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Einleitung

Unter dem EinfluR plattentektonischer Modellvorstellungen fir das variskische
Orogen wurde das Grundgebirge NE-Bayerns wieder in den Mittelpunkt geologi-
schen Interesses gerickt. Von besonderem Interesse sind die Eklogite und deren
unmittelbares Nebengestein im Miinchberger Gneisgebiet in der saxothuringischen
Zone (KOSSMAT, 1927), da diese Gesteine wichtige Zeugen einer ehemaligen
Hochdruckmetamorphose und der wiederbelebten Deckenkonzepte sind (e.g. BEHR
et al.,, 1982; FRANKE, 1989). In den letzten zehn Jahren gewann das kristalline
Grundgebirge NE-Bayerns und somit auch das Minchberger Gneisgebiet stark an
Aufmerksamkeit, was durch die Vorerkundungsarbeiten und die Bohrlokationsfest-
legung in der Oberpfalz fir das Kontinentale Tiefbohrprogramm der Bundesrepublik
Deutschland (KTB) bedingt war. Dies fihrte zu einer Konzentration von geowissen-
schaftlichen Aktivitaten in diesem Gebiet, insbesondere im Raum des Zielgebietes
in der saxothuringisch-moldanubischen Grenzzone. Man vermutet hier eine geotek-
tonische Suturzone, die ein Schilisselgebiet fir die kontinentale Krustenentwick-
lung darstellt (KTB-Kolloquium, 1986).

Regionaler geologischer Uberblick

Das kristalline Grundgebirge im norddstlichen Bayern ist Teil des nordwestlichen
Randes der Bohmischen Masse. Dieses Gebiet wird vom saxothuringischen-molda-
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nubischen Teil des variskischen Orogens gebildet. Die Krustenstruktur ist durch
eine intensive variskische Uberschiebungstektonik gekennzeichnet (STETTNER,
1972; BEHR, 1983). Die geologischen Krustenabschnitte lassen sich aufgrund ihrer
unterschiedlichen tektonometamorphen Entwicklung klar gegeneinander unter-
scheiden. Obwohl nach der Auswertung der DECORP-Profile eine heftige Diskus-
sion um die strukturellen Vorstellungen entbrannt ist, gibt es Anzeichen daflr, dal
einige der Krustensegmente autochthon, andere allochthon sind (siehe zwecks
Diskussion: VOLLBRECHT et al., 1989; FRANKE, 1989a).
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Abb. 1: Geologische Ubersichtskarte der Miinchberger Gneismasse mit Eklogit-
lokalitdten (nach MATTHES et al., 1975).

Als allochthone Deckeneinheiten werden die Miinchberger Gneismasse (Minchber-
ger Gneisgebiet, Minchberger Deckenstapel), die Erbendorfer Grinschiefer Zone
(EGZ) und die Zone Erbendorf-VohenstrauB® (ZEV), die mit der Zone von Tepla-Taus
(ZTT) wahrscheinlich einen urspringlich zusammenhdngenden Deckenkomplex
bildeten, interpretiert (siehe KTB-Kolloquium, 1986) . Ein ausfihrlicher historisch-
geologischer Abri} Gber die Minchberger Gneismasse kann in OKRUSCH et al.
(1989a, 1991) nachgelesen werden. Der Deckencharakterdes Minchberger Gneis-
gebietes ist bereits seit Uber 80 Jahren Gegenstand-intensiver Diskussionen, (siehe
zwecks Uberblick OKRUSCH et al., 1991). In jingerer Zeit haben sich jedoch neue
Befunde fir eine Reinterpretation im Sinne eines mobilistischen, deckentekto--
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nischen Modells ergeben (u.a. BEHR et al., 1982; FRANKE, 1989; VOLLBRECHT
et al., 1989; OKRUSCH et al., 1989b). Das Minchberger Gneisgebiet (Abb. 1)
besteht aus mehreren Deckeneinheiten und ist auf die nicht- bis anchimetamorphen
Sedimente und Vulkanite der Thiringischen Fazies des Frankenwalder Paldozoi-
kums Uberschoben. Die Abfolge der Deckeneinheiten ist sowohl lithostratigraphisch
als auch metamorph invers zoniert. Die unterste Deckeneinheit wird von den anchi-
metamorphen Sedimenten und Vulkaniten der Bayerischen Fazies gebildet (WURM,
1961). Die anchimetamorphen Gesteine der Bayerischen und Thiringischen Fazies
sind nach biostratigraphischen Daten im héchsten Unterkarbon zwischen ca. 330
und 325 Ma deformiert worden (FRANKE, 1984). K-Ar Datierungen an Tonminera-
len der anchimetamorphen Sedimente stimmen mit diesem Alter Gberein (AHREND
et al. zitiert in FRANKE et al.,, 1992). Wahrend dieses Zeitraums ist es daher
wahrscheinlich zurfinalen Platznahmedes Minchberger Deckenstapels gekommen.

Uber der Bayerischen Fazies folgt die ca. 500 m méachtige Prasinit-Phyllit Serie. Im
Hangenden folgt, wie schon erwiahnt, die amphibolitfazielle ca. 1000 m méachtige
Randamphibolitserie (STETTNER, 1960), die fast ausschlieBlich aus Amphiboliten
mit untergeordneten metasedimentaren Einschaltungen, Kalksilikaten und
Marmoren, besteht (STETTNER, 1960). Die nachsthéhere Deckeneinheit, die eben-
falls amphibolitfazielle Liegendserie, besteht im wesentlichen aus Ortho- und
Paragneisen, sowie untergeordnet auch aus Metabasiten. Die héchste Deckenein-
heit, die Hangendserie, besteht aus einer Wechselfolge von Amphiboliten, Horn-
blende-Bandergneisen, Marmoren, Kalksilikatfelsen, Paragneisen und unterge-
ordneten Eklogiten (STETTNER, 1960). Die Eklogite konzentrieren sich hauptsach-
lich in der tektonischen Grenzzone zwischen Hangendserie und Liegendserie.
STETTNER (1960) interpretierte sie deshalb als tektonische Schuppen. Da die
schlechten AufschluBverhaltnisse jedoch keine eindeutige Aussage diesbezuglich
zulieBen, wurde 1969 eine Kernbohrung am Bergricken des WeiBenstein in
Stammbach durchgefuihrt (Abb. 1). Anhand des Bohrkerns konnten Aussagen Gber
die petrographisch-geochemische Beschaffenheit, die Machtigkeit und die
Verbandsverhaitnisse der Eklogite mit dem Nebengestein am Weienstein gemacht
werden. So berichteten MATTHES et al. (1974), daB die Eklogite konkordante, z.T.
nur zentimeter-machtige Lagen und Linsenin den Metasedimenten (Paragneise) der
Hangendserie darstellen und somit in situ gebildet worden sind (Abb. 2). Demnach
soliten die begleitenden Metasedimente zusammen mit den Eklogiten eine friihe
Hochdruckmetamorphose erfahren haben. Das dies der Fall ist, belegten BLUMEL
(1986) und KLEMD et al. (1989, 1991) durch die Entdeckung von Hochdruck-
relikten in den Metasedimenten der Hangendserie.

Das Hochdruck-Metamorphosealter der dunklen Eklogite liegt bei ungeféahr 390 Ma,
was durch eine Sm-Nd und eine Rb-Sr Gesamtgesteins-lsochrone (STOSCH &
LUGMAIR, 1990) und durch Ar-Ar Datierungen an 3T-Phengiten (KREUZER &
SEIDEL, 1989) belegt ist. Die nachfolgende amphibolitfazielle Metamorphose der
Eklogite und ihre Nebengesteine wurden durch zahireiche Arbeiten auf etwa 380
Ma datiert (e.g. SCHUSSLER et al., 1986; KREUZER et al., 1989; KREUZER &
SEIDEL, 1989; STOSCH & LUGMAIR, 1990).
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Abb. 2: Vereinfachtes Bohrprofil durch die Eklogite und Metasedimente (nach
MATTHES et al., 1974). 1 = Eklogite; 2 = Eklogite mit mehr als 50 prozen-
tiger Uberpragung; 3 = Amphibolite; 4 = Pegmatite; 5 = Gneis (gn); 6 =
Gneis (Ksgn); 7 Gneiss (kgn); 8 = Lamprophyr; Abkirzungen siehe Text.
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Petrographie der Metasedimente

Die Metasedimente wurden ausschlieBlich aus der WeiRenstein-Bohrung untersucht
(Abb. 2).

Chlorit-Muskovit-Plagioklas Gneise {pc) stehen im Bohrprofil zwischen 76,5 - 77 m
und 80,6 - 83,8 m an (siehe Profil in MATTHES et al., 1974 und Abb. 2). Der

Mineralbestand dieser Gneise besteht aus folgenden Hauptgemengteilen: Quarz-
Plagioklas-Kalifeldspat-Hellglimmer-Chlorit-Klinozoisit. Als Akzessorien treten
Titanit, Apatit, Zirkon und limenit auf.

Gebanderte Granat-Biotit-Muskovit-Plagiokias Gneise {gn) stehen im streifigen
Wechsel mit Eklogitlagen. Gn steht im Bohrprofil zwischen 83,8 - 87,3 und 123,1
- 124 m, sowie unterhalb 140 m an (siehe Profil in MATTHES et al., 1974; und
Abb. 2). Die hdufige Wechsellagerung mit Eklogitlagen erlaubt eine Untersuchung
der Kontaktzonen von Gneis und Eklogit. Der Mineralbestand der hier untersuchten
Gneise besteht aus folgenden Hauptgemengteilen: Quarz-Plagioklas-Granat-Hell-
glimmer(Phengit)-Biotit + Chlorit.

Abb. 3: Tektonisch ungestdrter Kontakt zwischen Eklogit (unten) und Gneis (gn).
Symplektite von Na-Augit und Plagioklas nach Omphacit (Sy). Weiterhin
Granat (Ga) und Phengit (Ph), der von Biotit (Bi) und Quarz verdrangt wird.
(Probe 563, 124,85 m; 50 X VergroRerung; aus KLEMD et al., 1991).

Eines der wichtigsten Nebengemengteile sind seltene Pseudomorphosen nach
Omphacit. Man beobachtet Symplektitverwachsungen von Na-Augit, Plagioklas
und Quarz (Abb. 3). Weiterhin bildet der Plagioklas Verwachsungen mit wurm-
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artigem Quarz und Biotitschippchen, wie sie GRIFFIN (1987) in Hochdrucksedi-
menten der Western gneiss region (Norwegen) beschreibt und als Pseudomor-
phosen nach jadeitischem Klinopyroxen interpretiert. Rutilkérner, werden haufig
von Titanit oder limenit ummantelt. Subidioblastischer Klinozoisit besitzt oft einen
Orthitkern. Weitere Akzessorien sind Monazit, Zirkon, Apatit und selten xenoblasti-
scher sekundérer Calcit.

Metapelitische Gneise (kgn, ksgn) stehen im Bohrprofil zwischen 159 und 173,8

m an. Sie besitzen hohere Al-Gehalte als die gebdanderten Gneise (gn), was sich in
der zusatzlichen Bildung von Disthen und Staurolith auswirkt (MATTHES et al.,
1974, KLEMD et al.,, 1991; s.u.). Weiterhin zeigen sie, bis auf eine dinne Granat-
amphibolitlage bei 172,5 m, keine Wechsellagerung mit Eklogiten. Die Kontaktzo-
nen zu den angrenzenden Gneisen (gn) bei 159 und 173,8 m sind geschert. Der
Mineralbestand besteht aus folgenden Hauptgemengteilen: Quarz-Granat-Phengit-
Biotit-Disthen + Staurolith.

Als Nebengemengteile kommen vor allem Zirkon, Rutil, Apatit und Graphit vor, die
zurprimaren Hochdruckparagenese gehoren. Fibroblastischer Korund verdrangtden
primaren Disthen in den Al-reichen Knollen. Sehr viel jinger sind sekundéare xeno-
blastische Sulfide (Magnetkies, Kupferkies und Pyrit) und Calcite, die hdufig auf
Rissen oder unregelmaRig Uber das Geflige verteilt auftreten.

Texturmerkmale

Die Metapelite (kgn, ksgn) besitzen haufig differentielle Wechsellagerungen von
Quarz-Plagioklas- und Al-Silikat reichen Partien, was texturell typisch fir Gneise
ist. Es kann nicht mit Sicherheit gezeigt werden, ob es sich hierbei um primar
sedimentologisch angelegte chemische Unterschiede oder um eine Differenzierung
wahrend der Deformation/Metamorphose handelt. Deutlich 1aBt sich eine dltere
Schieferung erkennen, die durch die bevorzugte Einregelung vieler Minerale (s.o.)
definiert wird. Die Minerallineation, die unter amphibolitfaziellen Bedingungen
gebildet worden ist, entspricht L2 nach BEHR (1983) und L1 nach FRANKE et al.
(1992). Teilweise ist diese Schieferung im mm-Bereich gefaltet worden. Dieses
Geflge geht oft in ein blastomylonitisches Geflige mit einer Paralleltextur Uber,
was auf eine starke deformative Uberpragung (Scherung) wahrend der amphibolit-
faziellen Metamorphose schlieBen |aBt. Hier liegen die Quarze mehrheitlich als
Disken vor, wohingegen die Granate meistens zerbrochen sind, was auf nicht zu
hohe Temperaturen schlieBen |1aRt. Diskenquarze wurden in frihen Arbeiten (e.g.
BEHR et al., 1971) als eindeutiges Anzeichen fiir das Vorkommen von Granuliten
interpretiert. Jedoch zeigen neuere Arbeiten, da® solch ein blastomylonitisches
Geflge durch eine Rekristallisation von feingescherten Gesteinen (Mylonitisierung)
unter grinschiefer- bis granulitfaziellen Bedingungen hervorgerufen werden kann
(e.g. PARK, 1983). Die Disthen + Staurolith fihrenden Gneise sind wie die
Bandergneise (gn) auch von einer pervasiven Mylonitisierung erfal3t worden, was
sich in dem blastomylonitischem Geflge beider Gesteinstypen ausdrickt. Ein
spateres nachfolgendes Ereignis fihrte zur gelegentlichen Kleinfdltelung der
Hauptschieferung. Rekristallisationsmerkmale werden durch polygonale-interne
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Pflastergefiige mit ausgepragten Tripelpunkten der Quarze und Plagioklase und
durch Polygonisierungseffekte an den Schichtsilikaten deutlich. Die Kontakte zu
den eklogitogenen Nebengestein zeigen sowohl Anzeichen fir die beschriebene
Scherungstektonik (Abb. 12 in MATTHES et al., 1974), als auch nicht-tektonische,
stark rekristallisierte kontinuierliche Ubergénge (Abb. 3; siehe auch Abb. 5 und 6
in MATTHES et al., 1974). Die nicht von der Scherungstektonik erfalten Kontakte
stellen primar angelegte Wechsellagerungen von eklogitogenen Lagen und
Sedimenten dar, was schon 1974 von MATTHES et al. (1974) erkannt worden ist.

Mineraichemi r Gneise

Die Mineralchemie der verschiedenen Gneise ist untereinander sehr dhnlich und soll
daher hier gemeinsam diskutiert werden. Reprasentative Mineralanalysen sowie
Details der Formelberechnung sind in KLEMD et al., (1991) und KLEMD (1993)
aufgeflhrt. Abklirzungen von Mineralen erfolgten, wenn nicht anders vermerkt
nach KRETZ (1983).

Granat

Die Granate der Metasedimente sind Almandin-betont (54 - 76 Mol.%) mit einer
Pyrop-Komponente zwischen 17 und 39 Mol.%. Die Spessartin- und Andradit-
Komponente ist immer kleiner als 5 Mol.%, wahrend die Grossular-Komponente,
je nach dem Ca-Gehalt des Gesamtgesteins, zwischen O und 17 Mol.% schwankt.
Auch BROWN & FORBES (1986) und LAPPIN & SMITH (1978) beschrieben hoch-
druckfazielle Granate mit dhnlich-geringen Ca-Gehalt, was auch sie auf den
niedrigen Ca-Gesamtchemismus der Gesteine zuriickfiihren. Ausnahmen bilden hier
allerdings die Granate der Proben 563 und 785 (beide gn), die hohe Grossular-
gehalte zwischen 20 und 32 Mol.% besitzen. Hierbei muB erwdhnt werden, daB
die Probe 563 an Eklogit und die Probe 785 an Kalksilikatlagen angrenzen. In dem
Dinnschliff der letzteren Probe ist weiterhin noch zu beobachten, daB die Granate
mit zunehmendem Abstand (> 3 mm) von den Kalksilikaten Grossular-Komponen-
ten um 5 Mol. % besitzen. Die Pyrop-Komponente der Granate schwankt zwischen
20 und 40 Mol.%, was der Pyrop-Komponente in den benachbarten Eklogiten
entspricht. Die meisten Granate der Metasedimente zeigen im Gegensatz zu den
Granaten aus den Eklogiten zum Rand hin abnehmende Mg/Fe-Verhaltnisse, wohin-
gegen Spessartin- und Grossular-Komponenten weitestgehend homogen sind.
Seltener sind prograde Zonierungen mit zunehmenden Mg/Fe-Verhaltnissen zum
Rand hin zu beobachten (Abb. 4). Dies zeigt, daB die Volumendiffusion in den
Granaten der Eklogite langsamer war als in den meisten benachbarten Gneisen
(e.g. BOHLEN, 1987). Die Grossular-Komponente verhdlt sich auch hier weitest-
gehend homogen, nur selten ist ein leichter Anstieg zum Rand hin zu beobachten
(Abb. 4).

Einige Granate zeigen relativ homogene Kerne in bezug auf ein hohes Mg/Fe-Ver-
héltnis, zum Rand hin fallen die Mg/Fe-Verhaltnisse jedoch plétzlich ab, was sich
wahrscheinlich wiahrend der amphibolitfaziellen Uberpragung ereignet hat. Dies ist
sicherlich eine Granat-konsumierende Reaktion in Bezug auf Biotit, da der Biotit
gegeniber dem Granat stets mehr Mg einbaut (e.g. YARDLEY, 1989). Granat-
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relikte, die fast vollstandig von Biotit + Disthen verdrangt worden sind, besitzen
sehr geringe Mg-Gehalte zwischen 15 und 20 Mol.%. Die Granate der Proben 563
und vor allem 785 zeigen ein anderes Verhalten. In dem Schliff 785 beobachtete
ich Granate im Abstand von ca. 5 mm zu den benachbarten Kalksilikaten, mit den
oben beschriebenen zum Rand hin leicht abfallenden Mg/Fe-Verhdltnissen. Granate,
die naher an den Kalksilikaten liegen, besitzen jedoch eine typisch prograde
Zonierung mit hohen Ca-Gehalten (bis zu 30 Mol.%) im Kern, analog zu den
Granaten der Eklogite.
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Abb. 4: Zonierungsprofile der Granate in den Proben 790 (172,85 m), 910
(196,15 m) und 758 (165,93 m). GROSS = Grossular; ALM = Almandin;
SPESS = Spessartin; PYR = Pyrope (nach KLEMD et al.,, 1991).

Hier liegen also klar chemische Ungleichgewichte zwischen den Granatdomanen
innerhalb einzelner Proben vor. In diesem Zusammenhang sei angemerkt, daR
KLEMD et al. (1992a, b) anhand von FluideinschluBuntersuchungen in diesen
Gneisen starke Fluidgradienten selbst in lokalen Bereichen nachweisen konnten.
Die unterschiedlichen chemischen Gradienten zwischen den Granaten kénnen so
erklart werden, daB an der Granat-bildenden Reaktion Ca-reiche Minerale (z.B.
An-reiche Plagioklase) beteiligt gewesen sein missen, die den Ubrigen Metasedi-
menten, die nicht im unmittelbaren Kontakt zum Eklogit oder Kalksilikat-Ein-
lagerungen stehen, nicht zur Verfigung gestanden haben. Einen metasomatischen
Massentransfer (hohe Fluidaktivitdt) von Ca aus den Kalksilikaten in die unmittelbar
benachbarten Metasedimente vor der Hochdruckmetamorphose kann allerdings
nicht ausgeschaltet werden.
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Waihrend der Hochdruckmetamorphose ist so ein ProzeB jedoch nur sehr schwer
vorstellbar, da die Ca-reichen Granate im Gegensatz zu weiter entfernten Ca-armen
Granaten ihre prograde Zonierung beibehalten haben, was auf niedrige/unter-
schiedliche Fluidaktivitdten in diesen Bereichen schlieBen |13R8t. Die Granate der
Probe 785 zeigen hdufig einen Kern mit 30 Mol.% Grossular-Komponente,
wohingegen der Randbereich der Granate nur 20 - 26 Mol.% besitzt, was einer-
seits auf ' Ungleichgewichtseinstellungen (unvollstindige Volumendiffusion),
andererseits auf verschiedene Stadien der Hochdruckmetamorphose hinweisen
kénnte. In Probe 731 sind sowohl prograde als auch retrograd zonierte Granate im
cm-Bereich zu beobachten, was auch auf chemische Ungleichgewichte hindeutet.
Auf unvollstandige Volumendiffusion deuten auch Inkonsistenzen in den Profilen
nahe an Phengit- und Biotiteinschliissen, was auf einen Fe- und Mg-Austausch
zwischen Granat und Glimmern wiahrend des retrograden Prozesses zuriickzufiihren
ist (TRACY, 1982).

Klinopyroxen

In den Gneisen wurde Klinopyroxen nur in der Probe 563 beobachtet. Hier bildet
er, zusammen mit Oligoklas und Quarz, Symplektit-Pseudomorphosen nach
Omphacit aus. In anderen Gneisen (e.g. 711) beinhalten die Pseudomorphosen
nach Omphacit nur noch unregelmédBige Verwachsungen von Oligoklas und
myrmekitartigen Quarz, die von Biotit durchsetzt sind. Die Klinopyroxene sind Na-
Augite nach der Klassifikation von ESSENE & FYFE (1963).

Hellglimmer

Bei den hier untersuchten Hellglimmern handelt es sich fast ausnahmslos um
Phengite. Der Si-Gehalt der Phengite reagiert auf Druckdnderungen wahrend der
Metamorphose (e.g. MASSONNE & SCHREYER, 1987) infolge des Austausches

AV + AV -siV 4+ (Fe, Mg)V'.

Wihrend der Si-Gehalt mit zunehmendem Metamorphosegrad steigt, féllt das
Na/(Na + K)-Verhaltnis (GUIDOTTI, 1984).

Die hier untersuchten texturell unterschiedlichen Phengite der Metasedimente
zeigen einen unterschiedlichen Chemismus in Bezug auf den Si-Gehalt und das
Na/(Na + K)Verhdltnis. Die texturell unterschiedlichen Phengite besitzen auch
unterschiedliche Al/Si-Gehalte. Drei von der Zusammensetzung her unterschiedli-
che Gruppen kénnen unterschieden werden (KLEMD et al., 1991): Die erste
Gruppe mit den hochsten Si-Gehalten von 3,35 bis 3,45 p.f.u. reprasentiert die
Hochdruckmetamorphose und wurde nur in Phengiten gefunden, die entweder als
Einschliisse in Granat oder als Kerne von grobkérnigen Porphyroblasten vorkom-
men. Besonders in stark amphibolitfaziel, re-equilibrierten Proben findet sich die
zweite Gruppe der Phengite mit 3,2 bis 3,3 p.f.u. wieder. Die dritte Gruppe
spiegelt mit Si-Gehalten zwischen 3,0 und 3,15 p.f.u. grinschieferfazielle
Bedingungen wieder. Einige dieser Hellglimmer besitzen also keine phengitische
Substitution und sind daher als Muskovite zu klassifizieren. Sie bilden entweder
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Serizit-Verwachsungen nach primédren Phengit oder kommen als mittelkérnige
Schuppen in stark re-equilibrierten Proben vor. Diese Klassifizierung der Hell-
glimmer wird durch das (Na/(Na+ Al))/Si  -Diagramm (Abb. 5) unterstitzt. In
diesem Diagramm finden wir dieselbe Klassifikation der texturell verschiedenen
Gruppen wieder. Die Gruppe mit dem héchsten Si-Gehalt zeigt die niedrigsten
Na/(Na + K)-Verhéltnisse und umgekehrt. Wie schon oben erwdhnt, sind die
Phengite farblose, mit Ausnahme von Phengiten der Probe 910, die einen gelb-
lichen Pleochroismus aufweisen (s.0.). Diese Phengite besitzen einen sehr hohen
Fe-Gehalt zwischen 0,4 und 0,7 Fe,, p.f.u., der in den anderen Phengiten nicht
beobachtet worden ist.
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Abb. 5: (Na/(Na+K))/Si,,-Korrelationsdiagramm der Hell-
glimmer (Geschlossene Symbole = Kernzusammen-
setzung; offene Symbole = Randzusammensetzung;
Kreuze und Dreiecke = Einschlisse in Granat; halb-
gefilite Dreiecke = reliktische Phengite; Sterne =
Muskowit, der Phengit verdrangt).

Biotit

Samtliche texturell verschiedenen Generationen der Biotite zeigen keine Zonierung
und nur wenige chemische Unterschiede auf. Zur Darstellung von evtl. chemischen
Unterschieden wurde das Siderophyllit-Eastonit-Annit-Phlogopit-Diagramm der
"idealen Biotit-Ebene” von GUIDOTT! (1984) herangezogen. Die meisten Biotite

246



besitzen eine AlV'-Konzentration von 0,2 bis 0,45 und ein X(Mg) von 0,42 bis 0,62
(Abb. 6).
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Abb. 6: Chemische Zusammensetzung der Biotite in der
"idealen Biotit-Ebene” von GUIDOTTI (1984).

Die texturell primar erscheinenden Biotite besitzen héhere AIV-Konzentrationen, die
zwischen 0,68 und 0,83 schwanken. Nach GUIDOTTI (1984) sollen Biotite aus
typischen Muskovit-fihrenden, amphibolitfaziellen Metapeliten AIV-Konzentratio-
nen zwischen 0,7 und 1,0 p.f.u.- und ein X(Mg) von 0,3 bis 1,0 aufweisen.
Jedoch zeigen die Biotite, die durch den Zusammenbruch von Phengit und/oder
Granat entstanden sind, sowie auch einige texturell primare Biotite, klar niedrigere
AlI'V-Werte unter 0,7 (Abb. 6). Dies kénnte Ungleichgewichte zwischen amphibolit-
faziellen Phengiten und Biotiten andeuten und ist fir die Thermobarometrie von
groBer Wichtigkeit.

Staurolith

Die Staurolithe sind leicht zoniert, wobei die Kerne Anreicherungen von Fe und Zn
zeigen, wahrend die Rander Anreicherungen von Mg aufweisen. Nach THOMPSON
(1976) ist dies ein Hinweis auf eine prograde Temperaturentwicklung, wahrend
einer amphibolitfaziellen Metamorphose. Das Mg/(Mg + Fe)-Verhéltnis schwankt
zwischen 0,2 und 0,24 p.f.u.- und liegt daher im Bereich von Mitteldruckamphi-
bolit-faziellen Staurolithen (z.B. HOLDAWAY et al., 1986). Der Zn-Gehaltist etwas
héher als der von amphibolitfaziellen Staurolithen, jedoch nicht hoch genug, um
das Stabilitdatsfeld zu vergroRern (e.g. SPEAR & FRANZ, 1986).
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Plagioklas

Neben Na, Ca, K, Al, und Si wurde nur noch Fe in signifikanten Mengen (0,02 bis
0,22 Gew.% FeO) ermittelt. Fe2* wurde der Tetraederposition zugeordnet, auf
eine Fe3+-Abschétzung wurde verzichtet. Alle Plagioklase wurden auf einen
moglichen Zonarbau hin untersucht. Hierbei wurden haufig auch semiquantitative
Scans an den Plagioklasen durchgefiihrt. Dieses Verfahren erméglicht eine relativ
schnelle Abschatzung GUber mégliche unterschiedliche Zonierungsprofile innerhalb
eines Schliffes. Die Plagioklase zeigen einen oft nur schwach ausgebildeten
normalen Zonarbau, wobei der An-Gehalt des Kerns zwischen 14 und 30 Mol. %,
der des Randes zwischen 12 und 25 Mol.% variiert. Der Plagioklas in den sym-
plektitischen Pseudomorphosen nach Omphacit besitzt einen An-Gehalt zwischen
14,3 und 15,5 Mol.%, wdhrend der An-Gehalt des Plagioklases, der beim
Zusammenbruch des Phengits entsteht, zwischen 14 und 20 Mol.% schwankt. Nur
selten wird der Plagioklas von einem Ab-reicherem (An = 4,15) Plagioklas
verdrangt. Jedoch enthalten die Proben, die unterhalb der amphibolitfaziellen
Metamorphose re-equilibrierten (Probe 388) einen Plagioklas mit einem An-Gehalt
zwischen 3 und 9 Mol.%. Diese Plagioklase sind nur leicht zoniert, zeigen jedoch
einen inversen Zonarbau. Der Orthoklas-Gehalt bei fast allen Plagioklasen liegt
unter 1 Mol.%. Bei Plagioklasen die durch den Phengit-Zerfall entstehen, wird
dieser Wert jedoch Uberschritten.

Chlorit

Primérer Chlorit konnte nur in Probe 388 nachgewiesen werden. Die anderen
Chlorite sind Alterationsprodukte von Phengit, Biotit und Staurolith. Die Al'V-werte
der meisten Chlorite schwanken zwischen 2,2 und 2,8 Mol. %, wahrend die
X(Mg)-Werte zwischen 0,04 und 0,48 p.f.u. schwanken. Diese Chlorite fallen in
das Rhipidolitfeld nach HEY’s (1954) Klassifikation. Die Chlorite der Probe 412
verdrdangen Phengit und zeigen héhere X(Mg)-Werte, die zwischen 0,53 und 0,54
p.f.u. schwanken. Extrem niedrige X(Mg)-Werte mit relativ geringen AlV-Werten
(1,8 bis 2,0 p.f.u.) zeigen die sekunddre Chlorite der Probe 910. In demselben
Schliff finden sich jedoch auch Chlorite mit rhipidolitischer Zusammensetzung, was
klar ein chemisches Ungleichgewicht zwischen den beiden Chlorittypen anzeigt. Ein
Weg, das Gleichgewicht wieder herzustellen, ware ein interkristalliner Fe-Mg
Austausch zwischen den Chloriten oder ein Kationenaustausch mit der fluiden
Phase, was eine intrakristalline Diffusion vorrausetzt. Intra- und interkristalline
Diffusionsprozesse sind jedoch offensichtlich viel langsamer sind als der Her-
aushebungsprozess der Gesteine.

Metamorphosebedingungen_der Gneise

Hochdruckrelikte und Abbaureaktionen

Die mit den Eklogiten wechsellagernden Gneise zeigen, wie schon beschrieben,
trotz Deformation und Anwesenheit einer fluiden Phase Relikte einer frihen
eklogitfaziellen Metamorphose (KLEMD et al., 1991):
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Die Gneise besitzen Phengitrelikte und Phengiteinschlisse in Granat mit bis
zu 3,45 Si p.f.u.; niedriggradige Phengite in diesen Gesteinen haben weit
geringere Si-Gehalte bis zu 3,0 p.f.u.. Phengit wird normalerweise von Biotit
und Plagioklas und Muskovit verdrangt.

Weiterhin besitzen die Gneise Symplektit-Pseudomorphosen von Na-Augit
(9 Mol.% Jadeit-Komponente) und Oligoklas nach Omphacit, sowie
Symplektit-artige Verwachsungen von Oligoklas, Quarz und Biotit. Ahnliche
Symplektitbildungen wurden von GRIFFIN (1987) beschrieben. KLEMD et al.
(1991) formulierten folgende theoretische Omphacit-Abbaureaktion, beider
allerdings Zoisit und Disthen nicht mehr beobachtet worden sind:

Omphacit(Jdgy) + Zoisit + Disthen + Quarz
= Oligoklas(An,g) + Na-Augit(Jdg)

Die oft enge texturelle Assoziation von Oligoklas, Biotit und Phengit deuten
allerdings eher auf die Reaktion:

Phengit + Omphacit + Disthen + Quarz = Biotit + Oligoklas + Na-Augit

Die Gneise besitzen hochdruckfazielle Reliktgranate und Granatkerne mit
einer Pyropkomponente von 40 Mol.% analog der Pyropkomponente der
Granate der benachbarten Eklogite, obwohl das Fe/Mg-Verhdltnis der
Metasedimente nur halb so groR ist wie das der Eklogite. Wahrend der
amphibolitfaziellen Uberpragung wurden folgende Abbaureaktionen be-
obachtet:

Phengit + Granat (GrossygPyr,gAlmgeSpessy;) + Disthen | = Biotit +
Granat (GrossygPyr,5Alm,,Spessy,) + Quarz + Disthen Il + H,0

Eine dhnliche retrograde Abbaureaktion unter Bildung von Phlogopit anstatt
des Biotits, wurde von CHOPIN (1984) an Pyrop-reichen Granaten der
ultrahochdruckfaziellen Pyropquarzite des Dora Maira Massivs (West-Alpen)
beobachtet. Diese Reaktion ist in einem AFM-Diagramm (Abb. 7) veran-
schaulicht. Hierbei erscheint die Gibbsche Phasenregel fir die Mineralpara-
genese der amphibolitfazielle Uberpragung unter divarianten Bedingungen
verletzt zu sein, da neben Granat-Biotit-Disthen noch Staurolith als vierte
Phase auftaucht. Diese 4-Phasen Paragenese ist in Anwesenheit einer
reinen, wassrigen fluiden Phase univariant. Es gibt drei Méglichkeiten,
dieses Auftreten von vier stabilen Phasen zu erldutern (GIARAMITA & DAY,
1991):

1. Die Gleichgewichtsbeziehungen der vier Phasen unter-
einander sind gestort;

2. Extrakomponenten, die nichtim KFMASH-System repra-
sentiert sind, ermdglichen die Stabilitdt einer Extraphase;

3. Ein Reaktionsverhéltnis besteht zwischen den einzelnen
Phasen.
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Abb. 7: AFM-Projektion mit der Darstellung der
Abbaureaktion von Pyrop-reichem Granat in
Probe 731. Geschlossene Kreise und durch-
gezogene Linien = eklogitfazielle Bedingun-
gen; Offene Kreise und gestrichelte Linien =
amphibolitfazielle Bedingungen.

Eine Verdrangung bzw. ein Reaktionsverhaltnis der vier Minerale untereinander ist
zumindest optisch nicht zu beobachten. Daher werden die beiden ersten Mdglich-
keiten favorisiert. Die erste Mdglichkeit wird durch fehlende Gleichgewichtsein-
stellung, zwischen Biotit und Granat, unterstitzt, Dies wird deutlich bei der
Anwendung des Granat-Biotit-Thermometers (siehe unten). Aber auch die zweite
Moéglichkeit muB berlicksichtigt werden, da Granat mit Ca und Mn und Staurolith
mit ZnO zusatzliche Komponenten enthalten, die nicht durch das KFMASH-System
reprasentiert werden.

Die AFM-Projektion wurde mit theoretischem Muskovit als Projektionspunkt
konstruiert (Abb. 7). Daher ist die Darstellung von Phengit in der eklogitfaziellen
Paragenese nicht ganz unkritisch. Jedoch handelt es sich hier um Phengite mit
einer relativ hohen Tschermakit-Substitution und die Verdrangungsreaktion wird
anschaulich vom AFM-Diagramm beschrieben.

P-T Abschétzung der eklogitfaziellen Metamorphose der Gneise

Viele der Gneise besitzen neben Granat und Phengit auch Disthen, Quarz, und
Zoisit, jedoch wurde Lawsonit nicht beobachtet. Daher ergibt die Anwendung
dieser univarianten Gleichgewichtskurve Minimumtemperaturen von 490° C bei 15
Kbar und 600° C bei 25 Kbar (Abb. 8):

Lawsonit = Disthen + Zoisit + Quarz + H,0
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unter der Voraussetzung, daR a0 = 1ist, daher P, = Ph20 (CHATTERJEE et
al., 1984; Kurve 8). Sollte a,, < 1 sein, wirde die Kurve geringere Temperatu-
ren anzeigen. Die Abwesenheit von migmatitischen Texturen in den Metasedimen-
ten erlaubt die Bestimmung der Maximumtemperaturen durch die Anwendung der
Schmelzkurven (Abb. 8):

Muskovit + Jadeit + Quarz + H,0 = Paragonit + Schmelze (L)
Muskovit + Albit + Quarz + H,0 = Paragonit + Schmelze (L)

Diese beiden Schmelzkurven (Kurven 9 und 10 in Abb. 8) sind allerdings nicht
experimentell ermittelt worden, sondernanhand von thermodynamischen Datensat-
zen errechnet worden (THOMPSON & ALGOR, 1977; THOMPSON & TRACY,
1979). Beiay,o < 1ergeben sich jedoch héhere Minimumtemperaturen. Weiterhin
wurde versucht, das von der H,0-Aktivitdt unabhéngige Granat-Phengit-Thermo-
meter (GREEN & HELLMAN, 1982) anzuwenden. Dieses Geothermometer beruht
aufdemFe?* /Mg-Austausch-Gleichgewicht zwischen Granat und Phengit. Obwohl
relativ viele Phengiteinschlisse im Granat mit der Mikrosonde untersucht worden
sind, wurden nur die Phengite mit hohen Si-Gehalten (> 6.6 p.f.u.) in prograd
zonierten Granaten mit hohen Pyropgehalten (> 30 Mol.%) zur Thermometrie her-
angezogen, um damit einen madglichen Fe“/Mg-Austausch wadhrend der Heraus-
hebung weitestgehend auszuschlieBen. Die mg-Werte (100 *Mg0O/(MgO + FeO)) der
untersuchten Proben zeigen Werte zwischen 40 und 50 und liegen damit in der
Kalibrierung fir pelitische Schiefer. Daher wurde die Temperaturberechnung durch
die Gleichung

T (°K) = 5680 + 0,036(bar)/Inky + 4,48

vollzogen. Die berechneten Ky-Werte von vier Mineralpaaren schwanken zwischen
5,39 und 6,53, was auf Temperaturen zwischen 670 und 690° C bei 15 Kbar und
zwischen 690 und 720° C bei 20 Kbar schlieBen |1aRt, vorausgesetzt, daR alles Fe
als Fe2* im Granat und Phengit vorkommt. Dies ist jedoch héchst unwahrschein-
lich. Bei Anwendung des Verfahrens Fe2* - Si- 6 - Mg - Ti von SCHLIESTEDT
(1986), das auf der Summe von 12 Kationen ohne K, Na, Ba und Ca basiert,
ergeben sichmitdiesen neu ermittelten Fe2*-Werten KD-Werte zwischen 9,15 und
12,13. Daraus ergeben sich Temperaturen zwischen 620 und 660° C bei 15 Kbar
und zwischen 640 und 680° C bei 20 Kbar. Eine genaue Druck-Abschatzung der
Hochdruckmetamorphose ist mit den Mineralrelikten nicht méglich.

Metamorphosebedingungen der amphibolitfaziellen l']bgrgrﬁgung

Die amphibolitfazielle Uberpragung driickt sich in allen Gesteinsarten mit Aus-
nahme der low-stress Gebiete durch eine dominante mylonitische Schieferung (S,)
aus. Wahrend der D,-Deformation, die regional in der gesamten Minchberger
Gneissmasse agierte (BEHR, 1983; FRANKE et al., 1992) wurden die hochdruckfa-
ziellen Mineralparagenesen durch amphibolitfazielle iberpragt. Diese Merkmale
weisen auf ein eigenstandiges tektonisch-metamorphes Ereignis hin.
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Abb. 8: P-T-Diagramm fir die Metamorphose-Entwicklung der Eklogite (nach
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KLEMD, 1989) und Gneise in der Minchberger Gneismasse. Kreuzschraffier-
tes Feld = hohe H,0-Aktivitat, schrégstraffiertes Feld = niedrige H,0-Akti-
vitadt der hochdruckfaziellen Metamorphose. Punktiertes Feld = P-T-Bedin-
gungen der amphibolitfaziellen Uberpragung. (7 - HOLLAND, 1979a; 6 und
6a - GASPARIK, 1985; weitere Reaktionen und Abklrzungen siehe Text).



Im folgenden wird nun versucht, dieses Ereignis anhand von P-T-Abschatzungen
zu charakterisieren. Wahrend der amphibolitfaziellen Uberpragung ist die Wasser-
aktivitdt sehr hoch gewesen, was sich durch starke Abbaureaktionen der priméren
Hochdruckphasen der Eklogite im Kontakt mit den Gneisen ausdrickt. Die hierzu
bendtigte wassrige fluide Phase stammt aus den unten aufgefihrten Entwasse-
rungsreaktionen in den Gneisen. Diese Beobachtungen wurden durch Fluidein-
schluB-Untersuchungen an Eklogiten und Metasedimenten unterstitzt. Als erstes
sollendie P-T-Bedingungen anhand von experimentell bestimmten und thermodyna-
misch berechneten kontinuierlichen und diskontinuierlichen Transferreaktionen
eingeengt werden (Abb. 8). Daraufhin wird anhand von Austauschreaktionen
versucht, diese Ergebnisse zu prazisieren und zu Gberprifen (KLEMD et al., 1991;
KLEMD 1993).

Wihrend der Heraushebung wurde die obere Stabilitatskurve von Oligoklas (An,)
durchkreuzt, daher liegen die Drucke wahrend der amphibolitfaziellen Uberpragung
bei Abwesenheit von Plagioklas (An,,,) + Disthen + Zoisit unterhalb des
divarianten Gleichgewichtes (Abb. 81 Kurve 11):

Plagioklas + Zoisit + Disthen + Quarz = Plagioklas (An,5) + H,0

das von GOLDSMITH (1982) experimentell bestimmt worden ist. Die Entwasse-
rungsreaktion zeigt bei 500° C einen max. Druck von 8,5 Kbar und bei 600° C
einen max. Druck von 10,5 Kbar. Minimumdrucke liegen bei ca. 6 Kbar bei 610°
C, wie die untere Stabilitdtsgrenze von Disthen anzeigt (HOLDAWAY, 1971). Eine
weitere Druckabschdtzung von etwa 8 Kbar bei 600° C ergibt sich anhand des
Jadeitgehaltes (bis zu 9 Mol.%) des symplektitischen Na-Augites, der eng mit
Oligoklas (An_,5) und Quarz verwachsen ist (Kurve 6b). Hierbei handelt es sich
um eine Gleichgewichtsabschdtzung, vorausgesetzt, daB sich die drei Mineral-
phasen im thermodynamischen Gleichgewicht befinden (HOLLAND, 1980).

Die Temperatur der amphibolitfaziellen Uberpragung liegt im Stabilitatsfeld von
Phengit + Biotit + Granat + Aluminosilikat + Staurolith mit den UberschuBpha-
sen Oligoklas, Quarz und H,0. Das A’KF-Diagramm (Abb. 9) verdeutlicht diese
Phasenbeziehung in den Disthen + Staurolith-fihrenden Gneisen.

Der Gesamtchemismus der Gneise féllt in das 3-Phasenfeld Disthen-Biotit-Stauro-
lith, wobei alle Analysen sehr nahe beim Biotit liegen, was auf eine relative
Al-Armut deutet (Abb. 9). Aufgrund dieser Al-Armut kommt es nur selten zur
Ausbildung von Disthen und Staurolith neben Granat und Phengit. Die Konoden-
iberschneidungen wiesen mdglicherweise auf Ungleichgewichtszustdnde hin.
Weiterhin liegen hier finf Phasen nebeneinander vor:

Disthen/Korund-Phengit-Staurolith-Granat-Biotit
Nach der Gibbschen Phasenregel sollten solche invarianten Paragenesen in der
Natur nicht vorkommen. Neben méglichen Ungleichgewichten zwischen einzelnen
Mineralen, sind sicherlich auch noch Extrakomponenten, die nicht durch das A’KF-
Diagramm dargestellt werden (z.B. ZnO im Staurolith) fir die Stabilitdt von
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Extraphasen verantwortlich, wie das schon bei der Diskussion um das
AFM-Diagramm gezeigt wurde. Durch das A’KF-Diagramm (Abb. 9) wird auch die
Abwesenheit von Disthen-Staurolith + Granat in einigen der Gneise (gn) gut
dargestellt. Alle Analysen der gn-Gneise besitzen Al-Werte < 10 % (nicht
eingezeichnet), daher sind die Al-Gehalte zu gering, um neben Phengit-Granat-Biotit
noch Disthen und Staurolith zu stabilisieren. Mégliche Ungleichgewichtsbeziehun-
gen sind also fir die P-T-Abschatzung zu berlcksichtigen.

A

Disthen/Korund

+0ligoklas
+Quarz
0H10

Staurolith

Phenglit

Granat

Abb. 9: Phasenbeziehungen der Disthen-Staurolith fGhrenden Gneise im
A’KF-Diagramm (Probe 731). Quadrate - Gesamtgesteinsanalysen.

Eine gute maximale Temperaturabschatzung von ca. 650° C bei Drucken zwischen
3,5 und 11,5 Kbar ergibt sich bei Abwesenheit von Schmelztexturen durch die von
STORRE (1973) experimentell bestimmte Schmelzkurve (Abb. 8, Kurve 15):

Muskovit + Albit + Quarz + H,0 - Disthen/Sillimanit + Schmelze

Diese Temperaturabschatzung wird durch die retrograde Zonierung der Granate
unterstitzt, da bei Temperaturen > 650° C eine Homogenisierung der Granatzo-
nierung eintritt (e.g. SPEAR, 1989). Eine genauere P-T-Abschdtzung ergibt die
Zusammensetzung der Granatrander. Aus dem Verlauf der Fe/(Fe + Mg)-Isoplethen
1aRt sich in dem petrogenetischen Netz von SPEAR & CHENEY (1989) fir die
Randzusammensetzung des Almandin-reichsten Granats (X, ., = 0,74) eine
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Temperatur zwischen 600 und 660° C bei Drucken zwischen 7 und 10 Kbar
abschdtzen. Die Stabilitdt von Staurolith neben Biotit und Quarz bei fehlender
Gleichgewichtseinstellung mit Chlorit 1Rt auf Minimumtemperaturen von 560° C
bei 6 Kbar und 580° C bei 8 Kbar schlieRen, wenn die experimentell bestimmte
Reaktion:

Muskovit + Chlorit = Staurolith + Biotit + H,0

von HOSCHEK (1967) angewendet wird. Ahnliche Minimumtemperaturen von
585° C bei 8 Kbar und 605° C bei 10 Kbar ergeben bei der Instabilitdt von Chlorit
und Chloritoid nach der von SPEAR & CHENEY (1989) errechneten Stauro-
lith-Stabilitdtsreaktionen (Abb. 8, Kurven 13 und 14):

Chloritoid + Muskovit + Quarz = Granat + Staurolith + Biotit + H,0
Granat + Chlorit + Muskovit = Staurolith + Biotit + Quarz + H,0

Diese P-T-Abschdtzungen mit Hilfe des petrogenetischen Netzes von SPEAR &

CHENEY (1989) stimmen gut mit den durch experimentell bestimmten Gleichge-
wichtskurven ermittelten P-T-Werten (berein. Trotzdem sollte die Anwendung des
petrogenetischen Netzes von SPEAR & CHENEY (1989) nicht unkritisch gesehen
werden: erstens wurde das petrogenetische Netz fir das KFMASH-System
berechnet, jedoch werden in diesem System viele Elemente in einzelnen Mineralen
wie Ca und Mnin Granat, Ti und Na in Biotit und Zn im Staurolith nicht bericksich-
tigt. Das kann sowohl die Granat-lsoplethen als auch die Gleichgewichtskurven
verschieben. Weiterhin stehen einige der Minerale haufig nicht im Gleichgewicht
(s.u.). Ein weiterer Kritikpunkt an dem petrogenetischen Netz von SPEAR &
CHENEY (1989) ist die nach POWELL & HOLLAND (1990) unzuldssige Behandlung
der Tschermakit-Substitution in den Mischkristallen. Unter der Berlcksichtigung
dieser Kritikpunkte ergeben sich die P-T-Bedingungen der amphibolitfaziellen
Uberpragung zwischen 6 und 10 Kbar bei Temperaturen zwischen 580 und 650°
C. Diese P-T-Abschatzung stimmt gut mit der von FRANZ et al. (1986) Gberein, die
Drucke zwischen 8 und 12 Kbar bei Temperaturen um 600° C ermittelten. Dies ist
ein relativ groBer P-T-Bereich, der durch Kationenaustausch-Reaktionen und reine
Transfer-Reaktionen, die als Geothermometer bzw. als Geobarometer kalibriert
worden sind, eingeengt werden soll. Hierfir wurden finf Proben aus dem WeiRen-
stein-Bohrkern mit sehr &hnlichem Gesteinschemismus ausgewahlt (KLEMD 1993).

Das Granat-Biotit Thermometer beruht auf dem Fe/Mg-Austausch zwischen koexis-
tierendem Granat und_.Biotit und wurde von zahlreichen Bearbeitern als Thermo-
meter kalibriert (siehe Ubersicht und kritische Diskussion bei CHIPERA & PERKINS,
1988).

Wenn im folgenden Granat-Biotit Temperatur Abschdtzungen zitiert werden, so
handelt es sich um die nach der Methode von PERCHUK & LAVRENT'EVA (1983)
und HODGES & SPEAR (1982) berechneten, da sie von allen Methoden, die inner-
halb einer Probe geringste Schwankungsbreite zeigen und weil das von HODGES
& SPEAR (1982) benutzte nicht-ideale Mischungsmodell, von Granat allgemein
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akzeptiert ist (e.g. HOISCH, 1990). Der geschatzte Fehler betragt + 50° C
(HODGES & SPEAR, 1982).

Bei der Auswahl der zu analysierenden Minerale wurden nur retrograd zonierte
Granate im Kontakt mit Biotit herangezogen. Matrix-Biotite wurden aufgrund der
Unsicherheit von Gleichgewichtseinstellungen normalerweise nicht verwendet.
Jedoch wurden in zwei der Proben (758, 412) zum Vergleich Temperaturabschat-
zungen von Granaten und Matrix-Biotiten unternommen. Die so ermittelten
Temperaturen unterscheiden sich nicht von denen, die anhand von sich berihren-
den Granat-Biotit Paragenesen gemacht worden sind. Der Granat besitzt meist
noch einen eklogitfaziellen Kern (siehe Zonierungsprofile in Abb. 5), wahrend der
Biotit unzoniert ist. Die ermittelten Temperaturen schwanken nach HODGES &
SPEAR (1982) zwischen 500 und 1200° C und nach PERCHUK & LAVRENT'EVA
(1983) zwischen 550 und 840° C. Weiterhin wurde das empirisch kalibrierte
Muskovit-Biotit-Geothermometer von HOISCH (1989) angewandt (KLEMD, 1993).
Nur zwei der Proben (731 und 790) besitzen Muskovite und Biotite, die die
Kalibrations-Voraussetzungen von HOISCH (1989) erfiillen. Fir sie ergaben sich
anhand von Randanalysen bei 8 Kbar Temperaturen von 500 - 580° C (KLEMD,
1993). Die Muskovit-Biotit-Mineralpaare in den restlichen Proben besitzen zu hohe
Kpq-Werte (Kg, =27 * ((Mg/AIV')MS/(Mg/AIV')Bl), trotzdem berechnete Temperatu-
ren liegen zwischen 900 und 1200° C.

Zur Druckabschatzung wurde die Plagioklas-Biotit-Muskovit-Granat-Kalibrierung von
POWELL & HOLLAND (1988) mit den thermodynamischen Mineraldaten von
HODGES & CROWLEY (1986) angewandt. Diese Kalibrierung beruht auf der reinen
Transferreaktion:

Pyrop + Grossular + Muskovit = 3 Anorthit + Phlogopit

Diese Reaktion ist druckabhidngig und beriicksichtigt Anderungen von Al- und
Mg-Fe-Koordinationen in Granat, Muskovit und Phlogopit. Der abgeschéatzte Fehler
betrdgt hier bei einer Abweichung von + 50° C ca. 1 bis 1,5 Kbar. Die fir die
Abschéatzung benutzten Granate zeigen zum Rand hin einen leichten Anstieg der
Grossularkomponente oder sind homogen in bezug auf sie, wahrend der Anorthit-
gehalt der Plagioklase zum Rand hin immer abnimmt. Dieses Verhalten ist fir
pelitische Gesteine, die keine andere Ca-reiche Phase enthalten, typisch, da hier
der Granat allein auf Kosten des Plagioklas weiterwachst. Die ermittelten Drucke
fur drei Proben (412, 731, 790) mit den adaquaten Mineralparagenesen liegen
zwischen 3 und 10 Kbar (Ks = 2,8 - 12) bei 620° C; fir die Probe 790 ergaben
sich 7 Kbar. Die kontinuierliche Transferreaktion

3 Plagioklas = Granat,, + 2 Disthen + Quarz
erlaubt Druckabschatzungen von 7,4 - 9,2 Kbar bei 620° C nach NEWTON &
HASELTON (1981). Fir sechs Mineralpaare (Granatrelikte bzw. Randanalysen;

Kernanalysen bei Plagioklasen) wurden Grossularaktivitaten zwischen 0,089 und
0,147 und Anorthitaktivitdten zwischen 0,409 und 0,433 nach der Methode von

256



NEWTON & HASELTON (1981) berechnet (KLEMD, 1993). Die Fehlerabschadtzung
liegt nach Aussage dieser Autoren bei + 1.1 Kbar.

Zusammenfassend ergibt sich aus den Austauschreaktionen in iber 30 Mineralpaa-
ren und Paragenesen eine stark variierende Temperaturabschatzung zwischen 500
und 1000° C bei Drucken von 3 - 10 Kbar.

Metamorphosebedinqungen der griinschieferfaziellen Uberpri gung

Gneise mit einer grunschieferfaziellen Mineralparagenese (Muskovit-Chlorit-
Quarz + Albit) werden nur in der ndaheren Umgebung von Lamprophyr-Gangen
(Abb. 2) beobachtet, daher wird diese Mineralparagenese als Ausdruck einer
lokalen kontaktmetamorphen Uberprégung interpretiert. Hierbei wurden Staurolith
und Biotit anhand der schon oben aufgefihrten Reaktionen abgebaut:

Staurolith + Biotit + Quarz + H,0 = Muskovit + Chlorit
Staurolith + Biotit + Quarz + H,0 = Granat(Pyr_,5) + Chlorit + Muskovit

Diese univarianten Reaktionen begrenzen die Maximumtemperaturen auf 560° C
und Maximumdrucke auf 6 Kbar (Abb. 8, Kurve 14) wahrend der grinschieferfa-
ziellen Uberpriagung. Die Hellglimmer (Muskovit) besitzen Si-Gehalte um 3,0 p.f.u.,
die auf sehr geringe Drucke hindeuten. Weiterhin hat BLUMEL (1986) in Metasedi-
menten am WeiRenstein die Bildung von Reaktionssdaumen aus Margarit und Quarz
zwischen Disthen und Zoisit beobachtet, was auf der Reaktion

Disthen + Zoisit + H,0 = Margarit + Quarz

beruht. Diese Gleichgewichtskurve liegt nach CHATTERJEE et al. (1984) im CASH-
System zwischen zwei invarianten Punkten bei 425° C und 10 Kbar und 525° C
und 7.3 Kbar (Abb. 8, Kurve 16) . Diese relativ ungenauen P-T-Abschatzungen fir
die griinschieferfazielle Uberpragung deuten auf Drucke < 6 Kbar und Temperatu-
ren < 500° C.

Zusammenfassung und Diskussion der P-T-Abschétzungen

Eine genaue P-T-Abschdtzung der Hochdruckmetamorphose in den Metasedimen-
ten ist im Gegensatz zu den Eklogiten (e.g. KLEMD, 1989; O’'BRIEN, 1993) anhand
der nur sporadisch auftretenden hochdruckfaziellen Mineralrelikte nicht mdglich.
Jedoch zeigen die hier beschriebenen Hochdruckrelikte und -texturen, da® die
Metasedimente zusammen mit den Eklogiten eine frGthe Hochdruckmetamorphose
erfahren haben, d.h. in situ gebildet worden sind.

Die amphibolitfazielle Uberpragung zeigt in allen Gesteinstypen eine groRe
Schwankungsbreite in der P-T-Abschdtzung auchinnerhalb einzelner Proben. Diese
Schwankungen kénnen entweder das Resultat von chemischen Ungleichgewichten
sein oder andererseits eine Fortdauer von lokalen Gleichgewichten, erzeugt
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entweder durch heterogene Deformation und Deformationsverteilung im Korn-
groBenbereich oder unterschiedliche Fluidinfiltration darstellen. Die letztere
Méglichkeit wiirde reale P-T-Anderungen wahrend der duktilen Deformation (D2)
widerspiegeln. Fir die Metasedimente bevorzuge ich die erste Mdglichkeit, da
Ungleichgewichte am Beispiel der Erhaltung der Hochdruckrelikte offensichtlich
sind. Weiterhin sprechen hierfir stark schwankende Grossular-Gehalte (5 bis 20
Mol. %) und die unterschiedliche Zonierung der Granate auch innerhalb einzelner
metasedimentédrer Proben. Diese Merkmale reprasentieren klar Ungleichgewichte
zwischen einzelnen Domanen und ein Fehlen von interkristalliner Diffusion wéhrend
der Heraushebung. Weiterhin sprechen die teilweise unrealistisch hohen Tempera-
turabschdatzungen und P-T-Schwankungen innerhalb einzelner Proben fur chemi-
sche Ungleichgewichte. Weiterhin kommt es zu unterschiedlichen Temperaturab-
schatzungen zwischenverschiedenen Proben, weil neben den Austauschreaktionen
(net exchange) auch Transferreaktionen (net transfer) ablaufen, die unterschiedli-
che SchlieBungstemperaturen besitzen (FROST & CHACKO, 1989). Auch analyti-
sche Fehler sind hier unberlicksichtigt geblieben, obwohl sie zu hohen Fehlern bei
der P-T-Abschatzung fiihren kénnen (SPEAR, 1989). In einzelnen Domanen mag es
auch zur lokalen Equilibrierung einzelner Mineralparagenesen gekommen sein, wie
die relative Konstanz der Temperaturabschatzung der Muskovit-Biotit-Paare und die
Ubereinstimmung einzelner P-T-Abschdtzungen andeutet. Diese Abschatzungen
stellen dann reale (lokale) P-T-Bedingungen wéahrend der Heraushebung dar. Die
Erhaltung der Hochdruckrelikte und der chemischen Ungleichgewichte auch inner-
halb einer Probe, trotz pervasiver Deformation und der Anwesenheit einer wassri-
gen fluiden Phase in den Metasedimenten, weist auf geringe Temperaturen (nicht
viel héher als die SchlieBungstemperatur) und eine schnelle Heraushebung hin
(DODSON, 1973; LASAGA, 1983). Dies wird durch die unvollkommene Equilibrie-
rung wihrend der amphibolitfaziellen Uberpragung, die sich durch eine unvoll-
stdndige Volumendiffusion innerhalb einzelner Granate und chemische Gradienten
zwischen den Granaten innerhalb einer Probe wiederspiegelt, unterstitzt (LASAGA,
1983). Kommt es jedoch zur (lokalen) Erh6hung oder Verénderung einer der Para-
meter -- Infiltration einer fluiden Phase, pervasive Deformation, etc. -- zu ver-
schiedenen Zeitpunkten, so kommt es zu unterschiedlichen, partiellen Gleichge-
wichtseinstellungen (?) bzw. Reaktionsgefliigen wahrend der Heraushebung. Falls
es sich wirklich um Gleichgewichtseinstellungen handelt, so reprasentieren sie
reale P-T- Anderungen wiahrend der Heraushebung. Deswegen geben unterschiedli-
che Lokalitaten unterschiedliche P-T-Abschatzungen. Hinzu kommen noch bislang
unbericksichtigte unterschiedliche Gesamtchemismen, von denen z.B. die Zusam-
mensetzung der Omphacite, die oft die einzige Mdglichkeit zur P-T-Abschédtzung
darstellen, abhéngt.

Die Giberwiegende Erhaltung von Ungleichgewichten spricht daher eher fir eine
kontinuierliche schnelle Heraushebung (KLEMD et al., 1991; KLEMD, 1993). Hier-
fr spricht auch der derzeitige Stand der Altersbestimmungen, da zwischen dem
mittleren "Stadium” (20 - 26 Kbar) der Hochdruckmetamorphose und der amphibo-
litfaziellen Uberpragung nur ca. 10 Ma liegen (STOSCH & LUGMAIR, 1990).
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