al Os 6,73 6,48 6,65 6,36 6,66 6.61
TiO, 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00
Fel) 33,50 33,90 33,60 34,00 33,72 33,66
MnO 0,00 0,09 0,19 0,00 ' 0,09 0,17
MgO 2,08 1,99 2,06 2,12 2,16 2,10
Cad 0,43 0,50 0,08 0,15 0,41 0,76
Nas O 0,02 0,02 0,06 0,07 0,07 0,04
Ka0 1,70 1,70 2,07 2,04 1,90 1.66
Insgesamt 87,85 86,88 87,34 87,64 88,17 88,38
Normiert auf 125 Kationen; alles Fe als FeQ
Si 63,71 72,00 62,78 72,00 62,92 72,00 63,15 72,00 63,07 72,00 6332 72,00
AlTY 8,20 9,22 9,08 8,85 8,93 8,68
SR 3,36 2,15 2,50 2,19 2,55 2,70
Ti 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00
Fe 41,15 49,07 42,23 4891 41,52 4880 41,88 48,73 41,25 48,62 41,13 4861
Mn 0,00 0,11 0,24 0,00 011 0,21
Mg 4,56 4,42 4,54 4,66 4,71 4,57
Ca 0,68 0,80 0,13 0,24 0,64 1,19
Na 0,06 393 006 409 0,17 420 020 4,27 020 438 0,11 438
IK 2,19 3,23 3,90 3,83 354 3,09
Fe/(Fe+Mg) 0,90 0,90 0,90 0,90 0,90 0,90

b. Verhaltnis Fe-Al-Mg, Abb. 28
c. Verhéltnis Fe/(Fe+Mg)

a. Nach EGGLETON (1978) ist die ideale Verteilﬁng SigaAlg. Die Abbildung 28 zeigt
Schwankungen beziiglich des Al-Gehaltes von 11,04 bis 11,65, d.h. Al-Uberschuss von 2,04
bis 2,65; der Si-Gehalt variiert im Bereich von 62,78 bis 63,73, d.h. es wird sowohl ein Si-
Defizit (0,22) als auch ein Si-Uberschuss (0,73) angetroffen. Uberschiissiges Al wird als
Al in die Oktaeder eingebaut (Al1¥/: 2,15 bis 3,36).

b. Bezliglich dieser Parameter sind die Kristalle homogen (Fez?l ,7-72,65 Mol-%. Al=19,3-
20,5 Mol-%, Mg="7,7-8,2 Mol-%). -

c. In allen Proben wurde das Verhiltnis Fe/(Fe+Mg)=0,9 gemessen. limn Gegensatz
zur Idealformel Fe?* 4 Fe*t=48) wurden Fe-Gehalte zwischen 40,12 und 41,88 eruiert. Das
Fe-Defizit kann mit einem Mg-Gehalt von 4,42 bis 4,72 pro Formeleinheit erklart werden.

(Ca+Na+I{)-Gehalte schwanken zwischen 3,92 und 4,39, was in der Zwischens.chicht

einem Defizit von 0,61 his 1,08 entspricht.
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Abb. 28 - Stilpnomelan-Analysen im Al*°*-Si-Diagramm (a) und im Al-Fe-Mg-Diagramm {b)
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Sehlussfolgerungen

- Die untersuchten Stilpnomelane erwiesen sich als Ferristilpnomelane;

- Al*t ist im Uberschuss vorhanden;

- Fe-Al-Mg sind in samtlichen Proben homogen verteilt;

- es wurde wenig Fe durch Mg substituiert (4.5 Katienen pro Einheitszelle).

Im Experiment hat BROWN (1967) gezeigt, dass bei Temperaturen zwischen 410 und
460°C, Py,0-2kb und Pg, im Magnetfeld nahe der Grenze Magnetit-Hamatit Ferri- zu Fer-
rostilpnomelan reduziert wird. Fiir das untersuchte Stilpnomelan-fithrende Gestein diirften
almliche Metamorphosebedingungen geherrscht haben. Unter diesen Umstanden sollte der
vorgefundene Ferristilpnomelan instabil sein. Wahrscheinlich wurde wahrend der Metamor-

phose Ferrostilpnomelan gebildet und spater zu Ferristilpnomelan oxidiert.
3.12. Graphit

Graphit wurde mn fast allen untersuchten Gesteinen - in unterschiedlichen Mengen
gefunden. Lediglich im Lotharingien-Sandstein konnte kein Graphit nachgewiesen werden.

Um den Graphitisierungsgrad der organischen Substanzen nachzuweisen, wurden von
mehreren Proben (insgesamt 12 Praparaten) Guinier-Aufnahmen gemacht.

Die Proben 977 (Aalenien), Koord. 618.070/133.085, und 1746 (Toarcien), Koord. 613.
410/132.030 lieferten gentigend Material, dass sich daraus einzelne Praparate herstellen
lieBen. )

In den ubrigen Proben war nicht geniigend organisches Material vorhanden und es wur-
den, separat fir jedes f'—\l‘cex."1 Konzentrate fiir mehrere Hettangien-, Toarcien- und Aalénien-
Phyllite hergestellt.

Insgesamt sind fir Graphit drei Diffranktionspeaks diagnostisch: dpgsy=3.36 A, diony=
2,03 A und dgogy=1.68 A, vgl. BERRY et al. (1974). Finer dieser Peaks, d(yqz), ist deshalb
nicht brauchbar, da er mit dem d(io1)-Reflex (bei 3,34 &) von Quarz zusammenfallt.

Von den beiden restlichen Reilexen, dgg1) und digga). st der letztere der ausgepragtere.

Kohlenartige Substanz existiert in der Griinschieferfazies als d-Graphit ("disordered
graphite™), FRENCH (1965), LANDIS (1971). Graphit “sensu stricto” zeichnet sich nach
LANDIS (1971) durch drei Linien bei d=3,35 A, d=1,68 Aund d=1,54 A aus: derartiges
Material wurde von SMITH (1966) untersucht.

Bereits in der Grinschieferzone ist fiir graphitisierte Phytoklasten die Linie d=1.54 A
diffus ausgepragt und wichst fiir Proben aus der Biotitzone zu einem deutlichen Peak an. In
der unteren Sillimanitzone taucht zusatzlich die Linie d=1,68 A auf (DIESSEL und OF FLER,
1975).
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Sind in einem Praparat Phytoklasten mit unterschiedlichen Graphitisierungsgraden vor-
handen, so ergeben sich im Diffraktogramm héufig schwach ausgebildete, asymmetrische
Peaks fiir dippg). Die einzelnen Praparate konnen deshalb nicht den von LANDIS (1971)

postulierten 4 Graphitisationsstadien zugeordnet werden, vgl. DIESSEL et al. (1978).
3.13. Akzessorien

Sie machen gewohnlich weniger als 3 % des Mineralbestandes aus, hiaufig sogar weniger
als 1 %.

Titanit: detritisch, mit dreleckigen und manchmal auch viereckigen Urmnrissen. Oft sind
auch winzige gerundete Korner oder Kornaggregate zu beobachten.

Pyrit: vor allem in Phylliten als idiomorphe Kristalle ausgebildet, die hiulig zu Goethit
wingewandelt sind.

Hamatit: vereinzelte Korner finden sich vor allem in Lotharingien- und Dowerien-Sand-
steinen. Gesteinsbildend ist Hamatit nur in den Oxfordien-Eisenoclithen. In diesen sind
Hamatitkristalle kleiner als 200 4 und zeigen rot-braunen bis rétlich-gelbhen Pleochroismus.
Die prismatischen Kristalle sind parallel zur Hauptschieferung S, eingeregelt.

Apatit: In der Regel beobachtet man gerundete, detritische Kérner. Es konnen aber auch
nadelige Apatite in Phylliten auftreten, die vermutlich diagenetischen Ursprungs sind.

Turmalin: gerundete, detritische Korner oder kurzprismatische Kristalle sind weil ver-
breitet, besonders in Phylliten. Typisch ist der starke Pleochroismus zwischen blassgriin
und dunkelgriin.  Detritische Korner weisen oft einen neugehildeten Saum  aul; manch-
mal wachsen auch senkrecht zu den Korngrenzeu idiomorphe prismatische Turmaline, die
wahrscheinlich synmetamorph gebildet wurden.

Zirkon: tritt praktisch nur in Sandsteinen auf, als detritische Kérner oder als kurzpris-
matische Kristalle. Die Farbe variiert zwischen blasshbraun und braun mit griinlichen Ténen.

Collophan: in oolitischen Calcispariten des Toarcien tritt Collophan xenomorph in der
Matrix auf oder ist Bestandteil von Oolithen. Diagnostisch fir Collophan ist die braune

IFarbe, die xenomorphe Kornform und die optische Isotropie.

4. Petrographische Beschreibung der mit der Mikrosonde

untersuchten Proben

Um die Strukturen der untersuchten Gesteine zu beschreiben, verwenden wir die Termi-
nologie von POWELL (1979) und BORRADAILE et al. (1980), die sich auf rein morpholo-

gische Kriterien stiitzt.



Muster der Schieferungsflichen: conjugate (konjugiert), trapezoidal (trapezformig), anas-
tomosing (anastomosierend), sinuous (gewellt), parallel or planar (parallel oder planar).

Aspekt der einzelnen Schieferungsflachen: stylolithic (stylolithisch), wiggly (gezackt),
vough (rauh), smooth (glatt).

Der Ubergang Schieferungsbereich-Mikrolithon kann diskret (discrete) oder graduell (grad-

ual) sein.

A cleavage domain - Schieferungsdomane

B microlithon - Mikrolithon
A B Mikrolithon
continuous spaced

(kontinuierlich) (mit grofleren

Zwischenraumen)

disjunctive cleavage crenulation cleavage
(disjunktive Schieferung) (Crenulations-Schieferung)
discrete zonal

(diskret) (zonenartig)

Mikrolithonen werden durch Schieferungsa.bsta.nd (cleavage spacing) und durch das Ge-
(tige (fabric) charakterisiert. Das Gefiige kann als ungeregelt (random), schwach (weak).
stark (strong) oder vollstindig {complete) eingeregelt beschrieben werden.

Mit der Mikrosonde wurden folgende 17 Proben untersucht, die allesamt Graphit fihren.

Probe 6: Koord. 614.920/132.580. Toarcien, Paragenese: K{-Chl-Mu-Qz-Dol-Ce. Mit
der Sonde wurden Dol, Cc, Chl und Mu analysiert. Lithologie: Quarzsandstein mit karbo-
natischem Zement. Als Komponenten treten neben Qz auch Fsp (3-5 %), die zum Teil in C'c
umgewandelt sind, sowie Litho- und Bioklasten auf. Mu und Chl sind in den Schieferungs-
domanen {”cleavage domain”, POWELL, 1979, BORRADAILE et al., 1982) als Einzelkorner
vorhanden, in den Mikrolithonen vor allem als Mu-Chl-Aggregate.

FProbe 51: Koord. 614.925/132.680. Toarcien, Paragenese: Ah-Olig-Fe-Oxide-Chl-Mu-
Qz-Dol-Ce. Mit der Sonde wurden Chl, Dol, Cc und Mu analysiert. Lithologie: Sandkalk



85

mit mikrosparitischen Laminae, die einem reliktischen Sy entsprechen. Die S;-Schieferung
1st disj un-l{ti\f, anastomosierend und rauh. Sie entstand vorwiegend durch Drucklsung. Mu
und Chl sind detritisch oder wurden auf Sp-Schieferungsflachen gebildet. Die Fsp sind z.T.
in Cc umgewandelt und zeigen im Kontakt mit dem Zement korrodierte INorngrenzen. Gl-
Chl-Aggregate sind oft zu finden.

Probe 127: Koord. 614.015/134.230. Toarcien, Paragenese: Ab-Olig-Chl-Fe-Oxide-Mu-
Qz-Dol-Cc. Mit der Sonde wurden Mu, Cc, Dol und Chl analysiert. Lithologie: bioklastischer
Iall (it Echinodermenbruchstiicken) mit 0,8-1,2 mm machtigen Sandkalklaminae. Sy und
S, sind parallel, Texturell treten Mu und Chl in verschiedenen Positionen auf: a. detritisch
(von S verformt oder durchgeschnitten); b. in Schieferungsdoméanen von 8; und besonders
von S, und c. in Druckschatten von Bioklasten und opaken Mineralien. Der Quarz und die
Feldspate zeigen im Kontakt mit dem karbonatischen Zement korrodierte Korngrenzen.

Probe 203: Koord. 615.750/132.400. Toarcien, Paragenese: Ctd-Ab-Olig?-Fe-Oxide-Chl-
Pa/Mu-Mu-Qz. Mit der Sonde wurden Mu, Chl und Ctd analysiert. Lithologie: Phyllit, die
Hauptschieferung (S;) entspricht einer Crenulationsschieferung von parallelem und glattem
Typus. Muskovit und Chlorit treten wie folgt aul: a. Porplyroblasten oder Glimmer-
Chlorit-Aggregate in einer Matrix und b. Kristalloblasten in einer Schieferungsdomane. Die
Chloritoide sind als kurzprismatische Kristalle (Lange 0.07-0,15 mm, Breite 0,03-0,05 mm)
ausgebildet und treten texturell in verschiedenen Lagen auf: a. in einer Mu-Chl-Qz-Matrix:
b. in Quarzklasten; c. in pra-S;-Chloriten und d. seltener in Glimmer-Chl-Aggregaten.

Probe 484: Koord. 617.010/133.685. Toarcien, Parageniese: Ab-Fe-Oxide-Chl-Mu-Qz-
Cce-Dol. Mit der Sonde wurden Cc, Dol und Mu analysiert. Lithologie: mergeliger Kalksparit,
Sy penetrativ gewellt bis parallel und rauh bis glatt. Die Schieferungsdoméanen sind durch
Anreicherungen von Mu-Chl und Graphit charakterisiert. Mu und Chl sind sowohl als S;-
Blasten (besonders in Druckschatten von Echinodermenbruchstiicken und dolomikritischen
Lithoklasten) als auch als S,-Blasten ausgebildet. Die Mu- und Chl-Blasten, die in So-
Druckschatten gewachsen sind, konnen bis zu 0.5 mum Lange erreichen.

Probe 794: Koord. 618.280/133.915. Aalenien, Paragenese: Ctd-Fe-Oxide-Ab-Olig?-Ce.
Mit der Sonde wurden Cec, Ank, Mu, Chl analysiert. Lithologie: Phyllit mit diskontimuer-
lichen Siltitlaminae, die Sg-Relikte aufweisen. S; lokal als schwach penetrative Schieferung
ausgebildet. Mu-, Chl- und Qz-Barte sind in 5; 6fters zu sehen. Die Si-Schieferung ist stark
penetrativ, gewellt bis parallel und rauh bis glatt. Mu und Chl sind syn-S; bis post-S,, Ctd
pra’-post-S; ausgebildet (Ctd-Breite bis 0,01-0,06 mm). Die Karbonate treten als Zement
(in Schichten) oder als detritische Korner in Phylliten auf.

Probe 979: Koord. 618.260/133.390. Hettangien, Paragenese: ('td-Chl-Ce-Qz-Mu. Mit
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der Sonde wurde nur Chloritoid analysiert. Lithologie: Phyllit mit siltitischen Zwischenlagen
(mit karbonatischem Zement) im mm-Bereich. Sowohl Sy als auch S; treten als Reliktflachen
auf. S; wird von Mu und Chl konturiert. 5, liegt parallel zu S, ist stark penetrativ, parallel
und glatt. In S; wurden grofere Mu- und Chl-Blasten als in Sy ausgebildet. Chloritoid, der
nur post-S, gewachsen ist, tritt nur in phyllitischen Partien als winzige Kristalle (Breite 0,01-
0.02 mm) in Quarzklasten, detritischen Muskoviten oder in Glimmer-Chlorit-Ageregaten auf.

Probe 1275: INoord. 617.600/133.700. Bathonien, Paragenese: Ctd-Mkl-Chl-Qz-Pa/Mu-
Mu. Mit der Sonde wurden Mu, Chl und Ctd analysiert. Lithologie: Phyllit. Die Haupt-
schieferung 5y (Crenulationsschieferung gewellt bis parallel, rauh bis glatt) ist vollstandig
uber Sy bzw. S; transponiert. Chlorit und Muskovit treten auf als: a. detritische Kristalle
(Breite 0,04-0.12 mm), die manchmal in S, rotiert wurden, h. S;-Blasten (Breite 0,01-0,02
min) und ¢. Glimmer-Chlorit-Aggregate, die genetisch einer pra-S,-Generation zuzuordnen
sind. Chloritoid ist post-S; gewachsen und tritt als isoliertes Kristall oder in " Nestern” auf,
wobei sich die Kristalle gegenseitig durchwachsen und verformen. In heiden Fallen schwankt
die Breite der Ctd-Kristalle zwischen 0,005 und 0,15 mm. Lokal haben die Ctd-Blasten die
Se-Mikrolithonen deformiert (asymmetrische Mikrofalten oder Wnickfaliewn).

Probe 2161: Koord. 618.550/130.850. Callovien, Paragenese: (le-Fe-Ank-Chl-Fe-Oxide-
Ab-Olig?-Qz. Mit der Sonde wurden Chl, Cec, Fe, Ankerit analysiert. Lithologie: Oolithi-
schier Mikrosparit. Die Schieferung S, ist einerseits durch bevorzugte Orientierung von zu
Fllipsen verformten Ooiden, anderseits durch geldngte Zementkristalle und diskontinuierliche

Losungsflachen ("solution surfaces™) charakterisiert.

Die Chlorite treten nur in den Qoiden auf, wobei sie am Rande der Qoiden von Fe-
Oxiden pseudomorph ersetzt werden. Qz, Ab und Olig? zeigen im Kontakt mit dem Zement
korrodierte Korngrenzen.

Probe 2170/1: Noord. 628.550/129.940. Aalenien, Paragenese: Ab-Olig?-Ctd-Him-Qz-
Chl-Mu. Mit der Sonde wurden Mu und Ctd analysiert. Lithologie: Phyllit. Die dominante
Mikrostruktur ist eine Crenulationsschieferung (S;) von parallelem und glattemn Typus, die
vollstandig tiber 59 bzw. S; transponiert wurde. Mu und Chl treten auf als a. Glimmer-
Chlorit-Aggregate, wobei vereinzelte Kristalle quer (15°) oder senkrecht zur Sa-Schieferung
liegen kénnen; b. einzelne in Qz-Kérnern "eingebettete” Kristalle, deren allgemeine Orien-
ticrung die alte Sp-Richtung widerspiegelt und c. in §, eingeregelte Kristalle. Ctd tritt in
verschiedenen texturellen Typen auf: a. in S, eingeregelt (pra-S; gewachsen und in S, rotiert
oder syn-S, gewachsen); b. post-S, Kristalle in Verwachsung mit Mu und Chl-"Sandwiches”
(Mu oder Chl kann fehlen), das ganze in Qz-Klasten eingeschlossen: ¢. in Qz-Klasten isolierte

Ctel, die nicht von Chl oder Mu begleitet sind (?pra Se-Ctd); d. seltene Ctd, die scheinbar die
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Ss-Schieferung {iberwachsen. Hamatit ist post Sp gewachsen: lokal hat die Hamatithlastese
eine knickflaltenartige Deformation der S;-Mikralithonen verursacht.

Probe 2170/2: Koord. 628.550/129.940. Aalenien, Paragencse: IK[-Ab-Fe-Oxide-Chl-
Mu-Qz-Ce. Lithologie: Sandkalk mit phyllitischen Laminae. Mit der Sonde wurden Mu.
Chl und Ce analysiert. Sy ist als feine Banderung im mm-Bereich sichtbar. In 51-Bandern
wurden Mu-Chl-Qz+Cle ausgebildet. Die Hauptschieferung S;, als Crenulationsschieferung
entwickelt, ist stark penetrativ, gewellt bis parallel, rauh bis glatt. Die Ss-Schieferung ist
weniger penctrativ ausgebildet und hat einen spréden Charakter. Die Bildung der Ss-
Schieferung wurde auch von einer metamorphen Differenzierung begleitet. Als Ergebnis
wurden Mikrolithonen, die vorwiegend aus Mu-Chl bzw. Qz-Fsp-Ab bestehen, produziert.
In den letzteren weist Qz oft ein Mosaikgefiige auf (120° Winkel; gerade oder gekrummte
INorngrenzen). Fe-Oxide sind haufiger in karbonatreichen Partien.

Probe 2200/2: Koord. 619.215/130.200. Neocomien, Paragenese: Ab-Olig?-If-Opk-Chl-
Mu-Ce-Qz. Lithologie: Plyllit mit siltitischen Laminae. Mit der Sonde wurden Mu-Chl-Cle-
Ab analysiert. Sq tritt als feine Stoffhanderung im mm-Bereich auf: S, wird von gelangten
[Klasten und Bérten von Qz, Mu und Chl definiert. Sy und Sy sind nur als Relikte erhalten.
52 ist als Crenulationsschieferung entwickelt, penetrativ, gewellt bis parallel, raul bis glatt.
Mit Si assoziert sind Mu- und Chl-Blasten. die oft von Graphitkristallen begleitet sind.

If ist nur als serizitisierte Klasten erhalten und in S, oder 52 eingeregelt; Ab und
Olig? treten besonders in Sy;-Mikrolithonen als geplittete, ellipsoidformige Klasten auf,
die fast vollstandig von Serizit+Chl+Cc pseudomorph ersetzt sind. Es wurden nur Albit-
blasten beobachtet (idiomorphe oder hypidiomorphe Kristalle, frei von Umwandlungsini-
neralien). In den siltitischen Laminae lassen sich Qz-Mosaikgeliige beobachten, mit geraden
oder gekriimmten KNorngrenzen.

Probe 2567: Koord. 628.025/129.750. Aalenien, Paragenese: Ab-Olig?-C'e-Opake-Pa/Mu-
Qz. Mit der Sonde wurden Mu, Chl, Ab und C'¢ analysiert. Lithologie: siltitischer Phyllit.
5o ist nur reliktisch zu finden (Siltit-Phyllit-Alternanzen). S, liegt parallel zu Sy und ist
penetrativ, gewellt bis parallel, rauh bis glatt und transponiert vollstandig die Schichtung,
Die Dy-Crenulation ist nur in den phvllitischen Partien entwickelt, Sz hat einen sproden
(‘harakter. Die detritischen Mu und Chl treten besonders als Glimmer-Chlorit-Aggregate
auf (Grofe 0,04-0,12 mm). Die Sp-Mu und -Chl sind kleiner { Korngréfe 0,1-0.02 mm). Albit
kann man sowoh! als Klasten als auch als Blasten finden. In den siltitischen Partien welst
Q7 oft ein Mosiakgefiige auf (120°-Winkel, gerade oder gekriimmte Korngrenzen).

Probe 2572: Koord. 627.850/129.860. Bajocien, Paragenese: KEf-ADb-Olig?-Opake-C'hl-

Mu-Qz-Ce. Mit der Sonde wurden Mu-Bi-Cc analysiert. Lithologie: bioklastischer Sandkalk
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it biosparitischen Zwischenlagen. Sp tritt als Stoffbanderung (Sandkalk/Biosparit) im mm-
Bereich auf. S,, welche parallel zu Sy liegt, ist durch Drucklosungsfiachen (" pressure solution
surfaces”) und durch die bevorzugte Orientierung der Bio- und Lithoklasten definiert. Kf
tritt nur als Klasten, Ab und Olig (7) als Klasten und auch als Blasten (AD) auf.

Mu und Chl treten sowohl als detritische Kristalle (nur einzelne Individuen, keine G1-Chl-
Agaregate) als auch als S- bzw. Sy-Blasten aul. Bi tritt als 0,03 bis 0,1 mm hrite Béander,
die in der Sy-Schielerung eingeregelt sind, auf. Manchmal sind lamellare Verwachsungen von
Mu und Bi zu beobachten.

Probe 2576: Koord. 628.000/129.900. Bajocien. Paragenese: Ab-Qz-Chl-Opake-Mu-
Phlog-Dol-Ce. Mit der Sonde wurden Ce-Dol-Ab-Mu-Phlog analysiert. Lithologie: phylli-
tischer Clalci-Dolosparit. Im Gestein ist nur die S;-Schieferung zu sehen. Die Entstehung
von 53 wurde von m eta.;norphen Differenzierungsphanomenen hegleitet. Auf diese Art haben
sich karbonatische und nichtkarbonatische {Ab-Qz-Mu-Phlog) Mikrolithonen entwickelt.

Die detritischen Qz-Korner und die serizitisierten Ab-Klasten sind stark gelangt und gut
in S, eingeregelt, Mu und Chl treten einerseits als in S; liegende Blasten (in 5, ausgebildet)
auf, andererseits als in Sy votierte und eingeregelte Kristalle. Phlog (Breite 0,03 bis 0,08
mm) tritt wie folgt auf: a. als prismatische Kristalle, die manchmal als Rosetten ausgebildet
sind {die quer zu S, orientiert sind, die vielleicht einer pra-S;-Generation entsprechen) und
L. als prismatische Kristalle, die gut in S, eingeregelt sind.

Die Ixarbonate bilden den sparitischen Zement und die seltenen Bioklasten.

Probe 2599: Koord. 628.975/130.375. Callovien. Paragenese: Ab-Stilp-Fe-Oxide-Qz-
Opake-Chl-Fe-Ank-Cc. Mit der Sonde wurden Stilp, Fe-Ank und Chl analysiert. Litholo-
gie: oolithischer Fe-Calcunikrosparit. Die dominierende Struktur ist S,, welche durch die
bevorzugte Orientierung der Qoide und durch Drucklosungsfachen (7 pressure solution sur-
faces™) definiert ist. Ab scheint nur als serizitisierte Klasten vorhanden zu sein. Qz tritt als
seltene Klasten auf, die im Kontakt mit dem karbonatischen Zement, korrodierte Korngren-
7e1 Zelgen.

Die Chl treten als a. pra-S;-Kristalle (die durch S5 deformiert wurden) und b. als gut in
Sy eingeregelte Kristalle auf.

| Stilp ist als isolierte (schmale Prismen oder nadelige Kristalle) oder hiufiger als bi-
schielartig angeordnete Individuen zu finden. Die Stilp-Blastese fand pra-S; bis post-S; stats.
Die S;-Stilp sind gut in "Barten” von Bioklasten oder Ooiden zu beobachten.

Probe 2721/3: Koord. 629.950/129.200. Trias (Quartenschiefer 7). Paragenese: Mkl-

Ab-Antiperthit-Opake-Bi-Mu-Chl-Qz. Mit der Sonde wurdén Ah-Mkl-Antiperthit-Mu-Bi

analysiert. Lithologie: Metasiltit mit phyllitischen Partien.
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Mkl und Antiperthit treten nur als detritische Kérner auf, Ab als teilweise serizitisierte
Klasten oder als nicht nmgewandelte Blasten.

Mu und Chl wurden pra-S; und syn-Sy-Schieferung ausgebildet. Die dominierende Strulk-
tur ist die transponier 5y-Schieferung. "Pseudo-bedding” und metamorphe Differenzierungs-
phanomene haben die Entstehung der Sy-Schieferung hegleitet. Als "Pseudo-bedding” wiur-
den die nach” Sy alternierenden Mikrolithouen, die kontrastierende mineralogische Zusani-
mensetzung (Mu-Bi-Chl/Qz-Fe) aufweisen, betrachtet. S, ist als Crenulationsschieferung
durchdringend entwickelt, anastomosierend bis gewellt, raul in den metasiltitischen Partien
oder parallel bis glatt in den phyllitischen Partien. Die S,-Mikrolithonen sind in der F-
Crenulation deformiert. Die Bi-Blastese, die pra-S; begonnen hat, erreichte thr Maxinum
in 5; und wurde bis post-F; fortgesetzt (Bi, die diskordant zur Fiy-Crenulation liegen, sind

nicht selten.
5. Petrographie und mikroskopisches Gefiige

Das untersuchte Gebiet besteht im Allgemeinen aus einer vorwiegend karbonatischen
Abfolge von Flachwasserablagerungen. An derungen der Sedimentationsbedingungen hahen
auch die Bildung von detritischen Ablagerungen (Arvenite, Siltite) und Peliten hegiinstigt.
Die tertiare Metamorphose hat in diesen Gesteinen wichtige mineralogische und strulturelle
Umwandlungen verursacht. Der primar-sedimentire Charakter ist aber tiberall reliktisch
mehr oder weniger gut erbalten (die untersuchten Gesteine reprasentieren folglich typische
Metasedimente).

Aus diesem Grund wird die petrographische Unterteilung im Allgemeinen den Kriterien
der sedimentéren Petrographie folgen.

Die Schieferungsklassifizierung ist ein ziemlich konfuser Bereich mit vielen Ausdriicken.
die sich iiberlappen. Oft haben diese Ausdriicke auch genetische Implikationen. Manchmal
beniitzen verschiedene Autoren verschiedene Ausdriicke, um dieselbe Struktur zu heschreiben.

Die Schieferung soll zuerst nur auf eine morphologisclie Basis bzw. auf Grund eines mess-
baren Parameters heschrieben werden. Diese Bedingungen sind von der POWELL (1979)-
und BORRADAILE-Klassifizierung besonders geeignet: Aus diesen Griinden haben wir die
untersuchten Gesteine nach den Schemata von POWELL (1979) und BORRADAILE et al.
(1982) beschriehen.

Die stratigraphische Verteilung der petrographisch unterteilten Gesteine findet man in
der Tabelle 14,
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5.1. Sandsteine (Metasandsteine)

Nach PETTIJOHNs et al. (1972) Klassifizierung haben wir in unserem Gebiet Quarz-

Sandsteine und Lithische Sandsteine unterschieden.

5.1.1. Quarz-Sandsteine

Die psammitische Textur kann feiner (Lotharingien, KorngroBe 0.3 bis 0.5 mm) oder
erober (Domerien, Korugrofie 0.4 bis 0.5 mmi) sein. Der Sortierungsgrad ist hoch, die Korner
sind subgerundet. Das Geftge ist mittelmaBig bis stark orientiert.

Detritische Komponenten: Qz 90%; Plag, Ixf; Mu, Chl 3%; Akz wie Tur, Ap, Zir, Opake
| %. Die lithischen Bruchstiicke bestehen aus Metaquartziten (aus dem Grundgebirge),
Grinschiefern, Siltiten. Phylliten und karbonatischen Gesteinen 6 %.

Der Zement hat karbonatische (CcxDol) Zusammensetzung, wobei die Dolomitanwesen-
heit [ar Lotharingien typisch ist. Mauchmal st in den Domerien-Areniten auch quartzitischer
Zement (wahrscheinlich spatdiagenetisch) zu {inden.

Texturell betrachtet, kann sich der Zement entweder mittelkdrnig (KristallgroBe mehr als
0.2 mm) oder. schr selten. mikrokristallin entwickeln (KristallgroBe 0,05 bis 0,2 mm).

Lokal kénnen die lithoklastischen' Anteile allmahlich bis zu 20 % der gesamten detriti-
schen Komponenten ansteigen. Auf diese Art werden die Quarzarenite lokal vou Subquarz-
Sandsteinen ersetzt (die primér einen karbonatischen Zement besitzen, der teilweise durch

sekundaren Quarzzement ersetzt werden kann).

(lefiige

Der isotrope oder anisotrope Charakter des sedimentiren Gefiiges wird von der mine-
ralogischen Zusammensctzung, dem Verhaltnis Kérner bzw. Phinoklasten zu Matrix baw.
Zement, von der Grofle, dem Umriss und der Lage der Phianoklasten bestimmt.

Fiir eine strukturelle Analyse der Psammite ist das Verhaltnis zwischen dem Anteil der
[xorner bzw. demn Gesteinsanteil, der den Stress iibertrigt, entscheidend. GRAY (1978). Das
gilt matinlich nur wenn die Matrix mechanisch schwach ist. Im diagenetisch gut rekristalli-
sierten Zement kann dies aber umgekehrt sein.

Wenn der Bindemittelanteil kleiner als 15 % ist. besitzen die Kérner gemeinsame KNorn-
grenzen und bilden ein zusammenhéngendes Geriist ("continuous framework” ), wie bei Are-
niten; wenn der Bindemittelanteil gréBer als 15 % ist, sind dic Kérner isoliert jm Bindemittel
verbreitet und die Psammite besitzen kein zusammenhangendes Gertist ("disrupted frame-

work™) wie bei Wacken, GRAY (1978).

1 . - N - . . . . .. i -
Die Begriffe Titho- und Bioklasten werden in dieser Arbeit als detritisch terrigene Womponenten uned

der Begriff Klast als innerhalb der metamorphen Deformation gebrochene Korner bentitzt.
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Die untersuchten Psammite, die als Bindemittel einen primiren karbonatischen und
manchmal auch einen sekundéren Qz-Zement besitzen (praktisch Matrix-frei), konnen den

Areniten mit eluem zusammenhéangenden Geriist zugeorduet werden,

Q.5mm
i

Abb. 29 Probe 55. Lithischer Psammit mit karbonatischem Zement. Die dominierende Struk-
tur (S2) ist durch die bevorzugte Orientierung der Qz- und Karbanatlitheklasten charakterisiort.
Parallel zur Kompressionsrichtung sind in Qz-Lithoklasten senkrechit zur bevorzugten Orientierung
des Gesteins Kliifte zu beobachten (beginnende Umwandlung der Lithoklasten in Klasten). Mitte
oben weisen die karbonatischen Lithoklasten mit Karbonat gefiillte Kliifte auf. Diinne Chl- und
Mu-Hautchen konturieren stellenweise auch das metamorphe Gefiige. Das vermutliche Sy lauft fast

diagonal (von oben links nach unten rechts). Domerien. Koord. 614.350/133.040.

In Bezug auf diesen Charakter ist in den untersuchten Areniten wihrend einer ersten
metamorphen Deformationsphase meistens eine bevorzugte Orientierung (hochstwahi-
scheinlich ohne eine begleitende Schieferung) und seltener eine weitstandige ("spaced”), dis-
junktive und rauhe Foliation entstanden, Abbildung 29.

Die Morphologie der eventuell spater entstandenen S(‘hi(-?['(—*l‘ung wird vom Muster der

oben beschriebenen Schieferung beeinflusst und bestimmt,.

Quarz tritt sowohl als Klasten als auch als Blasten auf, wobei die Klasten tiberwiegen.

Die Klastengrofie variiert zwischen 0,3 und 1,5 mm. Der Kontakt Qz-Klasten/karbo-
natischer Zemeut ist eingebuchtet ("embayed”) oder lobenformig ("lobate™). Dies ist ein
FErgebnis der Zementkorrosion, die auf das Qz-Material schon im Lanfe der Diagenese gewirkt

hat.



Die gegenseitigen Korngrenzen zwischen den Qz-Ilasten sind in der Regel suturiert und
selten konkav-konvex entwickelt. Das AusmaB der suturierten Korngrenzen wird vom kom-
pakten Geflige (mit reduziertem Porenraum) begiinstigt, wobei die Korner in unmittelbarem
Kontakt liegen. Die Anwesenheit der Glimmer in den Kontaktzonen wird das Ausmall der

suturierten Worngrenzen einschranken.

Im morphologischem Sinn gehdren die beobachteten Porphyroklasten zu folgenden Arten,
nach BOUCHEZ (1977): kugelartig und tafelig ("tabular™).

Die raumliche Verbreitung, bzw. eine gewisse bevorzugte Orientierung der kugelartigen
und tafelartigen Porphyroklasten wird den Psammiten insgesamt ein bevorzugtes gefuge

aufprigen. in Abwesenheit einer Schieferung.

Alle Qz-Klasten weisen verschiedene Deformationserscheinungen auf: Delormationsla-
mellen, unduldse Ausloschungen und Bohm-Lamellen. Qz-Blasten wurden in der Regel en-
tweder am Rande der Qz-Klasten oder im Druckschatten der Litho- und Bioklasten und

opaken Mineralien (grofier als 0,1 - 0,2 mm) gefunden.

Lokal konnen sich die Qz-Blasten zwischen zwei benachbarten Subkornern oder, relativ

selten, als isolierte Kristalle innerhalb der Qz-Klasten entwickeln.
Die durchschnittliche KorngréBe der Qz-Blasten variiert zwischen 0,04 und 0,06 mm.

Im Falle der deutlich bevorzugten Kontakte zwischen Qz-Porphyroklasten und Qz-Neo-
hlastenmatrix lasst sich folgendes beobachten: die Dy-Deformationserscheinungen ( Lamellen-
und Deformationsbander, Subkornbildung) sind deutlicher in den alteren Blasten und ver-
ringern sich mit der Annaherung an die Rekristallisationsfront. Folglich sind die jiingsten
Qz-Blasten undeformiert oder nur schwach deformiert im Vergleich zu den alten Blasten. Ein

solches Bild ist, nach WITKE (1977), typisch fiir die dynamisch-syntektonische Strukturen.

Die Qz-Klasten sind von der Kornform her relativ gut in der Hauptschieferung (S:)
eingeregelt (ungefahr 60-70 % der Korner sind parallel zu S, orientiert). In Bezug auf die
optische Orientierung (Gipshlattchen) ist die Zahl der in S, orientierten Korner nicht grofier

als 20-30 % der gesamten Population.

Im Falle der Qz-Blasten lasst sich beobachten, dass etwa 70-80 % der Blasten mit ihrer
Kornform eine bevorzugte Orientierung zeigen. Zwischen 40 und 30 % der Kérner sind auch

optisch gleich orientiert.

Die Feldspite (Plag, Kf) treten nur als isolierte Klasten (Korngrofie zwischen 0,2 bis 0,6
mm) auf, die haufig serizitisiert sind. Die Fsp-Klasten wurden sprod deformiert: manchmal

bilden die Kristalle eine schokoladentalelartige Struktur (tafelige Fsp-Bruchsticke), die von
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i zerbrochenen Partien kristallisierten Glimmern abgetrennt sind).

Die Glimmer sind elier selten. Sie treten sowoh! als detritische Kristalle (Korngrole 0.3
- 0.9 mm) auf, die Relikte der Schichtung Sy aufweisen kénnen., als auch als Kristallblasten

(KorngréBe 0,005 bis 0,15), besonders im Druckschatten oder in Qz-Korngrenzzonen.

Die karbonatischen Lithoklasten (Sparite, Mikrite, selten Mikrosparite) sind in der Regel
mehr oder weniger geplattet und ahnlich wie die Phyllit- und Siltitbruchstiicke mehr oder

weniger in der S5;-Schieferung orientiert. .

Die Bioklasten, die neben Lamellibranchen-Briichstiicken vorwiegend aus Echinodermen-
bruchsticken bestehen, und die Lithoklasten (Grinschieferdetritus) verhalten sich im struk-
turellen Sinn dhnlich wie die Qz-Porphyroklasten.

Die der Matrix angehorigen Karbonatkristalle zeigen einen hohen in S2 eingeregelten
Anteil (60 bis 70 %). '

[m oheren Teil der Lotharingien- und Domerien-Sandsteine (im stratigraphischen Sinn)
wird der karbonatische Zement allmahlich durch Qz-Zement ersetzt. Der Qu-Zement, der
als Rekristallisationsprodukt einer sedimentiren Matrix betrachtet wird, besteht jetzt aus:

a) kleinen Qz-Blasten (I{orngrofie zwischen 0,01 und 0,15 mun), die zu 70 bis 80 % in S,
orientiert sind und

b) Se-Mu (Korngréfie zwischen 0,01 und 0,02 mm).

In allen untersuchten Diinnschliffen ist deutlich zu beobachten, dass das (Jz-Wachstum
durch Mu behindert wurde.

Diejenigen Arenite, die Qz-Zement aulweisen, haben nach Sy eine besser bevorzugte
Orientierung (die auch von isolierten Glimmern nachgezeichnet wird) als die Arenite, die
karbonatischen Zement hesitzen.

In Psammiten, die eine Schieferung zeigen, sind auf den Schieferungsflichen Doméne
mit schwarzen unloslichen Residua zu erkennen, die aus kohliger bis graphitischer Sub-
stanz zusammen mit Chl+Zir+Tur+0pake bestehen. Diese Domanen werden als Drucklo-
sungsflachen interpretiert. In direktem Zusammenhang mit der Drucklosungstatigkeit kann
man eine Vermehrung der Druckschattenkristallisate feststellen (das weggeloste Material
wird als Karbonat, Qz £ Mu kristallisiert). Die meisten Psammite, die einen karbona-
tischen Zement aufweisen, zeigen eigentlich im mikroskopischen Bereich keine Schieferung
(keine deutliche Schieferungsdoméanen und Mikrolithonen). Sie besitzen aber ein relativ gut
orientiertes Gefiige welches durch geplattete I(rner und parallel eingeregelte Phyllosilikate

definiert ist. In den Psammiten. die teilweise eine echte Matrix, ein siltitisches Bindemittel
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~oder einen Qz-Zement aufweisen, wird sich in der Regel eine gute Schieferung entwickeln.
Diese Schicferung entspricht der Sy-Schieferung, die morphologisch wie folgt beschrieben
werden kann:
Schieferungsdomane:
Schielerungsdoméne: raumlich begrenzt ("spaced”), crenuliert, disjunktiv schmal
Muster der einzelnen Schieferungsflichen: anastomosierend, gewellt

Aspekt der einzelnen Schieferungsflidchen: rauh, selten gezackt

Schieferungsdominenbredte _ 0,02-0,05mm

Mikrolithonenbreite 1,5—2,0mm

Ubergang Schieferungsbereich - Mikrolithon: diskret

Mikrolithon

Machtigkeit: 1,5 bis 2,0 mm
Gefuge: schwach ("weak”™) bis stark ("strong™)
in phyllitischen und siltitischen Partien

ungeregelt in den arenitischen Partien

~

Nach GRAY (1978) konnte man die Sy-Schieferung der oben erwahnten Arenite als rauh-
Typ A beschreiben: die Schieferungsdomane, die in der Regel S;-Mu aulweist, hat eine be-
erenzte Ausdehnung (2-4 mm lang), entwickelt sich diskontinuierlich, und die Mikrolithonen
hahen eine relativ groffie Ausdehnung (1,5 bis 2,0 mm).

Innerhalb der Siltitmikrolithonen lassen sich die Porphyroklasten vom Typ Band ("rib-
bon”) als Ergebnis eines hoheren Verhéltnisses Matrix/Porphyroklast feststellen. Dieser
Tvp von Porphyvroklasten sollte nach GRAY (1978) einen rauh-Schieferungs Typ B charak-
terisieren. Manchmal entwickeln sich die Schieferungsdoménen praktisch kontinuierlich, die
Mikrolithonenméichtigkeit wird kleiner (0,8 bis 1,1 mm) mehr als 70 % der Klasten sind sehr
stark geplattet, in Sy eingeregelt und die Kérner vom Typ Band sind sehr hiufig. Diese
(lefligeart nach GRAY (1978) ist typisch fiir die Rauhschieferung Typ C. Gleichzeitig mit
dem Ubergang innerhalb der Rauhschieferung vom A- zum C-Typ lasst sich eine héhere
Hauligkeit der Qz-Mu£Chl-Barte bemerken.

Der mineralogische Seggregationsgrad als Folge der relativ schwach entwickelten Schie-

ferung die auch einen disjunktiven Charakter zeigt, ist sehr gering.



9.1.2. Lithische Sandsteine

Es handelt sich wm helle bis rotlich-braune Gesteine, die psammitische Textur und
ceinen niedrigen bis mittleren Sortierungsgrad besitzen. Die KorngroBe schwankt zwischen
0.2 und 3,5 mm (stellenweise kinnen die Arenite einen mikrokonglomeratischen Charak-
ter aulweisen). Oft sind als Relikte gradierte und rhythimische Schichtstrukturen sowie
Kreuzschichtungen zu seher.

Petrograpische Zusammensetzung:

- detritische Komponenten:

Quarz (KorngréBe bis 2,4 mm) - 60 %

Lithoklasten: Dolomikrite, Dolosparite, Dolobiosparite, Calcibiomikrite (KorngroBe his
8.5 i)

Feldspite (KorngroBe bis 0,9 mm)

Glimmer (Korngréfie bis 0,6 mm)

Lithoklasten+Feldspate+Glimmer-35 % des Modalbestandes

Bioklasten: Lamellibranchien- und Echinodermenbruchstiicke (Korngrofe bis 0,8 mm) -
49

Akz: Tur, Zir (KorngroBe bis 0,12 mm) - 1 %

- authigene Komponenten: Glimmer, Chlorit, Karhonat.

Das Bindemittel ist ein karbonatischer Porenzement. Texturell wird dieser Zement als

kornig bezeichnet (Kristallgrofie bis 0,8 mm).

Mikroskopisches Gefige

Das Gefiige der lithischen Arenite ist demjenigen der Qz-Psamnite sehr dhulich. Gewisse
besondere Eigenschaften der lithischen Arenite sind von der Lithoklastenhdufigkeit abhangig.
In der Regel besitzen diese Gesteine keine Schieferung und die raumliche Verteilung
der Qz-, Litho- und Bioklasten wird durch die bevorzugte Orientierung bestimmt. Aus-
nahmsweise konnte in Domerien-Psammiten {die 10 bis 15 % eines siltitischen Bindemittels
besitzen) eine anastomosierende, rauhe Foliation vom Typ A bzw. B nach GRAY (1978)

festgestellt werden:

Schieferungsbreite  _ 0,03—0,2mm
Mikrolithonenbreite —  1,0—1,5mm *

wobei das Mikrolithonengefiige schwach bis stark sein kann.
Die Qz-Klasten kénnen kreis- oder tropfenférmig sein, seltener sind auch Klasten vom
Typ Band zu beobachten. Die Litho- und Bioklasten zeigen kreis- und ellipsenformige

Gestalt.



In Klastenschatten lassen sich Ce-Qz &= Chl-Barte als Auskristallisate, die durch Drucklo-
sung von mobilisiertem Material entstanden sind, leststellen.

Die Schieferungsdomanen werden besonders von So-Mu und -Chl nachgezeichnet. Sel-
tener sind auch (in Domerien-Sandsteinen) 0.1 bis 0.4 mm méchtige Mikrosparithbandchen,
welche die Klasten richtig durchschneiden (die Wirkung der Drucklosung ist aus diesen
Beispiclen sehr deutlich ersichtlich).

Solehe Gestelne besitzen eine anastomosierende. rauhe Schieferung, wobel die Schiefe-
rungsdomanen von Drn(‘l{(')sungéﬁéchen definiert werden.

Bemerkenswert ist die Tatsache, dass die in Probe 1188 heobachtete Schieferung morpho-
logisch der mit Mineralien gefiillten Extensionskliifte (7 mineral-filled extension veins”, DUR-
NEY. RAMSEY. 1973: RAMSEY, 1980) sehr ahnlich ist. Die Entstehung dieser Mikroklifte

wirde vou RAMSEY (1930) mit dem "crack-seal”-Mechanismus erklart.

Tmm
—

Abb. 30 - Probe 1183, Lithischer Psammit mit karbonatischem Zement. Ubersicht. Die
meisten Lithoklasten sind an crganischer Substanz reiche dolomitische Caleimikrite und Cal-
cimikrosparite, die in der So-Ebene geplattet und gestreckts sind. Die Schieferungsdomanen
weisen eine ahnliche Morphologie auf wie die mit Mineralien gelillten Extensionskhifte.

Domerien. Koord. §16.780/136.570

Die Schieferungsdomanen der Probe 1188 lassen [olgende Morphologien erkennen:

a) eine zentrale Zone, die aus Chl, Qz und Fe-reichen Karbonaten besteht und



0.5 mm

Abb. 31 - Probe 1188. Lithischer Psammit mit karbonatischem Zement. Ausschnitt aus
Abb. 30. Schieferungsdominenmorphologie: a) zentrale Zone - Fe-veiche Karbonate, Chl,
Qz. b) randliche Zonen - syntaxiale Karbonatkristalle. Im Druckschatten von Jz- und
dolomitischen Klasten erkennt man Chl-Mu-Qz-"Bérte” . Unten links Si-, unten rechls So-

Druckschattenrekristallisate. Domerien. Koord. 616.780/136.570

b} die randlichen Zonen, die aus 0,03 bis 0,08 grofien Karbonatkristallen bestehen,
welche syntaxial auf verschiedenen Klastenarten (besonders karbonatische und Qz-Klasten)
aufgewachsen sind.

In der Regel kann sich die oben beschrichene Struktur inner‘halb ciner Schieferungs-
domane 2 bis 3 Mal, in vollstandigen Sequenzen oder nicht, wiederholen (Abb. 30, 31).

Nach RAMSEY (1980) treten Extensionskliifte parallel zur oi-Fliche auf als typi-
sche Produkte der sproden Deformation. Unsere mikroskopischen Beobachtungen zeigen,
dass die Domanen, die strukturelle der Hauptschieferung und morphologisch den Fxten-
sionskluften entsprechen, mit Losungen, die einen &hnlichen Chemismus wie der Gestein-
chemismus zeigt, ausgefiillt sind. Der Losungschemismus wurde von lokalen Auflésungs-
(Auflosung der verschiedenen Litho- und Qz-Klasten) und von Ausfallungsphanomenen be-

stinmt. Iin Teil der Losungskomponenten wurde syntaxial als Karbonate, Qz und Chl an
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den Mikrokliftwanden unterschieden (Wachstumsrichtung  senkrecht auf die [Klaft-
vande. Aus dem Gesagten lasst sich folgendes [olgern:

Finige Domerien-Litho-Arenite besitzen eine planare Struktur, die strukturell der
Hauptschieferung Sy entspricht.  Morphologisch aber zeigt diese planare Struktur grobe
Ahnlichkeiten mit Mikroextensionskliften. Das Sy wurde vorwiegend durch Drucklosungs-
tatigheit bewirkt.

- Genetisch sollte diese So-Fliache der Kategorie der syntektonischen Strukturen-Drucklo-
sungsschieferung (7 pressure-solution-cleavages” ) angehoren {WILLIAMS, 1972; HARRIS et
al.. 1976, BEACH, 1977). Morphologisch gesehen wird die S-Schieferung als réumlich be-
grenzt, crenuliert, anastomosierend und rauh bezeichnet.

- Die Anwesenheit einer scheinbar syntektonischen planaren Struktur (S;), die cine mit
Mineralien gefiillte Extensionskluft-Morphologie zeigt, lasst folgende mutmalliche Erklarung
su: die Aushildung dieser Art von S-Flache dirfte nicht primér sein (S-Ilachen liegen
ungefahr senkrecht zur maximalen Kompressionsrichtung). Ls st zu vermuten, dass eine
in der Anfangsphase der So-Schielerung gebildete Diskontinuitat bei spateren Bewegungen
oedffnet wurde {ein Ereignis. durch welches das Wachstum von Kluftmineralien moglich

wirde).

Sehlussfolgerungen tber Qz- und lithische Sandsteine

Dic sedimentare Struktur tritt nur als reliktisches Element (Sp-Relilkt) aul.

Dic meisten Arenite besitzen keine klar ausgebildete Schielerung, sondern nur eine be-
varzugte Orientierung der Klasten =+ eine gewisse Einregelung der Phyllosilikate.

Die Anwesenheit einer Si-Schieferung (”8;”-Mu+Chl-Schieferungsdomane, die unter
cinemn Winkel von 20° bis 40° von S, geschnitten wird) ist unsicher. Diese "5,7-5chie-
ferungsdoméane kénnte sowohl eine echte S;-Schieferung als auch eine Refraktion der Sz
Schieferung sein.

Die dominante und praktisch einzige metamorphe planare Struktur ist die Sp-Schie-
ferung (Hauptschieferung), welche dem morphologischen Typ rauh (rough cleavage) ange-
hort. &

Die Sy-Schieferung ist vorwiegend als Produkt der Drucklésung entstanden. Der chemi-
sche Faktor (Losung-Auflésung) hat iiber den mechanischen Faktor (Gleitung, Rotation)
uberwogen.

Lokal wurden die in einer Anfangsphase der S;-Schieferung gebildeten Diskontinuitaten

bei spateren Bewegungen gedifnet.



5.2. Siltite (Metasiltile)

Als Siltite wurden detritische Gestei ne, deren Korngréfle zwischen 0.05 und 0.15 mm
variiert, betrachtet.

In der Regel treten Siltite als cm- bis dm-miéchtige Zwischenlagen in Metasandsteinen
oder Phylliten auf. Der {l_'U)(‘.l‘gang von Siltiten zu Phylliten geschieht allmahlich (Wechsel-
lagerung Siltit/Phyllit im mm-Bereich). Alle untersuchten Siltite sind Qz-Siltite {mehr als
90 % Qz).

Als detritische Korner treten auf:

Qz - 90 %

karbonatische Lithoklasten - 3 %

Fsp (teilweise in Sericit & Cc umgewandelt) - 1 %

Mu-3%

Chl -3 %

Als metamorphe Neubildungen kommen vor:

Qz, Ce, Fsp, Mu, Chl.

Als Akzessorien sind zu beobachten:

Zir. Tur, opake Mineralien und Fe-Oxide.

Die Kornzwischenrdume bestehen aus Qu-Zement, der teilweise durch karbonatischen

Zement ersetzt ist. Eine Matrix tritt selten aul.

(fefiige

QQuarz tritt sowohl als Klasten wie auch als Blasten auf. Die Qz-Klasten die oft Subkorn-
Ceflige aufweisen, zeigen verschiedene Formen: eckig, kugel-, ellipsen- oder tafelformig. Qz-
Qz-Rorngrenzen sind in der Regel suturiert oder gerade (selten konkav-konvex). Die Ko-
rgrofie  der Qz-Klasten ist bei divektein Kontakt mit den Schieferungsdominen reduziert
(vermutlich Drucklésungsphanomene).

Qz-Blastese kommt in folgenden tekturellen Stellungen vor:

a) am Rande der Qz-Klasten oder innerhalb des subkorn-Cefiiges;

b) im Druckschatten von Qz-INornern und karbonatisclien Lithoklasten:

¢) in der Matrix, wo die Neoblasten Korngrofen zwischen 0,02 und 0.05 mm aulweisen
konnen. In diesemn I'all sind Strukturen wie "spiny-like” (FREY, 1970} entstanden.

Die Korngestalt der Blasten wird von der Glimmer-Neoblastenverteilung und -Gréfe
bestimmt. Durch Korngrenzenwanderung sind manchmal die Glirmmer von der (Qz-Blasten
eingeschlossen. Tripelpunkt-ICorngrenzen sind in der Matrix oft zu sehen: verglichen mit den

Areniten sind gerade Korngrenzen haufiger.
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Feldspite sind als kugel-, seltener tafelformige Kristalle ausgebildet. Als Klasten weisen
sic Sericitisierungs- + Calcitisierungsphénomene auf, die zu einer Sericit-Ce-Qz-Vergesell-
schaltung (Wolkenaggregate) fithren kann. Die Fsp-Blasten treten ausschliefilich am Rande
der Fsp-Klasten auf.

Muskovit und Chlorit treten sowohl als detritische Kristalle als anch als Blasten der S;-,
§,- und Su-Schieferung aul. In der Regel wurden die detritischen Mu und Chl nicht von
Druckldsungsphinomernen erfasst. Als Frgebnis konnen die Schieferungsdomanen, die
Kontakt mit den detritischen Mu- und Chl-Kristallen stehen, ziemlich grofie Orientierungsab-
weichungen aufweiseu.

Karbonatische Lithoklasten - ellipsenformig oder stark geplattet - wurden wahrscheinlich
schon wihrend der Diagenese am Kontakt mit Qz-Iérnern deutlich kerrodiert.

Qz. Ce und Fe-Ce hilden den Zement und sind zu 70-80 % in Sy eingeregelt.

0.5 mm

1
-

Abh. 32 - Probe 23649, Metasiltit. Die Sy-Schielerung, die hochstwahrschemlicl tn dicsem

Fall parallel zu Sy lauft) trict, wic Sg, nur reliktisch aul und besteht aus Qz- und Mu-

Blasten, die unter einem Winkel von 40° bis 45° von S» durchschlagen werden (obere

Hilfte des Bildes). Die Sp-Schieferungsdoménen sind anastomosierend und stellenwelse

parallel, zudem reich an organischer Substanz. Die Ss-Mikrolithonen haben teilweise das

Sg- bzw. 5)-(GGeflige erhalten. Die So-Transposition ist fast vollstandig. Aalenien. Koord.
628.100/129.740

Dic untersuchten Siltite zeigen mehrere S-Flachen:
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a) Sy: reliktisch, nur stellenweise erhaltene Schichtfachen, im mm-Bereich Siltit mit
Zement, Siltiv mit phyllitischer Matrix und Phyllitlaminae trennend. Sy-Flichen wurden
wahrend Dy und Dy deformiert, und Sg wurde durch S; und besonders durch S, transponiert,

b) 51 nur lokal entwickelt, als Relikte in Bezug aul So. Die bevorzugte Orientierung der
Qz-Komer (Lange bis 0,08 mm), Mu- und Chl-Kristalle (Linge bis 0,02 mm) definiert die

Si-Schieferung {AbLb. 32).

Abb. 33 - Probe 2266, Metasiltit. S, tritt nur reliktisch anf und wird durch Druckschat-
tenkristallisate sichtbar gemacht, die teilweise in S» rotiert wurden. S ist fast vollig

transpontert.  Die Schiclerungsdomanen sind anastomesicrend und rauh, bis glatt. Qz-

Klasten sind am Kontakt zu den S,-Flichen angeldst. Die banderartigen Qa-Klasten sind
durch den gekoppelten Prozess von Druckldsung und Streckung entstanden. Die weil ent-
wickelte Qu-Chl-Mu-Kristallisation in Ss-Druckschatten fithrt zur Bildung eines metamor-

phen Zements. Bathonien. Koord. 6§17.810/133.830

Die 5,-Qz-Kristalle zeigen eine gute Kornorientierune (60 bis 70 %) und eine relativ
| > £ >
geringe kristallographische Orientierung (20 bis 30 %).
¢) S2t Ist die dominierende penetrative Schieferung. Tn Fy-Schenkeln wurden die Sp- und
S1-Flachen vollstandig durch S; transponiert. Wegen dieser Transpasition sind die Sg- und
Si-Planarstrulkturen nur noch reliktisch in So-Mikrolithonen erhalten. Sie wurden in dieser

Stellung durch Bewegung entlang der Schieferungsdoménen passiv hineinvotiert. Die §,-
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Schicferung ist durch die bevorzugte Orientierung der geplatteten Korner, der Phyllosilikate
und selten durch die Stoffbanderung definiert (Abb. 33).

Die S;-Morphologie ist folgende:

Schieferungsdomane

Schieferungsdomane: rdumlich begrenzt, crenuliert

Muster der einzelnen Schieferungsfiachen: anastomosicrend. gewellt

Agpelt der einzelnen Schieferungsflachen: rauh

Schieferungsdominenbreite _ 0,02-0,05mm
Mikrolithonenbrette —0,6—1,2mm

Ubergang Schieferungsdomane-Mikrolithon: diskret

Mikrolithon:

Machtigkeit: 0,6-1,2 mm

Gefuge: stark, selten schwach

d) S5 Die Ss-Schieferung ist schwach penetrativ entwickelt und tritt nur lokal in Siltiten
innerhalb von Aalenien-Phylliten auf. Die Sy-Schieferungsdomanen sind diskontinuierlicls,
ihre Orientierung ist nicht konstant. Geometrisch betrachtet bilden sie die Axialebene der
F5-Crenulation ab:; manchmal aber steht S5 5% bis 159 schief zu Fs-Achsenebenen.

Die Si-Morphologie ist folgende:

Schieferungsdomane

Schieferungsdomane: raumlich begrenzt, crenuliert

Muster der einzelnen Schieferungsflachen: anastomosierend

Aspekt der einzelnen Schieferungsflachen: rauh

Schic ferungsdomianenbreite _ 0,01—-0,03mm

Mikrolithonenbreite 0.6="mm

Ubergang Schieferungsdomane-Mikrolithon: graduell

Mikrolithon:
Machtigkeit: 0,5-7 mm

Wegen des sproden Charakters der Sz-Schieferung blieb innerhalb der Ss-Mikrolithonen
das 5;-Mikrolithonengefuge erhalten. Die Sz-Schieferungsdomanen haben das alte Gefiige
durchschlagen ohne es weitergehend zu verandern.

Innerhalb der Sz-Schieferung ist kein spezielles Ss-Interngefiige entstanden. Die S-
Schieflerung wurde als sproder Bruch initiiert, danach hat Druckldsung relativ zu mecha-

nischer Gleitung hzw. Rotation iiberwogen.



9.3, Karbonatische Cesteine

Je nach dem Metamorphoscgrad kénnen die karbonatischen Cesteine ihren sedimenti.
ren Charakter teilweise behalten oder kénnen echte kristalline Kalksteine (GroBteil der
Malm,_»-Gesteine) bilden.  Im Folgenden werden die wichitigen Nalksteintypen vor-

gestellt.

5.8.1. Mikrite

Mineralogische Zusammensetzung:  Ce, Fe-Cc, Dol-95 %
Qz, Mu, Chl, Fsp-3 %

, Tur, Pyrit, organische Substanz-2 %
Das Bindemittel ist mikritisch, die d@iu‘rhchen l\albonatlachm Komponenten beste-

hen aus Bioklasten {(Echinodermen-, La.meliibranchienbz'uchstiicl~:(‘) und Intraklasten (Mikro-
sparite, Sparite).

(Quarz tritt sowoh] als Klasten (Korngréfle zwischen 0.01 und 0.1 mmj, die elue geringe
Interndeformation aufweisen, als auch als Blasten (S10;-reiche Verunreini igungen, die als
isolierte Kristalle oder als Aggregate ausgebildet wurden) auf. Dazu kommen in 5y ein-
geregelte Barte von Qz-Blasten (zusammien mit Ce, Mu=£Chl).

Die Qz-Bérte sind bei Qz- und Pyritklasten, Bioklasten und Intraklasten zu beabachten.
Die Kriterien fiir die Wachstumsrichtung der Druckschattenkristalle (DURNEY, RAMSAY,
1973) zeigen folgendes:

a] Die progressive Vergrofierung der Korngrofe findet in Wachstumsrichtung statt {syu-
taxiale Kristalle).

b) Die progressive Vergrofierung der optischen Orientierung zeigt auch in Wachistums-
richtung {(syntaxiale Kristalle).

Daher sind, statistisch gesehen, die meisten auf Qz-Klasten aufgewachsenen Qz-Blasten
syntaxial (maximale Lange 300 mm). Die auf Pyritkornern aufgewachsenen Qz-Kristalle
siud im Gegenteil dazu als antiaxiale Kristalle ausgebildet

Die meisten auf Qz-Kérnern aufsewachsenen Kristalle haben eine gerade Form. Thre
Orientierung (in fiinf Prohen gemiessen) zeigt eine NNE-5SW-Streckung an.

Die auf Pyritkornern aufgewachsenen Qz-Kristalle zeigen ofters sigmoidale Umrisse.,

Diese Beobachtungen lassen auf einen verschiedenen Bewegungsmechanismus der Qz- und
Pyritkérner in der karbonatischen Matrix (wahrend der 1,-Deformation) schliefen.

Muskovit und Chlorit sind in der Regel weni ger als 0,05 mm grofl und treten vor allem in
den Schieferungsdoménen (zusammen mit organischer Substanz und Fe-Oxiden) und seltener

innerhalb der Mikrolithonen auf,
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[eldspile: Korngrofe swischen 0,05 und 0,1 mm, sericitisiert and caleitisiert; nur als
xenomorphe Kristalle.

Bio- und Infraklasten zeigen Korngrofen zwischen 0,08 und 0,6 mu. In der Regel kommen
1 die Bioklasten hernm mikrosparitische Calcite, nm die Intraklasten sparitische Calcite,
VOL.

Der schieferige Aspekt der mikritischen Gesteine wird durch die KorngréBenvariation und
dureh die Parallelitat der Losungsflachen definiert.

S, {und eventuell Sy) wurde [ast Giberall vollstindig durch Sy transponiert (5S¢ nur sel-
ten reliktisch in Fo-Scharnieren; in Dolomikriten wnd Dolomikrospariten aus dem Gebiet
swischen Niewen und Bachalp tritt eine reliktische Sg-Wechsellagerung im mm-Bereich von
Dolomikrit /Dolosparit auf, die subparallel zu S» verlduft. Solche Flichen konnten als 5
betrachtet werden. Eine schwach ausgebildete Fy-Crenulation lasst sich stellenweise erken-
nen.  Bemerkenswert ist, dass die Calci-Mikrite in der Regel sehr stark deformiert sind.
Fust iiberall lasst sich bemerken, dass So5; durch S, transponiert wurden. Dieser struk-
curelle Charakter der Calei-Mikrite kann vielleicht mit der Feinkornigkeit dieser Gesteine,
Jnsilzlich mit der Existenz von dilnnen Wasserhautchen zwischen den mikritischen Kornern
erklint werden. Solche Faktoren kénnen die metamorphe Deformation durch chemische Ak-
tivierung erheblich heglinstigen und heschleunigen.,

S,-Schicferungsmorphologie:

Schieferungsdomane

Schieferungsdoméne: raumlich begrenzt. crenuliert, selten disjunktiv

Muster der einzelnen Schieferungsflachen: gewellt bis parallel

Aspekt der einzelnen Schieferungsflachen: raul bis glatt

._‘:\'J'v,-icfcru;;_r;sr.‘nm[i7:5&5:'65(&  0.02=0,0Tmm
Mikrolithonenbreits T 0,1-08mm

Ubergang Schieferungsdoméne-Mikrolithon: diskret

Mikrolithon:

Machtigkeit:  0,1-0.8 mm

Geluge: stark entwickelt

5.4.8. Spavite

Mineralogische Zusammensetzung:  Ce, Fe-Ce, Dol-97 %
Qz, Mu, Chl, Fsp -2 %

Bi, Tur, Pyrit, organische Substanz-1 %
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Das Bindemittel ist sparitisch und die detritischen karbonatischen homponenten beste-

hew aus 10 % Bioklasten und 5 % Intraklasten (Calcimikrosparite, Dolomikrosparite und
.
Dolosparite). g

Quarz tritt in der Regel als xenomorphe Lorner auf {Korngréfe 0,05 - 0,1 mm) die von
karbonatischem Zement korrodiert wurden. Die Qz-Kérner. die in Schieferungsdomanen
liegen, oder mit diesen in Kontakt stehen, weisen eine geplittete und ellipsenformige Gestalt
als Effekt von Drucklosung auf,

Feldspite (Korngrofe 0,07-0,12 mm) zeigen gerundete Formen, sind sericitisiert und cal-
citisiert.

Muskovit und Chlovit treten sowohl als detritische Kristalle (vorwiegend in Schieferungs-
dominen), als auch als Neoblasten auf.

Biotit tritt nur als Blasten - isolierte Kristalle oder blattrige Bénder {zusammen it
Graphit) - mit Graphiteinschlissen aul.

Bioklasten {Breite 0,05-0,15 mm) weisen oft aus organischer Substanz bestehende Haut-
chen aul (Breite 0,01-0,2 mm). Um Bioklasten wurde syntaxialer Mikrosparit gebildet.

Der sparitische Zement bestelt ans Kristallen, die morphologisch bis 70-80 7. optisch
bis 40-50 % in S, eingercgelt sind.

Die Hauptschieferungsflachen bestehen aus stylolithischen Losungsflachen {BORRA-
DAILE €t al., 1982).

Die aul Stylolithebenen konzentrierte unléshare organische Substanz, Fe-OxidexChl, Mu
sind ein Beweis fiir cine Verkilrzung parallel zu den Stylolithenzapfchen (ARTIHTAUD. MAT-
TAUER, 1969).

Die Stylolithen sind im Zement {Zapfchengréfie bis 0.15 mm) haufiger als am Nontakt
Bioklast/Zement oder in Bioklasten selbst. Fine mdgliche Erklarung dalur wére: der cal-
cisparitische Zement wurde stérker druckgeldst als die Echinodermenbruchstiicke, die Mg-
reicher sind.,

Die Bioklasten sind in der Regel sehr wenig deformiert: walirscheinlich wurde fast die
ganze lektonische Verkiizung durch Druckldsung an den stylolitischen Flachen aulgenom-
men. '

Die Stylolithflichen zeigen cine innere Morphologie; in der Mitte Mu-Chl-Hautchen.
seitlich Hautchen, die ans Fe-Oxiden und organischer Substanz bestehen.

Wenn zwei oder mehrere Stylolithen anastomosieren, kann der resultierende Bereich bis
0.25 mum breit sein. In diesermn Falle wird die Zapfengrofie kleiner und die Stylolithen werden

durch eine raumlich beerenzte, disjunktive, gezackte his rauhe Schielerung ersetat.
o> r} ()
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Abb. 34 - Probe 1248, Biosparit. Sy wurde iiber Sy und S; transponiert und wird
durch Druckldsungsflachen (angereichert an organischer Substanz, Mu und Chl) definiert.
Die Drucklosungseffekte lassen sich gut an Echinodermenbriichsticken beobachten. Die
GroBe und die raumliche Verteilung der Bioklasten laben dic Maorphelogie der S,

Schieferungsdomane beeinflusst. Toarcien. Koord. 617.770/136.130.

n vielen Biospariten (Echinodermen-Kalksteine) spielt die svittaxiale Saumzementa-
tion ("rim cementation™), CHILLINGER et al. (1979). cine wichtige Rolle. Die Echi-
nodermenbruchstiicke bhilden bestiubte Kerne. die mit cinem reinen syntaxialen Cie-Saum
versehen sind. Tolglich fand eine wichtige Ce-Mobilisierung und Aullésung schon wahrend
der Diagenese statt,

Wilirend der intensiven Sy-Drucklésung haben zeitweise die syntaxialen Saume die Fehi-
nodermenbruchstiicke vor Auflésung geschiitzt. Auf diese Weise jst. die tektonische Stanchung
imnerhalb der Dy-Deformation deutlich auch von den diagenetischen Prozessen abhingig.
Gleichzeitig werden die syntaxialen Siume (auBer durch die GroBe der Fchinodermenstiicke),
die Orjentierung und Hiufigkeit der Drucklosenflachen baw, die Sa-Schieferungsmorphologie
becinflusst. Der schieferige Aspekt der Gesteine wird durch die Parallelitat der stvlolithi-
schen Losungsschielerung (S,) definjert. Sy wurde vollstandig durch S, transponiert und

diese Schieferung ist vorwiegend durch Drucklésungstatigkeit entstanden (Abb. 34).
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Die Schieferungsmorphologie kann wie folgt beschrieben werde:
Schieferungsdomane

Schieferungsdomane: rdumlich begrenzt, crenuliert oder disjunktiv
Muster der einzelnen Schieferungsflichen: anastomosierend, gewellt
Aspekt der ecinzelnen Schinfcrungsﬂéchen; stvlolitisch, gezackt, rauli

Schie ferungsdominenbreite _ 0,006—-0.2mm
Mikrolithonenbrettc .3—1,3mm

Ubergang Schieferungshereich-Mikrolithonen: diskret

Mikrolithon:

Machtigkeit: 0,3-1,3 mm

Gefuge: schwach (selten auch ungeregelt)

5.3.3. Calei-Qosparile
A. Sandige Qosparite

Tvpische Gesteine aus dem Toarcien. Beispiel Koord. 614.920/132.580

Mineralogische Zusammensetzung: Cec, Fe-Ce-70 %
Qz, Fsp-10 %, wobei Fsp-1-2 %
Collophan - 10 %
Mu, Chl- 5%

Organische Substanz, Tur, Zir - 5 %

Der Zement ist sparitisch, die karbonatischen detritischen Komponenten (50 %) bestehen
aus Ooiden (30 %), Bioklasten und Intraklasten (15 %).

Quarz (Korngréfie bis 0,7 mm) zeigt als Klast interne Deformation. Die Gestalt der
Klasten wird von der texturellen Position bestimmt (xenomorphe Korner innerhalb der
Mikrolithonen und cllipsen- oder bandférmige im Kontakt mit Schieferungsdoméanen).

Muskovit und Chlorit treten selten in Mikrolithonen auf, sie treten aber oft in Schiele-
rungsdomanen und in "Bérten” zusammen mit Chl- und Mu-Blasten auf,

Die Ooide (mittlere Grofie 0,5 mm) haben primér eine konzentrische Morphologie: einen
Collophan- oder Ce-Kern und umhiillende Laminae (Breite 0,03-0,06 mm) aus Collophan/Pe-
lit-Wechsellagen.

Als Folge der Dq-Deformation wurden die Ooide in ellipsenldrmige Korper deformiert. Die
Durchschnittswerte der Achsenverhaltnisse fiir drei Proben (Diunschliffe mit XZ-Schnitt)
sind folgende: X=3,5, Z=1.
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Durch starke Verformung konnen sich die umhiillenden Laminae vorn Kern loslésen: stel-
lenweise entstehen Hohlrdume die mit syntaxialen Kristallen (Chl, Mu, Qz) gelullt werden.

Wahrscheinlich hat bei der Deformation der Ooide und der Lésung von Laminae neben
dem mechanischen Faktor auch die Blastese der syntaxialen Kristalle eine wichtige Rolle
gespielt.

Die Bioklasten und ein Teil der Intraklasten (Sparite, Mikrosparite) sind im Vergleich zu
Mikritklasten relativ wenig deformiert (die letzten zeigen oft ellipsenformige Deformations-
muster). In den Druckschatten um Bio- und Lithoklasten treten "Birte” auf, die eine sehr
koustante mineralogische Zusammensetzung aufweisen: Chl, Qz, Mu.

Das schieferige Gefiige der sandigen Qosparite wird durch die bevorzugle Orientierung der
ellipsenformigen Qoide und durch die Drucklésungsflichen definiert. Stellenweise ist die Sa-
Schieferung iber die Stoffbanderung transponiert: karbonatische und pelitische (+Graphit,
I'e-Oxide) Béander, die hauptsichlich durch Anastomose der Drucklésungsflachen
entstanden sind.

Se wurde nach Sy transponiert.

Die S;-Morphologie wird fiir alle Calci-Oosparite zusammen mit den Fe reichen ChL

Oolithen am Ende des Kapitels (5.4.) vorgestellt; vel. S. 110.

B. Qosparite
Typische Gesteine des Hettangien. Beispiel Koord, 619.680/133.920
Mineralogische Zusammensetzung: Cc, Fe-Cc (besonders in Ooiden) - 95 %

organische Substanz, Opake - 3 %

Qz, Fsp, Mu, Chl - 2 %

Der Zement ist sparitisch und die Qoide (30-60 %) bestchen vorwiegend aus Fe-Cc. Als
Kern lassen sich in der Regel Calcisparit-Iorner, selten Qz- oder Fsp-Kérner beobachten.
Selten kommen siltitische Laminac vor. Die innere Struktur der Ooide ist konzentrisch
(0,01 bis 0,03 mm grofie Fe-Cc-Laminae, reich an organischer Substanz, abwechselnd mit
reincn Fe-Ce- oder Ce-Laminae) und prismatisch radial (Auftreten von Laminae, die frei
von orgaunischer Substanz sind).

Drucklosungsflachen sind in diesen Cesteinen seltener als in den sandigen Qospariten,
und entsprechen konnen diese Gesteine einen besseren Aufschluss iiber die kontinuierliche
Deformation liefern. Die Kompetenzunterschiede zwischen Zement und Oojdew waren auch
hier fiir die Deformation der Qoide von Bedeutung,

Deshalb sollten die Durchschnittswerte der Achsenverhiltnisse (zwei Proben, Diinnschliffe

mit XZ-Schnitt) von X=9.2 und Z=1 mit entsprechender Vorsicht betrachtet werden.
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Abb. 35 - Prohe 581/7. Qosparit. Die Ooide sind mit ihrer NY-Flache in S; elngeregelt.

Rechts ist ein Biokiast zu sehen, der durch die Deformaticn verbogen wurde, Die Maximal-

werte der Ooid-Achsenverhaltnisse zeigt: X=10, Z=1. Der Defarmationskontrast zwischen

Te-Cle-Ooiden und Bioklasten ist gut sichtbar. Lokale Verformungsstorungen haben zu Ab-

weichungen von der allgemeinen bevorzugten Orientierung der Ooide gefuhrt. IHettangien.
Koord. 619.680/132.920.

Folgende S-Flichentypen konnten in Qospariten beobachtet werden:

a) Stylolithische Flachen, die vorwiegend am Kontakt Sparit/siltitische Laminae auftreten
und Sp-LFliachen entsprechen konnten;

b) Innerhalb der siltitischen Laminae treten winzige Mu-Chl- und Qz-Blasten aul (Lange
0,05, Breite 0,01 mm). Diese Kristalle definicren ein Planar, das S, entsprechen konnte. 5,
und Sy stelien 35%-45Y schief zueinander.

¢} 8, ist durch die Elongation der Ooide (bzw. die XY-IEbenenorientierung) und durch
die Losungsflichen definiert (Abb. 35). Diese entwickeln sich diskontinuierlich und ihre

Entstehung wurde durch die Anwesenheit der siltitischen Laminae hegiinstigt.
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‘In 5y liegende, stark deformierte Qoide zeigen manchmal sigmoidale Formen die durch die
sekoppelte Wirkung von Scherungshewegung und lokalen Duktilititsunterschieden zwischen
sparitischem Zement und Qoiden zu erklaren sind.

Das Auftreten von Flachenkontakten zwischen Qoiden ist ein Argument dafiir, dass
Drucklésung wihrend der S;-Deformation wichtig war und teilweise Aufldsung von Qoiden

verursacht hat.

5.4. Fe-reiche Chl-Oolithe

Nach PETTIJOHN (1975) gehdren diese Gesteine den Fe-haltigen Sedimenten (chemi-
sche Sedimente) an. Typische Gesteine des Callovien. Beispiel Koord. 618.450/130.800 oder
628.975/130.375

Diese Gesteine weisen typische Merkmale fiir eine ” hard-ground”-Bildung auf.

Mineralogische Zusammensetzung: Cc, Fe-Ce - 60 %
Ma, Mt, Goethit? - 25 %
Chl, Stilp - 10 %
Qz, Fsp-5%

Der Zement, hochstwahrscheinlich spitdiagenetisch ausgehildet, ist mikrosparitisch
(lkormgrofle zwischen 0,05 und 0,15 mm). Ooide machen 40 % des karbonatischen Anteils aus.
Die Ooide aus den Stilp-freien Qomikrospariten (Koord. 618.450,/130.800) besitzen folgende
Morphologie: Fe-calcitischer oder kryptokristalliner Chl-reicher Kern, eine mittlere Zone, die
Chl-reich ist und eine konzentrische Strulktur aufweist, und eine aufere Hiille die Fe-Oxid-
reich ist. Die Durchschnittswerte der Achsenverhaltnisse fiir zwei Proben (Dunnschliffe mit
XZ-Schnitt) sind folgende: X=4,8; 7Z=1,

Die Ooide der Stilp-fiihrenden Qomikrosparite zeigen folgende Internstruktur: Ce und
Fe-Ce-Kern (Stilp-reich) und konzentrische umbhiillende Laminae, die aus Karbonat und Chl
bestehen und Stilp—ﬂ‘ei.siud.

Oft sind die Qoide vom Zement durch ein 0,01 bis 0,02 mm breites Band von Fe-Oxiden
getrennt.

Die Durchschnittswerte der Achsenverhiltnisse fiir zwei Proben (Dunnschlilfe mit XZ-
Schuitt) sind folgende: X=4,2 und Z=1.

Nach TAN (1974, 1976) stellt die anhand von Ooiden geschatzte kontinuierliche Defor-
mation minimale Werte dar, weil Qoid-Kerne kompetenter sind als ihre U mgebung. Aufer-
dem spielen auch andere Faktoren eine wichtige Rolle in Bezug auf Deformationsart und
Deformationsgrad der Ooide: die diagenetische Stauchung und Rekristallisation, die Kom-

petenzunterschiede Zement/Ooide und Stérke der Drucklosung. Um wenigstens die Wirkung
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der Drucklosung auf die Schatzung der kontinuierlichen Deformation zu reduzieren, wurden
nur innerhalb von Mikrolithonen liegende Ooide gemessen. Die kleinen Unterschiede der
Achsenverhaltnisse in den gemessenen Ooiden aus den oben erwahnten Proben werden eher
durch die verschiedenen Qoid-Morphologien als auch durch verschieden stark kontinuierliche
Deformation bestimmt.

Um optimale Messwerte zu erhalten, sollten zusatzlich zu den Bemerkungen von Tan
(1974, 1976) noch folgende Bedingungen erfiillt sein:

a) Die zu messenden Gesteine sollten dasselbe Bindemittel (Mikrit, Sparit, usw.) und
dieselbe Herkunft haben, bzw. man sollte nicht Ooide aus karbonatischen it Qoiden aus
chemischen Gesteinen vergleichen.

b) Man sollte nur die Qoide, die innerhalb von Mikrolithonen liegen, messen.

¢) Man sollte nur Qoide derselben oder sehr ahnlicher Internstruktur miteinander ver-
gleichen.

Der schieferige Aspekt dieser Gesteine wird durch die bevorzugte Orientierung der Ooide,-
der Zementkristalle und durch die diskontinuierlich entwickelten Losungsflichen definiert.
Zur Morphologie der S;-Schieferung:

A sandige QOosparite

B. Qosparite

C. Fe-reiche Chl-Oolithe

Schieferungsdomane

Schieferungsdoméne: Typen A, B, C: rdumlich begrenzt, disjunktiv

Muster der einzelnen Schieferungsflichen:

A: anastomosierend, gewellt, stellenwelise planar

B: anastomosierend

C: anastomosierend, gewellt

Aspekt der einzelnen Schieferungsflichen:

A: gezackt, rauh

B: gezackt, diskontinuierlich, rauh

C: gezackt, diskontinulerlich, rauh

A it 0,02-0,0lmm

0,2—-0,Tmm

Schie ferungsdomdnenbreiie B e 0,01-0,03mm
Mikrolithonenbreite ~ 0,06—0,7mm

C __ 0,01-0,02mm
~ D.15-0,Tmm

ﬂbergang Schieferungsbereich~Mikr01ithonen: tiberall diskret



Mikrolithon:

Machtigkeit: A = 0,20-0,7 mm
B = 0.06-0,7 mm
C = 01507

Geflige: liberall stark

5.5. Phyllite

Die dominierende Struktur dieser Gesteine ist die Sy-Schieferung, als Glattschieferung
entwickelt. Sq tritt selten auf und wird in der Regel von siltitischen Laminae markiert. Die
Si-Schieferung lasst sich selten erkennen; im Gegensatz zu den anderen schon beschriebenen
(vesteinen kann man in den Phylliten auch die Ss- und Sq-Schieferungen antreffen.

Mineralogische Zusammensetzung:

Hauptgemengteile: Mu, Pa/Mu, Qz, Chl
Nebengemengteile: Cc, Dol, Graphit, Ctd, Bi, Pyro
Akzessorien: Ap, Zir, Tur, Pyrit, Mt, Fe-Oxide und -Hydroxide

Muskovit tritt in mehreren Generationen auf:

a) Alte Muskovite (detritisch) mit Korngréfen bis 0,8 und 1 mm, intern deformiert
(deutlich unduldse Ausléschung), hiulig Parallelogramhabitus wegen intrakristalliner Glei-

tungen auf (001).

Die detritischen Mu stehen schief zu $; und Sy bzw. sind von S5 durchschnitten. Nach
RUTTER (1976) kann sich der Habitus detritischer Korner durch diffusiven Stofftransport
(Drucklosung, cobble creep) andern. Leider war mir die Bestatigung dieser Bemerkung
mfolge zu geringer Korngréfen nicht moglich. Analysen wurden auf der Mikrosonde durch-
gelihrt. Durch diese Mechanismen kann eine Langsorientierung der Korner in der Schiefe-
rungsflache erreicht werden.

b) Syntektonische Mu - gelangte, rechteckige Kristalle, z.T. mit gerundeten Ecken, ohne
(53) oder nur mit maBiger interner Deformation (S, S) eingeregelt in die entspre-
chende Schieferung. Syntektonisch wird hier vorwiegend in einem strukturellen Sinn be-
trachtet. Die in einer S-Flache liegenden Kristalle kénnen zwei Generatiopen angehoren,
obwohl sie mikroskopisch nicht unterscheidbar sind. Einerseits handelt es sich wm auf dieser
Flache entstandene Kristalle, andererseits um in diese Fliche hineinrotierte Kristalle.

Paragonit/Muskovit wurde nur réntgen-diffraktometrisch bestimmt,

Quarz tritt ebenfalls in mehreren Generationen auf:
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a) Detritische:  gerundete oder abgeschnittene ("truncated”) Kérner
Korngréfe 0,07 bis 0,17 mm, geplittel
Unduldse Auslschung, Deformationsbinder
Losungsellekte bel Kontakt mit Schieferungsdominen
Hiufig "Birte” im eigenen Druckschatten

b) Neoblasten:  (in Sq, Sz, S3): hypidiomorph bis idiomorph
Korngrafe 0,04 bis 0,1 mm
Selten Deformationsbinder (Sq, S3)
Die lange Achse ist in der entsprechenden Schieferung
eingeregelt.
Manchmal in "Birten” vorhanden, zusammen mit Mu, Chl und Ce

Im Vergleich zu den anderen schon heschriechenen Gesteinen, lassen sich innerhalb der
(Qz-Mosaik-Strukturen relativ viele Trippelpunkt-Korngrenzen (mit krummen oder geraden
Grenzen) beobachten.
Chlorit tritt in mehreren Arten auf:

a) Detritisch: - relativ grofe Kristalle (KorngréBe 0,15 bis 0,3 mm), die gebogen
oder von 53 durchschlagen werden;
- 1solierte Kristalle in Mikrolithonen, nicht in einer Schieferung
eingeregelt.

b) Neoblasten: - In QzChl-Aggregaten
- zusammen mit Mu im Druckschatten von Qz, Pyrit und Bio-
klasten
- in 51, Sa. 53 eingeregelt; zumindestens teilweise kénnte es sich

umn passiv eingeregelte detritische Chl handeln.

Chlorit-Glimmer-Aggregate (VOLL, 1960) sind haufig. Uber die Herkunft dieser Aggre-

gate wurden mehrere Hypothesen entwickelt, die von ROY (1978) und CRAIG et al. {1982)

zusammengefasst wurden.

Die Chl-Glimumer-Aggregate konnen nach oben erwilinten Autoren interpretiert werden

als:

a) detritische Korner;

b) detritische Glimmer, der durch Auffachern der Lamellen wahrend einer Deformations-
phase Verwachsungen mit Chl beglinstigt hat;

¢) Aggregate, die alleinige Produkte von Deformation und Metamorphose sind; diese

I'aktoren haben die Blastese ausgeldst und kontrolliert.

CRAIG et al. (1982) haben fur Chl-Glimmer-Aggregate aus palaozoischen Metasedimen-
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ten eine pratektonische diagenetische Herkunft vorgeschlagen (die 001-Fliachen von Chl und
Mu sind, statistisch betrachtet, gut in Sq eingeregelt).

Die von uns beobachteten Chl-Glimmer-Aggregate haben aus folgenden Griinden
hochstwahrscheinlich auch-eine pratektonische bzw. pra-S, Herkunft:

a) Die Aggregate werden von S, (die viel durchdringender ist als S;) deformiert bzw. unter
verschiedenen Winkeln durchschlagen. Folglich kénnen die Kristalle durch S, abgeschnitten
werden (die optische Orientierung der abgetrennten Kristalle kann erhalten sein oder nicht)
oder rotiert und in S, eingeregelt werden.

b) Manchmal ist das ganze Aggregat wahrend der Dy-Deformation in sigmoidale Formen
oder in Knickmikrofalten gelegt worden.

c) Stellenweise scheint es, dass in den Aggregaten Chl teilweise druckgeldst wurde.

Als Hypothese konnte man diese Aggregate als urspriinglich anchimetamorphe Illit-Chl-
Verwachsungen betrachten, die unter griinschicferfaziellen Bedingungen in Glimmer-Chl-
Aggregate umgewandelt wurden.

Feldspate treten entweder als sericitisierte, xenomorphe Kérner (Korngroie 0,1 bis 0.2
mm) mit Mu-, Chl- und Qz-"Barten” im Druckschatten oder als reine, hyp- bis idiomorphe
Blasten auf. Im Kontakt mit Schieferungsdomanen lassen sich wenigere Drucklosungseffekte
beobachten (im Vergleich zu den Qz-Kdrnern). Die allpemeine texturelle Anpassung der
Fsp scheint geringer als die der Qz-Kérner zu sein (die Fsp sind weniger dulktil und weniger
loshar als Qz).

Karbonate treten in mehreren Arten auf:

a) detritisch als karbonatische Lithoklasten, Bioklasten und monokristalline Korner:

b) Rekristallisate; Kristallaggregate, die verschiedene Formen und Gréfen aufweisen, die
m 5, gestreckt und geplattet sind und stellenweise dieselbe optische Orientierung fiir mehrere
Individuen zeigen und wahrscheinlich rekristallisierten Zement reprasentieren.

Chloritoid ist sehr oft durch organische Substanzen schwarz pigmentiert und tritt in
mehreren Generationen auf:

a) ?post—Sl-préi.—Sg_ - allein oder in "Mu-Sandwiches” innerhalb der Qz-Klasten

b} post-S; - in "Mu-Sandwiches”, die S,-" Birte” durchschlagend

- allein oder in mehr oder weniger vollstindigen *Mu-Sandwiches” dje So-
Schieferung tiberquerend

c) post-S3 - allein oder mit Mu zusammengewachsen

Aufler Mu und Qz kann auch Chl mit Ctd gemeinsam auftreten.

Biotit: Die Bildung hat méglicherweise kurz vor S, begonnen, zwischen S; und S; ihr

Maximum erreicht und wurde nach S, abgeschlossen (hypidiomorphe bis idiomorphe Bi sind



noch in Fz-Mikrofaltenscharnieren ausgebildet).

Bi tritt als schmale rechteckige Kristalle oder als hypidiomorphe quasi-hexagonale Kérner

auf.

Graphit 1st weit verbreitet und tritt besonders in Schieferungsdomanen auf. AuBerdem
kann man Graphit als wolkige Aggregate innerhalb der Mikrolithonen oder als Mineralpig-
ment (in Qz, Ctd, Mu, Karbonaten) vorfinden.

Pyrit und Magnetit treten oft auf und haben sehr haufig Druckschattenkristallisate von

M, Uil O

Fe-Oxide und -Hydrozide treten als Hautchen auf und konnen stellenweise den Zement
der siltitischen Laminae bilden. Manchmal wurden Glimmer-Qz- oder Karbonatkristalle

durch Fe-Oxide und -Hydroxide gefarbt.

Turmalin lasst sich als gerundete, gebleichte detritische Kristalle, die manchmal Re-
kristallisationssaume und oft Druckschattenkristallisate aufweisen, finden. Hiufig sind die

Schieferungsdomanen im Tur (als schwer 16sliche Minerale) angereichert.

Morphologie der Schieferungen
In den untersuchten Phylliten konnten wir folgende S-Flachen unterscheiden:
a) reliktische Flachen: - Sy Wechsellagerung Phyllit/Metasiltit

- 1 durch Qz-Chl-Mu-Mikrolithonen und Mu-Graphit-Schielerungsdoménen defi-

niert oder von Qz-Chl-Mu als Druckschattenkristallisate abgebildet.

b} durchdringende S-Flichen: - Sy Hauptschieferung, ”Glattschieferung” bzw. Crenula-
tionsschieferung fiir die Fy-Mikrofalten. Sg + S; wurden teilweise oder vollstandig durch S,

transponiert. Haufig entstand nach S, eine metamorphe Differenzierung; vgl. Abb. 36.

- 53 Crenulationsschieferung, praktisch nur in Phylliten entwickelt. S; kann stellenweise
die Sz-Mikrolithonen zerstéren und auf diese Weise entstand auch eine nach Ss gebildete

metamorphe Differenzierung (Abb. 37, 38, 39).
c) Briichige S-Flachen: - S; Bruchschieferung.

Diskontinuierlich, unregelmassig, raumlich verteilt, schwach penetrativ

Morphologie der Schieferungen
Schieferungsdomane:

51 = raumlich begrenzt bis kontinuierlich, disjunktiv, selten crenuliert, schmal
Se= raumlich begrenzt bis kontinuierlich, crenuliert, schmal

Sz = rdumlich begrenzt, crenuliert, schmal
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Abb. 38 - Probe 1819. Phyllit. Als Relikte treten crenulierte Sp-Flachen und -Schieferungen {Qz-
Mu-C'hl Mikrolithenen une diinne, graphitreiche Schieferungsdoménen) auf. Der Interscktionswinkel 8;-5;
betriigl 159 bis 357, Das Geflige der So-Mikrolithonen ist schwach eingeregelt. Die sedimentire Struktur
wurde nnerhalb der Mikeolithonen relativ gut erhalten. Durch die Sz-Transponierung wurde die mine-
ralogische Zusammensetzung der Sz-Mikrolithonen praktisch nicht mehr veranderr.  QOxfordien. RKoord.

GIR.270 /130670

0.5 mm
——
Abb. 37 - Probe 1251. Phylli.. Die nach der 8s-Transponierung entstandene =5-Mikrohitlhonen

wurden durch die Fz-Crenulation deformiert. Die Fs-Mikrofaltenschenkel wurden vorwicgened durch
Drucklosung verdiinnt, wobei allmihlich die S3-Schieferungsdomine ausgebildel wurde (im Bild in

einer beginnenden Phase). Aalenien. Koord. 617.690/134.060



0.5 mm
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Abb. 38 - Probe 217072, Phyllic.  Die Fa-Mikrofalten sind in der Ebene
der Sa-Schieferung fast vollstandig durch Drucklésung zerstore.  Die Scharniere
sind in Qz4Fsp, die Schenkel in Mu, Graphit£Chl angereichert. Der Ubergang
von Sz-Mikrolithonen zu Sg-Schieferungdomanen ist graducll.  Aalenien. Koord.
028.400/120.775

Muster der Schieferungsdomane:

S = gewellt

Sa = gewellt, parallel

.83 = anastomosierend, gewellt bis parallel

Aspekt der Schieferungsdomane:

S; = rauh, rauh-glatt

Sy - gezackt (selten), rauh, glatt

Sq = tanii

S _ 0,01mm
1 = 0.01-0.04dmm
Schieferungsdomanenbreiie (Jl _ 0,01=0,03mm
Mikrolithonenbreite 2T 001 —0,25mm

o 0,05-—-0,4mm
3 = 03 08mm

(selten bis 1,5 mm)
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Abb. 39 - Probe 2391. Phyllit. S, wurde vollstandig durch Ss transponiert. Innerhall
der neu gebildeten Sz-Mikrolithonen sind die Relikte des Sa-Gefiiges jedoch noch gul er-
halten. Der Transponierungsprozess war auch mit metamorpher Differenzierung bzw. mit

Qz-Glimmer Seggregation gekoppelt. Der Ubergang Sg-Schieferungsdomane-Mikrolithonen
ist graduell. Aalenien. Koord. 628.750,/130.300

.

Ubergang Schieferungsdomanen-Mikrolithonen:
S: = diskret
Sy = diskret, selten zonenartig

Sz = graduell, diskret

Sy-Morphologie

Die 54-Schieferung ist selten, schwach penetrativ, diskontinuierlich und tritt als "frac-
ture cleavage” entwickelt auf, in Abstanden von 0,4 bis 1 mm. Durch die D,-Verformung
der Sg-Mikrolithonen wurden spitzige, asymmetrische und IKink-Mikrofalten ausgebildet.
Auf diesen Mikrofalten (F) wurde, parallel mit ihrer Achsenebene, als "[racture cleavage”
S gebildet. Deswegen bleibt innerhalb der S;-Mikrolithonen die ehemalige mineralogische
Zusammensetzung von S; und das Sz-Gefiige praktisch unverindert,

Manchmal wird die S4-Morphologie auch mit einer Schieferungsdomane (Breite 0.01 bis

0,05 mm, graphit- und Fe-Oxid-reich) erganzt (vgl. Abh. 40).
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0,5 mm

Abb. 40 - Probe 2569. Phyllit. Die Sg-Schieferungsdoméane wird durch die Dy-
Deformation crenuliert. Die Dy-Deformation hat die Sz-Mikrolithonen sehr gering
beeintrachtigt. Aalenien. Koord. 628.730/130.270

Diskussion wher Phyllit-Schieferungen

Die typische Deformation der untersuchten Phyllite wird durch die Crenulationsfalten
reprasentiert. Diese Falten sind vom Aufschluss bis in den mikroskopischen Bereich zu
beobachten und sind von einer Achsialehenenschieferung (S2, S3) begleitet.

COSGROVE (1976) zeigt, dass die Bildung der Crenulation mit einer Varietit von
"Biegungsinstabilitat”, die im zusammengedrickten Mineralgefiige aultritt, zusammenhangt.
Die Crenulationsfalten spiclen fiir die zukiinftigen Schieferungsbildungen eine wichtige Rolle.

Nach RAMSAYs Klassifizierung (1976) gehdren die meisten IFy-Mikrofalten zur zweiten
oder ersten Klasse oder zu einer Kombination zwischen diesen Klassen. Die beobachteten
Fa-Mikrofalten konnen zumeist der ersten IKlasse sowie der dritten Klasse zugeordnet werden.

Der Kompressionsgrad der Falten kann durch die Grofie der Schenkelwinkel cha.ral\'l;(*l;i-
siert werden, FLEUTY (1964). In diesem Sinn wurden mehrere Klassen beschrieben:

a) Winkel zwischen 0° und 40°

b) Winkel zwischen 40° und 80°

¢) Winkel zwischen 80° und 120"

d) Winkel zwischen 120° und 180°

Die meisten Fo-Mikrolalten gehoren der b)-Klasse und wenige der c)-IKlasse an. Die

Fs-Mikrofalten gehéren der ¢)- und d)-Klasse (mit Schenkelwinkeln bis 140% und 150°) an.
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Abb., 41 - Probe 2187,  Phyllit.  Das dominierende Gefiige ist die Sj-
Schieferung. Der kurze Schenkel der Sz-Iinickfalten wurde wahrend Fy nicht mehr
deformiert. Dagegen wurden die langen Schenkel der Sz-Knickfalten wahrend Iy de-
[ormiert, wobel Sy einen vorwiegend bruchigen Charakter aufweist. Dy lasst sich
als Iinick-Mikrofalten (das breite Band in der Mitte) und lokal entwickelte S4-
Bruchschieferungen beobachlen. Aalenien. Koord. 618.900/130.575

Der Mikrofaltenasymmetrie-Parameter, bzw. das Schenkel-Langen-Verhéltnis (nach
HUDLESTON, i973) variiert in den untersuchten Phylliten zwischen 1 (symmetrische Fal-
ten) und 3,8 fur die Fy-Mikrofalten und zwischen 2,3 und 8§ fiir die Fs-Mikrofalten. Die
\-‘\"c‘llf;’llléillgi‘. der Crenulationen wird den Schielerungsabstand bestimmen und ist von den fol-
genden Parametern abhangig: Schichtmachtigkeit (bzw. Mikrolithonenmachtigkeit), Kom-
petenzunterschied zwischen Schichten (hzw. Mikrolithonen), Kohasionsgrad benachbarter
Schichten (bzw. Mikrolithonen) und rheologische Figenschaften des verformten Materials
(HUDLESTON, 1973 a, 1973 b; COBBOLD, 1975; FLETCHER. und SCHWERWIN, 1978).

Da diese Parameter (auller der Schichtmachtigkeit) in mikroskopischen Untersuchungen
nicht benitzbar sind, haben wir andere Parameter hentitzt, die die Crenulations-Wellenlange
bzw. den Schicferungsabstand becinflussen. Diese im Diinnschlill messbaren Parameter sind
folgende (GRAY, 1979):

a) Korngrofe .

b) die Materialmachtigkeit, die zwischen zwel starren Schichten liegt

c) die Machtigkeit der gefalteten Schichten (bzw. Mikrolithonen)

d) Mineralienverhaltnisse in gefalteten Schichten (bzw. Mikrolithonen).



In den untersuchten Phylliten haben diese Parameter folgende Cliarakteristika:.

52

a) zwischen 0,03 und 0,12 mm

Sa

zwischen 0,02 und 0,06 mm

Der Schieferungsabstand wird besonders von Qz-, Glimmer- und Chl-Aggregaten und

Norngroflen beeinflusst.

b} zwischen 0,5 und 4,2 mm

In Gesteinen, die cine Siltit/
Pelit-Wechsellagerung aufweisen,
lasst sich bemerken, dass

die Crenulationswellenlange und
der Schicferungsabstand mit den
h-Parametern ein direktes
Verhaltnis aulfweisen. Deutlich

ist in diesen Gesteinen auch, dass
die Glattschieferung der pelitischen
Partien durch Rauhschieferung in
siltitischen Partien crsetzt wird.
Sy hleibt aber durchdringend,
wenn die Siltibmachtigheit kleiner
oder hochstens gleich wie die

der Peltitmachtighkeit ist.

¢) zwischen 0,2 und 1.8 mm

d) Gewshnlich Qz + Karb £ Fsp
Mu+Chl+Chl-Glimmer-Aggregate

Die I'3-Crenulation, bzw.
Ss-Schieferung, tritt praktisch

nur in pelitischen Milrolithonen
Die Fa-Crenulation, bzw.
Sz-Schieferung, tritt pralktisch

nur in pelitischen Mikrolithonen
(Mu, Qz, Chl) auf. Selten, wenn
die Mikrolithonenzusammensetzung
ungefihr 830 % Qz und 20 % Mu-+Chl
entspricht, wurde die
Crenulationsschieferung durch eine
Bruchschielerung ersetut.

¢} zwischen 0,1 und 0.8 mm
d) Qz + Fap  Mu-+Chl4-Chl-Glimmer-

Aggregale

Die Charaktere der beschrichenen Parameter bestimmen die Schieferungseigenschaften

LLZW.S

a) Schieferungsdomanen-Positionen

) Lange und Breite der Schieferungsdomane

¢) Schieferungsabstand

d) Schieferungsart: zonenartig {die Schieferungsdomane ist breit, die Grenzen sind diffus)

oder diskret (dre Schielerungsdomane ist schmal, die Grenzen mit den Mikrolithonen sind

scharl), GRAY, 1977.

Diese Schielerungseigenschalten in den untersuchten Phylliten sind [olgende:

a) Die Lage der Schieferungsdomanen zeigt zwischen S, und Ss keine wesentlichen Un-

terschiede; in der Regel ist Sy durchdringend, von konstanter Richtung, kontinuierlich und

S wenieer durchdringend. unkonstant. diskontinuierlich.
3 & 3 3

b) Dhe S3-Schieferungsdomanenlangen und -breiten sind gréfier als diejenigen von Sa.

c) Fiir S5 zwischen 0,02 und 0,4 mm
Fir S; zwischen 0,3 und 1,5 mmn
d} Fir 5y diskret

Fir 53 zonenartig



SoES; wurden praktisch vollstandig durch S; transponiert. Sowohl im mikroskopischen
als auch im megaskopischen Bereich beobachtet man eine durch S, entstandene metamor-
phe Differenzierung. Sz ist weniger durchdringend als Sy; lokal aber hat sie auch eine
Transponierungstendenz, die sich in einer schwachen his starken metamorphen Differen-
zierung parallel zu 53 &ufert. Typisch fiir Dy sind Knickbander und einfache Mikrosche-
rungen, Terminologie nach COBBOLD et al. (1971). -

Gesteine die diese beiden Strukturen aufweisen (z.B. bei Koord. 618.885/130.525, Aale-
nien: 629.725/130.275, Aalenien; 615.740/131.750, Bathonoien; 617.790/130.710, Oxfordien)
besitzen eine sehr gut Dy-Linearstruktur

ausgepragte (Mineralstreckungsline-

ation). Nach HAMMER (1979) sollen diese durchdringenden Streckungslineationen die
Orientierung der Crenulationsstrukturen und besonders die Gleitrichtung anf Mikroscher-
ebenen beeinflussen. Die gleichzeitig gebildeten Knickbander und Mikroscherungen zeigen,
dass 1m Gestein Mikrolithonen sowohl parallel als auch normal zur Kompressionsrichtung
vorhanden sind. Im ersten Fall sind IKnickbénder, im zweiten Mikroscherungen zu erwarten
(COBBOLD et al.,, 1971; COBBOLD. 1977).

Solche komplizierten Gefiige, die die Entstehung der Knickbinder und Mikrosche-
rungen ermoglicht haben, werden in den untersuchten Phylliten als Ergebnis der S,-Transpo-
sition gedeutet,

Die transponierten Strukturen, die im mikroskopischen Bereich wihrend der D,- und
Ds-Deformation entstanden sind, haben fiir jede einzelne Deformation besondere Merkmale

(AbDb. 36-39).

Dy
a) Transposition im makroskopischen
und mikroskopischen Bereich sichtbar
b) Die entstandenen Mikrolithonen
haben eine relativ konstante
Machtigkeit und sind kontinuierlich
entwickelt.
c) Nach der Transposition bleibt die
mineralogische Zusammensetzung
der S;-Mikrolithonen praktisch
unverindert. Eventuell treten nur
geringe quantitative A nderungen auf.
d) Jede der neu gebildeten S,-
Mikrolithonen und -schieferungsdoménen
besteht aus mehreren Mineralien.

e) Die neue Struktur zeigt eine
starke Tendenz, dass die Mikro-

Dy
Transposition nur im mikroskopischen
Bereich sichtbar
Die entstandenen Mikrolithonen
haben eine variable Méachtigkeit
und eine diskontinuierliche Entwicklung,

In der Regel haben die durch
Transpositionen entstandenen
Sa-Mikrolithonen eine andere
mineralogische Zusammensetzung

mit geringerer Mineralvariabilitat.

Die neu gehildeten Mikrolithonen

sind anndhernd monomineralisch

(Qz = Fsp), ebenso wie die
Schieferungsdominen (Glimmer £ Chl).

In der neuen Struktur besteht die Tendenz,
dass die Schieferungsdomiinen halb so breit
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lithonenbreite das zwei- bis bis gleich breit wie die Mikrolithonen sind.

fiinffache der Schieferungsbreite

erreicht,

f) Der Transponierungsprozess wird Der Transponierungsprozess wird von

nicht unbedingt von Mineral- einer Qz-Glimmer-Seggregation

seggregationen begleitet. begleitet,.

g) Die Stoffmigration in den In den Fs-Mikrofalten fand nach

Mikrofaltenscharnieren ist S3 eine ausgeprigte Qz-Migration

nicht ausgepragt. statt (zusammen mit einer An-
reicherung von Glimmern in den
Schenkeln).

Die oben beschriebenen Merkimale zeigen, dass die Transposition mit metamorphen Dif-
ferenzierungsprozessen und mit Massentransport gekoppelt ist.

[n einem Gestein, wo Massentransportphanomene mit Drucklosung zusammenhingen
(wie im Falle der untersuchten Phyllite), kann man zwei Anteile unterscheiden (GRATIER,
1979, 1982):

a) ein Anteil der aus leicht 1osbaren Mineralien (Qz, Ce, Dol) besteht. Diese Mineralien
verschwinden aus Zonen mit maximaler Kompressionsspannung,.

b) ein Anteil der aus schwer léslichen Mineralien (Gl, Chl) besteht. Diese Mineralien
sind passiv in Zonen mit maximaler Kompressionsspannung konzentriert worden.

In Gesteinen die Mikrocrenulationen bzw. Crenulationsschieferung besitzen, kann der
Massentransport im System Scharnier/Schenkel wie folgt ablaufen (GRATIER, 1983):

a) Losliche Elemente verlassen durch Drucklosung die Mikrofaltenschenkel. In diesem
Fall kann der Qz-Verlust bis 19 %, der Cc-Verlust bis 40 % betragen. Die Scharniere
reprasentieren die urspriingliche Lage des Gestein (das System wird am Mafstab des Paares
Scharnier-Schenkel als offen betrachtet).

b} Die chemischen Elemente der losbaren Mineralien verlassen durch Drucklésung die
Mikrofaltenschenkel. Jene werden aber in Scharnieren und in Zerrkliiften, die normal auf
Scherungszonen orientiert sind, ausgeschieden {das System wird am MafBstab des Paares
Scharnier-Schenkel als geschlossen betrachtet).

In Bezug auf dieses Modell hat der Massentransport in den untersuchten Phylliten
wahrend D als offenes und wahrend Dy als geschlossenes System stattgefunden.

Die Faktoren die den Massentransport bzw. die metamorphe Differenzierung bestimmen
sind folgende (VOLL, 1960; GRATIER, 1979; GRATIER, 1983): Temperatur, Druck, ur-
spriingliche mineralogische Zusammensetzung des Cesteins bzw. das Verhéltnis loshare

Komponenten-unléshare Komponenten und das Gesteinsgeflige. In Gesteinen mit gleicher
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mineralogischer Zusammensetzung und  gleichem Geluge sind die  Volumenande-
rungen dort wichtiger, wo die urspringliche Banderung hesser entwickelt war.

In den analysierten Phylliten wurde walrend Dy durch Mineraliengleitung, Mineralien-
rotation und Drucklosungsphanomene eine durchdringende Struktur ausgebildet, die eine
gut ausgepragte Banderung aufweist. Eine solche Lage hat die metamorphe Differenzierung
in Dy begiinstigt.

Als mogliche Mechanismen des Massentransportes in geschlossenen Systemen werden
von GRATIER (1983) Folgende erwahnt: Volumendiffusion in die Kérner, langs der Korner-

diffusion oder gekoppelte Prozesse.

5.0, Deformation-Kristallisation- Rekristallisation

In den untersuchten Gesteinen konnten mehrere Deformationen, die mehr oder weniger
durchdringend sind, ausgeschieden werden. Wahrend dieser Deformationen entstanden suk-
zessive, die 51-, Sg-, S3- und Sy-Schieferungen. In Bezug auf die erwihnten Schieferungen
konnen die Neoblasten als pra-, syn- oder posttektonisch betrachtet werden (die syntektonis-
chen Mineralien definieren die entsprechende Schieferung).

Die Beziehungen zwischen Deformation und Kristallisation der wichtigsten Mineralien
sind in Tabelle 10 dargestellt. Die Qz- und Karb-Rekristallisation war im Vergleich zu Qz-
und Karb-Kristallisation dominierend. Aus dieser Tabelle ist deutlich ersichtlich, dass die
metamorphe Hauptphase mit der Bildung von S, zusammenfillt. In S; und S3 sind relativ
wenig neugebildete Mineralien entstanden (praktisch alle zu Sy gehérenden Mineralien sind
nur eine Fortsetzung der S,-Mineralbildung.

Auf S4-Flachen lassen sich keine neugebildeten Phyllosilikate sondern nur Qz- und Karb-
Kristalle beabachten. Diese letzten Bildungen konnen eigentlich auch eine posttektonische

Fallung sein.

6. Physikalische Bedingungen der Metamorphose (D,-Phase)

Die Hauptphase der Metamorphose fand im Gehiet Leukerbad-Auflerberg syntektonisch
mit der alpinen Hauptdeformation (D) statt (siehe Kapitel 3 und 7l

Die Daticrung der Dy-Metamorphose bleibt noch immer eine offene Frage.

IFREY et al. (1974) zeigen, dass in den Zentralalpen drei alpine metamorphe Phasen zu

erkennen sind, u.zw.:

a) Eoalpine Phase Héhepunkt 100-600 Mio. Jahre
b) Mitteltertidre Phase Héhepunkt 38-35 Mio. Jahre

¢) Oligo-Miozine Phase Héhepunkt 26-14 (?) Mio. Jahre



Tabelle 10
Die Deformations-Kristallisationsbeziehungen in den

Metamorphiten des Gebietes Leukerbad-AuBerberg

NEOBLASTEN S ) S s

MUSCOVIT -TT G

PHLOGOPIT L ==

BIOTIT - | T S i

STILPNOMELAN - - i

CHLORITOID

CHLORIT -— - ] B s e

QUARZ s -—— -—= - =7

CALCIT e T SRS - = - -

[n den Glarner-Alpen wurden nur die zwel letzten Ereignisse erkannt.

Da die jlingsten Gesteine in unserem Gebiet (Taveyannaz-Formation) an der Grenze
Eozin-Oligozan abgelagert wurden und die Dy-Metamorphose einem einzigen reignis zu

entsprechen scheint, diirfte diese Metamorphose jlinger als 30-40 Mio. Jalre sein.

FRANK und STETTLER (1979) haben in der Doldenhorn-Decke und im Parautoch-
thon am Studrand des Aarmassivs K-Ar- und *°Ar/*Ar-Altersbestimmungen durchgefiihrt.
Wilirend die radiogenen Alter in der Doldenhorn-Decke keine geologische Bedeutung be-
sitzen, wurden die Mu im Parautochton von AtBerherg wahrend der alpinen Metamorphose
vor 8-10 Mio. Jahren verjungt.

LAUBSCHER und BERNOULLI (1982) und LAUBSCHER (1983) hahen die Daten von

FRANK und STETTLER (1979) neu interpretiert und haben fiir die Hauptdeformations-

phase der Doldenhorn-Decke ein Alter von 10 Mio. Jalre (oberes Miozin) vorgeschlagen.
Wie schon in den Mineralogie- und Petrographickapiteln beschrieben worden ist, zeigen
die lokalen Mineralassoziationen und die texturellen Beziehungen, dass in den untersuchten

Metamorphiten das chemische Gleichgewicht 1m Dunnschliffbereich nicht errcicht wurde.



Tabelle 11

Stratigraphische Verteillung der Metagesteine aus dem Gebiet Leukerbad-AuBerberg

Alter  Tektonische Einheiten (Gesteinsarten
SCHUPPLE VON LEUK-RARON

Oberer Malm Kalksparite, Kalkbiosparite, sandige Kalksparite
SCHUPPE VON ST. BARBARA-BRATSCH
Oberes Eozidn vulk. Sandsteine, Grauwacken, Phyllite, Kalksparite
mit vulk. Kristallo- und Lithoklasten
Néacomien Phyllite, Kalksparite, Kalkbiosparite, Mergel
DOLDENHORN-DECKE
Oberer Malm Kalksparite, Kalkoomikrosparite, Dolosparite, sandige
Kalksparite
Oxfordien Kalkoomikrosparite, Qosparite, siltitische Biosparite,
Wechsellagen Siltite/Phyllite, Phylite
Callovien Fe-reiche Chl-Oolithe, sandige Kalksparite
Bathonien Phyllite, Wechsellagen Phyllite/Siltite, Siltite
Bajocien Kalkbiosparite, sandige Kalksparite, siltitische Kalk-
sparite
PARAUTOCHTHON
Aalénien Phyllite + sandige Zwischenlagen, Siltite, Wechsellagen
Phyllite/Siltite
Toarcien Kalkbiosparite, Kalkoosparite, Siltite, Phyllite, Wechsel-
lagen
Phyllite/Siltite, mergelige Kalke
Domérien Qz- und lithische Psammite
Pliensbachien Kalksparite, Kalkbiosparite, sandige Sparite, dolomitische
Brekzien und Konglomerate
Lothariengien Qz- und lithische Psammite, siltitische Psammite, Siltite
Sinémurien Kalkbiosparite, sandige Biosparite
Héttagien+Rhat Kalkoosparite, Biosparite, sandige Biosparite, Phyllite,
Siltite -
Keuper-Oberer Dolomit Dolosparite, Dolomikrite, dolomitische Kalksparite,
Kallkmikrite
Keuper-Rauhwacke Rauwacken, Dolomikrit
undifferenzierte Trias Phyllite, Siltite, Wechsellagen Phyllite/Siltite,

Glimmer-Dolosparite

Folgende meist verbreitete typische Paragenesen wurden beobachtet:

a) in Phylliten: Mu-Chl-Qz 4+ Karb + Graphit
Mu-Chl-Ctd-Qz+Graphit
b) in karbonatischen Gesteinen: Cc - Dol - Chl - Mu - + Graphit
Diese Paragenesen zeigen, dass die untersuchten Gesteine unter gritnschieferfaziellen Be-
dingungen metamorphosiert worden sind und zwar im unteren Griinschieferfazies-Bercich

("Chlorit-Zone”). Bi wurden in sechs Proben 8stlich von Feschiljiu gefunden, aber das
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Vorkommen dieses Minerals in unserem Gebiet scheint mehr vom Gesteinchemismus als von
den Metamorphosebedingungen abhangig zu sein (vgl. Kapitel 3).

Fir den unteren Bereich der grunschieferfaziellen Metamorphose ist die Anwendbarkeit
der geothermo- und geobarometrischen Methoden wegen der Abwesenheit von kritischen
Methoden sehr begrenzt. Die einzige hier anwendbare Methode ist die Cc-Dol-Geothermo-
metrie (BICKLE, POWELL, 1977; POWELL et al., 1984). Viele Autoren haben fiir griin-
schieferfaziell iberpragte Gesteine den Parameter "by” von Mu als barometrischen Indikator
bentitzt. Auf 5. 71 wurde die Anwendbarkeit dieses Parameters ausfithrlich diskutiert. Folg-
lich soll die eventuelle Bentitzung des "bg”-Parameters fiir Druckabschiatzungen mit viel
Vorsicht gemacht werden. Die Ergebnisse haben nur einen beschriankten, orientierenden
Wert .-

Experimentelle Daten, die die Stabilitat der Mineralien in der Chl- und Bi-Zone betreffen,
gibt es nur wenige. Die meisten Reaktionen wurden unterhalb 450-500°C nicht mehr unter-
sucht. Diese Ausfithrungen zeigen, dass P/T-Bestimmungen fiir die Chlorit- und Biotit-Zone

schwierig durchzufihren sind.

6.1. Temperaturabschitzungen

Wir haben die Temperatur der Da-Metamorphose mit Hilfe des Ce-Dol-Geothermometers
und der Stabilitatsfelder der Dy-Neoblasten abgeschétzt.

6.1.1. Calcit-Dolomit-Geothermometrie
Die Bildungstemperatur der Mineralien Cc und Dol, abgeleitet aus dem Mg- und Fe-
Einbau in Cc und Dol, wurde nach BICKLE und POWELL (1977) fiir acht Proben bestimmt

(Abb. 42 zeigt die geographische Verteilung der Proben):

Proben-Nr.  Anzahl der Messungen Mittelwert Standardabweichungen

G il 3340C 39°C
127 16 3559C 33°C
484 33 3139C " 3ang

2161 12 3430C 350
2170/1 4 424°C e
2200/2 4 304°C 27

2567 3 2880C ’ 289C

2572 13 3890C 35°C

Als Mittelwert der Dy-Metamorphosetemperatur ergibt sich 348°C mit einer Standard-
abweichung von 30°C.

POWELL et al. (1984) haben bei 450°C und tieferen Temperaturen das System CaCOs-
MgCQO;-FeCO3 untersucht und dabei eine empirische Fe-Korrektur des Cc-Dol-Thermome-

ters bestimmdt.
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Die Autoren zeigen, dass wenn Xp. c. niedrig ist, die Ungenauigkeit der Temperaturbe-
stimmungen weniger als 30°C betragt, die Ungenauigkeit aber sicher groBer ist wenn Xp. ¢,
hohere Werte annimmdt.

Weil in allen von uns analysierten Proben Xpg. ¢ tiefer als 0,040 ist, kann man annehmen,
dass die Unsicherheit der Temperaturbestimmungen kleiner als 30°C ist, Werte die schon
innerhalb der Standar‘dabweichung liegen.

Im Osten des untersuchten Gebietes zeigen die Proben 2170/1 und 2572 (Bi-fiihrend)
Bildungstemperaturen von 424°C bzw. 389°C (Mittelwerte). Folglich kann man annehmen,
dass dort die Metamorphose etwas hohere Temperaturen erreicht hat als im tibrigen Gebiet.
Diese Annahme wird dadurch unterstiitzt, dass die chemische Zusammensetzung der S,-
Neoblasten auch einen gewissen Amnstieg der Metamorphoseternperatur von Westen nach
Osten zeigen (siehe Kapitel 3).

Eine mogliche Erklarung fiir die hoheren Temperaturen konnte die paliotektonische Po-
sition des stdlichen Teil des Aarmassivs wahrend der Dy-Delormation sein: der dstliche
Teil des untersuchten Gebietes befand sich in einer tieferen Region innerhalb des alpinen
Deckenstapels und naher bei der Wurzelzone der Helvetischen Decke, bzw. niher an der
dextralen Scherungszone von der S;-Schieferung iiberpragt wurde. Diese paliotektonische
Lage und die zusatzlich entsprechende Scherungshewegung konnten die Erhéhung der Meta-
morphosetemperatur verursacht haben. BUSSY und EPART (1984) haben die Teveyan-
naz-"Sandsteine” zwischen Diablerets und Aarmassiv untersucht. Vom Dalatal ostwarts
konnten sie eine Prehnit-Pumpellyit Zone, eine Pumpellyit-Aktinolith Zone und von Willer-
Erschmatt eine Aktinolith-Epidot Zone (=untere Griinschieferfazies) unterscheiden. Die
Zonierung der Taveyannaz-"Sandsteine” zeigt also einen Metamorphoseanstieg von Willer-
Frschmatt mnach Osten, welcher mit unseren oben erwahnten Daten iiberein-

stimumnt.

6.1.2. Stabilitdtsfelder der Dy-Neoblasten

Weil die untere Stabilitdtsgrenze des Bi wenig bekannt ist und der Mu/Pa-Solvus als
Geothermometer fiir epizonale Gesteine nach FREY (1978), FRANK (1983) und GUL
DOTTI (1984) wenig geeignet zu sein scheint, konnten wir fiir die Temperaturabschatzungen

nur die Stabilitatsbereiche von Pyro, Ctd, Stilp und Pump beniitzen.

A. Pyrophyllit-Stabilitatsfeld

Die Pyrophyllitbildung durch die Reaktion Kaol+2Qz=Pyro+H,0 wurde von mehreren
Autoren untersucht. TURNER (1981) gibt eine entsprechende Ubersicht. Danach ist Pyro
bei wenigen kb Druck ab etwa 350-400°C stabil.
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In unserem Gebiet, wo Graphit weit verbreitet ist, ist es wahrscheinlich, dass die Reaktion
Kaol+2Qz=Pyro+H,0 in einem tieferen Temperaturbereich abgelaufen ist als es die expe-
rimentellen Daten zeigen, weil durch die Anwesenheit von CHy die H,O-Aktivitat erniedrigt
wurde.

B. Chlovitord-Stabilitatsfeld

FREY und WIELAND (1975) haben zum ersten Mal Ctd in Toarcien- und Aalenien-
(Gesteinen aus dem Leukerbad-Gehiet beschrieben. Als Ctd-bildende Reaktion schlagen sie

folgende vor:
Pyro 4+ Chl = Ctd + Qy + H.O

BALTATZIS (1980) hat fir diese Reaktion folgende P/T-Bedingungen ("non ideal as-

sumption™) berechnet:

38O 2 kb
390°C 3 kb
400°C 4 kb

Wiederum ist zu beachten, dass dies fiir unsere Graphit-fiihrenden Cesteine Maximal-

werte sein dirften.

C. Stilpnomelan-Stabilitatsfeld
Fir Glaukonit-fihrende Gesteine aus den Glarner Alpen wurde die Stilpbildung durch
folgende Reaktion erklart (FREY et al., 1973):

Glauk + Qz £+ Chl = Stilp + Kf + H,0 + O,

Die Anwesenhcit von Pump-fihrenden Gesteinen in der Nihe der Stilp-Fundpunkte
fihrte FREY et al. (1973) zur Vorstellung einer Stilp-Bildungstemperatur von 200-300°C.
NITSCH (1969) hat die obere Stabilitatsgrenze von Stilp bzw. die untere Stabilititsgrenze

von Bi mit Hilfe folgender Reaktionen experimentell bestimmt.

(1) Stilp + Mu = Bi + Chl 4+ Qz + H,0
(2) Stilp + Kf = Bi + Mu + Qz + H,0

Die daraus resultierenden P/T-Bedingungen in Gegenwart des Hamatit-Magnetit-Puffers

sind:
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(1) 440°C & 15°C/4 kb
(2) 400°C + 13°C/4 kb

Da Stilp (und auch Bi) im Ostlichen Teil des Gehietes zu heobachten sind, lasst sich aus
den ohigen Experimenten eine Maximaltemperatur von 400-440°C abschatzen. Dies wird
auch durch die Ce-Dol-Thermometrie nach BICKLE und POWELL (1977) hestatigt, die

Temperaturen zwischen 389°C und 424°C ergibt (vegl. S. 127).
DL Pumpellyit-Stabilitalsfeld
SCHIFI'MANN und LIOU (1980) haben die obere thermische Stahilitat von Mg-Al-Pump

anhand der Reaktion
9Meg-Al-Pump = 9Clz+6Gross+2Chl+4Qz+15:1,0

experimentell untersucht und folgende Daten erhalten:

a280C 21b
370°C 5 kb

Nach SCHIFFMANN und LIOU (1983) ist Fe-haltiger Pump bei tieferen Temperaturen
stabiler als Mg-Al-Pump. Aus Feldbeobachtungen haben SEKI und LIOU (1981) abgeleitet,
dass Pump oberhalb von 350°C nicht mehr stabil ist.

somit sind die maximalen Temperaturwerte (ag,o=1) der oben erwihnten Stabilitais-

felder wie folgt:

Pyrophyllit (untere Stabilitit) ca. 350-400°C

Chloritoid (untere Stabilitat) 380-390°C
Stilpnomelan (obere Stabilitat) 400-440°C
Pumpellyit (obere Stabilitit) S25-3700 0

Nach diesen Abschatzungen dirfte die Dy-Metamorphoselemperatur maximal zwischen
350°C und 440°C betragen haben, was mit unseren Ergebnissen der Cec-Dol-Geother-

mometrie 1hereinstimmt.

6.2, Abschdlzung des Gesamidruckes
Wir haben 7b,” fir 124 Proben bestimmt (siehe auch S. 125 und die Tabelle 10). Der
Mittelwert fir die gesamte Mu-Population betragt 8,998 f:\(Sta,ndarda.bweichung =006 :\]

Vergleicht man diese Daten mit den "b,”-Werten von PADAN et al. (1932) so kann man
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feststellen, dass die untersuchten Metamorphite eine Zwischenposition zwischen den "low-
pressure terranes of Bosost” (b, ungefihr 8,992 A) und dem "low-medium pressure terranes
of northern New Hampshire” (b, ungefihr 9,010 A) einnehmen.

THOMPSON (1970) und LIOU (1971) zeigen, dass der Ubergang Lawsonit-Laumontit
bei einem Druck von 3 kb stattfindet. Dieser Wert kann als maximaler Gesamtdruck fiir die
Metamorphose der Teveyannaz-Formation in der Diablerets-Decke betrachtet werden: fiir
cdie tieferen tektonischen Einheiten wie Doldenhorn-Decke und Parautochthon konnte der
Gesamtdruck etwas hohere Werte erreicht haben.

Indirekte Aussagen {iber den Gesamtdruck in unserem Gebiet kann man auch durch Ab-
schétzung der tektonischer Uberdeckung bekommen. Nach BERNOULLI et al. (1974) be-
stand die tektonische Uberlagerung von Parautochthon und Doldenhorn-Decke in unserem
Gebiet wahrend der Hauptdeformationsphase (=Hauptmetamorphose) aus folgenden tek-
tonischen Einheiten: Ultrahelvetikum, Prealpen und helvetische Decken. TAYLOR (1976)
hat mit Hilfe obiger Angaben die [Ijlberla,gerlmg des Gebietes Galm-Torrent wahrend des

mittleren Tertiars auf 14,5 km abgeschatzt, was einem Druck von 3,5 kb entsprechen wiirde.

Schlussfolgerungen
Die untersuchten Gesteine wurden syntektonisch wéahrend der Dy-Deformationsphase
unter grunschieferfaziellen Bedingungen (Chlorit- und Biotitzone) metamorphosiert.
Die abgeleiteten physikalischen Bedingungeﬁ der Metamorphose sind: T=350°C + 30°C,
im oOstlichen Gebiet evtl, etwas hoher: P < 3,5 kb.

7. Mesoskopische und regionale Struktur - Geologische Analyse

Der Bereich des Parautochthons und der Helvetischen Decken besteht aus (ebileten,
die eine komplizierte Klein- und Regionaltektonik aufweisen. Es ist klar, dass in solchen
Gebicten noch viele Iragen beziiglich der Struktur zu klaren wiren.

Mehrere Autoren schlagen verschiedene Schemata vor, die wie alle Themas eine begrenzte
zeitliche und réumliche Bedeutung besitzen. Aus diesem Grunde sollen unsere Ergebnisse
auch als Schemata betrachtet werden. Ein Schema welches auBer cigenen Vorschlagen auch
gemeinsame Punkte mit fritheren Schemata besitzen kann.

Im untersuchten Gebiet haben wir vier Deformationsphasen, die nur sukzessive Defor-
mationsmomente und keine tektonischen Phasen im eigentlichen Sinn reprasentieren, un-
tergeschieden. Die D;-Strukturen wurden walrscheinlich bei anchizonalen bis Anfang epi-
zonalen Bedingungen gebildet.

Die Dj-Deformationsphase fallt mit der Hauptmetamorphose zusammen und ent-

wickelte sich unter grinschieferfaziellen Bedingungen (Chlorit- und Biotitzone).
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Die Ds-Deformationsphase fand, wie die mikroskopischen Beschreibungen zeigen, unter
ahnlichen Bedingungen statt.

Die Dy-Deformation hat sich in einem hoheren Strukturniveau entwickelt.

Die letzten Strukturen haben einen sproden Charakter und bestehen aus den zwei Kluft-
systemen 7Z; und Zs.

Die regionalen Strukturen wurden wahrend der Do-Deformation gebildet. Wegen des
durchdringenden Charakters von Sy ist die Erkennung der Sp-Flachen sehr schwierig, manch-
mal unmoglich (besonders in Phylliten). Die Schichtung ist nur lokal noch zu erkennen. Am
besten ist sie in Fp-Scharnieren erhalten. Die urspriinglichen sedimentaren Strukturen wur-
den zum groBten Teil vollig zerstort. Elemente des sedimentaren Gefuges (Parallel-, Kreuz-
und graduelle Schichtung, Biostrukturen) treten nur vereinzelt auf.

Durch "substitution of cover”™ (LAUBSCHER, 1983) wurde .lie wrsprungliche Be-
decl\'nﬁg dles Parautochthons, die nach LAUBSCIHER (1983) etwa 10 bis 15 km machtig war,
wahrend der Deckenplatznahme nach Norden gestofien. Folglich wurde die urspriingliche
Bedeckung durch die Decken und ihren tiberliegenden "orogenic lid™ substituiert.

Damit konnen fur die Platznahme griinschieferfazielle Bedingungen bestimmt werden.
Die entsprechenden strukturellen Umwandlungen waren so stark, dass Beweise fir eine
eventuelle prametamorphe Faltungsphase sehr schwierig zu finden sind. Die Existenz einer

solchen Faltungsphase schlieflen wir aber nicht aus.

7.1. Bemerkungen zur Nomenklatur
Die relative Sukzessionsordnung der Deformationsetappen ist von der Deformationszalil

(Dy, Dy, D3, Dy) abhingig.

D, Falten-F; (Faltenachsen-B;, Faltenachsenebenen-FA)
planare Elemente - Schieferung-5;

Dy Falten-I; (Faltenachsen-B,, Faltenachsenebenen-FA,)
planare Elemente - Schieferung-S,

Dy Talten-Iy (Faltenachsen-Bs, Faltenachsenebenen-FA»)
planare Elemente - Schieferung-Ss

Dy Falten-Fy (Faltenachsen-By, Faltenachsenebenen-IFA )

planare Elemente - Schieferung-5,

Die reliktische Schichtung wurde mit 5S¢ abgekurzt.
Die Lineationen der entsprechenden Deformationsphasen falless in zwei genetische Klassen:

- Intersektionslinien (z.B. Ly - Interscktionslinear zwischen 5¢ und S;)



134

- Streckungslineationen (die Ls, und Lg, ).

7.2. Die regionalen tektonischen Einhetten

In der tektonischen Skizze zu Blatt Gemmi (Blatt 32 des Geologischen Atlasses der
Schweiz) unterscheidet FURRER (1962) im Gebiet Niwen-Dalatal folgende Zonen:

- die Autochthon-Zone (zwischen Niwen und SE Torrenthorn)

- die Parautochthon-Zone, die das Gebiet zwischen SE Torrenthorn und dem Dalatal
sowie seine axiale Fortsetzung zu beiden Seiten umfasst.

SCHLAEPPI (1980) hat “diese Interpretation {ibernommen, obwohl man den Torrent-
horn-Lias auch dem Autochthon zuweisen kénnte™ (S. 49).

Imi Gehiet Bratsch-AuBerberg hat SCHENKER (1946) die ganze sedimentire Be-
deckung des Aarmassivkristalling als Autochthon betrachtet. In demselben Sinn hat auch
DOLIVO (1982) die Sedimente zwischen Visp und Gampel betrachtet.

Aufl der tektonischen Karte der Schweiz, MaBstab 1:500.000, Aullage 1930, wurde das
gauze von uns untersuchte Gebiet als Parautochthon dargestellt.

BUGNON und DOLIVO (1980, in MASSON et al.) sind der Meinung "the Leuk and
Raron zones are approximately equivalent to the Mesozoic cover on the internal side of the
Mont Blanc” (S. 132).

MASSON in MASSON et al. (1980) hat auf der tektonischen Karte, die die Arbeit
begleitet, die Leuk- und Raron-Zonen der Gellihorn-Decke, die ein Aquivalent der Ardon-
Decke reprasentieren muss, zugeschrieben.

BUGNON (1981) konnte aufgrund der ausfithrlichen Aufnahmen, die hesonders west-
lich vom Dalatal (in den Gebieten Trubeln, Plammis, J agerchruz) unternommen wurden,
[olgendes Bild der Region Trubelstock-Feselalp vorlegen:

- Autochthon-Parautochthon. Beginnt im Osten mit den Sandsteinen von der Trias-Basis
und "s’arréte aux schistes argileux de ’Aalenien ... plus & I'W, & Feschel, et plus au N aux
alentours de Bachalp, il monte par 'intermédiaire des calcajres spathico-silicieux du Dogger
Jusqua au calcaires massifs du Malm” (S. 203),

- Die Schuppe von Plammis. SE von Varneralp, bei Plammis: "le C'rétacé du flanc normal
Doldenhorn est surmonté par une centaine de métre de calcaires massifs du Malm (5. 203).

Diese Schuppe besteht "presque exclusivement de calcaire de Malm™, bei Horlini und
zwischen Guttet und Feschel kénnen aber auch Dogger-, eventuell Lias-Sedimente dabei
sein.

- Die Schuppe von Jagerchriiz. Fine vollstdndige Serie vorn Oxfordien bis zum Tertiir.
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Wir haben im Gebiet Leukerbad-Auflerberg folgende Einheiten untergeschieden (siehe

geologische und tektonische Karten) (Taleln I, 11):

A-Zone
Dalatal-Bratsch
Kristallin des Aarmassivs X
Parautochthon X

A: Trias-Aalenien

B-Zone
Bratsch-Auflerberg

X

X

Trias-Malm,_3 (wir vermuten, dass in der B-Zone das

Parautochthon bis zum Malma_s reicht und direkt von der

schuppe Raron-Leuk tiberlagert wird).

Doldenhorn-Decke (Bajocien- %
Malms_3)
Schuppe von St. Barbara- X

Bratsch bzw. Gellihorn-Decke
(Neocomien, Oberes Eozan)

Schuppe von Leuk-Raron X
hzw. Wildhorn-Decke

(Malmg_s)

Parautochthon

fehlt

fehlt

Der tektonische Charakter des Grenzbereichs zwischen Kristallin des Aarmassivs und

Parautochthon wurde schon im Kapitel Lithostratigraphie vorgestellt. Innerhalb der Par-

autochthon-Schichtabfolge haben die Abscherungen eine wichtige Rolle gespielt: besonders

stark war die Abscherung in der Rauhwacke-Zone, dann in der Phyllit-Zone des dariiber

liegenden Hettangien, mit besonderer Beglinstigung an der Grenze Oberer Dolomit-Phyllit

ausgebildet. Dolomit wurde auseinandergerissen und houdiniert. Diese Bewegungen sind

wahrscheinlich synchron verlaufen mit der internen Deformation, die die Déckenstruktur des

Gebietes verursacht hat.

In diesem Sinne konnte die Lias-Schichtabfolge des Parautochthons strulturell als eine

Schuppe betrachtet werden.
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Die Doldenhorn-Decke

Die Doldenhorn-Decke wurde als Folge der internen Deformationen durch Abscherung der
Schichtabfolge Bajocien-Oberer Malm dber Aalenien-Schieler {Abscherungszone) gebildet.
Folglich wurde die Schichtabfolge jinger als Aalenien durch die Doldenhorn-Decke substitu-
lert. Dieses Ereignis wurde durch die Scherwirkung des orogenen Deckels (LAUBSCHER,
1983) verursacht.

Der Kontakt zwischen Parautochthon und Doldenliorn-Decke ist aul dem Grat Horlini,
zwischen Horlini und Sid-Schnydi (Abb. 43) gut sichtbar.

Auf diesem Bild lasst sich vermuten (die Faltenscharniere sind nicht gut sichtbar), dass
der oben erwihnte tektonische Kontakt in nérdlich vergente Falten {Wellenldnge im Dekame-
terbereich) gelegen ist. Diese Lage zeigt, dass die Abscherung syichron von lokal entwickelten
Falten als Effekte des orogenen Deckels begleitet wurde. bzw. dass lokal die Platznahme der
Decken von einer Verfaltung der Deckengrenze begleitet wurde. Die Experimente von COB-
BOLD und QUINQUIS (1981) weisen darauf hin. dass bei Scherdeformation auch Falten

entstehen konnen.

Abb. 44 - Detail aus Abb. 43 (X). Vom Punkt 617.725/133.575 aus gesehen. Innerhalls der
Doldenhorn-Decke haben die Malm.,_yKalke die Oxfordien-Phyllite als Abscherungszone
benutzt. TFolglich kann man die Malms_s-Kalke des Horlini-Gipfels als eine zur Doldenhorn-
Decke gehorende Schuppe betrachten. Vermutlich wurde auch der Kontakt Horlini-Schuppe-
Oxfordien-Phyllite wahrend der Fuo-Faltungsphase verfaltet.

Die Oberen Malm-Kalke (Malm,_3) der Doldenhorn-Decke die die Horlini-Kuppe aus-

bilden, wurden auf der Oberflache der Oxfordien-Phyllite abgeschert. Diese Malm-Kalle
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kénnten folglich als eine lokale Schuppe der Doldenhorn-Decke betrachtet werden (Abh. 43,

Die Schuppe von St. Barbara-Bratsch

Diese Schuppe besteht nur aus zwei lithostratigraphischen Einheiten (Neocomien-Phylli-
ten und Taveyannaz-Formation - Oberes Eozan). Die geometrische Reihenfolge dieser ithos-
tratigraphischen Einheiten ist Taveyannaz-Formation unten und Neocomien-Phyllite oben.
Beide sind siidlich von Guttet gut aufgeschilossen (Abb. 45. 46).

Die Gesteine des Oberen Eozéns (vulkanische Sandsteine, Grauwacke, Phyllite und KNalke)
wurden unter anderen faziellen Bedingungen als die Schichtabfolge der Doldenhorn-Decke
abgelagert. Aus diesem Grund haben wir den Nontakt zwischen dem Oberen Malm der
Doldenhorn-Decke und den Gesteinen des Oberen Fozdns als tektonisch betrachtet. Die
Neocomien-Phyllite und die Tavevannaz-Formation haben wir als zur Gellihorn-Decke gelio-
rende Gesteine betrachtet. Im untersuchten Gebiet sind keine Hauptmassen der Gellihorn-
Decke zu linden und die Gellihorn-Decke konnte theoretisch als Schuppenpacket aufgefasst
werden. Der oberste Teil der Doldenhorn-Decke wurde 1m Gebiet Dalatal-Bratsch von der
Cellihorn-Decke substituiert.

Innerhallb der St-Barbara-Bratsch-Schuppe lasst sich stidlich von Guttet eine tiberkippte,
nordwestvergente Antiklinale mit Neocomien-Phylliten im IKern, deren stidastliche Noi-
malschenkel abgesichert ist, festzustellen.

Die verkehrte Eozan-Schichtabfolge der Gellihorn-Decke wird durch die basale Abscherung
uber die Doldenhorn-Decke tiberschoben. Durch Erosion wurden die Gesteine der Schuppe
von St. Barbara-Bratsch von der Hauptmasse der Gellihorn-Decke getrennt, wenn nicht die

ganze Gellihorn-Decke als Schuppenpaket zu betrachten ware.

Die Schuppe von Leuk-Raron

Diese Schuppe'besteht aus Oberen Malm-Kalken (Malm,_s) und liegt tektonisch ent-
weder tiber den Neocomien-Phylliten der Schuppe von St. Barbara-Bratsch (in der Zone
Dalatal-Bratsch) oder tiber den Oxfordien- oder Bathonien-Phylliten des Parautochthons
(Zone Bratsch-Auflerberg) (Abb. 46, 47, 4%).

Als Absclhierungszone dieser Schuppe wurden die oben erwihnten Phyllite beniitzt. Wir
vermuten, dass die Schuppe von Leuk-Raron der Wildhorn-Decke zuzuorduen ist. Diese
Schuppe kann als Teil der Wildhorndecke, der von der Hauptmasse dieser Decke durch Ero-
sion abgetrennt wurde, interpretiert werden.

Die Schuppe von Leuk-Raron hat in der Zone Dalatal-Bratsch den obersten Teil der

Gellihorn-Decke und in der Zone Bratsch-AuBerberg die Gellihom- und Doldenhorn-Decken



[39

nu 1s1y)

USUDSTMZ JYRITOY IaUasIuola], (Uaiun 1yaal) Ia[[IA4 pun (naqo syul)) ja99nry magad

‘(uassoyosaBNE UOTYRIIIO,] -EeTUEL3AR],
yosyeag-ereqied 1§ uoa addmyog (g) pun (sssnjyosjny-wen pun

U2IPIOJX() PU[RZUIS

Inu

1211

)

CZIOLT/GLO'QTY Mung wo

axoa(]

A OIS

woyquepracy

(

I

)

- GF q9v




140

Abb. 46 - Sicht vom Punkt 618.050/130.450 gegen Willer.  Tektonische Kontakte zwischen

Doldenhern-Decke (1}, Schuppe von St,  Barbara-Bratsch mit Neocomien-Phylliten (2) und

Taveyamaz-Formation (3) und der Schuppe von Leuk-Haron mit Malma_a-Kalken (4). {5) Quartér-
Morvdnen.

S
};F'L e

Abb. AT - Sicht vom Punkt B18.300/130.350 gegen Feschelyu-Tal. Tektonischie ontakie zwischen

Doldenhorn-Decke (Malms_z-Kalke und Qxfordien-Phyllite) (1), Schuppe von 5t. Barbara Bratsch

(2) und Schuppe von Leuk-Raron (3). Gemih diesem Bild scheint der Kontakt zwischen (1) und

(2) wihrend der Fu-Phase deformicrt worden zu sein, obwohl ein solches Bild auch einem Ergeh-

nis der differenziellen Erosion der Oxfordien-Phyllite und Malmg_3-Kalke entsprechen kann {ange-
zeichnet wurden nur die aufgeschlossenen Teile des Bildes).



Abb. 48 - Tektonischer Kontakt (v der Zone Bratsch-Auflerberg) swischien (1)

Oxfordien-Phylliten des Parautochthons und (2) Malmy_s-Kalkstemen (Schuppe von

Leuk-Raron). Die Oxfordien-Phyllite wurden von der Leuk-Raron-Einheit als Ab-
scherungszone benttzt. Koord. 622.200/129.275

substitulert. In der letzten Zone, als Ahscherungszone, wurden die Oxfordien- und Bathonien-
Phyllite bentitzt. Auf dieser Abscherungszone wurden hier synchron auch die Malm,_s-Kalke
des Autochthons nach NW geschoben. In der Zone (A) hat die Schuppe von Leuk-Raron die
Neocomien-Phyllite als Abscherhorizont benutzt. Zusammenfassend kann man feststellen,
dass die Deckentektonik des Gebietes Leukerbad-Auflerberg ermoglicht und begunstigt wurde
durch die Anwesenheit inkompetenter Niveaus (Rauhwacke, Aalenien-, Bathanien-, Oxfor-
dien- und Neocomien-Phyllite), die als Abscherungshorizonte fiir die kompetenten Niveaus
(Dolomite, Sandsteine, Kalksteine) dienten.

Die Platznahme der Decken die unter Scherdeformationsbedingungen (durch die ”substi-
tution de la couverture normale”) stattfand, wurde stellenweise von Verfaltung der Decken-

grenzen begleitet.

7.3. Mesoskopische Strukturen

Die mesozoische Bedeckung des Aarmassivs wurde wahrend der alpinen Orogencse durch
eine Abfolge von Deformationsphasen deformiert (zusammen mit dem Kristallin-

sockel).
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So-STEREOGRAMME
Sektoren 1-14

Schmidt’sches Netz, untere Halbkugel










5,-STEREOGRAMME
Sektoren 1-14

Schridt’sches Netz, untere Halbkugel
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B;-B3-B,-STEREOGRAMME
Selstoren 1-14

Schmidt’sches Netz, untere Halbkugel
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Ls,-Ls,-STEREOGRAMME
Sektoren 1-14

Schmidt’sches Netz, untere Halbkugel

7.3.4.
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Der Charakter dieser Deformationen war von mehreren Faktoren abhangig. Unter an-
derem spielten eine wichtige Rolle:

- theologische Eigenschalten der Gesteine;

- Strukturniveau, in welchem die Gesteine deformiert wurden;

- Sockelgeometrie

- Geometrie und Position der oberen tektonischen Massen wahrend der Deformationszeit

- Scherwirkung des orogenen Deckels

Abb. 5l - Aufschluss in Oxfordienwechsellagen. I} ist durch Mikrofalten un mm-
Bereich reprasentiert {FA; durch Striche angegeben). 5y (punktiert) ist durch die
Wechsellagen definiert. So (ausgezogene Linie) ist als Achsialebenenschieferung ausge-
bildet. Im unteren Teil des Bildes wurden Sy und 51 durch S5 noch starker uberpragt.

Koord. 618.300/130.675

7.8.6. Die Di-Deformation

In dieser Phase wurden nur lokale, relativ schwach ausgepragte Strukturen ausgebildet.
Sie lassen sich praktisch nur in Phylliten becbachten.

Diese Deformation zeigt folgende Strukturelemente (Abb. 49, 50):

a) Falten - F;

b) Schieferung - S;

¢) Streckungslineationen - Lg,

a) die I'j-TFalten bilden sich im mm- bic em-Bereich. Sie wurden in Aalenien-Phylliten
(Koord. 628.050/129.800) und in Oxfordien-Wechsellagen Siltit/Phyllit (Koord. 618.300/
130.675) beobachtet (Abb. 51).
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Im dreidimensionalen Bild ergibt sich fir Abbildung 51 fiir 5y und 5; ein SE Einfallen,
wobel S; steiler einfallt.

Die Fi-Falten der Oxfordien-Phyllite sind durch Mikrofalten im mm-Bereich mit NE-
SW-Orientierung und NW-Vergenz reprasentiert. [ie Bj-Orientierung ist 232/22 und die
FA;-Orientierung ist 142/46.

Die Fi-Mikrofalten sind sehr selten und daher ist es sehr schwierig ein Gesamthild iiber
die geometrischen Figenschaften dieser Struktur zu erhalten.

b) Aufler dem in Abbildung 51 abgebildeten Aufschluss wurde die Si-Schiererung auch in
Aalenien-Phylliten (Koord. 618.325/130.675) mit einer Orientierung 135-165/35-48 und in
Toarcien-Phylliten (Koord. 614.050/133.425) mit einer Orienticrung 130-154/15-50 angetrof-
fen. Wahrend die S;-Schieferung in den Oxfordien-Phylliten als schwach penetrative Schiefe-
rung auftritt, ist sie in den Toarcien-Phylliten (Abb. 52) besser entwickelt. Im ;%llgelllt?il'lel'l

fallt Sy steiler gegen SE als Sp.

Abb. 52 - Aufschluss in Tearcien-Phylliten. 5 (ausgezogene Linie) tritt relikiisch

als Flache aul, die von karbonatischen Adern (besonders in den Scharnieren der I7,-

Mikrofalten) begleitet ist. S¢ und Sy wurden durch Sy {gestrichelt) {iberpragt. Koord.
614.050/133.425

Typisch [ur die 5-Flachen sind die begleitenden Karbonatadern die eine Machtigkeit
zwischen 5 mm und 2.5 cm erreichen konnen.

Obwohl solche Karbonat- und z-Adern in der Synklinale Bourg-d’Oisans von GRA-
TIER und VIALON (1980) als frithzeitige Fy-Phanomene betrachtet wurden, sind wir der

Meinung, dass die geometrischen Beziehungen zwischen den Karbonat- + Qz-Adern und der



S,o-Schieferung aus der Abbildung 52 die Zuordnung dieser Adern zur D-Delormation gestat-
ten. In der Di-Deformation wurden also synchron duktile Deformationen mit Drucklésungs-
aktivitat und Kliiften als sprode Phanomene ausgebildet.

¢) Lg, wird definiert durch: die Orientierung der triasischen dolomitischen Ooide {zwi-
schen Bachalp und Niwen), Belemniten-Bruchstiicke (Pliensbachien-Kalke und -sandige
Kalke, zwischen Oberu und Galm) und dolomitische Lithoklasten (Pliensbachien zwischen
(Galin und Schalberg).

I mikroskopischen Bereich ist Lg, durch Klastendruckschatten von Qz, Mu und Chl
(Toarcien, Aalenien-, Bathonien- und Oxfordien-Phylliten) definiert. Die Bezichung zwi-
schen S; und Lg, ist nicht deutlich. Die Lg, -Streckungslineation ist in der S,-Schieferung
entwickelt und wird von einer besser ausgepragten Streckungslineation (Lg,) stellenweise
deutlich durchschlagen. Besonders aus diesem Grund wurden die entsprechenden Lineatio-
nen als Ls, und Ls, benannt. Uber die Zugehorigkeit von Lg, zu Dy und Dy werden wir
spater "sprechen” (vgl. S. 229).

Die allgemeine Lg, -Orientierung ist N-S bzw. NW-SE mit steilem Einfallen gegen S bzw.
SE (in der Zone Dalatal-Bratsch) und steilerem Eiufallen als Lg, gegen ESE bis SSE (in
der Zone Bratsch-AuBerberg), Daten die auch mit Beobachtungen von TAYLOR (1976),
SCHLAEPPT (1980) und DOLIVO (1982) {ibereinstimmen.

Die Lg, -Orientierungsvariationen wurden wahrscheinlich durch die Dy-Deformation pro-
duziert.

Im Allgemeinen liegt Ls, transversal auf der alpinen Bergkette, bzw. auf den F,-Falten.

HEIM (1919, 1921, 1922) hat diese Lineationsart als "steile Mineralstreckung” beschrie-
ben. STECK (1980, 1984) und DOLIVO (1982) haben die transversale Lineation der I);-
Deformation zugeordnet.

Fur DOLIVO (1982) "la lineation d’étirement L; peut d’écrire un transport vers le NW”
(8. 70).

STECK (1980, 1984) hat diese Streckungslineation (als X, beschrieben) in einem umfan-
greichen  Gebiet (Transversale Aar-Simplon-Ossola) untersucht. Die transversale
Streckungslineation (X;) bildet zwischen Haslital im E (Richtung 150°) und Létschenpass
(Richtung 110°) "un spectaculaire évantail avec un angle d’ouverture d’environ 40° ... d’une
largeur de 50 km ... il correspond a la formation du premier pli de socle de I’Aar et au
movement divergent des nappes helvétiques vers le N et le NW”, STECK (1984; S. 87-89).

Die vorgestellten Beobachtungen zeigen, dass die Dy-Deformation im untersuchten Gebiet
nur vereinzelt und als sehr schwach ausgepragte Struktur zu finden ist.

Moglich ist, dass die [);-Strukturen urspriinglich ziemlich gut ausgehildet waren, aher dje
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transponierende und stark durchdringende 5;-Schieferung hat diese Strukturen fast véllig
zerstort. Durch die Anreicherung der Phyllosilikate in der So-Schieferung und der gleichzei-
tigen Reduktion der Mikrolithonenmachtigkeit sind die D-Deformationen immer schwieriger

z1 beobachten.

7.3.7. Die Dy-Deformation

Die D,-Deformation reprasentiert die Hauptdeformationsphase des GGebietes. Wahrend
dieser Deformation wurden die Fy-Falten (vom mm- bis km-Bereich), die S;-Crenulations-
schieferung, Streckungs- und Intersektionslineationen ausgebildet. Dieser Phase wurden auch

Boudins zugeordnet.

Die Fy-Falten

Typisch fur Fy ist die partielle Superponierung der 5;-Schieferung (als Crenulations-
schieferung) tiber Sg und S; in den Faltenscharnieren bzw. eine oft vollstindige T]‘ansplo-
nierung von F, in den Faltenschenkeln (in diesem Fall wurde S, praktisch parallel mit 5S¢
ausgebildet). Folglich ist die Untersuchung der lithostratigraphischen Beziehungen innerhalb
der Fs-Faltenschenkeln erheblich erschwert.

Der Fy-Faltentyp ist nach RAMSAY (1967) in der Tabelle 13 angegeben.

Aus dieser Tabelle ist ersichtlich, dass der Faltentyp besonders von der Lithologie abhan-
gig ist. Die Kalke und Sandsteine bilden in der Regel Falten die in die Klassen 1B und 10,
selten in die Klasse 2 fallen. Die Phyllite bilden Falten die der Klasse 3 angehoren, sowie oft
disharmonische Falten.

Zwischen verschiedenen tektonischen Einheiten treten keiue wesentlichen Unterschiede
im Faltentyp aufl (sehr wahrscheinlich lagen wahrend der I';-Ialtungsphase diese Einheiten
zusammen innerhalb desselben Strukturniveaus).

Fir die Strukturen, die sich direkt auf dem Kristallinsockel belinden, wurde die Morpholo-
gie der I'y-Falten von der Geometrie der Sockeloberflache beeinflusst (zwischen Kristallin-
Loben lassen sich Sedimentkeile beobachten).

Die typischen Strukturen sind in diesem Fall enge Synklinalen, die zwischen hreiten
Sockelantiklinalen eingeklemmt (”pinched”) wurden (rheolitischer Kontrast), wie die Iald-
umrothorn-Struktur auch zeigt.

Schon in einem Abstand von 500-800 m vom aufgeschlossenen Kristallinsockel andert
sich im Gebiet Dalatal-Bratsch der Faltentyp: die Antiklinalen sind eng und die Synklinalen
breit, wie im Gebiet Galm (Abb. 53).
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Tabelle 13

Der I"y-Faltenstil nach RAMSAYs Klassifizierung (1967)

Schuppe von Leuk-Raron

Malms_»

1C (3)

Schuppe von St. Barbara-Bratsch

Oberes Fozan

1C (schlecht aufgeschlossen)

Neocomien 3, (disharmonisch)
Doldenhorn-Decke

Malmy_3 1€ (2, 3]

Oxfordien 2, 3, disharmonisch

Callovien il

Bathonien 3, disharmonisch

Bajocien 1€ (1B)
Parautochthon

Aalenien 3, disharmonisch

Toarcien 3, disharmonisch - phyllitische Niveaus

1 C - kalkige Niveaus

Domerien 1C, 1B

Plienbachien LG 3, 8)

Lotharingien B 1, 2

Sinemurien 1B, 1€, 2 (3)

Hettangien+Rhatien
Trias-Rauhwacke
Trias-undifferenziert

(Zone Bratsch-Auferberg)

3, disharmonisch
1C, 1B, 3, disharmonisch

3, 2 disharmonisch

Weiter im NW lédsst sich bemerken, dass die F,-Falten, die vom Majinghorn-Torrent-

horn nach dem Dalatal abtauchen, die Morphologie &ndern: mit Annaherung ans Dalatal

werden die Falten im Allgemeinen enger bzw. die Antiklinalen enger als die Synklinalen.

Der morphologische Kontrast ist hier weniger ausgepragt als im Galb-Gebiet.

Diese Faltentypvariation ist in Bezug auf den Abstand vom Kristallinsockel in der Zone

Bratsch-Auflerberg sehr wenig ausgeprigt (dort ist die Variation des Abstandes Sockel -

Fo-Strukturen viel geringer).
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Abb. 53 - Blick vom Punkt 619.625/134.125 aus dem Galm (isolierte Hauser) bis

Horlini (der Grat hinten links). Die Schichtabfolge des Mittleren bis Oberen Lias

weist enge (1) Antiklinalen auf. Zwischen diesen Strukturen lasst sich eine breite

Antiklinal-Synklinale (2) beobachten (Galmsynklinale, welche die ostlich Fortsetzung
der gekippten Faldumrothorn-Synklinale reprasentiert).

Gegen SW (in der Zone Dalatal-Bratsch) und gegen SSW (in der Zone Bratsch-Auflerberg)
lasst sich eine Entwicklungstendenz von ahnlichen zu isoklinalen Falten becobachten.

Die By-Achsen fallen im Gebiet Dalatal-Bratsch mit ahnlichen Werten wie die Abhangnei-
gungen ein, namlich zwischen 10° und 30° (eine Ausnahme bilden Falten vom Torrent-Gebiet |
wo die By-Achsen mit weniger als 10° einfallen) und ihr Streichen variiert zwischen 210° und
2700

Im Gebiet Bratsch-AuBerberg fallen die Bo-Achsen mit 0°-30” ein und ihr Streichen vari-
iert, zwischen 220° und 250°. Die Orientierung dieser Strukturen ist relativ konstant.

Im Gebiet Dalatal-Bratsch fallen die FA; gegen SE (NW-Vergenz) ein und im Gebiet
Bratsch-Aufierberg fallen die FA, gegen SSE (NNW-Vergenz) ein.

Uberall lisst sich eine Verdickung der Fy-Scharniere gleichzeitig mit der Ausdiinnung der
Fy-Schenkeln beobachten. Im sudlichen Schenkel der regionalen Synklinalstruktur Faldum-
rothorn-Galm haben wir lokale Abscherungen der Toarcien-Phyllite bzw. Domerien-Sand-
steine festgestellt.

Die parasitiren Falten sind besonders in Phylliten entwickelt. Manchmal bilden sie
spektakulire Aufschliisse, wie in den Toarcien-Phylliten am Schafberg (Koord. 617.800/
134.325).
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Die 5;-Schieferung

Diese stark durchdringende Schieferung ist das markanteste planare Element im ganzen
Gebiet. Geometrisch [allt S mit FA; zusammen bzw. kann S als Axialebenenschieferung
betrachtet werden. |

In Sandsteinen und Kalksteinen wird 5, durch die bevorzugte Orientierung bzw. durch
engrauinige Diskontinuitaten, in Phylliten durch die Phyllosilikat-Orientierung definiert.

Die S,-Orientierung ist relativ konstant: NE-SW bis EW-Streichen mit 25° bis 60", SE
oder S-Fallen in der Zone Dalatal-Bratsch bzw. NNE-SSW- bis EW-Streichen und ESE- bis
S-Fallen in der Zone Bratsch-Auflerberg.

Die Morphologie der Ss-Schieferungdoménen bzw. der Sy-Mikrolithonen &ndert sich
mit der Lithologie. In der Regel ist die Machtigkeit der S;-Mikrolithonen kleiner als die
Schichtmachtigkeit (worliber S2 superponiert wurde).

In den Phylliten wurde S, im mm-Bereich (als Glattschieferung) ausgebildet. In den
Sandsteinen und Kalken variiert die S,-Mikrolithonenméchtigkeit zwischen 1 und 5 cm.

Wegen dem Duldilitatskontrast der von Sy tiberpragten Schichten sind oft lokale Re-
fraktionen der S;-Schieferungsdoménen zu bemerken (besonders in Lias-, Bathonien- und
Oxfordien-Gesteinen).

In Sequenzen die gradierte Schichten aufweisen, lisst sich beobachten, dass der Konver-
genzgrad der Schieferungsfléiche mit der Abnahme der Korngrofe abnimmt, also gegen "oben
im stratigraphischen Sinn.

Wie schon im Kapitel 5 beschrieben wurde, war die Drucklésungsaktivitat wahrend der
Se-Ausbildung sehr wichtig.

In den Pliensbachien-Sandsteinen, Bathonien-Kallken und besonders in den .Toarcien
"Phyllitkalken” ldsst sich die Wirkung der Druckldsungen deutlich erkennen. Als Ergeb-
nis dieser Wirkung ist eine knollig aufgeléste Schichtung ziemlich oft zu sehen (Abb. 54).

Die Ausbildung dieser Knollenstrukturart ist stark von der chemischen Zusamimensetzung
des Gesteins abhingig. Bine gewisse Verteilung der leicht 1ésharen Partien (kalkige), bzw.
schwer losbare (phyllitische) wird eine differenzierte Losungsaktivitit begiinstigen, wie im
Falle der unreichen Kalksteine mit diagenetisch ausgebildeter Knollenstruktur. Die kalkigen
Partien wurden teilweise druckgelést und treten jetzt als Knollen anf und das Gestein wird

im Allgemeinen an tonigen Mineralien angereichert.
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Abb. 54 - Aufschluss in Toarcien-"Phyllitkalken™. Die unhomogenen lToarcien-

Schichten (das vermutete reliktische Sp, gestrichelt wurden wahrend der Sa-

Ausbildung durch Drucklésung knollig aufgeldst (52 ausgezogene Linie), wobel das

Glestein schon vor der Druckldsungsaktivitit eine knollige Struktur haben sollte. Diese

Struktur wurde durch Aufldsung und Ausfillen noch stérker iberpragt. Je nach Ein-

fallen von S¢ und S, lassen sich verschiedene Knollenformen beobachten {viereckige
bis stark gelingte Parallelogramm-Umrisse). Koord. 613.990/134.310.

Sy als lranspontcrende Schieferung

Die Superponierung der Sy-Schieferung tber Sq bzw. S; ist iiberall (mit verschiedenen
Intensitaten) im untersuchten Gebiet zu beobachten.

In der Entwicklung der So-Superponierung konnten wir mehrere Stadien unterscheiden:

a) So wurde in dhnliche Fo-Falten gelegt. Die allgemeine Orientierung von 5q als strati-
graphische Einheit bleibt erhalten. Stellenweisc werden die dhnlichen Falten durch steigende
Deformation isoklinal. Allmahlich werden die Falten asymmetrisch und der kurze Schenkel
sukzessive ausgediinnt. Gleichzeitig kann man eine Verdickung der Fs-Scharniere feststellen,

b) Das durchdringende Sy beginnt sich jetzt zu bilden. Die Schichten bleiben kontinuier-
lich als Gesteinsvolumina, sie werden "nur” von Sy durchschlagen.

Dic eventuelle Bewegung der Sy-Mikrolithonen auf der Sy-Schieferungsdomane ist noch

gering. S, durfte in diesem: Stadium noch relativ wenig iberpriagt sein (Abb. 55). Auf der
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Abb. 35 - Aufschluss in Toarcien-Wechsellagen Siltit/Phyllit. Sy (ausgeszogene Linie)

wurde wiahrend Dy gefaltet. Sy (gestrichelte Linie) ist nur teilweise durchdringend und

folglich blieb die Schichtung relativ gut erhalten. Am ﬁbergallg vou phyllitischen zu

siltitischen Schichten lassen sich geringe Refraklionsphianomene von Ss beobachten.
Koord. 616.220/133.070.

linken Seite des Bildes sieht man die starker werdende So-Deformation. Stellenweise wur-
den hier Schichten durch S; durchgeschert und die abgescherten I'5-Schenkel zu linsenarti-
gen Mikrolithonen innerhalb der skizzierten Sy-Mikrolithonen deformiert. Vermutlich war
die "Abscherung” der Fp-Schenkel mit Drucklosungsaktivitat gekoppelt und aul den Sy
Schieferungsdoménen fand auch eine begrenzte Bewegung der So-Mikrolithonen statt,

Die lithostratigraphischen Beziehungen innerhalb solcher Strukturen bleiben unverin-
dert und die Schichten enthalten weiter praktisch dasselbe Gesteinsvolumen wie vor der
S2-Aushildung.

c¢) In einer starker fortgeschrittenen Deformation werden "per ensemble” die Falten
ihre Form behalten, aber stellenweise wird Sg+S; durch S, noch starker uberpragt. Die
Schichtkontinuitat kann unterbrechend sein. Das transponierende S, ist innerhalb der [s-
Falten sehr stark von der Lithologie abhangig (Abb. 56).

d) Die Fi-Faltenkontinuitat wird unterbrochen. Die Falten treten oft als isolierte Fal-
ten (die verdickte Scharniere und stark abgescherte Schenken aufweisen) innerhalh einer

"Schichtensequenz”) auf, dic scheinbar undeformiert ist. Diese Schichten reprisentieren ei-



Abb. 56 - Falte im Toarcien-Phyllit und -Kalkbiosparitschichten.
So (gestrichelte Linie) wurde unvollstdndig durch 52 (ausgezogene
Linie) iiberprigt. Der abgebildete Schuitt reprasentiert den nor-
malen Schenkel einer gekippten Fo-Antiklinale (im Kern Phyllite,
im Schenkel Kalkbiosparite). Den verschiedenen Lithologien in-
nerhalb dieser Fy Falte folgend wurde Sg im Kern starker als im
Schenkel durch Ss iberprigt. Koord. 616.910/135.140

gentlich pseudo-Schichten, genauer gesagt sind sie Sy-Mikrolithonen. Innerhalb dieser Sp-
Mikrolithonen sind die lithostratigraphischen Begriffe "unten” und "oben” natiirlich nicht
mehr gultig.

Die Transportdistanz der S;-Mikrolithonen auf der S;-Schieferungsdomane war vermut-
lich in diesem Stadium geringer als die Machtigkeit der gefalteten Schichten. Folglich lassen

sich die Fy-Scharniere der teilweise zerstorten Falten noch sehen (Abb. 57).
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Abb. 57 - Aufschluss in sandigen Kalkspariten (Oberer Malm). Sy (gestrichelte

Linie) wurde durch S (ausgezogene Linie) lokal vollstindig transponlert. Die [Fo-

Scharniere sind nur als Relikte in der Mitte des Bildes erhalten. Die Richtung ohen

- unten 1m lithostratigraphischen Sinn lauft im Bild von links nach rechts. Koord.
620.150/129.810

e) lunerhalb der S;-Mikrolithonen lassen sich Reliktvolumen der ehemaligen Schicht be-
merken, dic passiv entlang den S-Schieferungsdomanen verschoben wurden. Vermutlich
schwankte die Intensitat von Mikrolithon zu Mikrolithon ziemlich stark. Die Transportdis-
tanz difte oft groBer als die Schichtmichtigkeit gewesen sein.

Als Schlussprodukt der S;-Superponierung wird ausgesprochene pseudo-Schichtung ent-
wickelt. In solchen Gesteinen sind die lithostratigraphischen Charakteristika vollstindig
verandert. In Abbildung 58 ldsst sich beobachten, dass die Richtung (im lithostratigraphi-
schen Sinn) unten - oben mit der Richtung des Einfallens der pseudo-Schichtungen bzw.
Sz-Mikrolithonen konform ist. Auf dem Bild liegt der Bleistift senkrecht anf Sg und parallel
mit cer Richtung unten - oben bzw. mit der Richtung des Einfallens der Sy-Mikrolithonen.

In diesem Stadium wird eine Wiederherstellung der pra-Ss-gefalteten Struktur duBerst
schwierig und die Interpolation der Beobachtungen zwischen verschiedenen Aufschliissen
muss mit sehr grofler Vorsicht gemacht werden.

In Abbildung 58 lasst sich Sg nur in der Nile des Bleistifts erkennen. Weiter ist Sg nicht

einmnal als Reliktfliche vorhanden. Alle gut ausgepragten S-Flichen reprisentieren nur
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Abb. 58 - Aufschluss im Bathonien (siltitische Nalkbiosparite).  Sq (ausgezo-
gene Linie] wurde praktisch vollstandig durch Ss (gestrichelte Linie) transponiert.
Sy st nur lokal in Fo-Scharnieren liegend zu erkennen. Die Scharniere
gehdren zu isoklinalen Talten. Die Richtung oben -— unten im  lithostra-

tigraphischen Sinn lauft entlang dem Bleistift; die Bleistiftspitze zeigt nach
"oben”. Koord. 618.425/130.810.

pseudo-Schichtflachen, hzw. SQ—SChie{'erungsdomﬁnen.' Die zwischen zwei So-Schieferungs-
domanen enthaltenen Volumen sind Sp-Mikrolithonen. Die heutigen 2-10 ¢cm machtigen
Niveaus, die Wechsellagerungen verschiedener Lithologien zeigen, kénnen in solch starken
deformierten Gebieten nicht unbedingt als ursprunglich sedimentare Strukturen betrachtet
werden. So lange demzufolge Sp nicht zu erkennen ist, bleibt eine solche Interpretation
riskant.

Manchmal kann die S;-Superponierung innerhalb desselben Aufschlusses ganz verschie-
dene Aspekte aulweisen.

In der Abbildung 59 ist ein Aufschluss von Malm,_g-Sandkalken aus der Schuppe von
Leuk-Raron ahgebildet: Gesteine in denen die Sy-Transpenierung sehr verbreitet ist.

Im unteren Teil (A) des Aufschlusses lassen sich deutliche Wechsellagerungen von Kalken
mit Sandkalken im cm-Bercich, die zu ahnlichen Fy-Falten deformiert wurden, beobachten.
In diesem Gesteinsvolumen sind sowohl die gefaltete Schichtung (Sp) als auch die S;-Schie-

ferung feststellbar.



Abb. 59 - Aufschluss im Oberen Malm (sandige Kalksparite).
So (ausgezogene Linie). In (A) wo S in ahulichen Fs-Falten de-
formiert wurde, lasst sich Sy als relativ wenig iiberprigte Struktur
beobachten. In (B} hat das transponierende S» die Fo-Falten fast
vollig zerstort; sie treten nur als einzelne Scharnier- oder Schenkel-
relikte von isoklinalen Falten aul (Mitte oben) Die Ss-Flache, dic
(A) von (B) abtrennt, diirfte auch eine tektonische Flache ven
regionaler Bedeutung sein. Koord. 620.060/129.775

Oberhalb dieses metrischen Lithons sollte man theoretisch die Fortsetzung der durch
I*y gefalteten Strukturen finden; was aber in Wirklichkeit folgt, ist eine "Schichtensequenz”
(B), die scheinbar undeformiert ist und deswegen mit dem gefalteten Teil des Aufschlusses
in einem starken strukturellen Kontrast steht.

[m oberen "leil von (B) lassen sich aber "intrafolial”- und wurzellose Mikrofalten, eigentlich
losgerissene I'y-Scharnicere, heobachten, die in einer scheinbar undeformierten " Matrix” liegen.
Tatsachlich ist die ganze B-Sequenz das Ereignis einer extremen Deformation. Ilier wurde Sq

vollstandig durch S; transponiert (mit Ausnahme der noch als Relikte erhaltenen “intrafo-
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lial” und wurzellosen Mikrofalten). Die scheinbaren Sandkall-Zwischenlagen bilden keine
echten Schichten; sie stellen eigentlich losgerissene Fy-Faltenschenkel dar.
Solche strukturellen Lagen konnten cin Bewels dafiir sein, dass auf gewissen 59 Flachen

auch tektonische Bewegungen (durch einfache Scherung) stattgefunden hahen.

Lineationen

In der Dy-Delormation wurden folgende Lineationen ausgebildet die in Phylliten beson-
ders gut entwickelt sind:

a) Intersektionslineation Liy bzw. Intersektion zwischen Sg und S;. Die Orientierung
dieser Lineation liegt praktisch parallel zur By-Achse und die allgemeine Richtung ist gegen
SW in der Zone Dalatal-Bratsch und gegen SSW und seltener WSW in der Zone Bratsch-
AuBerberg, mit 0° bis 30° einfallend.

b} Streckungslineation Lg,, die im Vergleich zu Lg, deutlicher und viel besser ausgepragt
ist. Ahnlich wie Ls, wird Lg, durch die Streckungsrichtung von Qoiden und verschiedenen
Fossilien (Belemniten, Ammoniten und Lamellibranchien) angegeben. Die dolomitischen
Lithoklasten wurden auch in der karbonatischen Matrix in der Lg,-Richtung rotiert.

Im mikroskopischen Bereich weisen die "Barte” faseriger Neubildungen (Qz, Gl, Chl,
(c) oder die Phyllosilikate, die in diese Richtung rotiert oder ausgestreckt wurden, die Lg,-
Richtung auf.

Die Lg,-Richtung fallt mit der X-Achse des kontinuierlichen 35;-Verformungsellipsoids
zusammen {die X- und Y-Achsen definieren die S-Schieferungsebene selbst).

Ls, zeigt im Allgerncinen eine ziemlich konstante Richtung NE-SW bzw. 240°420° mit
niedrigem Einfallen {oft subhorizontal). Im Gegensatz zu Lg, reprasentiert Lg, eine longitu-
dinale Streckungslineation, die praktisch parallel mit den By-Achsen verlauft.

TAYLOR (1976) und DOLIVO ({1982) erwahnen auch subhorizontale Streckungslineatio-
nen, die NE-SW orientiert sind (SW-Einfallen). Die Rotation der Lg, - Qz und Ce-Fasern
weist auf eine dextrale Bewegung, bzw. auf eine dextrale Scherbewegung der Matrix um die
Pyritkorner (DOLIVO, 1982) hin.

In einigen Phylliten (Toarcien (613.490/132.720; Aalenien 628.100/129.750; Bathonien
626.225/130.050) lassen sich die beiden Streckungslineationen becbachten, Ls, gegen 5 bis
SE und Ls, gegen SW orientiert.

In diesen Gesteinen gzeigen die mikroskopischen Beobachtungen. dass die Lg,-
Druckschatten nicht uber die Lg, -Druckschatten wachsen, sondern als faserige Neubildungen
auf einer anderen Iliche derselben Klasten ausgebildet wurden. Dies zeigt, dass das Verfor-
mungsellipsoid wahrend der Lg, - bzw. Lg,-Ausbildung seine Lage gedandert hat und in der

entsprechenden Zeitspanne eine allmahlich und nicht sprunghafte Bewegung ausgeftihrt hat.



Abb. G0 - Aufschluss in Kalk- und Dolospariten des Oheren Malm. Im Bild lassen sich

sowoll "pinch-and swell” Strukturen als auch Boudins (der Hammer liegt aul einem

Boudin) beobachten. Die Strukturen reprasentieren wahrend der Da-Deformation

houdinierte dolomitische Zwischenlagen. Stellenweise lasst man beobachlen, dass

Boudinage mit Zerrkltften assoziiert ist, Zerrklufte die manchimal das Bild dominieren
kénnen (oben links). Koord. 615.310/130.940

In den Aalenien-Phylliten (von Galm und Rarnerchuma) und in den Oxfordien-Phylliten
(von Feschel und Gampel) treten auch Streckungslineationen auf, die ungefiahr 1--W verlaufen
(110%£20%) und ein geringes Einfallen gegen E zeigen. Die strukturelle Beziehung zwischen
dieser E-W orientierten Streckungslineation und Lg, bzw. Lg, lassen vermuten, dass die
ungefahr E-W orientierte Streckungslineation jinger als Ls, und alter als Lg, ist.

Any dliesen Beobachtungen geht hervor, dass die sukzessiven Positionen der X-Achse des
Verformungsellipsoides wahrend der Dg—Deformaﬁion folgende Richtungen zeigten: NW-SE
(steiles SE-Einfallen), E-W (geringes I-Einfallen) und NE-SW (geringes SW-Einfallen),

Boudins

Der Dj-Deformation konnten auch Boudin-Strukturen zugeordnet werden,

Mehr oder weniger lineare Boudins und “pinch-and swell” Strukturen, die sehr gut in

den Oberen Malmkalken (Malmg_s) der Doldenhorn-Decke (Abb. 60) hzw. der Schuppe von

Leuk-Raron zu sehen sind.
Diese Strukturen, deren mittlere Achse bis 2,5 m und deren Achse bis 0.9 m Crofie

erreichen konnen, werden durch Dolomit-Boudin, die in ciner schieferigen kalkigen Matrix



liegen, darstellt.

Die mittlere Boudin-Achse fallt im Durchschnitt mit 10 bis 30°, selten steiler, gegen SE
(in der Zone Dalatal-Bratsch) und mit 5% bis 25° gegen SSE, seclten steiler gegen SSW (in
der Zone Bratsch-AufBlerberg) ein.

Fir die Entstehung der Boudins siehe RAMBERG (1955), PLATT und VISSERS (1980)

und Lloyd et al. (1982).

Ahb. G1 - Aufschluss in Toarcien-mergeligen Kalken mit Kalk-Biosparit-

Zwischenlagen. Die Kalk-Biosparite bilden Pseudoboudins mit sigmoeidalen Unmirissen

(1). Diese Strukturen sind in einem F.-Faltenschenkel durch S,-Refraktion ausge-
bildet worden. Ss gestrichelte Linie. Koord. 614.030/133.010

Es ist bemerkenswert zu zeigen, dass die Refraktion der S;-Schieferung in den I';-Falten-
schenkeln manchmal zu Boudin-ahnlichen Strukturen fithren kann. Solche Pseudoboudins
mit sigmoidalen Umrissen (Abb. 61) treten besonders in Toarcien-Schichten, und zwar in

mergeligen Kalken mit Kalk-Biosparit-Zwischenlagen, auf.

Diskussion iber die Dy-Deformation

Die Fy-Falten im SW des Aarmassivs werden als Ergebnis ciner durch cinfache dextrale
Scherung produzierten Faltungsbewegung betrachtet (es ist zu beachten, dass auch in Y-
Richtung des Verformungsellipsoids Transport stattgefunden hat), weil die X;;-Streckungsli-
neation (die entsprechende Lineation in unserer Arbeit ist Lg,) immer subparallel mit den

By-Achsen liegt.
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Eine solche Scherung im SW des Aarmassivs kann man in das von LAUBSCHER (1970)
vorgestellte grofiraumige tektonische Modell eingliedern.

STECK (1984) hat das Problem der Verbindung zwischen einfacher dextraler Scherbewe-
gung aus den Zentralalpen mit der Uberschiebung der helvetischen Decken nach Norden und
Nordwesten ausfiihrlich diskutiert. Die nordliche Grenze der dextralen Be\«veglmgszone wird
die schon ausgebildeten teltonischen Einheiten diskordant schneiden. Diese Grenze verlauft
wie folgt: Blinnerhorn, W-Brig und von E-Gemmi durch die helvetischen Decken ”jusque
dans le massif de Morcle” (S. 95). Die siidliche Grenze der einfachen dextralen Scher-
bewegung entspricht ungefihr der "suture entre les socles penniniques et austroalpines”, -
STECK (1984, 5. 94). In dieser "zone de décrochement ductile” hat die longitudinale Li-
neation X;; Gesteine beeinflusst, die schon in einer transversalen Streckungsdeformation X,
verformt wurden. STECK (1984, S. 96). Nach demselben Autor sind in dieser siidlichen
und tieferen Region der Alpen dic cinfachen dextralen Scherbewegungen jiinger als die

Uberschiebungsbewegungen.

In den weniger ticfen Gebieten, die nérdlich der Scherungszone liegen, "lors du cisaille-
ment dextre en profondeur, les mouvements de chevauchement de la déformation D; ont
continué dans la partie centrale et E du Massif de 'Aar et dans les nappes helvétiques”,
STECK (1984, S. 97).

STECK (1980, 1984) und DOLIVO (1982) haben die transversale Streckungslincation als
ein Di-Ereignis, welches mit den U berschicbungsbewegungen der helvetischen Decken nach
NW zu verbinden ist, betrachtet. :

Wir vermuten, dass das steile Einfallen der Ls,-Streckungslineation eigentlich vom pa-
laotektonischen Relief verursacht wurde. Der Massentransport der helvetischen Decken iiber
ein besonderes Relief (Altkristallin-Loben) kénnte als cine mégliche Erklarung fur das steile
gegen S bzw. SE Linfallen der transversalen Streckungslineation betrachtet werden (falls
dieser Charakter iiberhaupt primar ist).

Dy ist im Vergleich zu Dy eine weniger temperierte Verformu ng. Dy ist nur stellenweise
erhalten und schwach ausgepragt. Da sich in S, nur Qz-, Carb, Mu und Chl-Neoblasten
beobachten lassen, vermuten wir, dass D; unter Bedingungen an der Grenze Anchi- /Epizone
ausgebildet wurde. S; ist in unserem Gebiet sehr schwach ausgepragt, die Bezichungen S,
zu L, sind nicht klar und sowohl L, als auch Lg, treten im gleichen S, auf.

Aus diesen Grinden vermuten wir, dass beide Streckungslineationen derselben Defor-
mation (D3) zuzuordnen sind. Falls die Lg,-Morphologie tatsichlich von den Altkristallin-
Loben, die in der Hauptdeformationsphase D, entstanden, verursacht wurde, dann scheint

die Angehorigkeit von Lg, zu Dy noch plausibler zu sein.
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Hypothetisch kdnnte D; ein Ereignis sein, das im Oligozan abliel, als die penninischen
Decken nach LAUBSCHER (1973), LAUBSCHER und BERNOULLI (1982) den helveti-
schen Bereich iiberdeckt haben (oder dieser subduziert wurde, oder heide Prozesse tatig

waren ) aber eventuell bevor die helvetischen Decken nach Norden transportiert wurden.

Infolge der progressiven Bewegung des orogenen Deckels nach Norden, wurden in dieser
Zeitspanne die helvetischen Decken zwischen diesem Deckel und dem Grundgebirge von

einem einfachen Scherungsmechanismus deformiert.

In diesem Stadium konnte sich in den durch Scherung induzierten Falten eine Schich-
tungsschieferung (So-Parallelschieferung) ausgebildet haben.

Lg, konnte sich auf solchen Flachen entwickeln.

Wahrend der Hauptdeformation der helvetischen Decken, die mindestens fur die Dol-
denhorn-Decke vor 10 Mio. Jahre stattgefunden hat (LAUBSCHER und BERNOQULLI,
1982, LAUBSCHER, 1983), wurde Lg, weiter erhalten, aber stellenweise von D, verformt
oder sogar zerstort.

Zusammenlassend sind die beiden Streckungslineationen durch folgende Merkmale zu
charakterisieren:

Lg, wurde wahrend der Kompressionsbewegung des helvetischen Bereichs zwischen
Grundgebirge und dem "orogenic wedge” 1n einém konvergenten Massentransport ausge-
bildet, Spéter wurde die transversale Lineation als reliktische Struktur wihrend des
Deckentransportes nach Norden vererbt.

Die Lg, -Ausbildung ware in dieser Hypothese als ein pra-Metamorphoseereignis zu be-
trachten. Diese Streckungslineation konnte auf den Schichtungs-Schieferung-Flachen (in den
Faltenschenkeln) produziert worden sein. Diese S-Flachen sind spéater wahrend der dextralen

Scherbewegung in S,-Flachen umgewandelt worden.

Lg, wurde auf S;-Flachen wahrend der dextralen Scherbewegung ausgebildet. Wir ver-
muten, dass dieses Ereignis in Verbindung gesetzt werden kann mit dem Zeitpunkt, als die
konvergente Massentransportbewegung des helvetischen Bereiches in eine schrag konvergente
bzw. divergente (im Plan betrachtet) Massenbewegung heziiglich Alpenbogen umgewandelt
wurde.

Die Hauptmasse der helvetischen Decken hat sich gegen NI bewegt, wahrend ihr sidlicher
Teil gegen W, gegeﬁ den westlichen Alpenbogen zu bewegt wurde.

Die Superponierung von zwei Deformationstypen in der Geschichte der Alpen wurde
schon von LAUBSCHER und BERNOULLI (1982) gezeigt: "convergent movements with

decollement on various levels and the formation of nappes on one hand, and a pattern of
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Abh. 62 - Aufschluss in Aalenien-Phylliten.  Asymmetrische Fa-Falten 1m cm-

Bereich; die Faltung hat die Ss-Mikrolithonen (ausgezogene Linie) deformiert. 53

{gestrichelte Linie) lauft in diesem Bild ungefahr parallel zu den Fi-Achsenebenen.
Koord. 618.925/130.600

strike-slip motions accomodating oblique convergence and divergence on the other hand”
(5. 176).

7.3.8. Die Ds-Deformation

Die D3- bzw. Dy-Deformationen sind von geringer Intensitdt und nur stellenweise ent-
wickelt.

Wiahrend der Ds-Deformation wurden folgende Strukturen ausgebildet:

Fs-Falten, die fast ausschliefilich in Phylliten zu finden sind. Crenulationen und
Knickfalten (im mm- bis cm-Bereich, selten im dm-Bereich (Abb. 62).

In den sandigen und karbonatischen Gesteinen lassen sich Fs-Strukturen nur selten
beobachten und dann bilden sie in der Regel ahnliche Falten die enger als [p-Falten sind
(Abb. 63).

Das I3, das durch die Deformation der S;-Mikrolithonen entstanden ist, werden diese

Falten nur durch Anti- und Synformen reprasentiert.
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Abb., 63 - Aufschluss im Pliensbachien sandige Kalksparite.
Infolge kompetentern Material konzentrisch gefaltete Fy-Falten
(unten; FA2 gestrichelte Linie), S, punktiert. Im Gegensatz
zu den Fg-Falten bilden hier die F3-Strukturen ahnliche Falten
{Achsenebene mit ausgezogener Linie). Die Fs-Falten haben die
So-Mikrolithonen deformiert. Beide Strukturen wurden spater

(von Mitte oben nach Mitte unten) von einer Bruchzone durchzo-
gen. Koord. 618.770/133.760.

Dic Achsenebenen der Fi-Falten fallen steil ein (Abb. 64, 65) und haben eine Orien-
tierungstendenz von N-S bis NE-SW, die Faltenachsen fallen mit 5° bis 50° gegen SW bis S ein
(in der Zone Dalatal-Bratsch); in der Zone Bratsch-Auflerberg zeigen die I'a-Achsenebenen
eine dhnliche Tendenz, wobei die N-S Richtung bzw. das S-Einfallen von Bs zu dominieren

scheint.



176

Abb. 64 - Aufschluss in Neocomien-Phylliten. Ubersicht; die De-

tailansicht ist in Abb. 65 gegeben. Fjz-Falte mit steiler Achsenebene

{(gestrichelt) und relativ geringem Bg-Einfallen {ca. 200). Koord.
$14.680/130.330

Ss-Schieferung.  S3 ist eine Crenulationsschieferung und entspricht geometrisch der
Achsenebenenschielerung der Fs-Falten. Im Aufschlussbereich ist Sz selten gui ausgebildet,
wobei im mikroskopischen Bereich eine metamorphe Differenzierung nach S; beobachtet
wurde (siche Kapitel 5). S; fallt statistisch gegen SE bzw. gegen 5.

Da die Dy-Deformation eine schwach ausgepriagte Struktur hat, die von der Geometrie
und den rheclogischen igenschaften der Sy-Lithonen abhingig ist, konnen die D-Strukturen
auch mit einem aberranten Charakter beziiglich der oben erwahnten generellen Orientie-

rungstendenz vorkommen.

7.3.9. Die Dy-Deformation
Wahrend dieser Deformation, die selten und nur in Phylliten anzutreffen ist, wurden

Chevron-Mikrofalten, Knick- und konjugierte Knick-Mikrofalten ausgebildet. Manchmal



Abb. 65 - Detail aus Abb. 64. D,-Knickfalte im Schenkel einer Fi-Falte. Die

Achsenebene ist vertikal. By fillt mit 5% ein. Sy lasst sich als eine sprode ausge-

bildete Fliche (gestrichelte Linie) im Kontakt mit dem kurzen Schenkel der Knickfal-
ten beobachten. Koord. 614.690,/130.330 '

sind diese Mikrofalten von Diskontinuitatsflichen begleitet; sie sind praktisch nur im Mikro-
skop erkennbar. Diese Flachen konnen als Ergebnis einer vorwiegend sproden Deformation
betrachtet werden; sie werden als Sy-Schieferung interpretiert. Auf S,-Flachen kann man
zuweilen QQz- und/oder Carb-Ausscheidungen erkennen, die wahrscheinlich nicht gleichzeitig
mit der S4-Ausbildungen produziert wurden; sie durften viel eher posttektonische IMillungen
darstellen.

In der Abbildung 65 (Ausschnitt aus Abb. 64) l&sst sich der morphologische Charakter
der Dy-Falten beobachten.

'Typisch fur die Fy4-Schieferung in beiden Zonen ist eine subvertikale Position und die
statistische Orientierung NW-SE (selten NNW-551) mit SW oder NE Einfallen.

B, kann ein variables Einfallen {zwischen 15° und 65%) gegen S oder SE (selten SSW)
aufweisen. . _

Mit der Dy-Deformation wird die duktile Verformungsentwicklung i Gebiet Leuk-Aufler-
bere beendet (schon die S4-Ausbildung koénnte als eine sprode Verformung betrachtet wer-
den). Diese schwach ausgepragte duktil-sprode Dg-Verformung kénnte eigentlich auch eine

Anpassung der phyllitischen Gesteine an verschiedene Randbedingungen sein.



Abb. 66 - Aufschluss in Domérien-Qz-Sandstein. Mit Qz gefillte
Extensionsklufte unten rechts. Die Muster der en échelon-Klifte
kann eine Interferenz dextraler Bewegungen {oben) mit sinistralen
Bewegungen (unten), die nicht gleichwertig tiberpragt wurden,
sein. Koord. 616.710/133.250
Die spateren Delormationen weisen einen sproden Charakter aul und sind durch Kluft-

systeme reprasentiert.

7.3.10. Die Kluftsysteme K; und K, 7 .
Uberall in den karbonatischen und sandigen Gesteinen aus dem untersuchten Gebiet
lassen sich zwel Kluftsysteme K; und K, feststellen.
“  Der Abstand zwischen zwei sukzessiven K-Flichen betrigt in der Regel 10 cm (10 Dis
ungefahr 40 cm) und nur ausnahmsweise kann man 4-5 cm grofie Abstinde beobachten.
Die Klifte wurden zwei Systemen zugeordnet:
a) Das K,-System wird durch Kliifte, die NE-SW orientiert sind und mit 40° bis 50°

gegen NW bzw. SE einfallen, reprasentiert, also ungefahr parallel mit den B,-Strukturen.
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b) Das Ks-System, besser ausgepragt, weist Kliifte auf, die NW-SE orientiert sind und
mit 40° bis 85° gegen NE bzw. SW einfallen, also ungefahr transversal aufl die By-Strukturen.

Das K,-System ist vermutlich jinger als K; und zwar auf folgenden Grinden: K, wird
von K, durchschlagen; K ist durchdringender; die K,-Flachen sind besser und deutlicher
entwickelt; statistisch lasst sich eine Dominanz von K, beobachten.

Morphologisch konnte man K; als "radial joints” (AB-Kliifte) und K, als AC-Klulte
betrachten.

[ Verbindung mit dem Kz-System treten relativ oft Tensionsklifte en échelon (it (e
und/oder Carb gefiillt) auf.

Manchmal weisen diese en échelon-Kliifte (Abb. 66), die als Produkte von Bewegungsin-

terferenzen zu betrachten sind, auf.

Liste der verwendeten Abkirzungen

Ab Albit

Akz Akzessorien
Ank Ankerit

Ap Apatit

Bi Biotit

Carb Karbonat
Ce Calcit

Chl Chlorit
Ctd Chloritoid

Dol Dolomit

Fsp Feldspat

Gl Climmer

Ham Hamatit

Hgl Hellglimmer

Ki Kalifeldspat

MKkl Mikroklin

Mu Muskovit

Olig Oligoklas

Org organische Substanz
Pa Paragonit

Pa/Mu Paragonit/Muskovit
Phe Phengit

Plag Plagioklas

Pyro Pyrophyllit

Py Pyrit

Stilp Stilpnomelan

Tur Turmalin
Zir Zitkon
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