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ORGANISATORISCHER TATIGKEITSBERICHT 1983

H.W.FLUGEL, Graz

Das Kuratorium des Fonds zur F6rderung der wissen-
schaftlichen Forschung genehmigte in seiner Sitzung
vom 26./27.Jdanner 1983 den filir Projekt S15 fiir 1983
gestellten Budgetantrag in einer Gesamthdhe von
1.914.534,35 S. Aufgrund des Auslaufens des Projektes
genehmigte das Kuratorium in seiner Sitzung vom
14./15.November 1983 die noch unverbrauchten F&rde-
rungsmittel bis 30.6.1984 weiter verwendeq zu diirfen.
Weitergs wurde ein Umwidmungsantrag von 16.000.-- S
von S15/04 auf S15/01 genehmigt.

Bedingt durch das Auslaufen des Projektes fand am 10.De-
zember 1983 eine Besprechung der Teilproijekttrdder mit
dem Ziel statt zu priifen, welche M&glichkeiten zur Heraus-
gabe eines zusammenfassenden AbschluBbandes bestehen und
ob noch ein 5.Jahresbericht filir 1983 erscheinen soll.

Im ersten Fall waren die Teilnehmer einstimmig der Auf-
fassung, daB entweder als eigenes Buch oder falls dies
nicht méglich sein sollte, im Rahmen einer Zeitschrift
eine zusammenfassende Darstellung der Ergebnisse des
Projektes publiziert werden mdgen. Als Arbeitstitel
wurde "Geodynamic of the Eastern Alps" vorgeschlagen.
Als erstér Schritt zur Verwirklichung dieses Plans
wurden die Herren Faupl, HOck und Mauritsch beauf-

tragt im Frihjahr 1984 Verbindung mit in- und aus-
ldndischen Verlagen aufzunehmen, wobei als Datum der
Fertigstellung des Bandes vorerst der 15.Februar 1985
ins Auge gefaBt wurde (Dieses Datum diirfte, nachdem

die Frage eines Verlages bis Mai 1984 noch keine Kldrung

erfahren hat, nicht einzuhalten sein).



Der Druck eines abschlieBenden Berichtsbandes Nr.5 wurde
auf der erwdhnten Sitzung offengelassen und davon ab-
hdngig gemacht, ob von den Teilprojekttrdgern geniigend
Manuskripte einlangen, die einen derartigen Druck
rechtfertigen wirden. Der Grund filir diese Vorgangsweise
liegt in dem Plan der ehem&glichsten Herausgabe eines
AbschluBbandes. Dies erkldrt auch, weswegen in vor-
liegendem Heft nur einige Teilprojekte durch eigene
Publikationen ausgewiesen sind. Damit war andererseits
aber die M6glichkeit gegeben auch eine gr&Bere Arbeit,
fiir die ansonsten kein Druckraum in den Berichten ge-

geben gewesen wdre, aufzunehmen.

Nachdem mit diesem Heft die Jahresberichte des Hoch-
schulforschungsprojektes S 15 enden, mdéchte ich als
Zustellungsbevollmdchtigter des Projektes dem Fonds
zur F6rderung der wissenschaftlichen Forschung fiir
seine stete Unterstiitzung und den Mitarbeitern des
Projektes fiir ihre kooperative Arbeit herzlich danken.
Danken m&chte ich aber auch Frau G.Zirkl fiir ihre Mit-
arbeit bei der organisatorischen Abwickelung des Pro-
jektes und den von ihr in diesem Zusammenhang durch-

gefiihrten Schreibarbeiten wdhrend der vergangenen Jahre.



TEILPROJEKTE Gesamtkosten Gerdte Personal Material Publ.Kosten Reise Sonstiges
1.914.544,35 100.000 1.076.944,35 388.100 20.000 270.500 59.000
01 Organisation 47.000.-- O.~— 2.000.-- O0.-- 20.000 O0.-- 25.000
02 FRANK 570.000. -- 0.-- 400.000.-- 130.000 0.-- 40.000 0.--
O3 MAURITSCH 607.344,35 100.000 321.944,35 95.400 O.-- 60.000 30.000
04 HOSCHEK *) 16.000.-- 0.-- Ov—- 4.000 0.-- 12.000 0.--
O5 MILLER 8.0Q00.-- O0.-- O.-- O.-- O.-- 8.000 0.--
06 FRASL & HOCK 18.000.-- 0.-- 5.000. -- 8.000 0.-— 5.000 0.--
07 FRASL & KIRCHNER 13.000.-- O.-- O.-- 8.000 O.-- 5.000 O.--
08 SCHRAMM 7.200.-- O.-- O.-- 2.700 O0.-- 4 .500 O.--
09 PURTSCHELLER 100.000. -- 0.-- 0.-- 80.000 Or —= 20.000 O.--
10 FLUGEL 15.000.-- O0.-- O0.-- O.-- O.-- 15.000 O.— -
11 FAUPL 28.000.-- 0.-- 0.-- 10.000 0.-- 18.000 0.--
12 FRISCH u g e 1 a u f e
13 Teilprojekt ausgeschieden
14 TOLLMANN 50.000.-- O.-- O.-- 15.000 O.-- 35.000 0.--
15 GUTDEUTSCH & STEINHAUSER 435.000. -- O == 348.000.-- 35.000 0.-- 48 .000 4.000

*) Umwidmung auf S15/01

Tab.

1: Aufgliederung des fiir

Projekt S15 1983 bewilligten Betrages
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Teilprojekt 15/03:

PALAOMAGNETISCHE ARBEITEN IM BERICHTSJAHR 1983/84

F.AGNOLI, H.J.MAURITSCH & J.REISINGER

Graz-Leoben

Ausgehend von den Untersuchungsergebnissen von Pilot-
proben erfolgte im Sommer 1983 an verschiedenen Lokali-
tdten in Mittelkdrnten die Beprobung von Perm- und Go-
sau-Sedimentgesteinen. Weiters wurden Kerne aus einigen
Aufschliissen der Kainacher Gosau gewonnen. Geographi-
sche und geologische Details sind Abb. 1 und Tab. 2 zu
entnehmen.

Perm - Mittelkdrnten
Nach regionalgeologischen Gesichtspunkten kdnnen die

einzelnen Vorkommen in zwei Gruppen zusammengefaBSt

werden:
Gruppe 1 SE' Krappfeld: Christofberg
Briickl
Eberstein
Gruppe 2 St. Pauler Berge

Es wurden in der ersten Gruppe 19 und in der zweiten
24 Aufschliisse (& 6 Kerne) beprobt, welche litholo-
gisch und stratigraphisch vergleichbaren Horizonten
angehdren (rote Silt/Sandsteine des Rotliegenden;
RIEHL-HERWIRSCH (1965), THIEDIG (1975)).

Aufgrund ilibereinstimmender gesteinsmagnetischer Eigen-
schaften und Paldomagnetik-Daten werden die Ergebnisse
beider Gebiete in einem dargestellt, In die endgililtige
Auswertung wurden nur Aufschliisse mit geringer Streuung
der Richtungen (<195 kleiner 20°) aufgenommen. Als
hauptsdchliche Trdgermineralien der NRM konnten Hd@matit



PERM NRM T500 T590
F-CORR B-CORR| F-CORR B-CORR |F-CORR B-CORR
Christofberg| DEK 9,0 349,0 138,1 130,3 141,5 131,3
INK 37,0 23,4 -33,3 -15,9 -38,4 -19,2
N 6 6 6 6 6 6
K 1,2 1,2 14,0 12,4 18,1 18,8
a5 42,6 91,0 18,5 19,8 16,2 15,9
Briickl, DEK 62,1
Eberstein INK -11,
N 3
K 12,2
Ggg N 37,0
NRM T450 T590-620
F-CORR B-CORR | F-CORR B-CORR |F-CORR B-CORR
St.Paul/L. |DEK 105,5{ 101,8 120,9 109,7
Gruppe I INK 22,0 40,0 2,7 -17,3
N 13 13 13 13
K 1,5 1,4 4,3 33,5
Agg 57,2 65,2 22,6 7,3
St.Paul/L. DEK 123,1 157,9 91,5 80,1
Gruppe II INK 51,0 79,1 16,6 -10,9,
N 6 6 6 6
K 2,1 1,7 7,1 109,3
g5 62,4 78,8 27,1 6,4
KREIDE NRM Oe 100-700
F-CORR B-CORR| F-CORR B-CORR
Wietersdorf |DEK 297,5 326,5 298,3
Gruppe 1 INK 27,0 47,2 35,1
normal N 20 20 20
K 4,7 9,1 9,7
agg 17,0 11,5 11,1
Wietersdorf |DEK 150,2 144 ,4
Gruppe 2 INK -71,4 -46,9 Tabelle 1
invers N 14 14
Kainacher K 3,7 26,7
Gosau agg 24,1 7,8
NRM Oe 300
F-CORR B-CORR | F-CORR B-CORR
Kainacher DEK 347,6 308,6 328,5 293,8
Gosau INK 56,3 67,4 55,4 58,7
N 5 5 5 5
K 18,0 16,4 36,1 21,9
Agg 18,5 19,5 12,9 16,7
Oe 600 Oe 800
Kainacher DEK 320,4 288,0 319,8 289,7
Gosau INK 54,7 55,0 53,2 53,4
N 5 5 5 5
K 47,9 27,6 47,8 26,7
ags 11,2 14,8 11,2 15,1




und Magnetit identifiziert werden. Die groBe Streuung
der NRM-Richtungen (siehe Tab. 1) ist einerseits auf
eine Uberprdgung insitu, andererseits auf den Erwerb
einer zusdtzlichen Komponente wdhrend der Laborlage-
rung zurickzufihren. Letztere konnte durch einen Sta-
bilitdtstest nachgewiesen werden. Die Verbesserung

der statistischen Parameter bei den einzelnen Schrit-
ten der thermischen Abmagnetisierung, zeigt den Er-
folg der magnetischen Reinigung (siehe Tab. 1) . Die
geringste Streuung wurde bei T = 590°C bzw. T = 620°C
beobachtet, bei htheren Temperaturen werden die Proben
instabil infolge Mineralumwandlungen. Der geringe
Unterschied des cxgs

Korrektur ist auf die relativ einheitliche Lagerung

vor und nach der tektonischen

aller beprobten Schichten zuriickzufiihren (als Beispiel
siehe Tab. 1, Christofberg T500 und T590).

Als gemeinsames Ergebnis fiir beide Gebiete erh&dlt man
zwei Gruppen von inversen Magnetisierungsrichtungen
(siehe Abb. 1).

Gosau - Steinbruch Wietersdorf

Es wurden - verteilt auf den gesamten Steinbruch - an

58 Aufschliissen je 6 Kerne gewonnen, wovon nur 34 in

die Endauswertung aufgenommen werden konnten. Bei den
ausgeschiedenen Proben handelt es sich um zu grobe
Kalksandsteine mit sehr geringer Intensitdt. Als brauch-
bare Gesteine erwiesen sich graue Mergel und Kalkmergel.
Als NRM-Trdgermineral tritt fast ausschlieBlich Magne-
tit auf, lediglich die Aufschliisse im Hangendmergel
(siehe Tab. 2) lassen einen Hdmatit-Anteil erkennen.
Wdhrend die NRM-Vektoren scheinbar regellos verteilt
sind, erhdlt man durch Anwendung der schrittweisen
Wechselfeldabmagnetisierung zwei Gruppen von Richtun-
gen, eine mit normaler und eine mit inverser Magneti-
sierung (siehe Tab. 1) . Fiir die einzelnen Aufschliisse

variiert die optimale Wechselfeldstdrke (geringste
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Streuung) zwischen 100 Oe und 700 Oe. Die AufschluB-
mittelwerte der Gruppe mit inverser Magnetisierung
konzentrieren sich deutlich um ein Maximum, jene

mit normaler Magnetisierung streuen ziemlich stark
innerhalb einer schmalen, groBkreisdhnlichen Zone,

fiir deren Interpretation es weiterer Untersuchungen
bedarf.

Kainacher Gosau

E' und S' des Geistthales wurden an insgesamt 9 Auf-
schliissen (& 6 Kerne) Mergel, Kalke und Sandsteine
beprobt (Tab. 2). Die (bitumin&sen) Kalke muBten

wegen zu geringer Intensitdt ausgeschieden werden.

In allen Gesteinen tritt Magnetit als Trdgermineral

der NRM auf. Die magnetische Reinigung erfolgte mit

dem Wechselfeldverfahren, wobei die optimale Feld-
stdrke von 300 Oe bis 800 Oe reicht.

Von den 6 verwendeten Aufschliissen zeigen 5 eine nor-
male und 1 eine inverse Magnetisierungsrichtung (Abb. 1),
wobei sich die statistischen Parameter nach Durchfiihrung
der tektonischen Korrektur geringfiligig verschlechterten.
Eine Gesamtinterpretation ist derzeit wegen der zu ge-
ringen Probenanzahl nicht méglich.

Die relativ groBe Streuung sowie der leicht negative
Faltentest, kdnnen ihre Ursache einerseits in den Se-
dimentationsbedingungen haben, oder aber in der Ver-
witterung. H.J.MAURITSCH & M.BECKE (1982) stellten bei
den Ergebnissen von St. Bartolomd fest, daB Hdmatit-
knollen, die offensichtlich ein Verwitterungsprodukt
darstellen, innerhalb einer invers magnetisierten Ge-
steinsabfolge normal magnetisiert sind. Durch die Hdrte
dieser Uberprdgung l&dB8t sich in vielen Fdllen die
Primdrmagnetisierung nicht abtrennen, wodurch es zu

einer resultierenden Magnetisierungsrichtung kommt.
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Tabelle 2: AufschluB - Liste

PERM

Gruppe 1

KP

KP

KP

KP

KP

KP

KP

KP

7.- 14.

15.- 18.

20.

21.- 22.

23.

24.

25.

Gruppe 2

KP 105.-108.

KP

KP.

109.

110.-111.

Christofberg (8K50 B1l.203 MARIA SAAL)

feinkd6rniger Sandst. An der ForstraBe W'
Wegkreuz St. Christof

feinkdrniger Sandst. Fahrwegkehre/Bach-
durchla8 im Graben N'
Wegkreuz St. Christof

feink6rniger Sandst. Im Bach E' der letzten
Kehre vor Wh. Valente, Apetsch-
nigkogel

Hart W' Briickl (8K50 Bl.186 ST. VEIT an der
Glan)

Siltst.-feink. Sst. Am Ausgang des Grabens,
der von Krainberg nach NE
zieht, im Bach

feink&rniger Sandst. Bachaufwdrts von KP 20
feink6rniger Sandst. Dort, wo von Hart in

o0.a. Graben fiihrende Forststr.
nach NE umbiegt

Eberstein (8K50 B1.186 ST VEIT an der Glan)
mittelk. Sandst. NE' Ruine Gillitzstein,
Abzw. zu Wh. Sereinig S'
Kote 742

feink6rniger Sandst. N' Ruine Gillitzstein,
ForststraBe zur Hornburg

St. Paul/Lavanttal (8K50 B1l.205 St.Paul
im Lavanttal)

feink.Sandst./Silst. N' Ulli, Lavanttaler
H6henweg

feinkdrniger Sandst. NW' Ulli, S' Kapelle

mittelkdrn. Sandst. 300m S' Ghf. Kasbauer,
an der StraSBe



KP

KP

KP

KP

KP

KP

KP

KP

KP

KP

112.-113.

114.
115.
116.-117.
118.
119.-121.
122.

125.-126.

127.-128.

123.-124.

Gosau

KK

KK

KK

KK

KK

KK

KK

KK

KK

KK

11.- 26.

27.- 37.

38.

41.- 42.
43.
44.
45.
46.

47.

- 138 -

feink&érniger Sandst.

ca. 20m oberhalb

Hieselbauer (verf.), am Weg

feinkdrniger Sandst.
Mittel-grobk.Sandst.
feink6rniger Sandst.
Siltstein
feink6rniger Sandst.
Siltstein

Siltstein

feink.-mittelk.Sdst.

Untermitterdorf SW'
VOLKERMARKT)

feink6rniger Sandst.

Graben NW' Hieselbauer
Graben NW' Hieselbauer
Graben NW' Hieselbauer
Graben NW' Hieselbauer
Graben NW' Hieselbauer
Graben NW' Hieselbauer

SE' Kirche St. Marga-
rethen, kleiner Steinbruch

N' Kirche St. Margarethen

St.Paul (0K50 Bl.20

N' Untermitterdorf,
Forststr.

Steinbruch Wietersdorf

Kalksandstein

Mergel

Mergel
Kalk (sandstein)
Mergel
Kalk (sandstein)
Mergel
Mergel
Kalk (sandstein)

Mergel

Kleiner, stillgelegter
Bruch S' vom in Betrieb
befindlichen Mergelbruch
Kleiner, stillgelegter
Bruch SW' Pemberg

(= Hangendmergel)
Mergelbruch, obere Etage
Mergelbruch, obere Etage
Mergelburch, obere Etage
Mergelbruch, obere Etage
Mergelbruch, obere Etage
Mergelbruch, untere Etage

Mergelbruch, untere Etage

Mergelbruch, untere Etage



= Id =

KK 48. sandiger Mergel Mergelbruch, untere Etage

KK 49.- 51. Mergel Mergelbruch, untere Etage

KK 52.- 53. Kalk (sandstein) Mergelbruch, untere Etage

KK 54. Mergel Mergelbruch, untere Etage

KK 55. sandiger Mergel, Mergelbruch, obere Etage,
pyritfihrend N-Teil

KK 56. Mergel Mergelbruch, obere Etage,
N-Teil

KK 57. Kalksandstein Mergelbruch, obere Etage,
N-Teil

KK 58.- 63. Mergel Iller-Bruch (stillgelegt)

KK 64.- 65. Mergel W' Werk (=S' Iller-Bruch)

KK 66. Kalk W' Werk (=S' Iller-Bruch)

KK 67.- 69. Mergel W' Werk (=S' Iller-Bruch)

Kainacher Gosau

KG 101.-103. Mergel Fahrweg zum Geh6ft E' Wh.
Abraham

KG 104. Mergel NW' Linshalmer, beim Bach-
durchlasB

KG 105.-107. (bitumin6ser) Kalk E' Geistthal, Kurve unmittel-
bar E' der Hochsp.Leitung
(Bach)

KG 108.-109. fein-mittel-ko6rni- StraBe vom K6lbl, nach

ger Sandstein Geistthal, ca. 180m N'

vom Waldrand
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AUFBAU DES PALAOMAGNETIK-LABORS IN GAMS BEI ROTHLEITEN

H.J.MAURITSCH, Leoben

Die Forschungsrichtung der Paldo- und Gesteinsmagnetik
nahm mit der Dissertation iiber den Bau einer Wechsel-
feldabmagnetisierungsapparatur und deren Anwendung an

Basaltproben Oststeirischer Vulkanite ihren Anfang.

Als McBinstrument wurde ein Fluxgate-Magnetometer nach
Dr. FOrster verwendet, das mit Hilfe des Jubildumsfonds
der Usterr. Nationalbank gekauft werden konnte. Die
Wechselfeldabmagnetisierung erreichte eine Spitzenfeld-
stdrke von 1200 Oe, was flir die meisten Gesteine als

Reinigungsfeldstdrke geniigt.

Auf Einladung der Universitdt Newcastle weilte H.J.MAURITSCH
das Studienjahr 1973/74 sowie ein Halbjahr 1975 in
England um sich auf die modernen Instrumententypen sowie
Laborexperimente einzuarbeiten. 1974 konnte mit Mitteln
des Fonds zur Fo6rderung der wissenschaftlichen Forschung,
sowie der Nationalbank das erste Spinner-Magnetometer

der Firma Digico angeschafft werden. Durch die hohe
Empfindlichkeit dieses Instrumentes (5 x 10_8 cgs) wurde
es méglich, ostalpine Sedimente zu untersuchen. Fiir die
Feststellung der chemischen Ver&dnderung von natiirlichen
Gesteinsproben bei der Oxydation sowie der Identifikation
der Trdgermineralien der remanenten Magnetisierung wurde
1975 eine SuszeptibilitdtsmeBbriicke der Firma Highmoor
aus Mitteln des Schwerpunktprojektes N-25 gekauft. Dieses
Gerdt erlaubt iiber die Messung der Suszeptibilitdt in
einem konstanten Gleichfeld von 8 Oe in einem Temperatur-
bereich von -180 bis LBOOOC Phasenverdnderungen wdhrend
derErwdrmung bzw. der Abkiihlung zu beobachten. Im glei-
chen Jahr konnte wieder mit Beihilfe des Jubil&dumsfonds

eine automatisch gesteuerte Wechselfeldabmagnetisierung



der Firma Highmoor als logische Ergdnzung zu den bisher
im Labor vorhandenen Gerdten gekauft werden. Dieses Ge-
rdt erlaubt iiber eine Taumler-Vorrichtung die voll-
stdndige Abmagnetisierung bei einer vorgewdhlten Feld-
stdrke. Bei vielen Problemen der Paldomagnetik ist es
notwendig nicht nur die Remanenzrichtung zu messen,
sondern auch die Anisotropie der magnetischen Suszepti-
bilitdt. Dies vorallem bei Sedimenten und Metamorphiten,
sowie tektonisch stark beanspruchten Gesteinen. Sedi-
mentationsrichtung, Metamorphosefortschritt und Defor-
mationsrichtung in Gesteinen k&énnen mit diesem Verfahren
rekonstruiert werden. Ausgehend von der "Bulk-Suszepti-
bilitdt" miBt man in einem konstanten Feld die Suszepti-
bilitdt in 3 zueinander senkrechten Achsenrichtungen

und daraus die Anisotropie.

1977 und 1978 konnten die hiefiir notwendigen Instrumente
angekauft werden.

Da diese Forschungsrichtung nur an den remanenten Magne-
tisierungen interessiert ist, werden alle Untersuchungen
im Labor in sogenannten feldfreien R&umen ausgefiihrt.
Diese feldfreien R&ume kénnen entweder durch Mu-Metall-
Schilde im Falle von kleinem Raumbedarf, und mit Helm-
lblz-Spulen-Kdfigen im Falle eines gr&B8eren Raumbedarfes
erzeugt werden. Zur Hberpriifung dieser Felder bzw. der
in den Spulen herrschenden Restfelder wurde ein Magneto-
meter der Type FH2 der Firma Highmoor 1978 angekauft,
1979 konnte im Rahmen des Schwerpunktprojektes S-15/03
die Spinner-Magnetometerseite durch die Anschaffung
eines Digico-Rechners M16V mit Teletype-Drucker verstdrkt
werden. AngepaBt an diesen Rechner wurde im April 1980
ein Hochtemperatur-Spinner bei dem kontinuierlich von
Raumtemperatur bis +800°C das magnetische Moment an
Standardproben natilirlicher Gesteine gemessen werden
kann. Dieses Gerdt ergibt die M&glichkeit Blockierungs-
temperaturen kontinuierlich zu messen, und damit Auf-

schluB iiber die KorngréB8enverteilung von Eisenoxyden in



natiirlichen Gesteinen zu geben.

Der allgemeinen Entwicklung in der Labortechnik folgend,
wurde mit Mittel des Bundesministerium fiir Wissenschaft
und Forschung 1980 ein Elektromagnetsystem der Firma
Walker angeschafft, mit dessen Hilfe das S&dttigungsver-
halten der Trdgermineralien und damit deren chemische
Zusammensetzung bestimmt werden kann. Sdttigung und
Koerzitivkraft sind mineralspezifische Gr6B8en die =zur
Identifizierung beniitzt werden.

Durch die in den Jahren 1980/81 hdufiger werdenden St&-
rungen am 1974 angeschafften Magnetometer-System und da-
mit ladnger werdenden Standzeiten veranlaBt, wurden 2 Commo-
dore-Einheiten 1981 als Ersatz gekauft. Eine Einheit

sorgt dabei fiir die Datenerfassung im Laboratorium in Gams,
wdhrend die Schwester-Einheit filir die Datenbearbeitung

in Leoben steht. Mit Hilfe dieser Geré&dte, die aus einem
Rechner, einer Doppel-Floppy, einem Drucker und einem
A3-Plotter besteht, k6nnen die MeBdaten automatisch korri-
giert, ausgewertet und graphisch dargestellt werden. 1980
konnte ebenfalls der erste Ofen fiir die thermische Abmagne-
tisierung von Proben in Betrieb genommen werden, der aus
Mitteln des Forschungsférderungsfonds in Eigenbau herge-
stellt wurde. Fiir besonders empfindliche Proben, bei

denen das Null-Feld extrem korrekt sein muB, wurde 1983
durch die Firma Lasser ein neuer Ofen gebaut, und in

Gams in Betrieb genommen.

Ebenfalls 1983 konnte mit Hilfe des Jubildumsfonds ein
hochempfindliches Spinner-Magnetometer der Type JR4
angeschafft werden, mit dessen Hilfe Mergel und Kalke

die mit den Digico-Spinner nicht meBbar waren, bearbei-
tet werden kénnen. Vor allem fiir Probleme der Magneto-
stratigraphie war damit die Instrumentierung gegeben.

1984 konnte ein ausgelaufenes Magnetometer durch ein

neues von Dr. Petersen gebautes, ersetzt werden. Durch
Ergdnzungsteile die ebenfalls von Dr. Petersen herge-

stellt wurden, konnte unter Verwendung des vorhandenen



Elektromagnetsystems, sowie des Highmoor-Magnetometers
FH2, eine Translationswaage zusammengebaut werden, die
erstmals das Phasenverhalten auch von dia- und paramagne-
tischen Stoffen zu messen erlaubt. Fiir die Probennahme
im Geldnde wurden in der Zeit von 1973 - 1981 insgesamt
4 Bohrmaschinen angeschafft, die durch 2 von der Firma
Bbhler geschenkte PreBluftbohrgerdte fiir die Untertage-
beprobung kompletiert wurden. Ein wichtiges Ereignis

war 1983 die Zusammenlegung der beiden Paldomagnetik-
labors von Wien und Leoben in Gams, wodurch sich die
Kapazitdt entscheidend vergréBert hat. Aus dem Paldo-
mangetiklabor der Universitdt Wien (Prof.Dr.Steinhauser)
kamen ein Spinner-Magnetometer der Type JR3, eine Wechsel-
feldabmagnetisierung, sowie eine thermische Abmagneti-
sierung der Firma Shoenstedt. Das Cryogen-Magnetometer
der Type ScT wurde in Absprache mit dem Fonds zur F&érde-
rung der wissenschaftlichen Forschung im Paldomagnetik-
labor der ETH-Ziirich aufgestellt, da dort die nétige
Infrastruktur und das ndtige Service garantiert sind

um jeder Zeit ein stabilisiertes Mefsystem zur Verfii-
gung zu haben.

Zusammenfassend kann festgestellt werden, daB basierend
auf den persdnlichen Erfahrungen, sowie dem internatio-
nalen Entwicklungstrend folgend, ein konsequenter Auf-
bau des Labores stattgefunden hat. Zahlreiche Koopera-
tionsanfragen, beweisen die richtige Vorgangsweise und
die richtige Instrumentierung zur Bearbeitung gesteins-
und paldomagnetischer Probleme. Es ist zu hoffen, das8
durch entsprechande Unterstiitzung aller f6rdernden Stel-
len dieses Labor auch in Zukunft seinen Pflichten im
Dienste der geowissenschaftlichen Forschung nachkommen
kann. Ganz wesentlich ist dabei hervorzuheben, daB8 fiir
die schwielrige Probennahme im alpinen Geldnde ein Ge-
ldndewagen vom Fonds zur FOrderung der wissenschaftlichen

Forschung zur Verfligung gestellt wurde.
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Teilprojekt 15/06:

EIN SAURER, MESOZOISCHER METAVULKANIT (EDWEINGNEIS) DER
MITTLEREN HOHEN TAUERN (SEIDLWINKLTAL, SALZBURG)

B.HOLUB, R.MARSCHALLINGER & V.HOCK
Salzburg

1. EINLEITUNG

In den mittleren Hohen Tauern konnten in letzter Zeit
im Rahmen systematischer petrographischer und geochemi-
scher Untersuchungen an mesozoischen, der Biindnerschie-
ferformation zugehdrigen Ultrabasiten und Metabasiten
drei gr6Bere Ziige (I - III) ausgeschieden und geoche-
misch charakterisiert werden (HOCK 1980, HOCK & MILLER
1980, HOCK 1983).
Davon 2zeigen 2 Ziige (I und II) typische Charakteristika
ophiolithischer Abfolgen, in welchen die Metabasite
in geradezu idealer Weise Ozeanbodenbasalten ent-
sprechen (HOCK 1983). Im allgemeinen wird die ophio-
lithische Eruptivabfolge (Prasinite) von Metasedimenten,
ndmlich Kalkglimmerschiefern iiberlagert, wobei an eini-
gen Stellen etwa im Bereich Kitzsteinhorn- Stubachtal
(Zug II) geringmdchtige Quarzite (ehemalige cherts ?)
zwischen Prasiniten und Kalkglimmerschiefern liegen. Im
Abschnitt des Seidlwinkltales hingegen liegt ein heller,
saurer Gneis auf den Prasiniten des Zuges II, der in
seinem Hangenden wiederum von Quarziten iiberlagert wird.
Von G.FRASL (1952) wurde dieser Gneis erstmals kurz
petrographisch beschrieben, nach der in seinem Verbrei-
tungsgebiet gelegenen Edweinalm als "Edweingneis" be-
zeichnet und aufgrund der engen Verbindung mit den darunter
liegenden Prasiniten durchaus zu Recht als nachtriadisch
eingestuft.



Das Vorkommen der Gneise vom Typus Edweinalm diirfte in den
mittleren Hohen Tauern vermutlich auf den Bereich des Seidl-
winkltales beschrdnkt sein. Vergleichbare weitere Vorkom-
men konnten bislang trotz systematischer Suche nicht ge-
funden werden. Ob ein von HOLZER 1953 aus dem Gebiet des
Miihlbachtales beschriebener Albitgneis tatsdchlich dem
Edweingneis entspricht, wie dies HOLZER in seiner Beschrei-

bung vermutet, muB noch iberpriift werden.
2 VERBREITUNG UND ABGRENZUNG DES EDWEINGNEISES

Der bis zu maximal 150 m mdchtige Gneiszug ist an beiden
Talflanken des Seidlwinkltales aufgeschlossen und erstreckt
sich vom Bereich W der Kénigstulalm entlang der W-Flanke
bis auf 1350 m, wo seine Fortsetzung durch Quartdr ver-
deckt ist. Auf der nordschauenden Talseite 1l&aBt er sich
von ca. 1500 m Seeh6he Richtung SSW bis ins Edweinkar
verfolgen (Abb. 1).

Der gesamte Zug des Edweingneises besteht gr&ftenteils

aus sehr sauren, hellen Varianten und weist einen unre-
gelmdBigen Lagenbau auf: bis zu mehrere m mdchtige, hell-
graue Lagen wechseln aprupt mit bis zu dm-breiten dunkel-
griinen Lagen. Diese Form der Wechsellagerung kann bis in
den cm-Bereich gehen, sodaB das Gestein auch im Hand-
stiick gebdndert erscheint.

Bereits im Geldnde hebe sich der Edweingneis durch seine
Verwitterungsform deutlich von seinen Nachbargesteinen ab.
Er zerfdllt zu m-groBen, scharfkantigen Bl&cken und ist
stark wandbildend (vgl. auch FRASL 1952).

Im allgemeinen liegt der Edweingneis unmittelbar auf den
Prasiniten, lediglich an den topographisch tiefsten Stel-
len der beiden Talflanken ( Abb.1) liegen Schwarzphyllite
unter den Gneisen. DaB die Grenze in diesem Bereich tek-
tonisch sein k&nnte, zeigen zahlreiche geringmdchtige Ein-
schaltungen von Griingesteinslinsen in Grenzndhe. ttber den

Prasiniten ist die Grenze scharf und ohne Ubergidnge, der
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unmittelbare Grenzbereich ist jedoch stark verfaltet und
stellenweise finden sich im Prasinit in Grenzndhe cm-
breite, helle Schlieren, welche petrographisch starke Ahn-
lichkeiten zu den hellen Edweingneislagen aufweisen. Die
Verbandsverhdltnisse scheinen primdr zu sein.

Das Hangende bilden Karbonatquarzite, deren Grenzbereich
mit den Gneisen stark tektonisiert und im cm-Bereich ver-
faltet ist.

3. PETROGRAPHIE

Wie bereits erwdhnt, ist der Edweingneiszug petropraphisch
nicht einheitlich aufgebaut, sondern durch Einschaltung
basischer Lagen und Schlieren gekennzeichnet. Diese ru-
fen eine z. T. markante Bdnderung hervor, speziell dort,
wo die Metabasite im cm- Bereich mit sauren Gneislagen
wechseln. Dementsprechend miissen neben dem in sich recht
homogenen Edweingneis noch basischere Gesteine, die i. a.
quarzarm oder quarzfrei sind, petrographisch abgetrennt
werden. Sie werden im folgenden als 'basische Lagen' be-
zeichnet, um sie von den Prasiniten, welche den Edwein-
gneis unterlagern und einen Teil des Zugens II darstel-

len, abzutrennen.
A. Edweingneis

Es handelt sich um typische Gneise mit einer Farbvariation
von hellgrau bis hellgriin, quarzreichere Typen werden auch
weiBgrau. Feink®érnige, massig und nur leicht geregelte
vVarianten wechseln mit deutlich geregelten, teils leicht
schlierigen und flasrigen Typen. Auffallend ist die oft
schon im Handstiick erkennbare Erzfiihrung und die Anreiche-
rung von Chlorit und Epidot in undeutlichen griindlichen
Schlieren. Speziell in den flasrigen Typen kommt es zur
Anreicherung von Quarz und Epidot in gutgeregelten, lang-

lichen Linsen.
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Tabelle 1: Modalbestdnde ausgewdhlter Diinnschliffe aus den

Edweingneisen

Probe Q Ab Ep/Klz Chl Hgl Karb Bi Amph Gt Ti Ap Erz

11 42 42 5 2 7 1 x - - X x X
25 39 43 5 5 7 X X - X X X X
37 33 43 7 7 9 - X - X X X X
40 29 46 10 7 7 1 x - X X X X
50 41 43 X 10 6 - X - X X X X
51 34 47 6 6 7 - X - X . X X X
64 36 38 9 8 8 - % - X x X X
65 40 36 8 8 4 1 1 - 2 x x X
66 46 37 2 1 14 = = - X X x X
68 14 44 9 16 11 1 x - x x x 5
125 33 39 X 2 23 1 x - - 2 x X

Angaben in Vol.%, je 2000 ausgezdhlte Punkte

x = akzessorisch vorhanden

Ein allgemeines Charakteristikum der Gneise ist das feinkor-
nige Pflaster aus Quarz und Albit, wobei beide zusammen
mehr als 80 Vol.% erreichen kénnen. Das Mengenverhdltnis
beider Minerale betrdgt ungefdhr 1 : 1, meist iberwiegt
jedoch Albit. In gr6Beren Mengen kdnnen noch Muscovit,
Epidot/Klinozoisit und Chlorit auftreten, die in Einzel-
fdllen jeweils auch iiber 10 Vol.% erreichen kénnen (Tab.1).
Zonare Epidotminerale, Chlorit, Biotit und Muscovit sind,
meist leicht nach s geregelt und Faltung im cm- Bereich
nachzeichnend, in das Quarz- Albitpflaster eingelagert.
Akzessorien wie Titanit, Apatit, Granat, Karbonate und
Erzphasen (Ilmenit, Magnetit) sind wahllos verstreut.
Albit (An O5) liegt in der typischen Ballenform vor und
hat ein geregeltes Interngefiige aus Epidotmineralen,

Titanit, Chlorit und Hellglimmer. Dieses Interngefiige



deutet noch das alte s an. Die postkinematische Rekristal-
lisation hat dieses alte s auBerhalb der Ballenalbite weit-
gehend verschleiert.

In den massigen Edweingneistypen sind die Minerale recht
homogen verteilt und kaum geregelt, in den schlierigen
Typen kommt es zur Anreicherung von Chlorit und Epidot

in undeutlichen Streifen und in den flasrigen Varietdten
sind Quarz bzw. Epidot in teils monominieralischen, bis

mehrere mm grofien Linsen angeichert.
B. Basische Lagen im Edweingneis

Im Handstlick lassen sich massige von eher schiefrigen Typen
unterscheiden, die Farbe ist meist ein schmutziges Dunkel-
grin (hervorgerufen durch den hohen Chloritgehalt, siehe
Tab.2). Schon im Handstilick fdllt die starke Erzfiihrung

auf.

Tabelle 2: Modalbestdnde einiger basischer Lagen

Probe Q Ab Ep/Klz Chl Hgl Karb Bi Amph Gt Ti Ap Erz

34 12 37 1 34 - = 9 - = 1
49 x 41 11 23 X 1 3 9 = i 2
70 10 31 9 37 X 5 ~ = x 2 1

Angaben in Vol.%, je 2000 ausgezdhlte Punkte
X = akzessorisch vorhanden

In einer feinverfilzten, oft gutgeregelten Grundmasse aus
Chlorit, Epidot, untergeordnet Quarz und Amphibol (Tremo-
lit- Aktinolit) liegen Ballenalbite, Erze und seltener
Biotite.

Albit und Chlorit machen zusammen etwa 70 Vol.% aus, das
Mengenverhdltnis ist etwa 1 : 1. In grdBeren Mengen vor-
handen sind noch Quarz und Epidotminerale bzw. Erz; Amphi-

bol und Biotit sind in manchen Proben bis zu 9 Vol.% an-



gereichert, fehlen in anderen jedoch v&llig (Tab.2).

Das Interngefiige der Albite (An 05), das aus Epidotmine-
ralen, Titanit und Erzphasen besteht, ist stark geregelt
und unverlegt gegeniiber dem Externgefiige. Quarz zeigt
keine unduldse AuslSschung, die Phyllosilikate wachsen
oft quer iUber das s; so ergibt sich das Bild einer post-
kinematischen Haupt kristallisation. Die Epidotminerale
sind wie im Edweingneis zonar gebaut, bei den Erzphasen
handelt es sich um Magnetit. Akzessorien wie Apatit,
Titanit, Turmalin, Granat und Karbonate sind wahllos
verstreut.

C Prasinite

Die dunkelgriinen Gesteine sind feink&6rnig und massig, in
manchen Partien kann man schon im Handstiick herausgewif-
terte Pseudomorphosen nach Lawsonit erkennen. Abgesehen
von cm- breiten diffusen Schlieren, welche durch Anrei-
cherung von Epidot und manchmal auch Karbonat zustande-
kommen, sind die Prasinite recht einheitliche und homo-
gene Gesteine.

Tabelle 3: Modalbestdnde von Prasiniten

Probe Q Ab Ep/Klz Chl Hgl Karb Bi Amph Gt Ti Ap Erz

10 x 30 19 14 - - = 28 - 9 - x
H 75 x 29 20 13 - = = 30 - 9 - -

Angaben in Vol.%, je 2000 ausgezdhlte Punkte
X = akzessorisch vorhanden.

In einer feinfilzigen, teils bis in den mm- Bereich ver-
falteten Grundmasse aus Amphibol, Chlorit, zornar gebau-
tem Epidot/Klinozoisit und Titanit liegen Ballenalbite

(An O5). Aus der feinkdrnigen Grundmasse heben sich die



- 27 -

teils leicht geldngten Lawsonitpseudomorphosen gut ab,
welche als gut erhaltene Rhomboeder vorliegen und mit
Epidotmineralen, Karbonat und Chlorit gefiillt sind (FRY
1973, HOBCK 1980). Die in Tab. 3 angefﬁhrten Modalbestdnde
fallen in die typische Variationsbreite anderer Prasinite
der Ziige I und II, lediglich der Gehalt an Titanit ist
signifikant héher. Albit und Amphibol liegen zu gleichen
Teilen vor und bauen das Gestein zu 60 Vol.% auf. Weitere
Hauptgemengteile sind Epidot und Chlorit, ebenso Titanit.
Albit hat ein deutlich geregeltes Interngefilige von Epidot,
Amphibol und Titanit. Auch das Prasinitgefiliige deutet auf
postkinematische Hauptkristallisation

4. CHEMISMUS DES EDWEINGNEISZUGES UND DER UNTERLAGERNDEN
PRASINITE

Chemische Analysen des Edweingneises, seiner basischen

Einlagerungen und der unterlagernden Prasinite sind in

Tab. 4 zusammengestellt.

Der Edweingneis zeigt hohe SiOZ—Gehalte von 69 - 79 Gew.%;

MgoO (0,4 - 1,2%) und Cao (0,7-2,7%) sind niedrig. Die Nazo-
2O (0,2 -

1,1%) hoch, woraus 'sich Na20/K20 - Verhdltnisse groBer 3,5

Konzentrationen von 4 -6% sind gegeniiber dem K

ergeben. Die Gehalte an Spurenelementen mit meist 3-4 ppm
Nb, 94-297 ppm Zr und 22-33 ppm Y sind mit den Prasiniten
des Zuges II vergleichbar. Rb (7 - 29 ppm) und Sr (135 -
247 ppm) liegen deutlich hSher. Insgesamt weist der Edwein-
gneis eine recht einheitliche Zusammensetzung auf und ent-

spricht in seinen Hauptelementen Na - Rhyolithen.

Die basischen Lagen im Edweingneis zeigen mit SiOz-Ge—
halten von 42 - 56% eine groBe Variationsbreite. Der TiOz-
Gehalt mit bis iliber 3% und der Feotot-Gehalt mit bis zu
23% schwanken in recht weiten Grenzen und sind z.T. deut-
lich Fe- und Ti- reicher als die unterlagernden Prasinite,

welche in ihren Chemismen unmittelbar mit den Analysen der
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Tab. 4
CHEMISCHE ANALYSEN EDWEINGNEISE
PROBENNR. 8 11 25 37 40 51 58 64 65 125
Gew. %
SiO2 73,86 78,90 78,53 75,18 68,75 73,14 72,86 72,86 74,41 74,89
TiO2 0,31 0,09 0,14 0,49 0,36 0,20 0,18 0,17 0,23 0,28
A1203 12,81 12,00 11,61 12,87 14,12 13,19 12,84 13,36 12,08 13,37
1=‘e0tot 3,37 0,99 1,73 3,05 3,97 3,22 4,73 2,97 3,05 1,22
MnO 0,07 0,03 - 0,12 0,04 0,08 0,15 0,07 0,08 0,01
MgO 0,81 0,46 0,46 0,59 1,23 0,57 0,93 0,74 1,23 0,48
Cao 1,88 1,16 0,69 1,61 2,65 1,64 1,33 1,48 2,10 0,93
Na20 4,20 4,55 4,53 3,98 5,00 5,04 4,13 4,91 3,98 5,95
K20 1,12 0,22 0,73 1,10 0,89 0,90 1,13 1,09 0,84 1,10
PZOS 0,05 0,01 0,01 0,06 0,07 0,06 0,07 0,04 0,07 0,08
Hzo 0,60 0,57 0,88 0,90 1,35 0,88 1,03 1,00 1,02 0,58
CO2 n.b. n.b. n.b n.b. n.b. n.b. n.b. n.b. n.b. n.b.
Summe 99,09 98,98 99,31 99,96 98,44 98,92 99,38 98,69 99,09 98,89
Nb — 4 —— 3 - 4 4 4 3 14
Zr —— 122 -——— 125 -—— 121 113 118 94 297
Y -—— 22 - 22 -—— 23 30 25 28 33
Sr —— 135 ~——- 172 -— 160 247 155 228 164
Rb —-— 0 -— 20 -—— 13 29 18 7 12

n.b. = nicht bestimmt; Proben 8,25,40 wurden auf Spurenelemente nicht

untersucht. Angaben bei Spurenelementen in ppm.
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CHEMISCHE ANALYSEN BASISCHE LAGEN UND PRASINITE

PROBENNR.

Gew. %
8102
':F‘lo2

A1203

FeO

tot

MnoO
MgOo
Ca0o
Na20
K20
PO

Zr

Sr

34

56,13
3,05
14,96
11,67
0,23
5,89
1,06
3,75
0,24
0,52
4,84
n.b.

bas.

35

55,42
2,39
16,64
11,98
0,26
3,93
0,85
2,78
1,91
0,61
3,59
n.b.

102,35 100,36

20
239
38
75

n.b.

16
238

39
59
63

Lagen
39

52,32
0,14
10,92
22,37
0,34
3,14
4,47
2,05
0,28
0,03
2,42
n.b.

98,49

39
32
43

49

42,57
2,29
15,73
18,98
0,18
7,47
4,32
3,11
0,49
0,55
4,00
n.b.

99,70

25
318
63
279
24

70

48,80
2,09
13,95
12,89
0,34
6,47
5,98
4,06

0,44
4,24
n.b.

99,27

53
193
22
222

49,12
1,14
17,72
7,41
0,17
7,43
10,37
3,46
0,04
0,08
1,90
n.b.

98,85

Prasinite
10 75
49,17 49,55
1,58 1,71
15,49 15,04
9,02 8,49
0,18 0,18
7,43 7,56
10,91 10,30
3,13 3,47
0,06 0,07
0,25 0,23
2,06 2,25
n.b. n.b.
99,29 98,84

4 4
125 133
33 36
161 158
0 0

76

49,21
1,26
15,74
8,32
0,15
7,00
11,97
2,31
0,20
0,17
2,34
n.b.

98,67

nicht bestimmt; Proben 6,76,77 wurden auf Spurenelemente

untersucht. Angaben bei Spurenelementen in ppm.

77

49,15
1,28
16,05
8,65
0,14
7,54
11,06
3,28
0,11
0,16
1,67
n.b.

99,13

nicht



Z2ige I und II vergleichbar sind, wobei es sich um ehema-
lige tholeiitische Basalte handelt (HOCK 1983).

Die beiden Variationsdiagramme (Abb. 2 - Harker-Diagramm;

Abb.3-MgO-Variationsdiagramm) zeigen den engen Variations-
bereich des Edweingneises und die weite Streuung der basi-
schen Lagen. Deutlich ersichtlich ist auch, daB8 die basi-

schen Lagen nicht den unterlagernden Prasiniten des Zuges

tot’ Mgo, Cao,

P205, Ti02), auch die Spurenelemente Nb. Zr. Rb machen

IT gleichzusetzen sind (Unterschiede in FeO
eine unterschiedliche Entwicklung wahrscheinlich.

5. DISKUSSION

Sowohl die Verbandsverhdltnisse, die Bdnderung von hellen,
sauren und dunklen, basischen Gesteinen, als auch ihr Chemis-
mus legen die Annahme einer magmatischen Natur der Gneise
nahe, auch wenn primdre magmatische Relikte im Diinnschliff
nicht gefunden werden konnten. Zur Unterscheidung zwischen
Ortho- bzw. Paranatur des Edweingneises wurden Zirkonfe
untersucht. Dabei zeigte sich, daB sowohl die Kristall-
formen als auch die parallel zu den Prismenfldchen ange-
ordneten stdbchenfdérmigen Apatiteinschliisse eine primédre
magmatische Genese widerspiegeln (FRASL 1963).

Die Kristallkanten sind v6llig ungerundet, was gr&éBere Um-

lagerungen unwahrscheinlich erscheinen 148t (GRIMM 1973).

Die Wechsellagerung saurer und basischer Gesteinstypen,
die sogar im feinrhythmischen Bereich erhaltenen scharfen
Grenzen zwischen den einzelnen Lagen, das Fehlen konti-
nuierlicher Ubergdnge und gr&berer Gesteinskomponenten
148t sich zwanglos mit zyklischen Eruptionen von sauren
und basischen Tuffen erkl&ren.

Die Verbindung des Edweingneises mit den Prasiniten des
Zuges II, deren Ozeanbodencharakter inzwischen ausreichend

dokumentiert werden konnte, legt nahe, eine genetische Ver-
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bindung zu den Prasiniten 2zu suchen.

Es wurde deshalb versucht, Vergleichsbeispiele von Rhyo-
lithen und d@hnlichen Gesteinen im Zusammenhang mit ozeani-
schen Abfolgen zu finden. Saure Eruptiva im Ozeaninselbe-
reich sind gekennzeichnet durch hohe Gehalte an KZO und ein
niedriges NaZO/KZO—Verhéltnis. Aus diesem Grund 1&gt sich
der Edweingneis nicht in einen kontinuierlichen Ozeaninsel-
trend (SCHMINCKE 1973, ROBINSON et al. 1982) einordnen.
Hohe NaZO/KZO - Verhdltnisse sind jedoch in sauren Dif-
ferentiaten im Bereich der mittelozeanischen Riicken durch-
aus iblich, z. B. in Plagiograniten (COLEMAN 1977, COLEMAN
& PETERMAN 1975, POGNANTE et al. 1982, BECCALUVA et. al.
1977, PEARCE et al. im Druck, EVARTS 1977, DIXON & RUTHER-
FORD 1979). Gdnge von Plagiograniten reichen bis in die
Pillow- bzw. Sedimentabfolge von Ophiolithen (EVARTS 1977,
ROCCI et al. 1976), sodaB m8glicherweise mit ErguBdquiva-
lenten plagiogranitischer Magmen gerechnet werden kann.

Sieht man von KZO’ das im Edweingneis mit ca. 1 Gew.% deut-
lich héher liegt als in Plagiograniten, ab, fallen samtliche
Hauptelementanalysen in den von COLEMAN & PETERMAN fiir
Plagiogranite abgegrenzten Bereich Abb.3), allerdings liegt
Zr und z.T. auch Y in Plagiograniten (PEARCE et al. im
Druck, POGNANTE et al. 1982, BECCALUVA et al. 1977) meist
hdher als im Edweingneis.

Aus diesem Grunde ist es eine genetische Beziehung zu den
Fe-Ti-Gabbros, welche im Zug II vorkommen (HOCK 1983), frag-
lich, anders als in den Westalpen wo POGNANTE et al. Zu-

sammenhdnge zwischen Plagiograniten und Fe-Ti-Gabbros be-
schreiben.

ALABASTER et al. 1982 erwdhnen aus Ophiolithen von Oman Na-
Rhyolithe, welche dem "rifting event" zugeordnet werden und
eine dhnliche Hauptelementverteilung wie der Edweingneis

aufweisen. Vergleichbare Gesteine beschreibt EVARTS 1977
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aus dem kalifornischen Del Puerto Ophiolith, deren Zr -
und Y - Konzentrationen in der Variationsbreite des Ed-
weingneises liegen. Allerdings wird in beiden F&llen- die
Ophiolithbildung bzw. das "rifting" in Verbindung mit Sub-

duktionszonen gesehen.

Mit dem Edweingneis vergleichbare Hauptanalysen von rhyo-
dacitischen Gldsern aus dem Galapagos - Spreding Bereich
fihren DIXON & RUTHERFORD 1979 an. In diesem Falle ist

keine Verbindung zu einer Subduktionszone erkennbar.

Wenn auch die feldgeologischen Verhdltnisse und die bis-
herigen geochemischen Daten eine enge Verbindung mit ei-
nem ozeanischen Bildungsbereich nahelegen, kann zur Zeit
noch kein in sich konsistentes Bild einer petrogenetischen
und geochemischen Entwicklung des Edweingneises und sei-

ner basischen Einlagerungen entworfen werden.
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Teilprojekt 15/07:

DIE URSPRUNGLICHE BASIS VON FLYSCH UND ULTRAHELVETIKUM
IN DER UMGEBUNG VON SALZBURG

G.FRASL, Salzburg

Ablagerungen des Flysches und des Ultrahelvetikums
enthalten von der Unterkreide bis ins Eoz&n in einigen
Horizonten exotische Bldcke eingestreut, die Riickschliisse
auf das Grundgebirge und das Mesozoikum in diesem Ab-
lagerungsgebiet selbst oder auch an dessen Rdndern er-
lauben. Einige Eigentiimlichkeiten und Entwicklungsschritte
dieses Liefergebietes und Ablagerungsraumes werden haupt-
sdchlich aufgrund zweier Lokalitdten genauer untersucht,
ndmlich erstens im Oberndorfer Graben am Nordabfall des
Haunsberges, 10 km N von Salzburg, zweitens bei den gra-
nitoiden Blodcken (Achthal A und B, Ramsaugranit) siidlich
von Teisendorf 20 km W von Salzburg. Aufgrund von Ver-
gleichen mit dem Karpatenvorland wird die Idee einer
Rechtsseitenverschiebung am Silidrand von Stabileuropa
vorgestellt.

1) Oberndorfer G r aben am Nordosthang

des Haunsberges

Dort 148t sich durch die Vielfalt an exotischen
Bldcken iiber das Liefergebiet, den Untergrund und die
basalen Bildungen der Flyschablagerungen besonders viel
ablesen, und zwar trotz der Erschwerungen, welche sowohl
die tektonischen Komplikationen an der Basis der Flysch-
decke liber dem Ultrahelvetikum (Buntmergelserie), als
auch die lokalen Hangrutschungen fiir die Aufkldrung der

Lagerung mit sich bringen.



Uber die hiesigen, an vulkanitischen Komponenten
reichen Rotliegendbl&cke ("Haunsberg-Verrucano") und
deren geologische Einbindung wurden schon in den Jahres-
berichten (FRASL 1980b, 1981 und 1982) vorldufige Er-
gebnisse mitgeteilt. Von der vorkretazischen Geschichte
des Untergrundes und Liefergebietes 1dB8t sich nun auf-
grund vermehrter Beobachtungen ein geschlosseneres

Bild machen.

Die Exotika liegen in einer nur wenige Meter mdchti-
gen Blocksichicht, deren ge ol ogische
Position nun wie folgt ganz kurz skizziert werden

kann:

Zwischen der ultrahelvetischen Buntmergelserie
ndrdlicher Begrenzung und dem Reiselberger Sandstein
(Cenoman der Flyschzone) im Siiden liegt ein tektonisch
kompliziertes Paket basaler Flyschgesteine (vgl. Tafel 1
in ABERER & BRAUMULLER 1958), deren Normalsedimente
bisher nur Mikro- und Nannofossilien der hdheren Unter-
kreide geliefert haben, wdhrend der Fossilbestand von
Malm bis Barreme bereits in klastischen Komponenten um-
gelagert vorkommt. Trotz der schlechten AufschluBverhdlt-
nisse, sowie der Mordneniiberstreuung und Hangrutschungen
lassen sich dabei zwei Schichtpakete deutlich unterschei-
den:

a) Eine nicht mehr als 50 m mdchtige griinlichgraue
inverse Serie von Tonschiefern, Silt-
steinen und Sandsteinen mit konglomeratischer Basis.
Diese Serie schlieBt an die Buntmergelserie im Siiden
an. Ihre Lithologie entspricht bestens der Eschbann-
hauser-Serie bei Teisendorf (FRASL 1982, S.70),
welche FREIMOSER (1970, 1972) ins Ultrahelvetikum
stellt.



b) Eine slidlich daran anschlieBende Serie, welche die
Blockschicht beinhaltet. Letztere ist in der HOhe
der finf grodBten Rotliegendbl&cke (vgl. FRASL 1980b,
1981) auf etwa 20 m Ldnge am besten zu studieren;
das ist etwa 90 bis 110 m bachaufwdrts von der oberen
Mauer der Wildbachverbauung in ca. 555 bis 560 m iber
NN. Trotz der Uberrollung durch Hangschutt kann man
da an der orographisch linken Bachb&schung sehen,
daB8 die Blockschicht im ndchsten Meter von einer
normal liegenden Flyschfolge
aus verschiedenen mittelgrauen bis griinlichgrauen Mer-
geltonen mit cm-dicken Bdnkchen von Fleckenmergel und
Quarzsandstein unterlagert wird. H.STRADNER (GBA
Wien) hat daraus 1981 aufgrund einer von ihm mit
M.GRILL aufgesammelten Mergeltonprobe die folgende
Nannofossilliste erstellt:
Watznaueria barnesae hh
Parhabdolithus embergeri
Nannoconus colomi
Calciacalathina oblongata
Cruciellipsis cuvillieri
Ragodiscus sp.
Braarudosphaera hoschulzi
Cretarhabdus crenulatus
Conusphaera mexicana
Cyclagelosphaera margerelli

Nannoconus wassilii.

Daraus schlieBt er auf unteres bis mittleres Barreme.
AuBerdem hat St.GEROCH (Univ.Krakau) eine von mir aus
demselben 3 m langen AufschluB8 entnommene Probe eines
leicht aufschldmmbaren Mergeltones auf Foraminiferen
untersucht. Er nennt daraus (Brief vom 12.2.1984):
Spdrliche kleinwlichsige und schlecht erhaltene Sand-
schaler (?Hyperammina, Ammodiscus, Glomospira, Re-
curvoides, Haplophragmoides) und Kalkschaler (Denta-



lina, Nodosaria, Lenticulina, Astacolus, ?Pyrulinoides,
?Eoguttulina, ?Conorboides, ?2Gavelinella, ?Spirillina
und andere), sowie pyritisierte Radiolarien (Spumellaria
und Nasselaria).

Die ndchsten Meter iiber der Blockschicht bestehen aus
schwdrzlichen, schiefrigen Mergeltonen*), die den steilen
FlieBhang, welcher die Blockschichten enthdlt, weitest-
gehend iliberstreuen. Das exotische Material, das hier aus
dem Hang herausquillt, ist in und unmittelbar gegeniiber
diesem AufschluB zu studieren, aber auch bis 20 m bach-
abwdrts, und schlieBlich durch eine groBe Fldchenrutschung
nochmals im Bachbett ca. 30 bis 50 m unter der unteren
Sperre der Wildbachverbauung. Die Exotika umfassen ein
breites Spektrum von kristallinen Gesteinen und unmeta-
morphen Sedimenten, wobei die letzteren sich vom Rot-
liegend bis zu Bl6cken von Calpionellenkalk, also bis
in die Unterkreide hinein erstrecken (vgl. auch die vor-

hergehenden Berichte).

Ein bemerkenswerter Neufund ist das Belegstiick der
unmittelbaren Ablagerung eines Calpionellen-fiihrenden
Kalkes auf rosa Granit bis Granodiorit etwa von Typ des
Buchdenkmal-Granits. Mehrere bis iliber halbmeter groBe
Bl6cke von solchem Granit zeigen ndmlich, daB8 der Granit
mit dem zugehdrigen seinerzeitigen lokalen granitischen
Hangschutt unmittelbar von einem hellgrauen mikritischen
Kalk mit Einzelexemplaren von Calpionella sp. liber-
lagert und einsedimentiert wurde. Dariliber hinaus kann man
derzeit 1 m liber dem oben genannten Nanno- und Mikro-
fossil-Fixpunkt an einer anderen Komponente der Block-

schicht noch sehen, daB ein fast metergroBer Granitblock

*) Eine von H.STEYRER 10 m bachaufwdrts und ca. 4 m iber
dem Bach aufgesammelte Probe enthielt laut telefonischer
Mitteilung von H.STRADNER (25.2.1982) ein Nannofossil-
spektrum der hdheren Unterkreide.



urspriinglich wahrscheinlich sogar rundum vom Kalk ein-
gehiillt war. Aus solchen Beobachtungen 1d8t sich allge-
mein ableiten, daB die Granitoberfldche an der Wende
Jura-Kreide zumindest lokal bei einer submarinen Auf-
ragung -- also wahrscheinlich an einem Abbruch an der
Kante einer Bruchscholle -- freilag, und daB iiber
dieser Granitoberfldche und ihrem Hang- und Haldenschutt

unmittelbar der pelagische Mikrit abgesetzt wurde.

Etwas dhnliches dilirfte sich aber schon etwas friiher
im Oberjura abgespielt haben, worauf bunte, also wechselnd
rote, ro6tliche und graue mikritische Kalke als neptunische
Spaltenfiillungen in mehreren dlteren Sedimenten hinwei-
sen, ndmlich (1) sowohl in einer intensiv braunrot ge-
farbten, vermutlich fanglomeratischen Feinbreccie, die
ich ins Rotliegende stelle, aber auch (2) z.B. in bunten,
ndmlich roten bis griinlichen Arkosen und (3) bei einem
konglomeratischen groben Quarzsandstein, schlieBlich
aber auch (4) in einem an Bioklastika (z.B. Echinoder-

mengrus) reichen gelblichgrauen Kalkstein.

Eine musterhafte Spaltenfiillung in (2) 2zeigte ein
exotischer Block, in welchem eine mehrere cm weite
Spalte nicht nur von zwei Generationen von kristallinen
Karbonatrasen ausgekleidet war, sondern auch von zwei
Generationen von Schlammkalken, wobei die jilingere Gene-
ration durch ihre Farbbdnder in grauen und rétlichen
Nuancen deutlich die Schichtung des Mikrits in einer
Spalte und die uhrglasartige Einmuldung in der Mitte
erkennen lieB, welche im Zuge des Nachsinkens des
Schlammes bei einer Kompaktion entstand. Der Mikrit
zeigt im Schliff zwar keine Mikrofossilien; er ist
aber aussehensmdBig am ehesten an jene Jurabldcke
unter den Exotika anzuschlieBen, deren Mannigfaltigkeit
und deren fazielle Besonderheit derzeit von E. FLUGEL/
Erlangen untersucht wird: roter Korallenriffkalk, gelb-
licher Riffschuttkalk; rétliche Schlammkalke mit Aptychen
und Gehduseresten von Ammoniten, verbunden mit Sacco-
comen und Echinodermengrus, wobei die Matrix der zu-
letzt genannten Aptychenkalke den obenerwdhnten Spalten-
fillungen am dhnlichsten ist.



Auch die stratigraphische Stellung der spaltendurch-
zogenen bunten Arkosen (2) und der hellgelblich anwittern-
den groben Quarzsandsteine (3) ist noch nicht sicher-
gestellt. Beide Arten k&nnten sich lithologisch an die
epikontinentale Ausbildung des germanischen Keupers in
Bayern N der Donau anschlieBen lassen. Dabei ist aber
bei den bunten Arkosen (2) eine Abtrennbarkeit vom Rot-
liegendsediment noch recht fraglich, wdhrend der Quarz-
sandstein (3) schon eher an eine grobe Ausbildung des

Burgsandsteines erinnert.

Dazu im Einzelnen:
Die meisten exotischen Bl&cke mit mikritischer Spalten-
fiillung in der bunten Arkose (2) findet man ca. 30 bis
40 m bachabwdrts von der unteren Sperre, wo sie wiederum
aus der orographisch linken B&schung herauskommen. AuBer-
dem liegt ein metergroBer solcher Block 30 m bachauf-
wdrts von der oberen Sperre. Ein weiterer &hnlicher
Meterblock aus z.T. rotvioletter und kieselig gebundener
konglomeratischer Arkose (2) mit teilweiser Infiltration
von mikritischem Rotkalk liegt mitten im Bach, im Knie
ca. 90 m aufwdrts von der oberen Sperre und zugleich ca.
20 m bachabwdrts von den fiinf gr&B8ten, an Vulkanitge-
r6llen reichen Verrucanobldcken. Im selben Bachknie
liegt aber auch der musterhafte Quarzsandsteinblock (3)
mit mikritischer, weiBlicher und z.T. rosa gefdrbter
Spaltenfiillung, und zwar als der gr&B8te Block der Gegend
(ca. 4 m lang und nur ca. 1 m vom gerade zuletzt ge-
nannten buten Arkoseblock entfernt). Der hellgelblich-
grau anwitternde, darunter z.T. blaB8 r&tlichviolett
verfdrbte, relativ grobe Quarzsandstein (3) hat kiesige
Partien mit Einstreuungen von Quarzger&ll. Es ist dies
im Gegensatz zu den vorgenannten Arkosen ein Quarzrest-
sediment von sehr hoher kompositioneller und textureller
Reife entsprechend sehr starker Verwitterungsauslese,
und es wurde wahrscheinlich in einer Kiistenregion ab-
gelagert. tbrigens fand ich eine typische "dolomitische
Arkose", die mich an den Keuper bei Bayreuth erinnert,
als Gerdll in einer konglomeratischen Partie der Block-
schicht, und zwar ca. 30 m unter der unteren Sperre.

Falls die obigen stratigraphischen Zuweisungen stimmen,
dann kdénnte man mit einer Bildung von offenen Spalten
durch Aufweitung der zumindest lokal am Meeresboden frei-

liegenden "Trias"-Sandsteine im Zusammenhang mit einer



Krustendehnung in diesem Raum rechnen, wo-
bei es zur unmittelbaren Sedimentation von pelagischen
Kalkschlammen des O b e r e n J ur a kam. Das sind
Entwicklungen, die im Prinzip von den Westalpen bis in
die Karpaten bekannt geworden sind, wofiir ich bloB8 zwei
Arbeiten zitiere: (BOURBON & de GRACIANSKY 1975, sowie
MISIK 1979).

Dariiber hinaus ist aber ein iiber halbmeter groBer
Kalkblock ca. 10 m N der groBen Verrucano-Blécke im
Wald zu erwdhnen, der noch mehr Entwicklungsphasen do-
kumentiert. Zur Hauptsache ist es ein rosa Riffschutt-
kalk mit viel Crinoidengrus, &dstigen Korallenbruchstilicken
(auch zwei groBen Einzelkorallen), Bryozodenknollen und
Muschelschill. Er enthdlt aber auch etliche kantenge-
rundete Bruchstiicke granitoider Gesteine, die mich in
ihrer Verwitterungsauslese durch Beschrdnkung auf die
glimmerdrmsten, z.T. aplitischen Arten an den Schutt
in unseren Ackerbdden erinnerten, also an terrestrische
Verwitterung. Andererseits wird dieser Schuttkalk von
einem intensiv rotgefdrbten Schlammkalk iiberlagert,
dessen Sedimentation iliber der scharfen Gesteinsgrenze
mit einer diinnen Limonitkrustenbildung und der Bildung
limonitischer Knollen begann, was auf eine Sedimentations-
licke und die Ablagerung des Schlammkalkes im Hunger-
milieu hinweist. Die vermutliche stratigraphische Ein-
ordnung kénnte nach der evidenten relativen Einordnung
der einzelnen Bildungsakte noch vor einer pal&donto-
logischen Untersuchung rein aufgrund lithologischer
Eindriicke wie folgt aussehen: Ein intensiv gefarbter,
mikritischer "Malm"-Kalk transgrediert auf einem Cri-
noidenkalk des ?Dogger, und dieser auf dem subaerisch
verwitterten Granit einer Aufragung. Da der Block aus
der Blockschicht stammt, die selbst wiederum in eine
Unterkreideserie eingelagert ist, deren Ablagerungs-
tiefe in der Ndhe der CCD gelegen haben muB, 1ldBt sich
daraus eine stufenweise Absenkung des Meeresbodens
einigermaBen rekonstruieren.

Es miissen sich im Liefergebiet der Blockschicht stel-
lenweise aber auch B r achiopodenkalke als
Flachmeerbildungen des R h @ t o0 1 i a s befunden haben.
Das ist aus bisher zwei kopfgroBen runden Bldcken zu
schlieBen, die unten aus dem Rutschhang gegeniiber den

fiinf groBen Rotliegendbl&cken herauskamen. Es sind dies



sehr dunkelgraue, gelblich anwitternde, feinbreccidse
Kalke mit Resten von groBen Terebrateln und Rhyncho-
nellen, viel Crinoidensplitt und auBerdem Dolomit-

splitt. Bei kurzer Durchsicht eines paldontologischen
Dinnschliffes fanden sich auch Foraminiferen (z.B. Trocho-

linen), die am ehesten zum Rhdt oder Lias passen.

Zusammenfassend hdtte nach alledem das E i n z u g s-
gebiet der hiesigen Blockschicht iiber dem Grund-
gebirge etwa folgende Entwicklung gehabt:

Es gibt ein kontinentales Rotliegend; wahrscheinlich
gehdren dann die gelb anwitternden und auch z.T. rauh-
wackigen Dolomite, die in bis halbmeter groBen Bl&cken
vorkommen, in eine epikontinentale Mitteltrias (aber

da wdre prinzipiell auch noch eine sp&dtere Bildung

bis im Oberjura m&glich!). DaB eine germanische Ober-
trias in Form von Keupersandsteinen noch hierher nach
Siiden gereicht hat, ist nicht erstaunlich; man denke
nur an die Quartenschiefer im Pennin der Hohen Tauern,
und auch an den bunten Keuper im Unterostalpin des
Semmeringgebietes und in den Karpaten. Dann kdme wieder
eine Absenkung: die dunkelgrauen Brachiopodenkalke des
Rhdtolias. Auf eine zunehmende Bodenunruhe und wahr-
scheinlich Bruchschollenbildung im Zusammenhang mit
einer Krustendehnung etwa zu Beginn des Oberjura lassen
die Mikrit-erfillten Spalten ebenso schlieBen wie die
Ablagerungen von Aptychenkalken neben der Bildung von
Riffkalken. Dabei wurde auch der granitische Sockel
mehrmals freigelegt (?Dogger, Malm). Ab der Zeit dieser
Dehnung, aber méglicherweise auch erst im Laufe der
weiteren Absenkung des Meeresbodens, die wahrscheinlich
bis in die Untere Kreide weitergeht, kénnten lokal auch
die jlingeren Spilite aufgedrungen sein, die in Form von
einigen Blocken ebenfalls in der Blockschicht vertreten

sind. AuBerdem zeigen fast weiBe Calpionellenkalke der



Jura-Kreide-Grenze nicht nur durch interne Schlammbrdckel
Rutschungen an, die schon wdhrend der Bildungsdauer der
Calpionellenkalke stattfanden, sondern sie wurden wohl
durch Abbrdéckeln an frischen Bruchschollenkanten selbst
bald wieder in z.B. dm-groBe Bl&cke zerlegt, die mit
eckigem Schutt von Kristallin, Rotliegendfragmenten,
gelbem Dolomit u.a. zu einem Zeitpunkt gespickt wurden,
als die Bildung von Hornsteinknollen im Calpionellen-
kalk noch nicht ganz abgeschlossen war, also syndiagene-
tisch (FRASL 1982/66 f.).

Zur Lieferung der hiesigen Exotika und sonstigen
Bldcke ist dabei schon seit der ersten Bildung von Riff-
kalken die Annahme eines iiber den Meeresspiegel hinaus-
ragenden "Cetischen Riickens" nicht notwendig, denn die

ransgression der bunten

Schlammkalke geht bereits
sichtlich i.m pelagischen B e-
reich vor s i c h.

Nach der Bildung der Calpionellenkalke folgt als
ndchstes vermutlich in Begleitung weiterer krdftiger
Absenkungen des Meeresbodens die Sedimentation von
Tristelschichten und der oft griinschwarzen, sehr kalk-
armen Ablagerungen des Gault, also die Normalsedimen-
tation im Apt und Alb mit Konglomerathorizonten, und
mit unserer Blockschicht.*) Das geschah also in einem
zunehmend tiefer werdenden Flyschbecken, das im Gault
jedenfalls unter die CCD kommt. —-- Die weitere Flysch-
entwicklung im Bereich des Haunsberges ist dann der Ar-
beit von ABERER & BRAUMULLER zu entnehmen.

*) tUber der Blockschicht und den sie in den né&dchsten
Metern iiberlagernden schwarzen Tonmergeln folgt eine
helle Fluxoturbiditbank, die reich ist an Calpionellen-
kalk, teilweise auch an Buntphyllit, und die stellen-
weise - z.B. - auch umgelagerte Aptychen fiihrt. Nach
meiner Vermutung stammen aus einer solchen Bank die
feinbreccitsen Blbcke, aus denen ABERER & BRAUMULLER
1958 die Aptychen beschreiben haben.



tber die granitoiden Komponenten
der Blockschicht de s Ober n-
dor fer Gr abens 1ldBt sich folgende Kurz-
charakteristik zusammenfassen: Sie zeigen ausnahmslos
eine deutliche Kornregelung bis Schieferung, sind also
Gneise aus sauren Tiefen- und Ganggesteinen. Eine Rosa-
fdarbung kommt hdufig vor; eine Vergriinung nur unterge-
ordnet. Ausgangsmaterial waren zumeist grobkdrnige bis
mittelkdrnige Granodiorite bis Granite, die nach dem
makroskopischen und mikroskopischen Bild zum Formen-
kreis des Buchdenkmal-Granites (P.FAUPL 1975/6f) zu
rechnen sind. Seltener sind daneben die in den bunten
Konglomeraten der Blockschicht auftretenden hellgrauen
Ger6lle von sehr harten, kleinkdrnigen Gneisen, die aus
Oligoklas und Quarz sowie wenig Biotit bestehen und damit

einem Trondhjemit entsprechen.

Im Oberndorfer Graben fehlen aber die mafitreicheren
Tonalite und Quarzdiorite vom Typus Schaitten, die
durch grdberes Korn und mehrere mm lange Hornblende-

sdulchen gekennzeichnet sind (FRASL 1980 a).

Aus den eben genannten Gegebenheiten erhebt sich die
Frage, ob das Liefergebiet und zugleich Ablagerungsge-
biet der Gesteinsgruppe vom Formenkreis des Buchdenk-
mal- Granits mit dem Liefergebiet und dem zugeh&rigen
Sedimentations-"Trog" des tonalitischen Typus Schaitten
zusammenhdngt oder nicht. Die L&sung dieser Frage war
aber nicht hier im Oberndorfer Graben m&églich, sondern
ergab sich gliicklicherweise beim Vergleichsstudium der
ungleich gr6B8eren Massen granitoider Gesteine ca. 20 km
weiter WSW bei Achthal nahe Teisendorf (Obb.), welches
wichtige Fundgebiet von Granitoiden innerhalb der Bunt-

mergelserie im ndchsten Abschnitt besprochen wird.



Nur so viel sei hier fiir die L&6sung der obigen Frage
kurz vorweggenommen: im "Granit"-Steinbruch Achthal ist
der oben erwdhnte trondhjemitische Gesteinstyp wieder
zu finden, aber nur als untergeordnete, mafitarme Partie
innerhalb einer glimmer- und hornblendereicheren tona-
litischen Normalausbildung, die dort jedoch eindeutig
mit dem gr&beren Tonalit vom Typus Schaitten verbunden
ist. Wenn also letzterer Typus trotzdem im Oberndorfer
Graben fehlt, so k6nnte dies auch auf eine Verwitte-
rungsauslese der glimmerarmen Variante gegeniiber der
glimmerreicheren zuriickzufiihren sein, und die Tatsache
des lokalen Fehlens ist also nicht als Argument fiir die
Annahme separierter Ablagerungstrfge verwendbar.

Im Gegenteil komme ich durch das Studium der Gesteins-
vorkommen bei Achthal umso mehr zu der Auffassung, das8
die Tonalite vom Typus Schaitten und die helleren Buch-
denkmal-Granite urspriinglich einer zusammenhdngenden
groBen Intrusiv- und Gneismasse angehdrten. Und ich habe
bereits 1980 (a) darauf hingewiesen, daB die Verbreitung
des Typus Schaitten zumindest von Salzburg (Achthal) bis
Wien reicht. - Diese Intrusivmasse ist nicht die siidliche
Fortsetzung des Moldanubikums. Das hat P.FAUPL (1975)
zuerst fiir den Abschnitt &stlich vom Buch-Denkmal postu-
liert, dann G.FRASL (1980a) fiir die ganze L&nge Salz-
burg bis Wien.

Wenn ich dabei im Titel der Studie (1980a) von einem
"helvetischen" Kristallin geschrieben habe, dann im Sinne
eines im Norden an den rhenodanubischen, also nordpenni-
nischen Flyschtrog anschlieBenden Krustenstreifens, also
einem Streifen, bei dem nicht der kristalline Sockel,
sondern erst die Kreide-Tertidrauflage genauer in Sid-
und Nordultrahelvetikum, sowie in Siid- und Nordhelveti-
kum aufgegliedert werden kann. Der kristalline Krusten-
streifen hat jedenfalls ab der Kreide seinen Schutt so-
wohl in das Nordpenninikum wie ins Ultrahelvetikum ge-
liefert, was bezliglich der Granite und anderer grober
Komponenten auch schon FREIMOSER filir seinen Abschnitt

betont hat. Die oben am Beispiel des Oberndorfer Grabens



vor Augen gefiilhrten engen genetischen Zusammenhdnge, wo-
nach sich die Schichtglieder in ihrer Verbindung mit-
einander gut in einem r&dumlich relativ kleinen Liefer-
gebiet unterbringen lassen, sprechen dabei eher fiir
nahe, ja interne Abtragungsgebiete, filir Halden und
Canyons, und man ist nicht gezwungen, groB8e Ferntrans-
porte anzunehmen.

Bezliglicher der weiteren, groB8rdumigen Anknipfung
dieses durch Tonalite bis Quarzdiorite des Schaittener
Typus gekennzeichneten Krustenstreifens sei auf den
SchluB des vorliegenden Berichtes hingewiesen.

Noch ein kurzer Nachsatz zur vorpermische
Schieferhiille der Granitoide im Obern-
dorfer Graben: gleichgiiltig ob die Granitoide variszisch
oder cadomisch sind, muB man mit einer vor- und einer
nachgranitischen Schieferhiille rechnen. Wenn man dabei
von grauen Phylliten und Buntphylliten, sowie Quarzit
(auch Graphitquarzit oder Lydit), Paragneis und wahr-
scheinlich einem Teil der Griingesteine absieht, ist bis-
her im Oberndorfer Graben so wenig an vermutlich hierher
zu stellenden Komponenten gefunden worden, daB auf die
ndhere Untersuchung dieser Gruppe verzichtet wurde (siehe
dazu auch FREIMOSER 1972, der Cordieritgneis, Knoten-
schiefer und Fleckenschiefer oder eventuell Granatglim-
merschiefer nennt). Solche vorpermischen Gesteine lie-
gen auBerdem kaum in Form von groBen Bldcken vor, sondern
eher noch als kleine Gerdlle.

n



2) Die granitoiden Exotika im
Ultrahelwvetikum siidlich von
Oberteisendorf (Obb.)

Hier werden drei wichtige und altbekannte Vorkommen
angesprochen: die beiden "Granit"-Vorkommen von Typ "Ach-
thal A und B" nach FREIMOSER (1970 und 1972/ 27 f; vgl.
Kdrtchen von SCHMIDT-THOME 1939), sowie der "Ramsau"-Gra-
nit.

Davon wird der "R ams au-Gr anit" vorwegge-
nommen, denn er kann nun aufgrund von Vergleichen mit
Sicherheit als Erratikum eines Zentralgneises der Hohen
Tauern ausgeklammert werden aus der Betrachtung des Unter-

grundes der Flyschzone oder des Ultrahelvetikums.

Dieses im "Ramsaufenster" der Flyschzone S von Teisen-
dorf gleich bei der Autobahn liegende Blockvorkommen von
urspriinglich ca. 5 m Durchmesser war schon seit 1922 be-
kannt und wurde &fters in die Problematik der Kristallin-
"Scherlinge", "Schiirflinge" oder "Schubspdne" aus dem
Untergrund einbezogen. M.FREIMOSER hat das namengebende
Vorkommen 1970 (Taf.11) abgebildet, sodaB es zweifels-
frei wiedergefunden wurde, und zwar im Graben 300 m SSW
des Geho6fts Ramsau, das ist zugleich O6stlich der Loithal-
briicke der Autobahn. Der mittelkdrnige, sehr helle, zwei-
glimmerige Granitgneis erinnert schon makroskopisch an
Zentralgneise des Granatspitzkernes, und das bestdtigte
sich u.d.M: der Plagioklas ist ja nicht Andesin oder
Labrador (FREIMOSER 1970/49), was durchaus nicht zu
zweiglimmerigen Gneisen und schon gar nicht zu solchen
Zentralgneisen passen wiirde, sondern Albit; dabei hat
der Albit sehr wenig Filillung von gut individualisierten
Hellglimmer-Mikrolithen, wie sie in derart sauren Zentral-
gneisen iliblich sind. Auch Farbe und Form der Glimmer
passen in allen Eigenarten ebenso zu Schliffen aus dem
Granatspitzkern, wie die breitadrig-fleckige Pethitisierung
und schwache Gitterung des Mikroklins, wie auch der se-
kunddre Granat; und das geht weiter bis zum Verwachsungs-
und Mengenverhdltnis der einzelnen Komponenten zueinander.

M.FREIMOSER (1972/26) hat zwar selbst schon Zweifel
an der Zugehdrigkeit zum Ultrahelvetikum geduBert, aber

den "Granit aus dem Ramsaubach" dennoch im Streckeisen-



diagramm der Eruptivgesteinsvorkommen des Ultrahelve-

tikums eingetragen, was nun zu streichen wdére.

Nach dieser Kl&rung bleiben die :im Bereich des
Ultrahelvetikums von Achthal S von Oberteisendorf auf-
tretenden granitoiden Bl&cke zur Diskussion des kristal-
linen Untergrundes im Bereich Ultrahelvetikum und
Flysch librig. Die friiher zum Teil steinbruchmdBig ab-
gebauten Achthaler GroB8blécke sind in der Literatur
seit 1858 bekannt (Zusammenstellung in FREIMOSER 1972/26).
FREIMOSER (1970/49f) hat zwei Typen von Achthaler Gra-
niten unterschieden: "Achthal A", auch als "Hornblende-
granitgneis" bezeichnet - und "Achthal B" unter dem

Namen "Epidotgranit".

Der hellere Typ "Ac h t h al B" soll als erster
beschrieben werden, denn schon FREIMOSER (1972/27) hat
darauf hingewiesen, daB dieser Typ auch als Komponente
in diversen Konglomeraten auftritt, sowie auch auf die
Ahnlichkeit mit dem Buchdenkmal-Granit und dem Habkern-
granit, die nach seinen Modalanalysen gemeinsam im
Granodioritfeld des Streckeisendreiecks liegen. "Achthal
B" schlieBt auBerdem nicht nur durch den relativ geringen
Glimmergehalt, die deutliche Schieferung und die oft vor-
handene Rosafdrbung der Feldspate schon &duBerlich an die
im vorigen Kapitel genannten rosa Granitoide des Obern-
dorfer Grabens an, sondern auch u.d.M.: z.B. durch den
hohen Gehalt an Plagioklas, dann dessen gedrungen idio-
morphen Bau; den in beiden F&llen ilibereinstimmenden idio-
morphen Zonarbau (ev. Schalenbau mit zwei bis drei Re-
kurrenzen), der schwache Unterschiede im Anorthitgehalt
aufweist (meist ab 22 bis 28, ausnahmsweise im Kern
auch bis 38); dann durch die signifikanten Eigenschaften
der Biotite etc. - Es gibt beim sogenannten Typ Achthal B
jedoch schon unter den GroB8bl&cken unmittelbar am namen-
gebenden Ort eine beachtliche VvVariabillitdt, und deshalb



seien zu Vergleichszwecken wenigstens zwei Beispiele

kurz charakterisiert, nachdem FREIMOSER (1970/50) die
Beschreibung einer sekunddr, ndmlich hydrothermal stdrker
umgewandelten Partie geliefert hat. Nun wurden Blé&cke
herangezogen, die geeignet sind, méglichst den Primdr-

zustand erkennen zu lassen.

Das e r s t e Beispdiel ist als grober rosa
Granitgneis auch schon makroskopisch in einer GroBprobe
bei der Gegeniiberstellung mit dem Hauptgestein vom Buch-
Denkmal diesem zum Verwechseln &hnlich. Es stammt von
einer Blockaufarbeitung der letzten zwanzig Jahre, n&dm-
lich vom Zufahrtsweg von Achthal zum Geh6ft Sprung, und
zwar zwischen dem Oberrand des alten Sandsteinbruches
und der Wildfiitterung ca. zwei Dutzend Schritte in den
Wald hinein. (Wenige Meter neben dem straffer geregelten,
betont rosagefdrbten Granitgneis gab es eine massigere
Variante mit schwach gelblich verfadrbten Feldspaten,
wobei diese Probe dem Beispiel 2 nahekommt; s.u.)

Das frische Gestein des ersten Beispiels ist also
ein relativ grob aussehender, und dabei mit seinen
Glimmerziigen und den Feldspat-Quarzlinsen straff ge-
regelter Granitgneis, der aber doch im Block massig wirkt.
Es sind aber keine markanten Feldspataugen ausgebildet,
sondern die hellen Linsen bestehen aus einem Feldspat-
haufwerk von ein, zwei, seltener aber auch vier und so-
gar acht Millimeter groBen Plagioklasen und der Biotit
mit 1 bis 2 mm (selten bis 5 mm) SchuppengréBe scheint
im Handstiick nicht chloritisiert. Unter dem Mikroskop
ergibt sich als geschdtzte Mengenzusammensetzung: ca.
60% Plagioklas, 25 bis 30§ Quarz und ca. 7% Mafite
einschlieBlich der Akzessoria.

U.d.M. lberwiegen beim ersten Beispiel bei weitem die
gedrungenen Plagioklase (Oligoklas mit Zonarbau von ca.
22 bis 27, und an einem groBen Korn sogar 27 bis 38% An),
wobei ein Albitsaum idberhaupt fehlt und der seltene
Myrmekit auch aus Oligoklas besteht. Hdufig sind Ein-
fachzwillinge nach dem Karlsbader Gesetz erkennbar und
eine sehr enge Lamellierung nach dem Albit- und Periklin-
gesetz, und bis auf einige Verwitterungsflecken sind die
gedrungenen Kérner vorwiegend klar. Der gegeniiber dem
Plagioklas ganz unbedeutende Kalifeldspat ist flau ge-
gittert, kaum pertitisch entmischt und er bildet nur
wenige xenomorphe Kdrner oder Zwickelfillungen. Der Quarz
als Spdtausscheidung war bis ungefdhr 4 mm groB8 und zeigt
einen Kornzerfall auf ca. 0,5 mm Gr&Be. Biotit ist griin-
lich braun und in geringem MaBe durch blassen Chlorit,
aber auch einen farblosen bis intensiv griinlichgelb



gefdrbten Klinozoisit bis Epidot ersetzt, welcher meist
unter 0,4 mm klein ist, aber bis 1,5 mm erreichen kann.
Die Hornblende zeigt gedrungene Sdulen bis 1 mm GrdéBe
und ist z.T. auch durch Epidot verdrdngt; unter den
Akzessoria wird der Orthit verhdltnismdBig groB (bis
0,8 mm). Dieses nur vereinzelt auftretende Mineral ist
wenig alteriert, und zeigt einen idiomorphen Schalen-
bau mit glatten Fldchen. Auch der z.T. rautenfdrmige
Titanit wird bis 0,8 mm groB8 und er ist z.T. in Kalzit
und Leukoxen umgewandelt. SchlieBlich seien kleine Zir-
kone (Monazite?) mit schlecht erhaltenen H6fen im Bio-
tit erwdhnt und das opake Erz. Eine postkristalline
Deformation zeigt sich in der Verbiegung von Plagio-
klaslamellen sowie von Biotitscheitern, sowie in der
Kornzerkleinerung und ebenso wie bei den anderen Mine-
ralen wandernden Ausldschungsschiefe des Quarzes. Die
Rosafdrbung des Gesteins kommt hauptsdchlich von den
mit entsprechenden Eisenoxiden bestdubten alterierten
Flecken in den Plagioklasen.

Als zwelites Beispdiel des hellen,
groben Granitoids, das man zum Typus Achthal B stellen
kann, sei das Material eines ca. 4 m hohen und breiten
Blockes erwdhnt, welcher am Hang hinter den historischen
Werksgebduden von Achthal in Dachhdhe halb aus dem Boden
herausschaut, und zwar wenige Meterzehner siidlich der
Sohle des in der Karte 1:50.000 verzeichneten, ehe-
maligen groBen Sandsteinbruches unmittelbar neben dem
Ende der ehemaligen Werkswasserzufiihrung. Dieser Block
ist bis in die &duBersten Zentimeter auffallend wenig
verwittert, wie sich schon beim Abschlagen aufgrund der
relativ klaren, glasigen Plagioklase, die beinahe wie
Quarze aussehen, und der recht frisch erscheinenden Bio-
tite zeigt. Im Beispiel 2 ist die Verschieferung und
Kornregelung des im Block noch v6llig massig wirkenden
Plutonits relativ sehr gering, etwa wie in den massigsten
Varianten vom Buch-Denkmal. Aber die Plagioklase wirken
viel klarer, ndmlich sogar weniger milchigweiB als bei
den frischen Werksteinen aus Weinsberger oder Mauthausener

Granit, oder den moldanubischen Graniten im allgemeinen.



Der Unterschied zum Buch-Denkmal ist also kaum ein struk-
tureller oder in der Mengenverteilung und Eigenart der
Hauptmineralien begriindeter, er liegt eher am hiesigen
Mangel an der Rosafdrbung der Feldspate, und u. d. M.

z. B. an der anderen sekunddren Erscheinung, daB namlich
hier etwas hdufiger ein Klinozoisit bis Epidot auftritt,
wdhrend dort filir die Umwandlung Stilpnomelan fazieskritisch
ist.

U.d.M. ist schdtzungsweise folgende Mengenverteilung:
Feldspat ca 65 %, Quarz ca 25-30% und Mafite ca. 7%, wo-
bei der Biotit die Hornblende etwa wie 4:1 iUberwiegt. Der
Plagioklas ist auch u.d.M. zumeist sehr klar, nur selten
und dann am ehesten in Kornndhe durch eine sehr gedrdng-
te Anhdufung von Phyllosilikatmikrolithen unter lokaler
Albitisierung umgewandelt. Die gedrungenen Einkristalle
oder Einfachzwillinge nach dem Karlsbader Gesetz sind
dabei unlamelliert oder teilfldchig schwach lamelliert;
seltener sind kleine Kristalle ganz anch dem Albit-und/
oder Periklingesetz feinst lamelliert, wobei diese Lamel-
lierung normalerweise nur schwach sichtbar ist, da der
Anorthitgehalt wenig von 20% abweicht, ndmlich bis auf
25 und ausnahmsweise 28%. Dem entspricht ein schwach
sichtbarer, einfacher, normaler Zonarbau, oder ein mit
wenigen Rekurrenzen angedeuteter idiomorpher Schalenbau.
Weder am Kornrand noch in den kleinen Mymekiten ist Albit
statt Oligoklas entwickelt, der also nur in den alterier-
ten Partien als entmischter, paramorpher Anteil vorkommt.
Auf die Auskristallisation der Plagioklase aus -einer Schmel-
ze weisen die manchmal auftretenden idomorphen, zonaren
Plagioklaszwillinge als kleine Einschliisse in der Haupt-
generation hin. - Der etwa ein Zehntel des Plagioklasge-
haltes erreichende Kalifeldspat ist ein nur in Zwickeln
entwickelter, flauer Mikroklin, der'bis 0,8 mm groB wird,
wdhrend der Plagioklas meist 1 bis 4 mm, und selten bis
8 mm erreicht. Der Quarz ist nur mehr selten 4 mm, hdufig
0,5 bis 1 mm groB. Biotit (ca 4 %, meist um 1 mm, selten
bis 4 mm) ist olivbraun, z. T. ins Griinliche, aber kaum
chloritisiert. Hornblende (ca. 1.5 % bei KorngrdBe bis
2 mm) ist von hellbrdunlichgriin bis zu einem mittleren
Griin pleochroitisch. Titanit kann sogar bis zu 3 mm groSs
werden, ist hellrdtlichbraun, wenig in Kalzit und Leukoxon
umgewandelt und zeigt die gut idiomorphe Ausbildung mit
spitzen Rauten. Apatit wird O,2 mm groB8, wdhrend Zirkon
und Monazit sehr klein sind, etwas rundlich und kurzsdu-
lig mit schwachen H6fen im Biotit. Vom Klinozoisit sieht
man erst die ersten Anfdnge der Bildung, sodaB er weit
unter 1 Vol.% ausmacht. Dazu kommt wie in den anderen
Proben opakes Erz. - Die postkristalline Deformation ist



auch bei Quarz und Glimmer ebenso wie die Verzahnung der
Korngrenzen verhdltnismdBig wenig von Bedeutung. - Die Ge-
steinerhaltung ist daher dem Primdrzustand des Magmatits
noch relativ nahe, d@hnlich wie beim dunkleren Typus Schait-
ten (FRASL 1980), von dem bei den vier Musterlokalitdten
ja auch z. B. auf die relative Frische der Feldspate hin-
gewiesen werden konnte. Da dieses Beispiel 2 auch fast
kein Epidotmineral enthdlt, kann die von FREIMOSER 1970
geprédgte Gruppenbezeichnung "Epidotgranit" filir den hellen
Anteil der Achthaler Granitoide nicht aufrechterhalten
werden. Richtiger wdre die Bezeichnung als ein eher hel-
ler Tonalit bis Tonalitgneis, der zwar ein dhnliches
Plagioklas-Quarz-Verhdltnis besitzt wie der sogenannte
Buchdenkmal-Granit, aber neben dem Biotit auch Hornblen-
den enthalten kann, und gerade das ist fiir groBrdumige
Sippenvergleiche wesentlich.

Es ist insgesamt als wesentlich festzuhalten, daB8 in-
nerhalb des bisher so bezeichneten Typus Achthal B der
schwache Zonarbau der Plagioklase, aber auch die Farbe
und die sonstige Ausbildung der Biotite und Hornblenden,
sowie auch die Kornregelung (Vergneisung) in sehr ein-
heitlicher und charakteristischer Weise ausgebildet ist,
und gerade die Summe dieser spezifischen Mineralausbil-
dungen verbinden den Typus Achthal B mit den Buchdenkmal-
Graniten ebenso wie mit dem Typus Achthal A in seinen ver-
schiedenen Varianten, und damit auch - weil eine solche
Variante dem Typus Schaitten angehdrt - eben auch mit die-
sem Typus Schaitten (s.u. und FRASL 1980a). Das sieht man
in den Bldcken und entsprechenden Ger&llen recht gut, weil
die eben genannten Charakteristika iliberhaupt noch erhalten
sind und nicht durch epizonale, hydrothermale oder Verwit-
terungserscheinungen in den Feldspaten und Mafiten wie sonst
oft bis zur Unkenntlichkeit verschleiert werden, sodaB8 dann
am ehesten noch die Regelung der charakteristisch geformten
und vergrinten Reste der Mafite -- ndmlich bei basischeren
Varianten z. B. Sdulchenformen von Pseudomorphosen nach
Hornblenden -- an diese zusammengehdrige Gruppe von Aus-
gangsgesteinen erinnern. Wegen der relativ guten Erhal-
tung der Primdreigenschaften kénnte man manche Blécke
vom Typus Achthal B sogar als besonders gut erhaltene

Variante des Formenkreises des Buchdenkmal-Granits auf-



fassen, und durch die vielen iibereinstimmenden makrosko-
pischen und mikroskopischen Eigentiimlichkeiten kann man
es nun als klargestellt und sicher betrachten, daB das
Kristallin mit dem Buchdenkmal-Granit ebenso vom Wiener-
wald bis zumindest bis hierher iiber die Salzach nach We-
sten reicht, wie das bereits fiir das Kristallin mit dem
Tonalit vom Typus Schaitten gezeigt werden konnte (FRASL
1980a). Und zwar gilt das auch dann, wenn wie in unserem
besonders frischen Falle die fiir den Buchdenkmal-Granit
immer als charakteristisch angegebene rosa Farbe, die ja
am ehesten als ein Gradmesser filir eine bestimmte Art von
hydrothermaler t#berprdgung anzusehen ist, noch gar nicht
zur Ausbildung gekommen ist, wdhrend aber die Charakteri-
stika des Primdrbestandes und auch die Anzeichen einer

typischen Deformation iUbereinstimmen.

Die Einbettung der GroBSblScke vom Typus Achthal B in
das Helvetikum ist nicht unmittelbar aufgeschlossen, wohl
aber sind - wie gesagt - kleinere Gerdlle davon &fters
als Komponenten in nahen Konglomerathorizonten enthalten,
die FREIMOSER (z. B. 1982/27) hauptsdchlich dem Ultrahel-
vetikum zurechnet. Interessanterweise ist das Verhdltnis
beim Typus Achthal A aber beinahe umgekehrt. Der locus
typicus liegt ndmlich in der fossibelegten ultrahelve-
tischen Buntmergelserie (Maastricht bis Untereozdn) des
vom Ort Achthal nach Westen ziehenden Sprunggrabens, wie
nach der Gesteinbeschreibung dieser groBen Kristallinblék-
ke ndher ausgefiihrt werden soll.

Dunklere Tonalitgneidise bis
Quarzdioritgnedise ("Granite vom Typus
A chthal A" nach FREIMOSER 1970/49 f, und partim:

Tonalite und Quarzdiorite vom Typus Schaitten nach FRASL
1980a) :

Im Zusammenhang mit der Aufstellung des "Typus Schait-
ten" wurde schon der eine Block beschrieben (FRASL 1980/331),



welcher in seiner ganzen Ausbildung mit dem relativ gro-
ben Korn, der Idiomorphie von Plagioklas und Hornblende,
der Frische und auch der geringen Kornregelung, sowie iiber-
haupt der ganzen Mikroskopie perfekt der frischesten Va-
riante an der namengebenden Typuslokalitdt Schaitten (sie-
he auch FAUPL 1975/9) entsprach. Ubrigens: der damals im
Zusammenhang mit der Fundortsangabe genannte Bezugspunkt

"Blumenweg 17" gehdrt zu Achthal selbst und nicht zu
Hammer.

Wir wenden uns daher der kleinerkdrnigen, stark gneis-
artigen Variante zu, welche wenige Meterzehner vom obigen
Block entfernt am siidschauenden Hang des Sprunggrabens in
Form eines kleinen Steinbruchs abgebaut wurde. Die etwa
10 x 6 m groBe, bldockreiche Bruchnische ist 50 m bachauf-
wdrts von jenem groBSen Neubau zu erreichen, der innerhalb
des Ortes Achthal die Bezeichnung "Teisendorferstrage 75"
bekommen soll.

Im Bruch selbst findet man derzeit nur die kantigen
Quarzdioritbldcke als relativ sehr frische Reste aus der
Gewinnungszeit, manchmal kann man auch mit freiem Auge
noch die kleinen Hornblenden neben dem reichlichen, Biotit
sehen. - Nur in manchen schwielenfdrmigen Partien ')ist
das Gestein auch sehr mafitarm und dann wieder reich an
recht klaren, fettig gldnzenden Plagioklasen, wo bei der
Mafitgehalt von Biotit, Hornblende, Epidot und Titanit
auf etwa 5 % insgesamt abnimmt, wdhrend man fiir Plagio-
klas 65 und fir Quarz ungefdhr 30 % annehmen kann. Der
Anorthitgehalt im Plagioklas ist so einheitlich bei 25
bis 26 %, daB sich nur selten ein deutlich erkennbarer
idiomorpher Zonarbau entwickelt. Kalifeldspat ist h&ch-
stens in Form von "antiperthitischen" Auscheidungen im
Gestein vorhanden und da sonst der Plagioklas fehlt, ist
auch kein Myrmekit ausgebildet. Korngr&Ben: Plagioklas
ist meist 1 bis 2, aber auch bis 5 mm groB, Biotit meist
0,8 mm und Epidot ca 0,1 bis 0,3 mm, in Gruppen z. T.
bis 1 mm.

Die im Steinbruch iliberwiegende Ausbildung von dunk-
lerem Quarzdioritgneis zeigt wu.d.M.
folgendes: )

Plagioklas: ca. 53 %, meist 1 mm, selten bis iiber 5 mm
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grofl; gedrungene, subidiomorphe Formen, oft Einfachzwil-
linge (Karlsbader Gesetz), vorwiegend klar, und in sel-
tenen Fdllen am ehesten im Kern teilweise mit Prehnit ge-
fiillt oder aber durch ein mikrolithisches Haufwerk von
einem hellen Phyllosilikat (Kaolinit?) ersetzt.

Quarz: ca. 10 Vol.%; kbrnige Aggregate zwischen den Feld-
spaten.

Biotit: ca. 17 %; olivbraun, nur wenige Tafeln sind z. T.
chloritisiert; 1 bis 3 mm, seltener 4 mm groB.
Hornblende: ca. 16 %; Pleochroismus von hellbrdunlichgriin
bis krdftig griin mit Stich ins bl&duliche; nur bis 1 mm.
Akzessorien: 4 %; dazu gehSren der Menge nach gereiht:
Titanit, bis 1,3 mm groBe spitze Rauten, von Ridndern und
Spaltrissen beginnende Umwandlung in Leukoxen und Kalzit,
im Schliff hellbrdunlich.

Apatit; gedrungene S&dulchen mit sehr guter Idiomorphie,
bis 0,1 mm.

Opake Erze;

Epidot, bis 0,4 mm, sehr hell griinlichgelb.

Orthit; als Seltenheit, aber groBf (2 mm); urspriinglich
idiomorpher Schalenbau, aber vdllig alteriert.
Zirkon/Monazit, bis 0,1 mm; rundlich sowie unscheinbare
Sdulchen ohne ebene Fladchen.

+) Zum Vergleich fiir die oben genannten trondhjemitischen
Gerdlle im Oberndorfer Graben, sowie zum vorgenannten
zweiten Beispiel von Achthal B, woraus sich die na-
tlirlichen Zusammenhdnge ergebenl

Zur geologischen Einbindung der Quarzdiorite: AuBer den
beiden genannten GroBSbl&cken, von denen der eine wie ge-
sagt steinbruchmdfig aufgearbeitet wurde, liegen daneben
im Wald und im Bach noch eine lockere Reihe von kleine-
ren Tonalitbl6cken an diesem slidschauenden Hang des Sprung-
baches. GANSS & KNIPSCHER haben aufgrund einer genauen Be-
probung dieses ganz in der Buntmergelserie liegenden Bach-
profiles beschrieben und eingezeichnet (GANSS & KNIPSCHEER
1956/619-621), daB diese granitoiden Bldcke in den jiingeren,
ndmlich untereozdnen Profilteil hineingeh6ren. Dabei wurde
diese Maastricht-Eozdn-Folge noch ins Helvetikum gestellt
und zwar als "Teisendorfer Fazies". HAGN (1965/93) hat
die Mergelserie im selben Graben als zum Ultrahelvetikum

gehdrig erkannt, und zwar Foraminiferenspektren des



?Dan u. Paldozdn bis Lutet gefunden. Das paBt aber vor-
trefflich zu den Hinweisen von PREY u. FAUPL (zitiert in
FRASL 1980a/328), wonach der Tonalit von Schaitten selbst

auch im Eozdn des Ultrahelvetikums liegt.

3) Ausblick auf groBr d&umige

Zusammenhdnge

Es wurde schon in der Studie FRASL 1980a nach son-
stigen grofrdumigen Ankniipfungsmglichkeiten fiir den
Schaittener Tonalit und damit den durch ihn gekennzeich-
neten Kristallinstreifen gesucht, der seinen Schutt in
den Bereich Ultrahelvetikum und nordpenninischer Flysch-
trog geliefert hat. Dabei wurden aber keine iiberzeugen-
den Verwandtschaftsbeziehungen mit den in der Umgebung
befindlichen gr6Beren kristallinen Einheiten festgestellt
und es wurde nur die Hoffnung geduBert, daB sich solche
Ankniipfungen trotz der dortigen alpinmetamorphen tUber-
prdgungen bei den Tonalitgneisen des Penninikums im
Tauernfenster eventuell doch verifizieren lieBen. Die
Chancen fiir die Aufkldrung eines entsprechenden frihe-
ren Zusammenhanges wurden aber durch neuere Studien iiber
die Tonalitgneise und Granodioritgneise der &6stlichen
Hohen Tauern (CH. EXNER 1982) eher geringer, denn dem-
nach erinnern dort z. B. weder Relikte noch Pseudomor-
phosen an die hier so typischen Hornblenden, wobei sol-
che Hornblenden normalerweise auch bei einer regional-
metamorphen Wiederaufwdrmung erfahrungsgemdf recht wider-
standsfdhig wdren. Die Plagioklase jedoch sind dort so
stark gefiillt, daB man sich auf sie fiir solche Vergleiche
noch weniger stiitzen kann. Nach diesem Schwinden einer
Hoffnung auf eine derartige regionale Ankniipfung im inner-
alpinen Bereich, ergab sich nun aber eine viel iliberzeu-
gendere Ankniipfung im auBeralpinen Bereich!



Ein mir von A. DUDEK zugesandter Sonderdruck iliber das
in Mdhren unter der Molassezone erbohrte und auch unter
den Rand des Karpatenflysches hineinziehende Kristallin
("Bruno-Vistulicum"; DUDEK 1980) machte mich durch die
anschaulichen Gesteinsbeschreibungen auf die erstaunlich
gute HUbereinstimmung der Bldcke vom Typ Schaitten mit dem
dortigen "dunklen Hornblende-Biotit-Quarzdiorit bis Tonalit"
aufmerksam, bei welchem schon die Typenbezeichnung "Zdanice
type" auf ein ca. 20 x 8 km groBes Massiv hinweist, dessen
namengebende Lokalitdt ca 35 km ESE von Brinn liegt (und

uns vom Steinitzer Mergel bekannt ist).

Eine Vergleichsfahrt nach Prag zu Herrn Dr. Dudek be-
stidtigte aufgrund von Kernprobenschliffen die verbliiffen-
de tUbereinstimmung z. B. des dort zufdllig greifbaren,
und zum Zdancer Typ gehdrigen, aber damals ganz neuen
und noch unpublizierten Bohrkernes von Uhrice 6 mit mei-
nem mitgebrachten Material aus den vier Musterstellen
des Typus Schaitten. Die gleiche Ubereinstimmung gilt
aber auch fir den "hellen Hornblende-Biotit-Tonalit bis
Quarzdiorit" ("Skavkov-type") vom "Slavkov-massif", und
dieses ist unter der Molassezone zwischen 10 und 40 km
O6stlich von Briinn gelegen. (Slavkov ist uns noch eher
unter dem Namen Austerlitz bekannt!). Diese helleren
Typen stimmen z. T. verbliiffend iberein mit der Mehr-
zahl der seinerzeit von Prof. BRAUER gesammelten Kris-
stallinbl6cke bei St. Gilgen am Wolfgangsee (FRASL 1980a),
also aus dem Doppelfenster von Ultrahelvetikum und Flysch,
welches dort von B. PLOCHINGER innerhalb der Kalkalpen er-
kannt worden war. Nicht nur das Aussehen und die Mikro-
skopie davon, auch die Projektionspunkte meiner Modalana-
lysen vom "Zdanice type" und "Slavkov type" (DUDEK 1980/36),
daB dieses insgesamt iliber die Zufdlligkeit hinausgeht.

Und zwar beginnen die iliberzeugendsten tlbereinstimmun-
gen bei den Feldspaten, wobei Dr. DUDEK mir gegeniiber ex-
tra betonte, daB der allgemeine, fundamentale Unterschied



zwischen den quarzdioritischen und tonalitischen Gestei-
nen des Bruno-Vistulicums gegeniiber den gleich benannten
Gesteinen z. B. im mittelbShmischen Plutongebiet (Mol-
danubikum) hauptsédchlich im Aufbau des Plagioklase be-
steht, indem hier der Zonarbau schwach ist, im moldanu-
bischen Vergleichsgebiet aber ein sehr augeprdgter Zonar-
bau besteht, der durch basischere Kerne und hdufig auch
resorbierte (Alt-)Kerne deutlich gemacht wird. Einen ent-
sprechenden stdrkeren Zonarbau mit viel basischeren Plagio-
klaskernen kennen wir ja auch hierzulande im Moldanubikum
vom Freistdtdter Granodiorit und vom Gebhartser Quarz-
diorit. - Ubereinstimmend sind auch die Hornblenden und
Biotite nach ihrem ganzen Erscheinungsbild einschlieBlich
des Pleochroismus, dann die groBen Titanite, aber auch
die Korngr&fen allgemein und auch iiberhaupt das makro-
skopische Aussehen. Und dazu kommt die spezifische Aus-
bildung der hydrothermalen bis epizonalen Uberprdgung

da wie dort, sowie auch die meist deutliche Kornregelung,
sodaB die Gesteine oft passender als Gneise zu bezeich-
nen sind.

Auf diesen Grundlagen postuliere ich eine urspriing-
liche Zusammengehdrigkeit unseres Kristallinstreifens,
welcher durch die tonalitisch-quarzdioritischen Gesteine
vom Typus Schaitten charakterisiert ist, mit dem Bruno-
Vistulicum, welches zumindest bis in die Gegend der Stadt
Gottwaldov (friher Zlin) unter den Karpatenflysch hinein
nachgewiesen ist. Das ist aber immerhin eine Strecke von
gut 400 km von Salzburg entfernt, aber wie gesagt gibt
es zwischen da und dort Bindeglieder, 2zumindest von Salz-

burg bis in den Wienerwald.

Zur Uberpriifung und Klarstellung des hier postulierten
Zusammenhanges wird man wahrscheinlich am besten Altersbe-
stimmungen am hiesigen Kristallin heranziehen, denn die
Plutonite des Bruno-Vistulicums gaben ja vorvariszische
Alterswerte zwischen 550 und 660 m.y., das ist am Ende
der cadomischen Orogenese (DUDEK 1980/63-65). Diese Al-
terswerte unterscheiden sich damit sehr klar von den
Alterswerten des moldanubischen Raumes, sowie auch dem
Gros der voralpidischen Daten in den Zentralalpen, welche
eher einem kaledonischen Ereignis und besonders der

variszischen Orogenese entsprechen. Prof. FRANK/Wien



hat daher mit Vergleichsuntersuchungen an hiesigen Ma-

terial begonnen.

Sollte sich meine Annahme des Zusammenhanges bestdti-
gen, dann schiebt sich hier zumindest auf der Strecke zwi-
schen Wien und Salzburg ein Prdkambrium zwischen die varis-
zischen Granite des Moldanubikums und die Variszischen
Zentralgneise des Penninikums. Damit kann aber die in die-
sem Beitrag bekanntgemachte Exotikauntersuchung zu einer
Initialziindung fiir weitere, proBSrdumigere Uberlegungen
werden, etwa, ob sich dieses alte Krustenstiick noch wei-
ter nach W und in die Alpen hinein verfolgen 1&8t. Ich
denke da z. B. an das Bolgenkonglomerat, dessen Kristallin-
komponenten ebenso wie der Habkern-Granit mit dem vorvaris-
zischen Kristallin der Err-, Julier- und Berninagruppe ver-
gleichen werden.

Ein erstes Problem ergibt sich schon allein aus der bis-
her erfaBten Ldngserstreckung unseres Kristallinstreifens,
welcher in Mdhren eindeutig zum Siidrand Stabileuropas ge-
hdrte, aber in unserem Abschnitt jedenfalls bereits irgend-
wie in den Alpenbau einbezogen wurde. Es ist zwar mdglich,
daB das Bruno-Vistulicum schon in voralpidischer Zeit auf
diese Ldnge von 400 km als 6stliches und siidliches Vorland
des Moldanubikums kontinuierlich bis in unseren Raum nach
SW gereicht hat. Es ist aber auch anzunehmen, daB8 sich am
Slidrand von Stabileuropa gegen die Tethys im Zuge der juras-
sischen Krustendehnung z. B. langestreckte, stufenfdrmige
Randschollen mit Teilstiicken des Bruno-Vistulicums abgel&st
haben; und die R&nder solcher gekippter Schollen haben wohl
die Exotika in das Ultrahelvetikum und die rhenodanubische
Flyschzone geliefert! Solche Randschollen kdnnten aber in-
folge von Lateralverschiebungen zwischen der europdischen
und der afrikanischen Platte auch ein entsprechendes Stiick
lateral verschoben worden sein, und zwar auch um mehrere

Hundert Kilometer.



Wo kénnte man heute eine entsprechende Stdrungslinie
oder ein etwa Ost-West verlaufenden Stdrungsbiindel anneh-
men? Wohl etwa dort, wo der ultrahelvetische Ablagerungs-
raum einst gegen das rhenodanubische Flyschbecken stieB.
Aber der entsprechende Krustenstreifen ist heute in der
Tiefe der Alpen versteckt und wurde z. B. von den ganzen
N&rdlichen Kalkalpen iliberfahren. Ist eine solche versteck-
te Stdrungslinie heute etwa in Form der auff&dlligen L&angs-
talfurche der Enns und der Salzach, also auch bei der Tauern-
nordrandstdrung durchgepaust? Es ergdbe sich damit auch die
Mo6glichkeit der Annahme einer zweiten wichtigen Lateral-
verschiebungsfldche mit Rechtsseitenverschiebung nérdlich
der periadriatischen Linie, bloBS mit dem Unterschied, das
die nérdliche Lateralstdrung alsbald von den ostalpinen Dek-
- kenmassen, insbesondere von den Nordlichen Kalkalpen
iberfahren wurde, wdhrend die periadriatische Linie ober-
fldchlich weithin sichtbar ist. Solche Uberlegungen k&énn-
ten wahrscheinlich einige Antworten bringen auf Fragen iiber
die Mechanik am Nordrand der Adriaplatte bei ihrer Drehung
im Uhrzeigersinn. - Jedenfalls wilirde sich die am ehesten
anzunehmende Situierung des Herkunfsgebietes der Salz-
burger Exotika unter den Alpen gegeniiber dem weit ent-
fernten Briinner Raum mit der Annahme einer Rechtsseitenver-
schiebung vor der eozdnen Kollision des Ostalpins mit dem
nordlichen Vorland ganz gut vertragen.

Eine solche Seitenverschiebung braucht aber wohl auch
entsprechende Fortsetzungen in ihrer Verl&dngerung. Steckt
eine solche vielleicht in der Klippenzone der Karpaten?
Und wie steht es mit der Modglichkeit von Lateralverschie-
bungen z. B. am so schén geradlinigen Siidrand des Aarmas-
sivs? Man sollte auch gezielt nach d@hnlichen PaBstilicken
Ausschau halten, so wie hier eine urspriingliche Verbindung
des Briinner Raumes mit dem Salzburger Raum aufgezeigt wurde.
Vielleicht kann man dann aus einem solchen Mosaik in eini-
gen Jahren schon mehr iliber Seitenverschiebungen am Sidrand
von Stabileuropa aussagen.
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Vorwort:

Der folgende Artikel ist ein Beitrag am Teilprojekt
15/10 und gleichzeitig Darstellung fiir den Ausgang des
Nachfolgeprojektes P 5251 des Fonds zur F&rderung der
wissenscaaftlichen Forschung in Usterreich. Er umfaBt
einen Teil einer Dissertation an der Karl-Franzens-
Universitdt Graz und basiert auf dem Kenntnis- bzw.
Forschungsstand vem Juni 1983. Nicht aufgenommen wurde
der methodische Anhang dieser Dissertation: "Strain
determination using deformed ellipsoidal objekts. A

review and comparison with special reference to deformed
conglomerates".



Nomenk latur

Die strukturgeologische Nomenklatur folgt, wenn nicht anders
zitiert, im wesentlichen RAMSAY 1967, HOBBS et al,, 1976;
auf die Problematik der deutschen Ubersetzung ( und gene-
rell die Sinnvollheit einer solchen) sei hingewiesen):

S.l’z..--
B1’2.l'.

D1'2......

B1,2.l..'.
str1'2....
11'2......
S1S’ S1a..
4250000
kll.......
RN cxens R eRRe

erste, zweite... Schieferung

Schnittgerade zwischen ss und Sqr Sy und 81’ oRc.,
erste, zweite Deformation '

Achsen erster, zweiter, etc. Falten

erste, zweite Streckung (in Zusammenhang mit D1,2)
erste, zweite Lineation, keine eindeutig gene-
trische Definition m&églich

synthetische und anthithetische erste Schieferungs-
schar

Storungsflache

Kluftflédche

tektonische Grenze jeder Ordnung (in Profilen)

x(x1) . Y(Xz), Z(X3) .. Hauptachsen des "finite"strain

04,25
Rf......
RS......
Rivovunnns
Pof,s,i..
41,2,3°
TR
WV . eieme s
I o o o oms)
‘t...".
 ......
€.,
Ouunnnn.

Weitere

Ellipsoides (X2Y22Z)

Durchmesser einer Ellipse

"final deformed particle axial ratio"

"finite strain axial ratio"

"initial (undeformed) particle axial ratio"
"angle from the Rf,s,i long axis to the maximum
principal strain direktion or a reference axis"
siehe (7)

siehe (8)

"principal quadratic elongations" siehe (4)
siehe (5)

siehe (9)

Radius des Einheitskreises ( der Einheitskugel)
Viskositédt

Scherstrain

Strainrate

.. Winkel zwischen der Scherzonengrenze und den

Scherfldchen im Scherzonenmodell von RAMSAY &
GRAHAM 1970

Definitionen sind in den einzelnen Kapiteln gegeben



1. Zusammenfassung

Eine mehrere hundert Meter dicke Grenzzone des Deckge-
birges der Ostlichen Ostalpen (mit den tektonischen GroB-
einheiten: Permomesozoische Hiille des Altkristallins, Veit-
scher und Norische Decke der Grauwackenzone) wurde in Pro-
filstreifen, verteilt auf ca. 100 km streichender Erstrek-
kung, strukturgeologisch untersucht.

Das tektonische Hauptereignis (altalpidisch) war die NW-
gerichtete Uberschiebung. Es handelt sich um eine décol-
lement-Z2one mit dominierendem "simple shear flow" des gan-
zen Deckgebirgskomplexes. Die Uberschiebungstektonik war
verantwortlich fiir mehraktige Deformation (D1-D4) in jeder
GrdBenordnung: Schieferungen, Lineationen, Faltungen, etc.
initiiert in einem PT-Bereich der hdheren Griinschiefer-
fazies. Die moderne strain-Analyse wird in den Ostalpen
eingefiihrt. Sie zeigt, daB das "finite" strain Ellipsoid
nahe der "plane" strain Linie liegt, durch Faltungsiiber-
lagerung auch im "constrictional" Feld. Die Entstehung

der "brittle/ductile" Scherzone, des "finite" strain
Ellipsoides, aller Strukturmerkmale wird im Lichte des
vorgegebenen, sedimentationsbedingten Lagengefiliges und

der verschiedenen Schwellentemperaturen zur Aktivierung
der duktilen Deformationsmechanismen der wichtigsten Mi-
nerale diskutiert. Die Deformationsmechanismen dieser Mi-
nerale werden herausgearbeitet und auf ihrer Basis stress-
und strain-Rate berechnet.

Norische Decke und Altkristallin haben eine, sehr wahrschein-
lich zwei, voralpine Deformationen erlitten, die Veitscher
Decke keine duktile voralpine Deformation. Die Position und
der Verlauf der Deckengrenzen werden im Sinne des "thin-
skinned-tectonic model"” erkldrt, mit "flats" parallel zur
Scherkliiftung und mit dem Klettern der Deckenbahnen ent-
lang von Rampen entsprechend den Scherfldchen im duktilen
Scherzonenmodell.

Die das Gebirgsstreichen dominierenden B B3-Faltungen

2!



werden als fortlaufende, in der Bewegungsgeschichte von
Decken bedingte, Deformationen angesehen. Dabei k&nnen
Raumprobleme etc., wahrscheinlich als Resultat einer Kom-
bination von ttberschiebungs- und Seitenverschiebungsdefor-
mation wdhrend der altalpidischen Konvergenz, zu der be-
obachteten Scherung (+Faltung) senkrecht zur Hauptbewe-
gung, bei Aufrechterhaltung der Bewegungsrichtung (NW),
gefiihrt haben. Das erweiterte "simple shear" Modell wird
methodisch entwickelt. Der NW-gerichtete Deckentransport

ist in Ubereinstimmung mit einigen groBtektonischen Mo-
dellen.



2. Einfiihrung

Diskussionen iiber mdglicherweise alpidische "high-
strain", - "simple shear" Deformation im Altkristallin
der Ostalpen (vgl. FRANK et al., 1980, 1981) gibt AnlaRB
Uiber Art, Grad und Ausbildung der alpidischen Deformation
in den "starren" Deckgebirgedecken nachzufragen. Endziel
sollte ein kinematisches Modell mit regionaler Signifi-
kanz sein.

Geographisch-geologisches Gerilist: Vier Einheiten, die
zu drei Deckenkdrpern des Ostalpins geh&ren, wurden unter-
sucht: der Hangendabschnitt des Altkristallins, seine
permomesozoische Hiille (Alpiner Verrucano-sensu TOLLMANN
1964), die Veitscher und Norische Decke. Fir die kine -
matische Analyse dieser Deformation wurden Profilstrei-
fen zwischen Lassing siidlich Liezen im W und Bruck/Mur
im E (Obersteiermark) ausgewdhlt. Im folgenden wird die
tektonische Evolution eines Querprofils (Triebener Tauern
PaB Areal, Paltental, Stmk.) beschrieben, soweit die Aus-
sagen Gililtigkeit filir den Gesamtraum haben. Der lithostra-
tigraphische Inhalt des Deckenstapels in diesem Querprofil
ist bei RATSCHBACHER 1983 beschrieben.

Die Probleme der Untersuchung lauten:

- Frage nach dem Baustil der héheren allochtonen Gebiete
des Ostalpenanteils,

- welches AusmafB erreichte die Gefligeprdgung im Inneren
der Deckgebirgsdecken?

- Frage nach der Qualifizierbarkeit und Quantifizierbar-
keit dieser Gefiigeprdgung,

- welche Deformationsmechanismen waren aktiv?,

- haben die betrachteten Deckenkdrper (Altkristallin und
Hiille, Grauwackendecken) ihre Gefiligepr&dgung zu verschie-
dener Zeit und in verschiedener Weise erlitten?,

- Dbestehen prinzipielle Unterschiede in der Deformation
in den verschiedenen Deckenkdrpern?,

- sind die Decken vor, wdahrend oder nach ihrer Wanderung
metamorphisiert worden?,

- haben sich die einzelnen Uberschiebungsbldcke starr ver-
halten?

Frage nach dem Mechanismus der Deckenbildung: sind die



Strukturelemente (Faltungen, Schieferungen, Streckun-
gen) wdhrend oder nach dem Transport entstanden?, wel-
che(r) Mechanismus(en) war(en) fiir ihre Bildung ver-
antwortlich?,

- lassen sich die im Untersuchungsgebiet gewonnenen Vor-
stellungen auf ein allgemein giiltiges, kinematisches
Modell ausdehnen?

3. Strukturanalyse im Triebener Tauern PaB Gebiet
3.1. Methodik

Die Etiketierung der Deformationsgenerationen erfolgt
nach alpidischen Ereignissen. So bezieht sich die Bezeich-
nung "erste" Faltung (Schieferung, Streckung, etc.) auf die
im Gebiet festgestellte "erste" (&dltere) alpidische Defor-
mation. Prdalpidische Ereignisse (Norische Decke, Altkri-
stallin) werden gesondert behandelt. "Zweite" Faltung etc.
bezieht sich auf das zweite alpidische Deformationsereig-

nis usw.

Vier Parameter wurden im Geldnde verfolgt:
1. Scale: wobei interpretationsfreie mesoskopische Struk-
turen zu (teils interpretierten) makroskopischen Strukturen
zusammengesetzt werden. Mikroskopisch bestimmte Strukturen
helfen Mesostrukturen genauer fiir das Geldnde zu typisie-
ren (z. B. Unterscheidung "slaty cleavage - crenulation
cleavage")
2. Style: Klassifikation von tektonischen Strukturen durch’
beobachtbare Merkmale (Unterscheidung von Stilgruppen, z.
B. Falten); bestimmte Stilgruppen sind durch verschiedene

Lithologien zu verfolgen (Frage der Kompetenz - Imkompetenz)

3. Overprinting: tberlagerung verschiedener tektonischer
Merkmale mit Zeitimplikation, wobei das Zeitintervall zwi-
schen der Bildung der zwei Strukturen sehr klein sein kann.
Die Uberprdgung einer Struktur durch eine spdtere kann zur
vOlligen Ausl6schung der ersten fiihren.

4, Generation. UmschlieBt eine Gruppe von Strukturen, deren

Bildung einem Vorgang in der relativen Zeitskala entspricht.



Generell wird nach Stilmerkmalen gruppiert, dann mittels
yberprdgungskriterien eine zeitliche Beziehung hergestellt.
Die Verwendung von Stilgruppen zur Gruppierung von Struk-
turdaten (z. B. Falten) in Generationen ist hdufig zu iliber-
prifen (Deformationsdnderungen etc., vgl. auch WILLIAMS
1970). Die Orientierung von Faltenachsen ist generell

ein unbrauchbares Merkmal fiir die Beschreibung von Grup-
pen (vgl. diese Arbeit). Wichtig ist es, die chronologi-
sche Bedeutung, die mit dem "Generation"-Konzept verbun-
den ist, zu verstehen. Z. B. kodnnen sich zwei Generationen
von Falten wdhrend eines fortlaufenden Deformationsaktes
gebildet haben oder sie k&nnen durch ein groBeres Zeit-
intervall (100de my) getrennt sein. Weiters muB die Gene-
rationsfolge zeitlich und rdumlich nicht konstant sein
(vgl. z. B. OXBURGH & ENGLAND 1980).

Orientierungsdaten, nach ihrer Generationsstellung
etiketiert, wurden von allen Gefliligelelementen (bevor-
zugt aber Lineationen, Schieferungen), sowohl auf Karte
als auch ins Schmidt'sche Netz eingetragen. In besonderen
Fdllen wurden die Daten im Schmidt'schen Netz konturiert.
Dazu wurde am EDV-Zetrum der Universitdt Graz das Compu-
terprogramm SCHMIDT (BEASLEY 1981) adaptiert. Zur genaueren
Beschreibung siehe BEASLEY 1981.

Als eine Hauptlimitation erwies sich die ungeniigende
Aufgeschlossenheit. Stilgruppen sind zu &hnlich, oder zu
lithologieabhdngig, Uberprdgungsmerkmale zu selten und
Orientierung ist unzuverldssig. Dort erweist sich eine
makroskopische Strukturdeutung unméglich. Die Tatsache,
daB z. B. Falten einer gegebenen Generation, ungeachtet
ihrer Gr6Be, meist ein dhnliches Profil haben; hilft bei
der Interpretation von Makrostrukturen.

Als wertvolles Instrument zur Bestimmung der Faltungs-
akte erweisen sich Quarz-Karbonat-Albit-gdnge. Diese Gdnge
bilden sich nur wdhrend der ersten Schieferung und nur

parallel sl1a, wenn die Metamorphose etwa die Grenze zur



Grinschieferfazies erreicht hat. Diese Gdnge verhalten
sich bei der Wiederfaltung passiv, sind mechanisch und
chemisch stabil und bleiben meist auch erhalten, wenn
intensive Wiederfaltung oft die Spuren fritherer Schie-
ferungen etc. ausl6scht (siehe auch VOLL 1960, p.561).
Quarzgdnge parallel zu den jlingeren Schieferungen bilden
sich kaum, wenn ja, so erkennt man sie meist leicht da-
ran, daB sie mit einer jlingeren Schieferung zusammen die
Altere durchsetzen.

Im Mikrobereich (Dinnschliff) wurde die rein morpho-
logisch beschreibende Schieferungsklassifikation von GAY
1977 und POWELL 1979 verwendet. Da diese Klassifikation
auf meBbaren Parametern beruht und keine genetischen Ver-
flechtungen enthdlt, erlaubt sie cqute Korrelation zwi-
schen verschiedenen Arbeiten und 1st deshalb zur Anwen-

dung empfohlen.

3. 2. Deformationsgeschichte

3.2.1. Schichtung und geopetale Gefliige

Alle Gesteine des Profiles lassen ss und sedimenté&re
Unten/Oben-Nachweise im AufschluBSbereich nur in glinstigen
Fdllen erkennen. Durch Riickfiihrung der gesamten rotationa-
len Deformation (d.h. die Achsen des strain-Ellipsoids
rotieren in Bezug zum stress-Ellipsoid) lassen sich die
Abfolgen aller Deckenkdrper als aufrecht lagernd wahr-
scheinlich machen. Die Schichtung ist vor allem in kom-

petenten Gesteinen erhalten, sie ist erkennbar durch:

- verschiedenmdchtige Sandsteine und Konglomerate mit Ton-
schiefern wechsellagernd; gebankte Kalke, manchmal mit
zooklastischem Inhalt (Crinoidenstielglieder - selten
gradiert (geringe Aussagekraft),

-rhythmische Wechsellagerung von graphitischen Metape-
liten und gr8beren graphitdrmeren Lagen, vor allem in
der Veitscher Decke. Die Lamination ist generell von
s, Uberprgt, verstdrkt, meist ausgel&scht.

-~ Flaserschichtung und Lamination mit Schwerminerallin-
sen, diese SM liegen meist nicht auf, sondern in Glim-
merfilmen (Sackung!),



- Gradierung, - nur in Einzelfdllen. In mm bis cm dicken
Lagen durch Abnahme des Quarzgehaltes. KorngrdBSengra-
dierung bei Quarz ist durch meist vollstdndige Rekri-
stallisation ausgel8scht, bei klastischen Feldspé&dten
(bei den herrschenden PT-Bedingungen stabil, aber
stark angeldst) &duBerst selten.

Die sedimentdren Unten/Oben-Nachweise wurden vor allem
dazu verwendet, aufrechte und invertierte B2-Fa1tenschen-
kel zu erkennen, doch helfen sie nicht viel, da ss iber
grbBere Distanzen nicht verfolgbar ist. Zusammen mit ge-
fligekundlichen Unten/Oben-Nachweisen ist manchmal eine
Kldrung von Bz—GroBfaltenstrukturen méglich (z. B. Trie-
benstein NE-Grat, Brodjdger-Ost). Abbildung 1 faBt ss-

Daten aus den verschiedenen GroBSeinheiten zusammen.

3.2.2.8rste Deformationsgeneration(D1)

Stellt das gefliligeprdgende Element in allen Einheiten
des untersuchten Querprofiles dar.
(B1)-erste Faltung:

Erste GroBfalten wurden nicht beobachtet, alle GroB-
falten sind zweite oder jiingere. Alpidisch erste GroBfal-
ten miiBten, falls vorhanden, Amplituden und Wellenldngen
haben, die iliber die AusmaBe des Profiles hinausgehen, sehr

wahrscheinlich liegen aber durch B, erstmals groBSgefaltete,

planparallele Platten ﬁbereinander?
Erste Kleinfalten (cm-dm) lassen sich an varistisch an-
gelegten Quarzgdngen der Norischen Decke nachweisen. Sie
beweisen damit auch den rotationalen Charakter von D,.
Abbildung 2a-f und Taf. 1 Fig. 1 zeigen Faltenprofile
(alpidische Deformation) an varistisch angelegten Quarz-

gangen. Danach sind D,-Falten fast ausschlieBlich isoklinal,

Faltenschliisse einfac;, Parasitdrfalten fehlen. Das Ver-
hdltnis Schenkel:Scheitel ist generell extrem, die Schenkel
sind extrem gedeht, die Mittelnaht oft nur mehr als Phyl-
losilikatpunktereihe oder Karbonatlage ausgebildet; die
Schenkel sind manchmal idber dm im AufschluB verfolgbar.

Diese Falted@leichen Falten, wie sie in "simple shear"



Abbildung 1:

Orientierungsdaten aus dem Triebener Tauern PaB Gebiet

(Diagramme 1-22); Schmidt'sches Netz. Zahlen unter dem
N-Punkt der Diagramme geben Anzahl der Messungen, Zahl
rechts oben Diagrammnumber, Konturierungsintervalle
(pro 1 %) links oben, darunter Besetzung des Maximums
(a) gemessenes Gefiligeelement iiber N-Punkt, Computer-
konturierung nach BEASLEY 1981 (adap. Rat 82).
Abkilirzungen sihe "Nomenklatur"

Erlduterungen siehe Text

VEITSCHER DECKE
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Experimenten entstehen (vgl. z. B. COBBOLD & QUINQUIS 1980),
die Faltenachsen gleichen innerhalb der MeBgenauigkeit str1

bzw. B Sie sind soweit feststellbar stark gebogen, also

2°
nichtzylindrisch.

Auch in der Norischen Decke sind B,-Falten nicht hé&dufig,

manchmal sind bis nur mehr einzelne Qlarzlinsen parallel
der alles dominierenden ersten Schieferung in der Phyl-
li tmasse liegen.

Wahrscheinlich geh6ren auch selten beobachtbare "intra-
folial folds", besonders aus den unreinen Kalkmarmoren der
Basis der Veitscher Decke hierher. Sie haben sich an In-
homogenitdten (Verunreinigungen in den Kalkmarmoren) ge-
bildet. Die Faltenachsen sind generell parallel der Stek-
kungsrichtung, ihre Achsenebenen parallel Sq-

(s1)-erste Schieferung

Wdhrend der ersten alpinen Durchbewegung wurde dem gan-
zen Gesteinsstapel eine Schieferung aufgeprdgt. Sie ist
im Zentralalpinen Permomesozoikum und in der Veitscher
Decke (!) die erste im Altkristallin und der Norischen
Decke, zweite oder spdtere Schieferung. In den ersten

beiden Einheiten durchdringt s. (als typische "slaty

cleavage") ein quasiisotropes ;usgangsgefﬁge und ist da-
durch das bestimmende Element bis ins Korngefiige (HOPPE-
NER 1956). Aber auch in den beiden letzteren, dominiert
Sqv obwohl S4 schon mechanisch wirksame Anisotropien an-
getroffen hat.

Die s a-Schieferungsschar ist im Geldnde selten, im
18 schafft durch Weg-

16sen von Quarz, untergeordnet Karbonat und Feldspat und

1
Schliff hdufiger zu beobachten, s

Anreicherung von Schichtsilikaten, Phyllosilikatfilme,
damit eine metamorphe Bdnderung, durch Anreicherung des

geldsten Materials zwischen s die typischen A-B-A-B-

1s
Rhythmite. Gel&dndebeobachtungen zeigen folgende Abstédn-

de: Metasiltschiefer: 1 mm, Metasandsteine: 1-3mm, Meta-



konglomerate: 0,5-1,5 cm und > . In den Kalkmarmoren werden
primdre Inhomogenit&dten verstdrkt, teilweise entstehen B&nder-
kalke.

ss liegt S, meist ununterscheidbar parallel, nur selten,
in Konglomeratlagen erreicht der Winkel maximal 200, damit
ist der Transversalschieferungscharakter gesichert. In giinsti-
gen Fdllen (vor allem bei deutlichem ss) kann der tberschnei-

dungssinn noch an Quarz-

Abbildung 2 a-1: Profile alpidischer Mesofalten, Indizierung
siehe "Nomenklatur" und Text
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gdngen (dann also der Winkel zwischen ss und s1a) abge-
lesen werden. Die Beziehung zeigt dann aufrechte Lage der
Schichtfolgen an und spricht gegen eine Invertierung durch
B1—GroBfa1ten, doch reicht die Zahl der eindeutigen Bei-
spiele fiir eine endgliltige Feststellung nicht aus.

Die Schnittlinie B1 von ss/s1 oder S1s (ss) /Quarzgédnge
liegt, soweit beobachtbar in der Schwankungsbreite von
str1.B1 diirfte in seiner Bedeutung den Achsen von Para-
sitdr- und Schleppfalten gleichkommen, deren Achsen leicht
rotieren (vgl. z. B. NABHOLZ & VOLL 1963). Fiir die nach-
folgende Deformation wird also ein extremes Lagengefiige

geschaffen, das die nachfolgende Deformationen bestimmt,

(str1)-erste Streckung

Die Streckungsrichtung gibt die Richtung grdgter Zu-
spannung an, sie streicht konstant NW-SE, hat etwas ge-
ringere Schwankungsbreite als B2 (vgl. Abbildung 1).
Die Richtungskonstanz von str1 148t sich im Alpinen
Verrucano, den Grauwackendecken im ganzen Untersuchungs-
gebiet bestdtigen, teilweise ist sie mehr E-W gerichtet.
Die Streckungsfaser ist ausgebildet durch:

~ Streckungsh&fe; an klastischen Kdrnern. Besonders bei
Quarz wird durch Druckl&sung Material abgefiihrt, hinter
starren Einlagerungen abgesetzt (Wobei die Deformations-
stdrke, die Enge der s.,-Bahnen meist zu extrem fiir die
Ausbildung klassischer Streckungsh&éfe ist) . Als starre
Einlagerungen dienen: selten erhaltener klastischer
Quarz, oft Feldspdte, Schwermineralien, auch metamorph
neugebildeter Pyrit, Magnetit (vgl. Taf. 2. Fig. 3),

- die Form angel®Sster klastischer Minerale oder neuge-
bildeter, bereits wieder angel&ster Minerale,

- Mineralneubildungen, wobei die Druckl®6sung Material
fir Anwachssdume an impfende, klastische Minerale lie-
fert; andererseits bilden sich neue Keime, die Minerale
wachsen mit ihrer Ldngsachse nach str1 ausgerichtet
(vgl.z.B. Taf. 3 Fig. 4),

- das Auseinanderdriften starrer Kérper; zwischen diesen
Fragmenten bilden sich fasrige Neubildungen (vgl. Taf.
2, Fig. 3).



Nicht werden Minerale senkrecht zu str1 in S4 ausgewei-
tet, im Gegenteil in manchen Fdllen geldst.

Die Streckungsfaser gibt damit die X-Richtung des strain-
Ellipsoides, die Hauptdehnungsrichtung, die Deckentransport-
richtung an, sie liegt in diesem Raum fast parallel dem Ge-
birgsstreichen.

3.2.3.2Zweite Deformationsgeneration (Dz)

Uberprdgt im ganzen Raum die D1—Strukturen, auch die
Deckengrenzen, ist also nach der Hauptiiberschiebung ent-
standen.

(Bz)-zweite Falten

Zweite Falten sind iiberwiegend aufrecht oder NE-vergent,
haben Amplituden vom cm bis mehrere 100m-Bereich, ihre
Achsen laufen dem Gebirgsstreichen und str1 ungefdhr paral-
lel, vgl. Abbildung 1.
Verschiedene starke Rotation, bedingt auch durch Kompetenz-
unterschiede, fihrt zum Wechsel des stress-Systems, damit
zu einer deutlichen Achsenstreuung, einen Wechsel in der
Faltensymmetrie und in der Steilheit des Abtauchens. Alle
diese Phdnomene sind in den Parasitdrfalten gesteigert
(generell also nichtzylindrische Falten). Parasitdrfalten
fehlen in kompetenten Gesteinspaketen generell (und aus
diesen stammen die Proben filir die strain-Analyse in Ab-
schnitt 4.), sind aber hdufig in inkompetenten Paketen.

Monokline bis rhombische Falten dominieren, der typi-
sche "interlimb angle" liegt zwischen 20 und 800, doch
kann er je nach Lithologie schwanken. Parasitdrfalten sind
oft asymmetrisch. Uber den AufschluBbereich sind bei ein-
heitlicher Lithologie B2-Falten bemerkenswert harmonisch,
mit kleinen aber iiberwiegend runden Scheiteln (vgl. Taf.
1 Fig 2.) Die kompetenten (sandige und ger&llfiihrende)
Lagen fallen fast immer in class 1B-C, inkompetente Phyl-
litlagen oft in class 1C (Faltenklassifikation nach RAMSAY
1967, p. 366 ff). Komplizierte Falten sind in Metapeliten



hdufig (vgl. Taf. 4 Fig 5 ), doch bleiben sie weitestgehend
in class 1 C. Das Verhdltnis Schenkel:Scheitel ist wieder
groB (bei GroBRfalten auch > 10:1). Oft sind Knickfalten,
asymmetrische "chevron folds" entwickelt (vgl. Abbildung
2g) . Die einzelnen Lagen behalten dann meist konstante
orthogonale Dicke, vor allem in Groffalten scheint die
Achsenebene die Schenkel zu halbieren.

Wo eng benachbarte s1—Quarzg§nge oder scharfe Metapsam-
mit-pelit-Ubergédnge gefaltet werden, stoBen an der kon-
kaven Seite die kompetenteren Lagen in die pelitischen
Lagen vor und erzeugen eine deutliche Verdickung (vgl.

Taf. 4 Fig. 6). Die "Spitzigkeit" der B,-Falten variiert

2
innerhalb einer Lage manchmal betrdchtlich (vgl. Taf. 4

Fig. 6). Parasitdrfalten an den Schenkeln gr&dBerer Fal-
ten sind generell offener.

(sz)-zweite Schieferung

sZ—Fléchen bilden sich in einem durch S, anisotropen
Medium, sie sind deshalb weitstdndiger, von mm bis meh-
rere cm, hdufig (besonders in kompetenten Gesteinen) feh-
len sie. Die sz—Fléchen bilden sich mit groBem Winkel zu
S, (bis 900), bleiben meist steil. Der Fldchenbildung geht
eine duktile Internverkiirzung parallel dem s1—Lagengefﬁge
voraus; spdter entstehen feine Runzeln (vgl. Taf.5,6Fig. 7),
dann Mirofalten mit steilstehender Achsenebene, dann be-
ginnen die sZ-Fléchen zu rotieren. Dieses letzte Stadium
ist den Phylliten vorbehalten.

So bleibt die Verkiirzungsrichtung in den kompetenten
Gesteinen wdhrend der Deformation anndhernd gleich, also
senkrecht zum s1—Lagengefﬁge. Auch die oft steile Lage
von voll entwickelten sz-Fléchen bzw. Bz-Mirkofalten,
zeigt, unter der wahrscheinlichen Annahme, daB diese
Fldchen Ebenen senkrecht der maximalen Verkiirzungsrich-
tung sind, dies an (vgl. Punkt 4.).



In s, findet noch Glimmer-, Epidotregelung und Neu-
wachstum statt, nie wird dabei s1 ausgeldscht. In den Bz-
Scheiteln, zwischen den + fdcherfdrmigen sz—Fléchen werden
die s1—Glimmerfilme polygonal, mit umlaufender Ausldschung
gebogen, seltener geknickt, wobei die Knickstellen teil-
weise aber noch ausheilen. Dies beweist: die Dz-Deforma-

tion lief getempert ab, am absteigenden Ast der Haupt-
metamorphose.

(strz)-zweite Streckung
Konnte nur selten beobachtet werden (vgl. Taf. 3. Fig.
4 b-4d).
3.2.4.Dritte Deformationsgeneration (D3)

Dritte Falten sind wegen der grofien Inhomogenit&dt der
2 (vgl. Abbil-
dung 1) und wegen den reichlich vorhandenen B2—Parasitér-

B2—Falten, ihrer Achsenparallelitdt mit B

falten schwer zu erkennen.

Sie treten meist im Sliden des Untersuchungsgebietes

auf, dort wo s, in S4 einrotiert ist und stellen damit
die rotationale Weiterfiihrung der Bz-Deformation dar.
S3 ist nur lokal ausgebildet, bildet NE-vergente Flexuren
und Kliifte und ist damit bei weiter absteigender Tempera-
tur gebildet worden. B3-Fa1ten sind off en ("gentle-open
folds"), vg. Taf. 7 Fig 8 a,b).

3.2.5. Vierte Deformationsgeneration (D4)

B4—Kleinfalten (dm) sind offten ("gentle-open folds"),
ihre Achsen streichen N-S bis NE-SW (vgl. Abbildung 1) ;
sie liegen damit etwa, aber nicht ganz, senkrecht str1.
B4 paBt damit noch zum str1—équivalenten stress-System,
doch haben sich die stress-Achsen und Ebenen etwas ver-
lagert. B4 ist die letzte Faltung, sie stellt im Bezug

auf das Korngefiige eine Kaltdeformation dar.



Ob B4—Falten fiir die Fensteraufwdlbungen im Querpro-
fil Flitzenschlucht-Triebener Tauern PaBf und fir Verbie-

gungen von str verantwortlich sind, bleibt un-

’ B
1 2,3
sicher. Alternative Erkldrungen sind:

- heterogener strain in B, - vgl. THURNER & WEISS 1963,

- Aufw6lbungen iiber Rampen’, Dublexstruktruen etc. (vgl.

BUTLER 1982) der D,-Uberschiebungsbahnen im Sinne der
"Thin-skinned-tectonic".

Beide M&glichkeiten vermégen die beobachteten "dome and

basin structures" zu erklédren.

3.2.6.Nichtduktile Deformation (DS), Stdrungen é&tc.
Abbildung 1/21 faBt Stdrungsflidchen mit meBbarer Ver-
setzung zusammen. Alle sind spdt, wahrscheinlich nach fast
v6lliger Abkiihlung entstanden. Abbildung 1/20 zeigt die
gemessenen Kluftfldchen. Geometrisch lassen sie sich grof-
teils auf die B2 -Faltung beziegen (hkl, ac-Fld&dchen).
Das Maximum im ESE Quadranten paft weniger zum ac-Kluft-
fldchenbild der B2—Faltung, sie streichen faBt genau N-S
und fallen steil nach W. Ich interpretiere dieses Fl&achen-
system als dem Pdls-Lavantal-Stdrungssystem zugeh&rig. In
Verbindung mit diesem Kluftscharensystem tritt kataklasti-
sche Zerlegung der Quarzgerdlle auf. Eine Versetzung an

ihnen konnte fast nie beobachtet werden.

3.2.7.0rientierungsdaten
Sind in Abbildung 1/1-22 zusammengefaBt. Folgende Aussa-
gen werden abgeleitet:

- ss, s, spiegeln die D,-Faltung wider,

- s,-Flachen stehen gewShnlich steiler als s,. Unter der
wahrscheinlich richtigen Annahme, daB diese Fldchen Ebe-
nen senkrecht zur D,-maximalen Verkiirzungsrichtung mar-
kieren, ist die D,-strain-Richtung gegeben. Sie wurde
wohl kaum mehr durch post-hauptdeformative Rotation ver-
stellt,

- die h&here Streuung der D,-Strukturen in der Norischen
Decke kann folgende Ursachen haben:

- Prdsenz frilher Falten, sowohl alpidischen als auch vari-
stischen Alters. Eine detailierte Untersuchung varisti-
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scher Strukturen steht dabei aus,
- progressive Offnung der D2—Falten fiilhrt zu progressi-
ver Diversitdt.

Weitere Erlduterungen zur Orientierungssignifikanz finden
sich bei der Disku ssion der einzelnen Strukturen.

3.2.8. Korrelation der Deformationsstrukturen in verschie-

3.2:

.2,

denen Lithologien

Generell gilt folgende Aussage, die in zahlreichen Auf-
schliissen iberpriifbar ist: von kompetenten zu inkompetenten
Gesteinen werden: Faltenschenkelwinkel kleiner ("tight -
isoclinal"), Faltenachsen variabler, Faltenformen kom-
plizierter. In inkompetenten Gesteinen ist die rotaionale

Deformation weiter fortgeschritten.

9. GroBstrukturen

In einigen Gebieten sind Groffalten (B2) offensicht-
lich (z. B. Sunkmauer, Geifmauer), in anderen k&nnen sie
aus Kleinstrukturen wie: Vergenzrichtung der Kleinstruk-
turen, tUberschneidung sz/ss(s1), Form der Parasitdrfal=-
ten, Sedimentstrukturen zusammengesetzt werden. In an-
deren Teilen gelingt eine genaue Lokalisierung nicht (z.
B . Teile der Norischen Decke). Bemerkenswert ist wieder
die Grogfaltenform, - mit langen Schenkeln und kurzen
Scheitelzonen (Verhdltnis 10:1 und >). Die Wellenldnge
liegt dabei im 10er bis 100er m Bereich. Groffalten sind
weitgehend asymmetrisch und treten in Zonen mit gleicher
Vergenz auf (z. B. Sunk). Wo deutliche Kompetenz&dnderungen
entlang der Faltenzone auftreten (z. B. Mdchtigkeitsdnde-
rungen von kompetenten Gesteinen) &ndert sich die Vergenz,
meist geteilt durch eine symmetrische Groffalte; dabei
werden die Falten generell offener (z. B. Sunkmauer).

NE-Vergenz ist dominierend.

10. Voralpine Deformation

Voralpin haben das Altkristallin und die Norische Dek-

ke Schieferung und Faltung erlitten, die zur Biidung von



Quarz-Karbonat-Albitgdngen bei erster Schieferung fiihrte
(damit impliziert ist rotationale Deformation). In der
ndher untersuchten Norischen Decke sind diese voralpinen
(s1 - voralpin parallelen) Quarzgdngen wahrscheilich durch
eine zweite varistische Faltung isoklinal gefaltet, doch
bleiben eindeutige Beispiele spdrlich.

Die Norische Decke ist gegeniiber den rein alpin defor-
mierten Arealen durch den Reichtum an Quarzlinsen gekenn-
zeichnet, deren Gefilige weitgehend "convolute folds" ent-
spricht.

Im Altkristallin fehlen die zur Deformationstypisierung
notwendigen Gesteine. Die untersuchte obere Grenzzone ist
extrem phyllonitisiert, wobei die Anpassung soweit gehen
kann, daB auch im Schliff keine voralpinen Merkmale er-
halten sind. Der Verrucano ist wegen dem Kompetenzkon-
trast weitgehend abgeschert, teilweise auch erst wdhrend

der weniger duktilen D,-Faltung. Ins Liegende ist der

2
varistische Bestand besser erhalten, das Korngefiige ist
aber stets durchdringend alpin deformiert, d.h. alle
Orientierungsgefiige sind ausgel&scht oder iliberprdgt, neue

Dislokationen eingefiihrt.

.2.11. Synthese

D1, S, und str1, die alpidische Hauptdeformationsstruk-
turen, bisher ilibersehen, sind klar dem alpidischen Decken-
bau zuzuordnen. S1 ist im Bereich der MeBgenauigkeit den
Deckengrenzen parallel (sowohl der OOA-Basisiiberschiebung
als auch der Norischen Uberschiebung). In den rein alpi-
disch deformierten Arealen sind D1 keine Falten zugeord-

net. Der Deckenbewegung, dem extremen Ausbau von s str

17! 1

ist der MetamorphosehShepunkt iiberlagert.

Im ganzen Gebiet ist dem s, -Lagerbau in der Endphase

1
der Bewegung die D2—Deformation (mit B2 und sz) diberla-
gert. Die zweiten Falten haben Amplituden und Wellenldan-
gen von mm bis mehrere 100m, liegen mit ihren Achsen paral-

lel str sind stets N-NE vergent, mit groBer Schwankungs-

17
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breite und mit gewundenen Achsen in allen Gr&BSenbereichen.
82 ist eine typische "crenulation cleavage", wird in Teil-
bereichen stark ausgearbeitet, in kompetenten Bereichen
kann sie fehlen. B2 faltet SS+6 44 damit die Deckengrenzen
wieder, rotiert sie. In den sidlichen Anteilen (sidlich
und &6stlich des Triebener Tauern Passes) wird S, in inkom-
petenten Gesteinen bis in s1 einrotiert, Bz-Faltenschei—
tel, mit ihnen Schichtung und metamorphes Lagengefiige, zwi-
schen S, ausgequetscht. GroBfalten werden nicht in S4 ein-
rotiert, ihre Achsenebenen stehen steil oder fallen steil
nach SW, in den siidlichen Anteilen (z. B. E°Brodjiger) zer-
gleiten einzelne GroBRfalten parallel ihren Achsenebenen,
bilden kleine Dz—sz—parallele Schuppen, im Extremfall kann
Verrucano auf Norischer Decke zu liegen kommen. Die Dz-
Deformation lief getempert, bei abnehmender Temperatur ab.

Die Deckenbewegungen werden zu einem grofien MaBe durch
die Interndeformation in den einzelnen Deckenk&rpern ge-
tragen. Die Deckengrenzen zeigen dabei Erhéhung der meB-
baren plastischen Deformation, die Deformationsbahnen lie-
gen enger, sind krdftiger ausgearbeitet. Die Deformation
nimmt ins Hangende (zu den Kalkalpen), aber auch ins Alt-
kristallin hin, ab.

In den siidlichen, feink&rnigen, stratigraphisch tiefen
Anteilen, ist die rotationale Deformation weitergefiihrt,

Wiederfaltungen treten auf (D, mit B, und s3).

Die einzelnen Deckenkérper3schein2n homogen deformiert,
kaum oder nicht von Bahnen stdrkerer Deformation durchzo-
gen. Erst weiter ndrdlich, siidlich der Kalkalpenbasis, bei
abklingender plastischer Gesamtdeformation belegen ein-
geschuppte Kalkalpengesteinsspdne solche Bewegungsbahnen
in der Norischen Decke (vgl. KLIMA 1979). Tabelle 1 faBt
tabellarisch die Deformationsereignisse und ihre Produkte
zusammen.



Ereignis Grofstrukturen
Deckenstapelung durch
‘simple shear fNlow’einer
detollement-2Zone

SE-NW Transport,Decken=
konfiguration enteprechend
der ‘ thin skinned tectonic’

Palten mit Aaplituden und
Wellenlingen bis So0=;
annkhernd gleichachsig wie
smelten achscncbenen=

D
pParallele Schubpung

offene Grofifalten, kénnen
auch in Verbdindung ait
Raapen der D Uberschiebungs=
tektonik arkiart werden
N-S,NE-SU Achsen

Stérangen und Blattver:
ochiebungen in Verbindung
3it dem NM3le-Lavental-
System

Tab. 1

8.3

91

Kleinstrukturen Alter
durchdringende 8laty Oberkreidc
cleavage’ ,1soclinalc -§ltalpidiech’

Sheer folds’in Altkrist.
und Rorischer necko.a'
und 8 _psrallel str‘

Quarzginge
‘flexural flov’und Oberkreide
thevron “Falten, “altal 71disck’

°crenulation cleavage’
und einige aseoziierte
Quarzgiinge, faltungees
bezogene KllUftung

r

wicderfaltung der T Oberkreide
Achgenebene durch o;ronc “altalpidisch’
Falten im Heso-bis Mikro-

bereich, Rnickfalten,

gleichachsig zu T, D,

ol 2
selten offenc Mesofalten, Qberizr~ide(?)
Klifte ‘altalpidisch’
Xliifte Tertilir(?)

Deformationsereignisse und ihre Produkte

Faltungsmodelle und strain Verteilung

Die folgende Analyse versucht geometrische Falten-

formen in verschiedenen Lithologien, Meso- und Mikro-

strukturen zu einem (idealisierten) Faltungsmodell

zusammenzusetzen.



Die B1-Falten werden nur kurz behandelt, da ihre Zahl ge-

ring, ihre geometrische Variationsbreite uniform ist.
(1) B1

Ihre geometrische Form &hnelt "similar folds". Genauere

-Faltung:

Analyse zeigt jedoch, daB dieses Erscheinungsbild das Re-
sultat der Summation zweier anderer Faltenklassen dar-
stellt: class 1C (siehe RAMSAY 1967, p. 365 ff) in den
kompetenten Lagen, class 3 in den inkompetenten Lagen
("buckling" mit Uberlagerter "flattening" Komponente)
(Taf.8, Fig.9). Das extreme Schenkel:Scheitel-Verhdlt-
nis und die nichtzylindrische Form k&énnen durch eine ex-
treme pastische Dehnung entlang der Achsenbene entstanden
sein (vgl. COBBOLD & QUINQUIS 1980), der dabei angelegte
strain muB8 momogen gewesen sein.

Warum sind nun bei der D1—Deformation keine Falten ent-
standen, bzw. nur in der Norischen Decke, obwohl genug
Inhomogenitdten vorhanden waren? Warum sind sie nicht grof
geworden? Eine Antwort kann aus experimetellen Rsultaten
von BIOT 1961, etc. und SHERWIN & CAPPLE 1968 iiberlegt
werden: So kénnten die Viskosit&dtsdifferenzen der einzel-
nen Gesteinsschichten nicht ausreichend gewesen sein, bzw.
war (en) die voralpine(n) Schieferung(en) in der Norischen
Decke nicht stark genug um den Viskositdtskontrast so zu
erh6hen, daB eine explosive Faltenamplutudenvergréferung
einsetzen konnte (31 Y, 2 100) , die B1-GroBfalten schuf.

Generell ist festzustellen, daB im "heterogeneous simple
shear model" (RAMSAY & GRAHAM 1970) keine Falten gebildet
werden kénnen, und gewdhnlich &hnelt der strain in "shearl
belts" diesem Modell ziemlich genau. Falten k&nnen sich
nur bei der Anderung der Bewegungsrichtung an Inhomogeni-
tdten bilden und gerade diese waren durch die prdalpine
Deformation im Altkristallin und der Norischen Decke vor-
handen.

(2) B,-Faltung:

Fiir die nachfolgende Analyse wird zuerst die Ideal-Bz-



Falte des Untersuchungsgebietes definiert. Ihre geometri-
sche Form, mechanische Eigenschaften etc. bestimmen dann
das zu entwerfende, dominierende Faltungsmodell fiir die
B2—Deformation im Triebener Tauern PaB Gebiet.

Die Parameter dieser Idealfalte sind:

- extremer Lagenbau durch die dominierende, penetrative,
fldchige Anisotropie nach s,, (wesentlich!) = Viellagen-
falte, (Hauptgegensatz zu B.),

- durchschnittlicher 8ffnungswinkel ca. 600,

- hohes (ca. 10:1) Schenkel-Scheitel-Verhdltnis,

- sehr hohes Schenkel-Schichtdicken-Verhdltnis (bestimmt
durch s.), bei gleichmdBiger Schicktdicke in vergleich-
barer thhologie; generell class 1B-1C.

Der eigentliche Faltungsvorgang ist in Phasen zu untertei-

len (vgl. MILNES 1971):

a) initiale, homogene, lagenparallele Verkiirzung ("prebuck-
ling component")

b) eigentliche Faltungsphase ("permanent buckling")

c) nachfolgende, homogene Einengung (" flattenening")

ad a) Es stellt sich die Frage, wann diese lagenparallele
Verkirzung von der eigentlichen Faltung (b) (Amplituden-
vergrdBerung) abgeldst wird. Hier kdnnen experimentelle
Untersuchungen herangezogen werden. MifSt man im Gel&dnde
das Wellenldngen-Lagendickenverhdltnis in kompetenten Ge-
steinen (diese wollen wir weiterhin betrachten), 1l&d8t sich
nach Fig. 7-36 in RAMSAY 1967 das Viskositdtsverhdltnis
groBenordnungsmdfig abschdtzen (ca. 200:1, schwerer ab-
zuschdtzen ist die VergrodBerung durch die s1—Glimmerta-
peten, - nach BIOT 1964b, Fig. 7-39 in RAMSAY 1967, steigt
das Viskositdtsverhdltnis stark (vgl. z.B. fiir wd/t = 25
und n = 10)). Fig. 3-37 in RAMSAY 1967 (nach BIOT 1961,
vgl. aber auch neuere Daten in SHERWIN & CHAPPLE 1968)
zeigt nun, daB der %$-Satz der Verkiirzung vor dem Beginn
der explosiven Amplitudenvergré&Berung nur vom Viskositdts-
verhdltnis abhdngt. Bei dem durch das s1-Lagengefﬁge vor-
gegebene hohe Viskositdtsverhdltnis diirfte die lagenparal-

lele Verkiirzung unter 15 %, wahrscheinlich unter 10 % be-
tragen.



HUDDLESTON & STEPHANSON 1973 studieren Lagenverkiirzungen
und Faltenformentwicklung in Experimenten und mit der "finite
element"-Methode. Ihre Ergebnisse zeigen:

- Lagendicke-Abtauch-Variationen einer Lage sind in den
Experimenten filir Viskositdtsverhdltnisse »24 nicht be-
deutend;

=~ lagenparallele Verkiirzung tritt in Experimenten als auch
im "finite element" Modell auf, wenn das Viskositdtsver-
hdltnis kleiner als 1000 ist,

- wenn diese lagenparallele Verkilirzung stattgefunden hat,
verhdlt sich diese Lage wdhrend der folgenden Faltungs-
geschichte wie eine flache Platte,

- lagenparallele Verkiirzung tritt im wesentlichen bis zu
einen Lagenabtauchwinkel von 15-25° auf;

- lagenparallele Verkiirzung ist nur bedeutend bei relativ
niedrigem Viskositdtskontrast.

ad b) strain-Zustdnde in den Falten
Folgende idealisierte Faltungsmodelle werden unterschie-
den:

(1) Parallelfaltenmodell ("neutral surface model with tan-
gential longitudinal strain parallel to layer boundaries")

(2) Biegefaltenmodell (a) "flexural slip model", b) "flexu-

ral flow model")

(3) Scherfaltenmodell (slip or shear folding model")

Einige fiir die hiesigen Gegebenheiten relevante Eigenschaf-

ten werden im folgenden angefiihrt:

ad (1): - haben class 1B (vgl. RAMSAY 1967, p. 365 ff) Geo-
metrie;

- die maximale Verformung tritt in den Scheiteln an der
AuBen- und Innenseite des Lagengefiliges, minimale Ver-
formung in den Schenkeln auf;
dieses Modell hat die gegenteilige strain-Anordnung
wie das Gleitfalten-(flexural fold")-Modell;

- treten besonders in nicht geschichtetem Material auf,

dabei sind die Hauptdeformationsachsen stets senkrecht
bzw. tangential zu den gefalteten Lagen gerichtet.

ad (2): - wenn das Gestein gut laminiert ist, kann die
Verformung vollkommen durch einen Scherstrain aufge-
nommen werden (DONATH & PARKER 1964); die Dicke aller
Lagen bleibt konstant und der Scherstrain ist direkt
bezogen zum Schenkeleinfallen.

a) - die Deformation erfolgt durch Gleiten im Lagerbau;



die Falte, die die gleichmdBigste strain-Verteilung iiber
den groBen Bereich ergibt, ist diejenige des "chevron"-
Falten Modells, die mit dem geringsten strain iliber den
groBten Bereich, das Kofferfaltenmodell;

= die Schieferung entwickelt sich senkrecht auf die grd&Bte
Einengungsrichtung, diese ist parallel dem Lagenbau;

b) - die Deformation erfolgt durch Gleiten schrdg zum La-
genbau
- im Scheitel erfolgt keine Deformation;

a), b) unterscheiden sich in ihrer Gestalt kaum (HUDLESTON
1973), besonders wenn die einzelnen Lagen diinn sind;

- das "flexural slip model" (Biegegleitfaltenmodell) ist
bei sehr gut entwickeltem Lagengefiige wahrscheinlicher,
dickere Lagen k&nnen sich der Verformung durch eine
Kombination beider anpassen,

- in inkompetenten Gesteinen geht das Gleiten in den Lagen

bald in einen "flexural flow" schrdg zum Lagengefiige iber.

ad (3): - vgl. RAMSAY 1967.

Allgemein gilt noch: eine gefaltete Lage kann nur dann hohe

Amplitude erreichen, wenn die strain-Verteilung in der La-

ge nicht rotiert (CHAPPLE 1968).

ad c) - generell kann bei der Aufrechterhaltung der Paral-
lelform einer Falte die Verkilirzung unbegrenzt weiterlau-
fen (DE SITTER 1964, RAMSAY 1967), doch bei geringerem

Duktilitdtskontrast wird der "buckling"-ProzeB in der

Spdtphase von einem "flattening"-ProzeB iliberlagert,

bzw. abgeldst, - im t'« , gegen « -plot (vgl. RAMSAY

1967, p. 361 und Abbildung 3, wobei: t'« = t« / to )

wandert die Faltengeometrie zur "similar"-Klasse (vgl.

RAMSAY 1967, HUDLESTON 1973).

Interpretation:

Die anfangs definierten Parameter fiir die Ideal—Bz-
Falte in kompetenten Gesteinen geben nun eindeutig dem
Biegegleitfaltenmodell den Vorzug, wesentlich dafiir ist:
= durch das durchdringende s1-Lagengefﬁge, das dem Ge-

stein die Schwdchezonen vorgibt, ist die Kontrolle

flir die spdtere Deformation gegeben (vgl. PATTERSON &

WEISS 1966) .

Faltengeometrie, im wesentlichen das Schenkel-Scheitel-
Verhdltnis und das Lagendicken-Lagenldngen-Verhdltnis
erlauben das Modell noch enger zu fassen: "chevron fold"-

Modell (DE SITTER 1958, RAMSAY 1967, 1974).



Flir dieses Modell gilt:

konstante Dicke des Lagengefiiges, Schenkel-Scheitel-
Verhdltnis 2 10:1,

die Lage der Hauptstrainachsen entspricht dem Parallel-
faltenmodell,

die Deformation in den kompetenten Lagen wird grofiteils
durch Scherung parallel den Lagengrenzen erreicht, nicht
durch tangentiale longitudinale Deformation, die lagen-
interne Deformation ist generell gering,

stark ausgeprdgte hkl-Kluftscharen, vgl. Abbildung 1/
20, 21;

Sattelreefe bzw. Scheitelkollapse sind in inkompeten-
ten Material h&dufig, Taf. 1, Fig. 1,

"plane strain"-Deformation,

Dehnung tritt in den Scheiteln auf!,

erhdhter "shear"-stress in den Gletbahnen verlangsamt
in der Endphase die Faltung; nach diesem Modellostoppt
die Faltung bei einem Offnungswinkel von c¢a. 60 ; wei-
tere Formdnderung geschieht durch "flattening",
erhb6hter "shear"-stress bei der Faltungsinitiation; -
nach RAMSAY 1967, Fig. 7-116 ldBt sich der Anteil der
lageninternen Verkiirzung vor dem "buckling"-ProzeB ab-
schdtzen, - bei einem t/1 (Lagendicke:Schenkelldngen)
Verhdltnis von 2 1 : 10, ergibt sich ca. 20-30 % in-
terne Verkiirzung bis die Verformung v6llig vom lagen-
parallelen Gleiten abgeldst wird!

Ein GroBteil der beschriebenen Pardmeter von B2—Falten

in kompetenten Gesteinen des Untersuchungsgebietes ent-

sprechen diesem "chevron fold"-Modell.

erhthte B

Fir inkompetentere Bereiche, weiters filir die generell

2—Deformation im Sidteil des Untersuchungsgebie-

tes gilt:

Kombinationen obiger Modelle treten auf; die Deforma-
tion wird nach einer Anfangsphase von homogener Intern-
deformation durch Scherung parallel dem Lagengefiige und
durch tangentialen-longitudianlen strain erreicht,

die Hauptstrainrichtungen rotieren, die "flexural-slip"
Deformation geht in eine "flexural flow"-Deformation
iber,

die generelle class 1B-Falten werden durch "flattening"
in class 1C ibergefiihrt,
diese Einengungen werden durch die Ausbildung von Gleit-
brettern weitergefiihrt, die Rotation des B,-strain-
Ellipsoides fihrt zur Ausbildung asymmetrisScher Gleit-

bretter, zu Parasitirfalten, im Extremfall werden Schei-
tel zwischen s, ausgequetscht (vgl. Abbildung 2 k).
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Phase b) und c¢) des Faltungsvorganges werden nun gr&fen-
ordnungsmdfig quantifiziert.
Phase b): Im Geldnde wurde an ac-Kluftfldchen Ausgangs-
lange und postdeformative Ladnge einiger Lagen in B2-
Falten bestimmt (vorwiegend Quarzgdnge); die Verkiirzung

berechnet sich aus:

1,2 2
A _(l ) = (1+€) 1 .... Lidnge nach der Deformation
o

10.... initiale L&nge (1)
Es ergeben sich Werte zwischen 20 und 100 %, aus Profil-
ausgldttungen Werte zwischen 30 und 100 %.
Diese Werte geben grdBenordnungsmdfig die Gebirgseinengung

in NE-SE Richtung wdhrend der B -Faltungsphase an, dazu

2
kommt die duktile Komponente (Phase a) des Faltungsvor-

ganges), mean: 13,2 %.

Phase c¢): MILNES 1971 publiziert eine Methode bei der
es nur in Scherfalten und Biegefalten mdglich ist, die
qguantitativen AusmaBe der Phase b) und c) des Faltungs-
vorganges abzuschdtzen und die Bedeutung von Phase a)
am Gesamtfaltungsvorgang nachzuweisen. Diese Analyse
ist nach obigen Ausfiihrungen fiir den GroBfteil der B2-
Falten ungeeignet; fiir einige duktil deformierte Falten
aus dem siidlichen Verrucanobereich (ca.class 2-Falten)
148t sich diese initiale Verkiirzungskomponente nachwei-
sen, ihr Ausmaf am ganzen Faltungsvorgang bleibt gering
(zur Methode vgl. RAMSAY 1967, p. 411 ff, MILNES 1971,

p. 339).

Die "flattening"-Komponente wurde anhand der duktilen
Formdnderung einiger Falten abgeschdtzt (Znderung der Dik-
ke, zur Methodik siehe RAMSAY, MILNES 1lit. cit.). Die ge-
messenen Falten umfassen extreme Formen, im wesentlichen
die in Abbildung 3 dargestellten Geometrien. Die Ergeb-
nisse sind in Abbildung 4 dargestellt.



Abbildung 3:

ta = %F -Diagramm fiir eini-
ge "koméﬁizierte" Falten
aus dem Deckenstapel (zur
Methodik vergleiche RAMSAY
1967)

Abbildung 4:
Logarithmisches Dickenver-
hdltnisdiagramm fiir Paral-
lelfalten modifiziert durch
iiberlagerte homogene Defor-
mation (nach RAMSAY 1967)

€ gibt den iiberlagernden

strain A
2€=1/2 1n (lange Achse) des

Deformationgg{f?péggag)

strichlierte Linien geben
in 10° Intervallen

1. Set "." qu/cc - chl/hgl -
Wechsellagerungsfalte (tight")
aus dem Verrucano

2. Set "o", Porphyroidfalte

aus der Norischen
Decke

3. Set "a", wie 2.

4. Set "a", Quarzgangfalte
("tight") aus der Nori-
schen Decke

5. Set "a", Quarzgangfalte
("tight") aus dem Ver-
rucano




Fortsetzung Abbildung 4:

Set 1, 4, 5 entsprechen stark gefalteten, kompetenten
Gesteinspartien, in denen s_, schon deutlich nach s, ro-
tiert ist, trotzdem ist der“iberlagerte strain klein,

Set 2, 3 entsprechen stark sz—zerscherrten Parasitdrfal-
ten.

Die duktile Verformungsiiberlagerung aus Phase c) des Fal-
tungsvorganges wird in den strain-Analyseproben (siehe
spdter) als vernachldssigbar angesehen!

Zsammenfassendwird festgestellt:

- die durch die D.-Deformation geschaffene fldchige Aniso-
tropie erlaubt bei der B, -Deformation die Entwicklung
von Faltenformen ("chevr%n"—Falten, Biegegleitfalten),
die bei den wdhrend der B.,-Faltung herrschenden PT-Be-

dingungen gewdhnlich von "fiow"—Prozessen (typische Fal-

tenmodelle: Scherfalten, Biegescherfalten) vertreten wer-
den;

- die D,-Deformation wird in kompetenten Gesteinen durch
Biegegleitfaltung abgebildet, mit geringem irrotationa-
len strain in den Lagenmitten; die "finite-strain"-
Werte, die aufgezeichnet werden geben daher haupts&dch-
lich die D,-Deformation wieder (vgl. auch KLIGFIELD
et al. 1981).

4. Qualifizierung und Quantifizierung der Deckgebirgsde-

formation: "strain analysis" und mechanisches Modell

4, 1. Einleitung

Als Resultat von Neuentwicklungen von Methoden zur geo-
metrischen Strukturanalyse, war es wiinschenswert eine kom-
plette dreidimensionale Gefiligeanalyse durch den untersuch-
ten Deckenstapel zu versuchen.

Diese regionale Analyse versucht folgende Fragen zu be-
antworten:

- wie hoch ist der Deformationsbetrag in den aufeinander-
folgenden Niveaus des Deckenstapels?,

- wie grof war die Machtigkeit des Metasedimentstapels vor
der Deformation?,

- welche Deformationsart hat diese Deckgebirgsdecken be-
troffen?,

- welches Modell beschreibt die strain-Analyseresultate
am besten?
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4.2. fStrain—analysis" im Triebener Tauern PaB Gebiet
(mit Referenzproben aus dem Palten-Liesing Tal und
dem Raum Bruck/Mur)

4.2.1. Einfihrung
Ziele dieser Analyse sind:

- die Berechnung der initialen Gestalt der "strain- marker"-
Gerdlle und die Abschdtzung etwaiger Kompetenzunterschie-
de zwischen Partikeln und Matrix,

- eine strain-Verteilung im Untersuchungsgebiet zu ge-
winnen und diese zu interpretieren,

- quantitative und qualitative Aussagen iUber die Stédrke
der Verformung in den Deckgebirgsdecken dieses und des
weiteren Raumes zu liefern,

- die Auswirkungen des strains auf die stratigraphische
Lithosdule zu diskutieren,

- die Beziehungen zwischen den "finite strain" Resultaten
und dem regionalen Deformationsstil herzustellen,

- ein Deformationsmodell fiir den Raum zu diskutieren.

Eine wichtige Annahme bei der mechanischen Analyse von
Deckeniiberschiebungen betrifft die Starrheit der "footwall
and hangingwall rocks" (vgl. BUTLER 1982 zur Terminologie,
HSU 1969 zum Modell) unter und iiber der Uberschiebungs-
bahn (typ. Beispiel: Glarer HUberschiebung). KEHLE 1970
fiihrt aus, daB der Versatz eines Deckenstapels auch durch
einen "simple shear flow" einer décollement-Zone von meh-
reren 100 m Mdchtigkeit zustandekommen kann. So ergibt
sich folgende weitere Frage:

- representieren die deformierten Gesteine im Bereich des
weiteren Untersuchungsgebietes solch eine décollement-
Zone oder wurde die Gesamtdeformation alleinig durch die
Bewegung in den Uberschiebungsbahnen aufgenommen, wobei
die bewegten Bl6cke starr blieben und nur untergeordnet
Deformation aufnahmen?

4.2.2. Analysemodalitdten
a) Datenanalyse und inkorporierte Annahmen

Das Computerprogramm von MILLER & OERTEL 1979 ("strain-
Programm") wurde fiir die strain-Bestimmung im regionalen

Rahmen verwendet. Um die Annahmen zu testen, auf denen
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diese Methode beruht, wurde eine typische Probe ausge-
wdhlt und mit verschiedenen anderen Techniken untersucht.
Die Resultate werden in RATSCHBACHER 1983 diskutiert und
die Anwendbarkeit des "strain-Programms" fiir die folgen-
de Analyse bestdtigt.

Ein GroBteil der ilibrigen Proben &hnelt dieser Testpro-
be. Die Probe K-Lor2 representiert eine extreme Ausbildung,
indem von Gel-dndebefund: Ss parallel S, liegt und eine
leicht schiefe ("imbricated") Gerdllorientierung voraus-
zusagen war. Diese Probe wurde mit dem "strain-Programm"
und dem "Theta-program" (PEACH&LISLE 1979) zu einem Ver-
gleich untersucht (die obigen Parameter beeinflussen das
"strain-Programm" negativ). Tabelle 2 gibt die Ergebnis-
se der Analyse, damit ist auch die gr&ste Fehler.schwan-

kungsbreite der Analyse aufgezeigt.
Method-references X(X1) Y(Xz) Z(x3)
"Theta-program": PEACH& LISLE 1979/

4,069(0,347)/ 1,368(0,123)/ 1

"strain-Programm": MILLER & OERTEL
4,514(0,087)/ 1.404(0,022)/ 1

0,892 -0,276 -0,616

Tabelle 2: Erlduterung siehe Text; die Zahlen in Klammern
bedeuten die SD bei der 3D-Zusammensetzung aus
2D-Daten

Die hohe Standardabweic¢hung ("internal inconsistency") der

Werte aus dem "Theta-program" zeigt ein Abweichen der Schnitt-
flachen von den Hauptstrainfldchen an, die exakten Werte
diirften zwischen den Werten beider Methoden liegen. Ab-
bildung 4 zeigt Rf/¢f und die Ri/¢i-Verteilung in der Xz-
Fldche aus dem "Theta-program", diese bestdtigt ein "im-
bricated" Gefiige.

Auch bei anderen Proben der Analyse ist es wahrschein-
lich, daB der "strain" einem Gerdllgefiige liberlagert wur-
de, das wenigstens geringfiigig in der XY-Fl&che ausgerich-

tet war (s1=ss). Das Resultat ist eine Verschiebung des
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Feldes der deformierten Gerdllformen zu etwas niedrigeren
k-Werten (siehe spdter). Die Signifikanz des Deformations-
feldes ist aber durch "random" Proben getestet und hat,

wie auch obige Analyse zeigt, nur geringe Auswirkung.

b) Anzahl der Messungen

Zwischen 40 und 75 Objekte wurden in jeder der drei
Hauptfldchen gemessen. Der Mittelwert liegt ilber 50, damit
iber der Anzahl der fiir verldBliche Aussagen notwendigen
Zahl (vgl. Appendix 12,- RATSCHBACHER 1983).
c) "strain-markers"”

Es wurden Konglomeratgertlle verwendet, diese zeigen
fast ausschlieBlich e-lliptischen Querschnitt. Abbildung
5 klassifiziert die deformierten Gerdlle sedimentologisch,

weitere Daten zum Ablagerungenvironment, siehe RATSCH-
BACHER 1983.

Dl' Dz‘ 03
Abbildung 5:

20 Gerdlle "." und 7

Mittelwerte von Auf-

schluBgerdllanalysen

"o" aus dem Oberkar-
DﬂD3 bon der Veitscher Dek-

ke in der Sunk; Abbil-

dung nach BEHRENS 1977
3 . D... Ger6lldurchmesser
{’- i in cm

'T'I'I'_"l

| DRI

flach

.
L)

flachstenqelig stengelig |

0

o B 0
a Dr/0; L

Undeformierte Aquivalente existieren im weiteren Unter-
suchungsraum nicht, aus dem "unstraining"-Analysen ergibt
sich ein tibergewicht der initialen Achsenverhdltnisse von
kleiner 2 : 1 (RATSCHB. 1983). Das stimmt gut mit den durch-
schnittlichen Verhdltnissen filir undeformierte Sandstein-
und Quarzgerdlle, angegeh. von SNEED&FOLK 1958, WENWORTH
1925, GARROH 1951, FLINN 1956, MOSS 1961, 1966 iberein.
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Sie geben einen Faktor von ca. 1,65 : 1 (vgl. dazu den Fak-
tor 1,602(0,16):1, ermittelt nach dem "Theta-program" aus
der Probe I). Ger6lle in der Umgebung von grofien Klasten
wurde%ﬁ%es inhomogenen strain-Feldes nicht gemessen.

Die "strain-markers" der Probe N25 sind deformierte
Porphyrquarze aus dem Blasseneckporphyroiddquivalent der
Norischen Decke. Kompaktion diirfte hier etwas gr&Bere Aus-
maBe erreichen (vgl. htéheren "flattening" strain in Ta-
belle 3), auch besteht ein hSherer Duktilitdtskontrast
zwischen den Markern und der Matrix. Den erhaltenen Er-
gebnissen muB grdBere Schwankungsbreite zugebilligt wer-
den. Die Probe OK10 erlitt neben Dislokationsdeformation
einen hohen Anteil an Druckl&sungsverdnderung; dariiber
wird in Kap. 5 diskutiert.

d) Auswahl der Probenlokalit&ten

Um eine tbersicht iibber das Gesamtgebiet um den Trie-
bener Tauern PaB zu erlangen, wurde ein den Aufschliissen
entsprechendes Netz beprobt. Verrucano, Veitscher und
Norische Decke wurden berilicksichtigt. Ein gut aufgeschlos-
senes Areal wurde dichter beprobt um Anhaltspunkte fir
die strain-Verteilung in der Umgebung der Norischen tber-
schiebung zu erlangen. Referenzproben fiir regionale Ver-
gleiche stammen aus dem Raum nérdlich des Palten-Liesing-
tales (Kurze Teichen N Kalwang, Jh.Don, - Norische Decke)
und aus dem Raum Bruck/Mur (Veitscher Decke). Es wurde
versucht, vergleichbare Gesteine zu beproben.

e) Orientierungsanalyse

Siehe Abbildung 1. Wie die Analyse zeigt, ist im Bereich
der MeBgenauigkeit die X-Richtung durch str1, Z durch die
Normale auf Sqr Y durch die Senkrechte auf beide repre-
sentiert. Die Daten zeigen deutlich die Faltung der XY-
Ebene um die Streckungsrichtung (X), wdhrend der nachfol-
genden Deformationen. Die relative breite Streuung der
x-Richtung wird auf inhomogenen D1-strain und spdtere Fal-
tungen zuriickgefihrt.
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f) Fluktuation der Gerdllorientierung
Die einzelnen Gerdlldngsachsen zeigen eine deutliche

Schwankung in den betrachteten Fldchen ("fluctuation in

orientation”, CLOOS 1947). In Abbildung 6 a,b wurde die

Fluktuation gegen das Achsenverhdltnis der deformierten
Gerdlle fiir die XZ-Fldche zweier verschieden stark defor-
mierter Gerd6llpopulationen aufgetragen. Dazu wurden theo-
retische Fluktuationskurven, kalkuliert nach RAMSAY 1967,
eqg. 5-24 eingetragen. Die Differenz im strain manifestiert
sich durch geringe Unterschiede in der Fluktuation. H&her
deformierte Gerdlle haben generell geringere Fluktuation.
Fir alle Gerdlle in beiden Proben gilt: RS>Ri, weil der
90°-Fluktuationswinkel nie erreicht wird (vgl. Abbildung
130c, 134 a-c in RATSCHBACHER 1983).
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Abbildung 6a,b

Diagramme der maximalen Variation (Fluktuation) in der

Orientierung der Lidngsachsen von deformierten Gerdéllen

aus dem Triebener Tauern PaB Areal, Erlduterungen siehe
Text
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g) Partikel-Matrix Betrachtungen

In einigen Proben tritt ein Abweichen der Schieferung
um grofe Gerdlle auf. Das zeigt: diese Partikeln haben un-
terschiedliche Duktilitdten 2zur Matrix. Dieses Ausbiegen
der Schieferung tritt fast ausschlieBlich bei gr&Beren Ge-
r6llen auf (vgl. Taf. 8, Fig. 10), die relativ lose gepackt
sind, ca. 25 %. Strain-Bestimmungen von Aufschliissen mit
einer hohen Anzahl solcher Ger&lle liefern nur einen Mini-
malwert flir die Gesamtgesteinsdeformation. GAY 1968a, b
zeigt, daB bei ansteigenden Verhdltnis Partikeln: Matrix
eine signifikante Reduktion im Duktilitdtsverhdltnis zwi-
schen Partikel und Matrix auftritt. Abgeschdtzte und er-
rechnete Gerdllanteilprozente aus den YZ-Fldchen (ge-
ringste Deformation) ergeben einen Mittelwert von 25
(10,7)%. Nach GAY 1968a (Fig. 10, eg. 26, p. 227-228) ist
eine signifikante Reduktion des Duktilitdtsverhdltnisses
fiir einen GroBteil der Proben zu erwarten.

Flir diese Studie wurde das Kriterium einer m&glichst
unabgelenkten Schieferung um Gerdlle als Indikation fir
homogenen strain und fehlenden Duktilitdtskontrast ver-
wendet und bei der Beprobung beachtet. Die gelingt aber
nicht in allen Fdllen.

Die obig angegebenen Ger&lldichten k&énnen zur Berech-
nung eines Viskositdtsverhdltnisses zwischen den Geréllen
und dem Ger&ll-Matrix-System verwendet werden (vgl. Fig.$

eg-s in GAY 1968a, b, 1969). Fiir eine Demonstration wur-
de verwendet: ein Viskositdtsverhdltnis von ca. 1,5 zwi-
schen Quarzitger&llen und quarzitisch-schiefriger Matrix
(vgl. Tabellen II, III in GAY 1968b), eine mittlere Ge-
rédlldichte von 25 % und das mittlere Deformationsellipsoid
im Gebiet (Achsenverhdltnis 3,13:1,43:1, siehe spdter).
Daraus bestimmt sich eine Viskositdtsdifferenz (Rm, vgl.
Fig. 10, GAY 1968a) von ca. 1,1. Das ergibt ein mittleres
Deformationsellipsoid filir das Gesamtgestein von 3,44:1,57:1.

Nimmt man einen etwas hdheren Wert fiir den materialbedin-
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ten Viskositdtsunterschied an, z. B. 2:1, so ergibt sich
fir Rm ca. 1,5 und das Achsenverhdltnis des mittleren strain-
Ellipsoides steigt betrdchtlich (4,7:2,1:1).

Wegen der Ungenauigkeit der Bestimmung des Viskositdts-
verhdltnisses Rm (GAY gewinnt bei seinen regionalen Arbei-
ten fast ausschlieBlich den Wert 1.0), der Variation der
Matrixzusammensetzung und der komplexen und noch nicht
ausreichend untersuchten Natur dieses Duktilitdtsproblems,
wurden die Probenwerte filir die regionale Analyse nicht in
dieser Art rekalkuliert. Im Hinblick auf diese Unsicher-
heiten wird der strain als Minimalwert angesehen.

Aus obigen Berechnungen ist offensichtlich, daB der
Duktilitdtskontrast die wichtigste Limitation bei der
strain-Bestimmung aus Konglomeraten ist. Es sei aber be-
tont, daB sich dabei zwar die Intensitdt der Deformation
dndern kann, nicht aber die Form des strain-Ellipsoids!

h) Volumsverdnderungen

WOOD 1974 gibt aufgrund von Dichtebestimmungen in Ton-
schiefern ("shales") maximal 10 % Volumsverlust in diesen
Gesteinen an, dies erzeugt nur geringe Irrtiimer in der
Analyse. Dadurch ist eine Obergrenze des Volumsverlustes
in der Matrix der betrachteten Gesteine gegeben. SIDDANS
1977 findet &dhnliche Werte. Folglich diirfte die Reduktion
der stratigraphischen Machtigkeit durch die postdiagene-
tische Volumsreduktion wdhrend der Deformation gering sein.
Wenn jedoch diese Volumsreduktion berechnet werden kénnte,
wlirden die statigraphischen Mdchtigkeiten h&her sein, als
die im folgenden Abschnitt fiir das Gebiet angegebenen.

Eine andere Ursache fiir Volumsreduktion stellen diffu-
sive Deformationsprozesse dar (Druckl&sung, flir eine mo-
derne Zusammenstellung siehe McCLAY 1977). "Pit" ("Loch-
frap")-Kontakte bei den Ger&llen sind selten. Der EinfluB
der diffusiven Prozesse auf die strain-Analyse ist ver-

nachldssigbar, ihre Gesamtbedeutung wird spdter diskutiert.
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4.2.3. Verteilung und Art der Verformung
Die Resultate der kompletten dreidimensionalen Analyse
sind in Tabelle 3 zusammengefaBt.

a) Datendarstellung

Die zwei wichtigsten, derzeit angewendeten Darstellungs-
arten werden presentiert. Erstens um verschiedene strain-

Aspekte besser herauszuarbeiten und zweitens um einen Ver-

gleich mit den Resultaten anderer Analysen zu gestatten.

(1) Der "deformation plot", entwickelt von FLINN 1956, 1962,
1978 und RAMSAY 1964, 1967.

(2) Ein dreiaxiales, planares Diagramm beschrieben von NADAI
1963, HSU 1966 und OWENS 1974, mit Ab&dnderungen durch
BURNS & SPRY 1968 und MUKHOPADHYAY 1973.

(1) Der "deformation plot":

Er erlaubt zwischen: "flattening, constrictional" und
"plane" strain Deformation zu unterscheiden. Das Darstel-
lungsfeld umfaBt dreiachsiale Ellipsoide mit X2Y¥Y2Z, mit
reinem "flattening", einem von zwei Spezialfdllen, mit
X=Y>Z, entlang der Abszisse und reinem "constriction"
(X>Y=Z) entlang der Ordinate. "Plane"-strain tritt bei
Y=1 auf. Normale wie logarithmische Koordinaten werden
in der Literatur verwendet. Logarithmische Koordinaten ha-
ben den Vorteil, daB Dimensionsdnderungen fiir alle strain-
Ellipsoide durch Linien (ohne Volumsdnderungen) represen-
tiert werden, wodurch Deformationsschritte ("deformation
paths") leichter in Bezug auf ihre strain-Komponenten
("incremental strain components") interpretiert werden
k6nnen. WOOD 1973, 1974 hat einen solchen "deformation
plot" mit log X/Y 2zu log Z/Y konstruiert, wobei man Ande-
rungen in X,Y und Z des strain-Ellipsoides relativ zur
Einheitskugel (gleiches Volumen) filir jede Probe sofort
bestimmen kann. Abbildung 7 a faBt die Daten aus dem Pal-
ten-Liesingtal in diesem Diagramm zusammen.

Probe OK10 wird nicht ndher behandelt, da dieses Gestein

("Quarzwacke") Druckldsung unterlag und es offenkundig ist,

daB die Aussagekraft der Rf/¢f—Methoden bei solchen Situa-
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{ 71,9110 0,7878 0,6642 2,8771 1,786 1 0,911 .¢,212 -0,336 0,648 -0,238 -0,409 0,802 -0,677
0,0% 0,08 0,022 91,1 -21,21.-33,6
1(19) .0.856 -0,796
1(22) 0,804 -0,777
1(30) 0,819 -0,648
1(«0) 0,823 -0,707
1(50) 0,803 -0,666
1(60) * . 0,809 -0,668
11  1,827?7 0,798« 0,6853 2,6670 1,1650 1 0,828 -0,202 -0,315 0,603 -0,225 -0,378 0,746 -0,689
0,047 0,024 0,022 82,8 -20,2 -31,6
viI 1,5138 0,9595 0,6885 2,1987 1,393 1 0,514 -0,081 -0,312 0,415 -0,081 -0,373 0,559 -0,157
0,057 1 0,026 51,4 4,1 -31,2
X 1,825 0,9523 0,5752 3,1738 1,6560 1 0,826 -0,08 -0,425 0,602 -0,089 -0,553 0,819 -0,127
0,057 0,053 0.081 83,6 -4,8 —82,5
X1 2,2212 0,8673 0,5191 4,2789 1,670 1 1,221 -0,133 -0,481 0,798 -0,142 -0,656 1,083 -0,294
0,074 0,042 0,028 122 -13,3 —48,1 g
X1I 2,1585 0,731 0,6311 3,4200 1,630 1 1,158 -0,266 -0,369 0,769 -0,309 -0,460 0,948 -0,754
,082 0,026 0,032 115,9-26,6-3%6,9
XIII 2,0942 0,7747 0,6163 3,3980 1,2570 1 1,094 -0,225 -0,384 0,739 -0,255 -0,484 0,920 -0,626
0,068 0,043 0,038 109,8-22,5-38,4
XIV 1,9440 0,7951 0,6813 2,8530 1,1100 1 0,94 -0,285 -0,319 0,665 -0,281 -0,384 0,817 -0,806
0,05 0,015 0,016
IV 2'1101 °|BN 0'5678 5.7160 1'.699 1 1|11° '°|165 -°|“52 on?‘? -°|151 '00% 0095‘. '°|‘15
0,058 0,021 0,014 111 -16,5 43,2 :
XIX 2,0651 0,8899 0,5842 3,7950 1,6350 1 1,065 -0,110 -0,856 0,725 -0,117 -0,608 0,958 -0,262
0,064 0,03 0,036 106,5-11-45,6
X 1,9465 0,8472 0,606 3,2100 1,3970 1 0,947 -0,153 -0,394 0,666 -0,166 -0,500- 0,849 -0,427
,066 0,029 0,035 94,6 -15,3 -39,3
X1 1,6320 0,9942 0,6139 2,658+ 1,6260 1 0,632 -0,002 -0,488 0,890 -0,002 -0,488 0,691 -0,006
0.“1 oo“’ '02 65.5‘0016'”'6
sun 11,6795 0,9561 0,6229 2,6960 1,539 1 0,679 -0,0%4 -0,37? 0,518 -0,045 -0,473 0,703 -0,136
1¢ 0,051 0,032 0,028 67,9-4,4-37,7 )
K-Lor2,1367 0,8185 0,5718 3,7370 1,4300 1 1,137 -0,181 -0,428 0,759 -0,200 -0,559 0,964 -0,456
1 0,075 0,061 0,046 113,7-18,2-42,8
K-lor2,4394 0,7586 0,5408 &,5140 1,4040 1 1,439 -0,281 -0.460 0,892 -0,276 -0,615 1,118 -0,550
2 ,087 0,022 0,02 143,9-24,1-46,0
K-LX 71,6428 0,9485 0,6419 2,5586 1,4776 1 0,682 -0,051 -0,358 0,496 -0,053 -0,443 0,667 -0,169
1 0,045 0.“5 0'055 6“'2'5n2 ‘55;8
0K10 1, 3477 1,0198 0,7276 1,8520 1,4000 1 0,348 0,02 -0,272 0,298 0,020 -0,318 0,437 0,095
0,03 O, 0,089 34,8 2,0 -27,2
Uks3 1,879+ 0,8438 0,6306 2,9800 1,3381 1 0,879 -0,156 -0,369 0,631 -0,170 -0,461 0,800 -0,467
0,068 0,053 0,028 87,9-15,6-36,9
RA-X 2,13% 0,7375 0,63%9 3,3630 1,1620 1 1,135 -0,262 -0,%5 0,759 -0,304 -0,454 0,935 -0,753
0,073 0,029 0,023 113,5-26,3-%6,5
R 72 1,843 0,8699 0,623 2,9560 1,3950 1 0,843 -0,130 -0,376 0,612 -0,139 -0,472 0,785 -0,386
0,056 0,032 0,032 +3-13,0-37,64
R-Lor1,88%9 0,8516 0,6227 3,0280 1,3670 1 0,886 -0,148 -0,37? 0,63 -0,161 -0,474 0,808 -0,435
1 0,075 0,086 0,052 88,6-14 ,8-37,7
N 25 1,7008 14,0706 0,%:92 13,0970 1,9490 1 0,707 0,071 -0,8517 0,551 0,068 -0,599 0.50“ 0,181
0,093 0,077 0,065 70,1 ?7,1-45,1 ‘
KGHK 1,4638 1,0156 0,6727 2,1760 1,5097 1 0,46+ C,016 -0,327 0,381 0,015 -0,396 0,550 0,060
1 0,061 0,05 0,024 46,4 1,56-32,7
KGIK 71,6770 0,9779 0,6098 2,7500 1,6040 ' 0,677 -0,022 -0,390 0,517 -0,022 -0,495 0,716 -0,066
2 0,05 0,05 0,046 67,7-2,2-39,0
STH1 1,5942 71,1863 0,5288 0,59« 0,186 -0,471 0,466 0,171 -0,637 0,808 0,464
0,045 0,063 0,04
B 17 1,8158 1,0590 0,5200 3,4919 2,0365 1 0,876 C,059 -0,480 O, 0,057 -0,654 0,887 0,1
0,069 0,046 0,055 81,6 5,9 -48 S8R B 2 i 37
B 19 1,6511 1,0597 0,5715 2,8891 2,7944 1 0,651 C,060 -G,428 0,501 0,058 -0,559 0,753 0,164

0,044

3 S6 1,9148 0,9674 0,5399

0,054

0,043

0,053

0,025

0,021

65,1 6,0 -42,8

3,5466 1,7918 1
91,5 -3,5 -46,0

0,975 -3,033-0C,460

0.656-0.053 -0,676 0,896 -0,079
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Tabelle 3: Verformungsanalysenwerte

Kolumnen: Probennummer
Strainellipsoidhauptachsen mit SD (darunter)
Ellipsoidachsen mit Z=1 und Anderungsbetrégen der
Hauptachsen in Bezug zur Einheitskugel in % (darunter)
Elongation (€ - "principal strains")
Principal natural strains (€)
"strain intensity factor" (€_ - NADAI 1963)
¥ - Lode’s Parameter (LODE 1926)

Probengruppen: I - UK53: Veitscher Decke
I(10) - I (60): unterschiedlicher Dateninput in Probe I
RA-X - R-Lor1: Alpiner Verrucano
N25: Norische Decke
- alle Triebener Tauern Paf
KGNK 1,2: Norische Decke, Kalwanger Gneiskonglomerat
der Kurzen Teichen
STR 1: Veitscher Decke NW” Dietmannsdorf
B17 - BS6: Veitscher Decke E°Bruck/Mur

Tabelle 4: Mittlere Verformungswerte

Einheit

. = X 134 (Y N
Nor}sche becke 0,69(0,13) 0,058(0,12) 61,4(13,0) 2,1(4,7) 38,9(6,2) 3
(Teichen) 0,63(0,12) =-0,003 57,0(15) =-0,32(2,7) -35,9(4,5) 2

. 0,843(0,08) -0,525(0,199)95,5(15,8) -18,017,2) -37,3(0,7) 3
Alpiner Verrucano

Mittelwerte:

Achsialverh&dltnis (X:Y:2): 3,13(0,59):1,43(0,21) :1
% (distortion in Xx/Y/2): 89,9: -13,2: -39,3

€_.: 0,824(0,142)

S
€ : 0,636: -0,139: -0,499

Mittelwert Veitscher Decke Bruck/Mur

% : 79,4(13,3): 2,87(5,3): -45,6(2,6)
Achsialverhdltnis: 3,31(0,36): 2,21(0,52): 1
e : 0,794(0,133): 0,0286(0,053): -0,456(0,026)

€ : 0,582(0,075): 0,0273(0,052): -0,61(0,048)



tionen limitiert ist.

Das mittlere strain-Ellipsoid im untersuchten Gebiet
(Palten-Liesingtal) hat ein Achsenverhdltnis von 3,13:
1,43:1, was einer Streckung in der X-Richtung um 91% und
einer Verkiirzung um 13% in Y bzw. 39% in Z gleichkommt.

(2) Dreiachsiales, planares Diagramm (Nadai-plot")

Fir den speziellen Fall der "strain analysis" ist es iib-
lich nur ein Sechstel des Diagrammes zu verwenden (HOSSACK
1968, OWENS 1974). Die nach links gerichtete Komponente
ist "prolate" um die X-Achse (‘constrictional or cigar
shapes") des strain-Ellipsoids, die rechts-gerichtete
Koordinate ist "oblate" um die Z-Achse ("flattening or
pancake shapes"). Die Winkelhalbierende representiert
"plane"-strain.

Zwei Parameter beschreiben die Gr&Be und die Symmetrie des
strain-Ellipsoides:
es ("strain intensity factor = strain magnitude") miBt
die "total intensity of the distortional component of
strain" und wurde von NADAI 1963 definiert.

3
e =° -
S 2 Yo (2)

? o ist der "natural octohedral unit shear" (NADAI 1963)

und gibt den Betrag der Scherung entlang einer Oktaeder-
fldche an, wobei die Achsen des regelmdBigen Oktaeders
paralles den Hauptstrainrichtungen sind. Dieser "unit shear"
ist ein absolutes MaB der GroBe der "distortional" (rota-
tionalen) Komponente der Verformung in jeder Deformation von

beliebiger Symmetrie.

2/ - _ = = =y
Es gilt: g, =§-\/(€r62)2+(€z+€3)2+ (€,-€,) NADAI 1963 (3)
mit €= 1n(1+ €) und €>&,>€; (naturla strain) (4)
mit € = 1i1° (elongation) und €,>€,> €, (5)
lo... ihitiale Ldnge einer Linie; 1l...Ldnge der Linie nach

der Deformation; Verkiirzung wird durch negative Elongation



beschrieben.
€ ist unabhingig von Volumsinderung und ist qualitativ
proportional zur mechanischen Arbeit, die der rotationalen

Komponente der Verformung entspricht. Daraus ergibt sich:

Minimale Arbeit wird entlang eines Weges ("path"), der durch

eine Linie mit konstanter Symmetrie representiert wird, ge-
leistet. Diese Ausage ist nur m&glich, wenn die Deformation
dem einfachst m&glichen "strain-path" folgt; daher nicht
anwendbar in Bereichen mit iberlagernden ("superimposed")
strains (GAY 1969, SANDERSON 1976).
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Abbildung 8:

Idealisiertes Sdulenprofil durch den Deckenstapel im Trie-
bener Tauern PaB Gebiet mit der Variation im €_, VvV, %X,
%Y, %2Z; Mdchtigkeitsangaben sind Abschdtzungen aus dem
Gesamtraum des PaB Areals; in Abschnitt fir die Norische
Decke gibt die linke strichlierte Linie die Daten aus dem
"Kurze Teichen Areal", in der - Kolumne ist es umgekehrt;
Erlduterungen siehe Text
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Abbildung 7 a-4d

Datendarstellung der Proben aus dem Palten-Liesingtal

a) "deformation plot" nach WOOD 1973, 1974

b) "tree axis planar diagram, NADAI-plot"

c) NADAI-plot modifiziert nach MUKHOPADHYAY 1973,
strain Linie eingezeichnet

d) 'Nadai-Owens-plot' (NADAI 1963, OWENS 1974)

"plane"-
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Norische DecCke .....cecececoceacaao+"
Veitscher Decke (Oberkarbon).......”."

(Unterkarbon) .c...."0"
Alpiner VerrucCanO...«cecceeecaaases X"
IEATY o e o2 =loie Hels sge s olsiofe = ooee 3 o oms e i@

Die Symmetrie des "finite strains" ist definiert durch den
LODE'S Parameter und ist analog zum k-Wert von FLINN 1962.
v=28"€"€s (1opE 1926) (6)

€4-€3
Diese Symmetriekomponente variiert von +1.0 (reines "flat-
tening", X=Y»Z, k=0.0) bis -1.0 ("constriction", X>Y¥=Z, K k=e0),
"plane"-strain ist wo ¥=1 (¥=0.0, k= 1.0). Ein Vorteil die-
ser Abbildungsart ist, daB der Wertebereich symmetrisch um
die "plane"-strain Linie ist. Abbildung 7b faBt die Daten
aus dem Palten-Liesingtal in einem NADAI-plot zusammen;
Abbildung 7c zeigt die Daten in einem NADAI-plot modifi-
ziert nach MUKHOPADHYAY 1973; Abbildung 7 4 gibt die Daten
in einem "NADAI-OWENS"-Diagramm (NADAI 1963, OWENS 1974).
Letztere Darstellungsart hat den Vorteil, daB8 Richtungs-
information erhalten bleibt.

b) regionale strain-Verteilung

€, vV, % X,Y,Z-Verteilung
Abbildung 8 zeigt ein idealisiertes Sdulenprofil durch das
Arbeitsgebiet. Die Mdchtigkeitsangaben sind Ndhrungswerte.
Es,V’ » Deformation in X,Y,Z sind in Relation zur Decken-
abfolge dargestellt.

mittlere Deformation

Flir die folgende Analyse wird eine Kugel als initiales
Aquivalent zum Defonramtionsellipsoid angenommen. Volums-
konstanz vorausgesetzt gilt:

Durch-

messer des
strain-Ellipsoi-
des (7)
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3 ni
3 ==\/E{1.22.23
2 (8)
Daraus 1ldB8t sich nach (9) die %-L&dngung bzw. Verkiirzung be-

rechnen:

3 distortion = A;rr._ 100 A=-1221  T—— gz bzw. -1233 (9)

Die mittlere Deformation der verschiedenen Einheiten ist
in Tabelle 4 zusammengefafBt.
Diskussion

Die durchschnittliche Deformationsstdrke ist in ganzen
Untersuchungsgebiet bemerkenswert konstant (niedrige SD,
vgl. Tabelle 3, 4). Die Verkiirzung in Z (normal zur "slaty
cleavage") zeigt die geringste Variation (Tabelle 3:31-
48%!). Nach Tabelle 5 hdngt die Variation von es nicht vom
Volumsanteil der Ger&lle in den Proben ab. Es 1l&d8t sich
aber ein EinfluB der Konglomeratlagendicke,aus dem eine
Probe stammt, nachweisen.

specimen 1 11 128 SIS X1 XII XIII XIV XV XIX

L 0,802 0,746 0,559 0,819 1,404 0,948 0,92 0,806 0,954 0,958
+*

% pebbles 22,2° 20 7,5 43,3" 45,3° 35 7,5 13 15 35

XX XXI SUM 1c¢ K-Lort K-Lor2 X-LX 1 UKS53 RA=X R 72
o,Bhg 0,691 0,703 0,964 1,118 0,667 0,8 0,935 0,785
38,3 20 45 5 10 7,5 ? 20 10

R-Lori N 25 EKGNK ! EQNK 2
0,808 0,804 0,55 0,716
20 18,5" 3 10

Tabelle 5: Beziehung: Strainintensitdt - Volumsprozent

Ger6lle, Werte mit "+" berechnet, andere geschédtzt.

Die meisten Proben mit etwas geringerem es und auch v
(Proben: VII, XXI, R72) stammen aus Konglomeratlagen unter
Tm Mdchtigkeit eingeschaltet in Phyllitareale. Teile der
Verforumung scheinen von diesen inkompetenten Partien auf-
gefangen worden zu sein. Die Signifikanz der Verformungs-
daten dieser Proben ist dennoch gegeben; das beweist auch
eine graduelle Ab- bzw. Zunahme der Verformungsparameter
in Anndherung an diese Proben, damit das Einpassen in ge-
nerelle Trends.



Die korrekten Werte diirten etwas ho6her (es) bzw. mehr im

"constrictional"-Feld liegen, das Gesamtbild verdndert sich
dadurch nicht.

Die Variation der Symmetriekomponente (y) steht im Groben,
aber nicht direkt mit der strain-Intensitédt (es) in Bezie-
hung.

Weitere Probennahme in der Norischen Decke muB kldren:

- ob die Diskrepanz in der Symmetrie der Deformation (v)
und in der Dehnung bzw. Verkiirzung in X bzw. Y zu den
basalen Decken so ausgeprdgt ist, Beachtung verdient
weiters:

- N25 hat sehr wahrscheinlich hSheren Kompaktionsstrain
erlitten, was den Z-Wert erhdht, die Dehnung in X schwédcht,

- die Proben KGNK 1,2 wurden ca. 30km NE”der iibrigen Proben
genommen. Bei &hnlicher Gefiligeentwicklung ist generell
Analogie gegeben, doch liegen diese Proben ndher dem
Vorland. Als weitere M&glichkeit 148t sich eine pra-
alpine "flattening"-Deformation, die das alpine De-
formationsellipsoid in obiger Weise beeinfluBt, dis-
kutieren (mit s ), sie wird vom Geldnde-

, =8 .
befund her als voralpin “alpin

unbedeutend erachtet.

Aus der regionalen Verteilung lassen sich folgende Schliis-
se ziehen:

- im Gesamtprofil geben hShere € _-Werte generell ¥-Werte
ndher - 1 (die Deformation wi¥d mehr "constrictional"),

- €_ nimmt durch den untersuchten Deckenstapel kontinuier-
1lich, ohne markanten Bruck, ab (ins Hangende),

- VY ndhert sich -1 ("more constrictional"), mit dem Fort-
schreiten ins Liegende des Deckenstapels (d.H. die Ver-
kilirzung nimmt ins Hangende ab),

- die Dehnung in X wird in Hangende schwécher,

- die Verkilirzung in Z nimmt ins Hangende zu (der "flatteining"-
strain steigt),

- generell liegt hohe Deformationshomogenitdt vor, obwohl:

- ein groBeres Gebit betrachtet wird,

- verschiedene Ablagerungsenvironments eingeschlossen sind,

- die Gesteine verschiedenes Alter und unterschiedliche
groBtektonische Position haben.

Die Grundlagen filir eine strain-Konturierung (vgl. CLOOS
1947, HOSSACK 1968, TOBISCH et. a., 1977, CHAPMAN et al.,
1979) filir das Gesamtgebiet (hohe Datendichte) fehlen im

Untersuchungsbebiet, eine solche war auch nicht das Ziel.
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Ein ausgewdhltes Detailgebiet (Grenze Norische-Veitscher

Decke im Sunk-Ausgang wurde fiir einen Versuch ausgewdhlt.

Die Resultate werden nun mit einiger Genauigkeit disku-

tiert:

Abbildung 9 a,b zeigt konturierte Karten fir es,und v .

Sofort ist ersichtlich:

- ein Fehlen von Daten,

- die Einfliisse der D,-Faltungsdeformation auf die strain-
Parameterverteilung.

Die folgende Analyse soll vorldufigen und mehr theoretischen

Charakter haben. Es soll gezeigt werden, wie strain-Analysen-

daten auch zur Kldrung von strukturell komplizierten Detail-

gebieten herangezogen werden kénnen und Anhaltspunkte zur

Bedeutung wichtiger tektionischer Strukturen (z.B. tber-

schiebungen) liefern k&énnen. Folgende Annahmen liegen zu-

grunde:

- die aus den vorliegenden Daten interpolierten Konturie-
rungen stimmen im wesentlichen,

- die strain-Daten representieren im wesentlichen die D.-
Deformation (siehe Punkt 2 und die nachfolgende Analyge).

Abbildung 10 a,b zeigt ein Profil quer zur Faltenachsen-

richtung und senkrecht zur D,-Streckungsfaser, also in

1
der YZ-Fldche des strain-Ellipsoides konstruiert aus den

es bzw.v Werten. Wegen der im Geldnde bestimmbaren Lage
der Norischen Uberschiebungsflidche ist nur diese Gros-
strukturrekonstruktion méglich. Nichtbestimmbare Parasi-
tdrfalten sind wahrscheinlich.

Folgende Merkmale lassen sich ablesen:

- es nimmt mit Anndherung an die Uberschiebungsbahn zu,

- €~ nimmt in héhere Stockwerke ab,

-di8 tberschiebungsbahn schneidet die es-Konturen lateral

(Abbildung 9a, 10a),

- durch die Variation der € _-Werte zusammensetzbare GroB-
faltenstrukturen (Abbilduﬁg 10a) gleichen im wesentlichen
den tatsdchlichen Grogfalten,

- yvnimmt mit Anndherung an die Uberschiebungsfldche zu
(ndher o0.0),
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- v nimmt in hoéhere Stockwerke ab,

- €_ und vy sind im wesentlichen invers korreliert (Abbil-
dfing 9b, 10b)1!11,

- die WBberschiebungsbahn schnedet die v-Konturen lateral
(Abbildung 9b, 10b).

Daraus werden folgende Schliisse gezogen:

- das "finite"-strain Ellipsoid representiert im wesent-
lichen die D,-Deformation (Abbildung 10a), diese ist
auch innerhaib der Deckenkdrper hoch (Abbildung 10a),
ist aber an den Uberschiebungsbahnen gesteigert,

- die Uberschiebungen liegen, im Bereich der MeBgenauig-
keit, den XY-Ebenen des strain-Ellipsoides parallel
(vgl. Abbildung 10a, 12, Gelindedaten) ;

- D,-Faltung (damit duktile Deformation) beeinfluBft das
"%inite"—strain Ellipsoid folgendermaBen:

- weitere GroBfaltenrotation (z.B. Bereich Lifteneck-
Abbildung 9a) erhsht die strain-Werte;
- unterschiedlich weite Rotation (damit unterschiedlich

starker D,-strain EinfluB) bewirkt das laterale "cross-

cutting” der Konturlinien mit den Deckengrenzen (vgl.
Abbildung 9 a,b; 10a,b)

- die inverse Korrelation von €_, ¥ -Verteilung
D,-Faltung: Einengung des strgin—Ellipsoids in der
Y=Richtung durch duktile Einengung paralles des D
(ss)-Lagebaues ("layer-shortening"); - in Bereichén
Aufh6ren (bzw. Verminderung) der Y-Einengung durch
"buckeling" des Lagengefiiges; Fortfihrtung der Ein-

engung in Y durch weitere Verkilirzung in Y in den Schen-

keln der B,-Falten (ErhShung von €_, Verminderung von
v (ho&her %egative Werte)), Aufhérén der lagenparal-
lelen Verkiirzung.

- Ausbildung, Lage, strain-Verteilung der Norischen t#ber-
schiebung ist durch die D,, Dz-strain-Verteilung er-
kldarbar, der D1 und D2-De%ormation zugeordnet, deshalb
alpidisch.
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Abbildung 10 a,b

Querprofile (ca. senkrecht str, und B,) zu den € , V -
Konturkarten (Abbildung 10 a,b}: das ﬁinfallen dgr GroB-
faltenschenkel und der Norischen Uberschiebung erxgibt
sich aus Geldndebeobachtungen, Erl&duterungen siehe Text



Abbildung 11:

D,-Faltenstrukturen am
Tgiebenstein NE-Grat;
Falten ermittelt aus s
(ss)/s.,-tiberschneidung
(aufre%hte-inverse La-
gerung-Pfeile im Profil)
bei gegebener Vergenz,
beobachteten Faltenum-
biegungen und sedimen-
tdren Indikatoren; strich-
lierte Bereiche der Ge-
ldndekantenlinie ent-
sprechen Metapelit-
psammiten, voll ausge-
zogene Bereiche dominie-
renden Metakonglomeraten;
vergleiche mit Abbildung
10, gegeniiber diesem ist
das Profil 2,5 mal iber-
o hoéht; Beginn erst bei

KM 960m SH. durch AufschluB-
armut bedingt.

THRUST BOUNDARES; = — ‘Abbildung 12:

YZ- SECTION+QRIENTATION OF STRAIN ELLIPSE i’
Lage und Orientierung der YZ-

Schnitte des strain-Ellipsoides

in Querprofilen durch den Dek-
2 3 kenstapel. Ellipsenldnge zu
Ellipsenbreite gibt das Achsen-
verhdltnis der Deformation, die
Lage, die Orientierung im Raum;
diese ist im wesentlichen durch
die D,-Faltung gegeben (vgl.
Abbildung 10,11).

1460

NN
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c) Auswirkung der Deformation auf die stratigraphische Mdadch-
tigkeit. In Abhdngigkeit von der Orientierung des strain-

Ellipsoides zur Schichtung kdnnen substanzielle Mdchtig-

keitszu- bzw. -abnahmen resultiéren (vgl. CLOOS 1947,

WOOD 1974, TOBISCH et al., 1977, HOSSACK 1978, OERTEL

1981). Der folgenden Analyse im Triebener Tauern PaB

Areal liegen als Annahmen und Unterlagen zugrunde:

- die duktile Deformation, die sich in den strain-Analyse-
werten manifestiert ist generell D1 zuzuschreiben (siehe
vorhergehende Analyse),

- eine vollstdndige D —D4 - Fal-tenausgldttung gelingt
(aus der Geléndeanaiyse moéglich),

- die Dicke des heutigen lithologischen S&ulenprofils (top-
Altkristallin bis einschlieBlich Silur(?)-Klastika der
Norischen Decke s' des Paltentales) betrdgt.ca. 2400 m
(250m Alpiner Verrucano, 650m Veitscher Decke, 1500m
Norische Decke (Ordovizium-Silur(?)),

- die Verkiirzungsrichtung ist wdhrend der gesamten Defor-
mation im wesentlichen senkrecht auf ss-gelegen (durch
Fehlen von D,-Falten wahrscheinlich, beachte auch die
spdtere Disk&ssion iber das Deformationsmodell),

- das durchschnittliche strain-Ellipsoid (3,13:1,43:1) ist
fiir das gesamte Gebiet representativ,

- verschiedene Lithologien verhalten sich bei der Defor-
mation dhnlich.

Das ergibt eine Reduktion wdhrend der duktilen Deforma-
tion um ca. 1600m. Ausdiinnung an den tberschiebungsbahnen
(durch "faulting"), syntempordr zur duktilen Deformation
addiert weitere BOOm (spekulative Annahme: fiir das Permomeso-
zoikum 500m, flir die Veitscher Decke maximal 100m, fir die
Norische Decke 200m). Das ergibt eine Verdiinnung durch die
Deformation um ca. 50 %, das istvon ca. 4800m auf ca. 2400m.

4.2.4. "Deformation path" (Geschichte der duktilen Deforma-
tion)

Die Bestimmung des "deformation path" ist schwierig (vgl.
ELLIOTT 1972, WOOD 1974, RAMSAY 1967) und je nach Methode
nur mit unterschiedlicher Genauigkeit m&glich. In dieser
Arbeit werden die "finite strain"-Probendaten verwendet

um tiberlegungen iiber einen mittleren "deformation path"
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im untersuchten Gebiet, wdhrend eines Teiles des duktilen
Deformationsprozesses, anzustellen.

Jeder sinnvolle Versuch um Einsicht in die Deformations-
geschichte zu erlangen, erfordert einenGradienten oder eine
Variation in der Gesamtdeformation und die Erhaltung von
Strukturen in unterschiedlichen, aber bekannten Verformungs-
zustdnden. Dann erscheint es berechtigt anzunehmen, daB die
weniger entwickelten Strukturen Anologien zu den friiheren
Stadien der Gefligeentwicklung in den hSherdeformierten Ge-
bieten sind. Danach ist der einfachste "deformation path"
durch eine Probengruppe mit konstanter Symmetriekomponente
(v) gegeben, die aber verschieden starke Enddeformations-
intensitédt (es) besitzt. Die individuellen Proben pfla-
stern dabei eine Linie auf dem "deformation plot" und re-
presentieren progessive Deformationszustdnde am selben
"deformations path".

Natiirlich sind "deformation path" nur Modelle und beob-
achtete Deformationsfelder (der Variation der r&umlichen
Lage des "finite strain") koénnen nicht direkt mit dem
"deformation path" korreliert werden, auBer durch Annah-
men in den Modellen selbst (siehe oben). Eine klare Unter-
scheidung muB zwischen "deformation path" (der Variation
der Verformungszustdnde in der Zeit) und den Deformations-
feldern gemacht werden.

WOOD 1973 und TOBISCH et al., 1977 fassen die mittleren
strain-Ellipsoide bisher publizierter strain-Analysedaten
verschiedener orogener Zonen, verschiedenen Alters und In-
tensitdt zusammen. Sie nehmen an, daB das mittlere strain-
Ellipsoid die mittlere Deformation des jeweiligen Raumes
representiert und interpretieren die Daten als Stellver-
treter verschiedener Deformationsenvironments (d.h. be-
stimmte orogene Zonen sind durch eine charakteristische
Deformation gekennzeichnet) mit charakteristischen "de-

formation paths"! Beide Publikationen ergeben, daB defor-



mierte Zonen gewdhnlich drei verschiedenen "deformation paths"
angehdren:

(1) "flattening path" (path I nach TOBISCH et al., 1977, paths
A,B,D nach WOOD 1973)

Diese "path" findet sich gewdhnlich in Phylliten ("slates")
und assoziierten Gesteinen und tritt meist mit niedrig tempe-
rierter Metamorphose auf (typische (niedrige) Griinschieferfazies).
TOBISCH et al., 1977 erklidren das Zustandekommen dieses "path"
mit Kompression senkrecht zum Gebirgsk&rper, welche ein betrdcht-
liches MaB an tangenialer Verkiirzung (Z-Richtung des strain-
Ellipsoids) zusammen mit aufwdrtsgerichteter Dehnung (X-Rich-
tung) erlaubt. Laterale Ausdehnung bleibt limitiert, weil ein
extremer Energieaufwand noétig wdre, um einen Gebirgszug in
dieser Richtung (Y) im gr6Beren Bereich zu dehnen (vgl. TOBISCH
et al., 1977)! Ein charakteristisches Achsenverhdltnis der Deh-
nung (%X/%Y) ist ca 4.

(2) "plane-strain path" (path II nach TOBISCH et al., 1977,
path C nach WOOD 1973)

TOBISCH et al., 1977 gehen eine &hnliche Erkl&drung filir die-
sen "path" wie bei (1), doch ist die Dehnung in Y durch 2zusdtz-
liche Zwdnge lokaler Natur limitiert. Solche Zwdnge k&nnen
GranitkoOper, das Gewicht groBer Decken, kompetente Gesteins-
korper etc. (vgl. TOBISCH et al., 1977) sein. RAMSAY 1980 da-
gegen weist darauf hin, daB ein "plane"-strain Ellipsoid aus
"simple-shear"-Deformation in Assoziation mit Deckeniiberschie-
bungen resultiert. Abweichungen davon k&nnen éiner Kombination
von "simple-shear" und Volumsverlust und/oder iiberlagerte lon-
gitudinale Verformung zugeschrieben werden.

(3) "prolate path" (path E nach WOOD 1973)

Die Gesteine sind L» S-Tektonite 'und erlitten Dehnung (in
X) als Resultat von Einengung in Y und Z. Assoziierte Falten
streichen parallel zur langen Achse (X) des Deformationsellip-
soides und parallel zur Deckentransportrichtung. Die Moine-
thrust-Zone als Musterbeispiel, ist charakterisiert durch "sim-
ple-shear", mit der Bewegung in, aber nicht ausschlieBlich ein-
geengt auf, enge Zonen (WOOD 1973). Es erscheint, daB die Ver-
kiirzung in Y dadurch erméglicht wird, daB Falten mit Achsen
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parallel zu groBten "finite" strain-Richtung ausgebildet wer-
den (vgl. WOOD 1973).

In Abbildung 13 sind die drei "deformation paths" (Pfeile)
zusammen mit den Daten aus dem Palten-Liesing Tal auf einem
logarithmischen "deformation plot" eingetragen. Die Daten
folgen im wesentlichen einem "plane-strain path" und einem
"prolate-path". Die durchschnittliche Verformungsintensitédt
steigt dabei vom "plane" zum "prolate-path". Generell scheint
die Stdrke der Verformung beim "prolate-path" im untersuchten
Gebiet untypisch. WOOD 1973 gibt mittlere Werte von 25:1:0,9,
als einen typischen Wert fiir die Moine-thrust Zone; vergleiche

dagegen ein Mittel von 2,2:1:0,7 im hiesigen Gebiet.

g
I\ /
il [ PN
Y // Abbildung 13
1 s"v Logarithmischer "deformation plot"
[ " NNz der "finite"-strain-Zustdnde im
p /N / Triebener Tauern PaB Gebiet mit

Linien fiir k=0,4; 1;2;5 und 30%
"flattening" (Z), Pfeile zeigen
die drei "deformation path" defi-
niert bei WOOD 1973, TOBISCH et al.
1977; Erlduterungen siehe Text

4,2.5. M6glichkeiten zur Entstehung des "prolate" Gefiiges

Die Mdglichkeiten einer Verkiirzung in Y werden erldutert,
letzlich éin Modell fiir den hiesigen Raum entworfen.
(1) Uberlagerung von "plane"-strain Uber ein "oblate" Kompak-
tionsgefiige. Schieferung liegt senkrecht :zur Schichtung (Y-
Richtung der Verformung parallel zu den Gerdlldngsachsen des
prdstrain-Gefiliges). Solch ein Fall wird von MILTON&CHAPMAN
1979 diskutiert. Ihre Fig.7 ist in Abbildung 14 zur Erkl&rung
wiedergegeben. Man vergleiche auch SANDERSON 1976, der die
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Auswirkungen der Uberlagerung eines "plane"-strain auf unter-
schiedliche Ausgangsgefiige diskutiert.

(2) Uberlagerung eines "simple-shear" mit vertikalen Scherfl&-
chen iliber ein flach liegendes, initiales Gefiige (vgl. SANDER-
SON 1976). Seine Fig.10 ist in Abbildung 15 wiedergegeben,
zusammen mit dem mittleren Verformungsellipsoid (3,13:1,43:1)

und dem wahrscheinlichen Kompaktionswert im hiesigen Gebiet.

Abbildung 14

berlagerung von "plane"-
strain auf ein initiales
"oblate"-Geflige; Fig. 7
von MILTON&CHAPMAN 1979

Lna

Abbildung 15

ttberlagerung von "simple
shear" mit vertikalen Scher-

flichen und horizontaler

104 Scherung auf ein flach-
94 liegendes Kompaktionsgefiige;
8 Sy Fig.10 nach SANDERSON 1976;
e Erlduterungen siehe Text
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(3) Ein an und fir sich "prolate"-strain in Kombination mit ei-
nem initialen"random" Gefiige oder anderen initialen planaren
Gefligen. HUTTON 1979 beschreibt ein planares, sedimentdres Aus-
gangsgefiige, das parallel zur XY-Fl&dche eines "prolate"-strains
liegt. Durch die #berlagerung entstehen aus dem "oblate"Ge-
fiige planare spédter "prolate" Gefiige.

(4) Die maximale Dehnungsrichtung (X) des "finite" strain El-
lipsoids liegt (sub)parallel zur Faltenachse sich entwickeln-
der Falten.

Diskussion:

ad(1) Vergleiche Abbildung 16a. Das Gefiligeeltlipsoid liegt an-
fangs auf der negativen Seite der ey-Achse und wandert bei
progressiver Deformation entlang einer geraden Linie (parallel
des "plane"strain Vektors) bis zum jetzigen Punkt. Das Band

in Abbildung 16a representiert diese tlberlagerung eines tek-
tonischen "plane"-strains liber ein "oblate" Ausgangsgefiige
(MILTON&CHAPMAN 1979 folgend). Die Ldnge des Bandes entspricht
der maximalen strain-Komponente im Triebener Tauern PaB Gebiet
(€s=1,118), die Breite der Variabilitdt des initialen Gefliges
(dieses entsprdche einem Gefiligeellipsoid mit dem Achsenver-
hdltnis 1,6:1,6:1,0 (€:0,162:0,162:-0,31)) . Nimmt man an, daB
die mittleren Ri—Werte bestimmt aus dem YZ-Schnitt des strain-
Ellipsoides der mittleren Ger8llgrdBe entsprechen, weiters,
daB die iblicherweise etwas grdéBeren Ri-Mittelwerte der XY-
und XZ-Fldche bevorzugt in der Schichtung liegen, dann er-
gibt sich aus den Daten der Probe I und K-Lor2 (Ri—Werte be-
stimmt aus den "theta-program", PEACH&LISLE 1979) ein initiales
Gefligeellipsoid mit einem Achsenverhdltnis von ca. 1,2:%,2:1
(1,17:1,17:1 errechnet).

Vertauscht man filir den vorliegenden Fall Y und Z ("oblate
fabric") in beiden Fdllen, so ergibt sich keine Ubereinstim-
mung. Die Breite des tatsdchlichen Gefligebandes ist in Abbil-
dung 16a durch den kurzen strichlierten Pfeil angegeben. Auch
die zweite Voraussetzung fiir diesen "deformation path", ein
groBer Winkel zwischen Schichtung und Schieferung fehlt.
Moglichkeit (1) ist daher auszuschlieBen.
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ad (2) Vertikale Scherzonen k&nnen im Geldnde in Zusammenhang
mit der duktilen Deformation nicht beobachtet werden. M&glich-
keit (2) ist deshalb auszuschlieBen.

ad(3) Die Uberlagerung eines "prolate-strain path" iiber ein
zielloses Ausgangsgefiige ist in Abbildung 16 b dargestellt.
Alle deformierten Proben wurden durch #berlagerung eines mitt-
leren strain-Wertes riickgefiihrt. Das deformierte Band hat wie-
der die Ldnge des maximalen Deformationswertes im Untersuchungs-
gebiet, die Breite representiert die Variabilit&t des Ausgangs-
gefiiges. Das sich daraus ergebende Ellipsoid hat ein Achsen-
verhdltnis von ca. 1,3:1,3:1, dies ist wiederum zu hoch (siehe
(2)), doch muB man diese MO6glichkeit in Betracht ziehen.

Dieser "strain-path" (k=ca.1,5) kann aber nicht seine Entste-
hung aus sich selbst erkldren (was aber nicht zu seiner Zurilick-
weisung fihren kann). Als Denkmodelle k&énnten laterale Inhomo-
genitdten (Zwédnge") dienen,- wegen der Homogenitdt der Werte

im Untersuchungsgebiet, der initialen Ger&llmittelwerte, dem
offensichtlichen Fehlen von Inhomogenitdten (vgl. "deformation
path 2" und TOBISCH et a., 1977) ist diese MOglichkeit eben-
falls unwahrscheinlich.

Abbildung 16 a (vertikaler Pfeil) und Abbildung 16c (schrdges
und vertikales Band, diese mit selber Bedeutung wie vorher)
geben noch einige Spezialfidlle.
ad (4) Diese in Punkt 4.2.3.b) zum Modell im Kleinbereich dis-
kutierte Moglichkeit wird nun ausgewei%et, die Deckgebirkgs-
deformation entwickelt und diskutiert.

4.2.6. Modell zur Deckgebirgsdeformation
Das Modell muBS erkldren:

— die Parallelitdt (im Bereich der Genauigkeit des Geldndebe-
fundes) der "slaty cleavage" (s1) und XY-Fldche und den Uber-
schiebungsbahnen,

- die anndhernde Parallelitdt von s, und ss,

- das Vorherrschen von L - S-Tektonlten,

- die Zunahme von €_ ins Liegende des Deckenstapels bei gleich-

zeitiger generell héherer negativer Symmetrie (v),

- die Zunahme von € _im Bereich der tberschiebungsbahnen bei

generell hoher Degkenkérperinterndeformation,

- die Zunahme der "flattening"-Deformation ins Hangende des

Deckenstapels,
- das generelle "prolate"-Deformationsfeld im Triebener Tauern
PaB Areal,

= post-D1—Faltung mit Achsen parallel zur Dehnungsrichtung der
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D,-Deformation bzw. parallel zur X-Richtung des "finite"-
strain Ellipsoi-des.

-, /L
éa 6'&1/10)
Abbildung 16 a-e

"Three-axis planer plot"
nach NADAI 1963, OWENS
1974; MaBstab bzw. Signi-
fikanz der Achsen nur in
d.bzw. e. indiziert; Er-
lduterungen siehe Text

Im folgenden wird das Modell entworfen, daraufhin die Argu-

mente zu seiner Unterstiitzung diskutiert, soweit sie aus der
strain-Analyse resultieren:

Deckenstapelung infolge groBmaBstdblicher, "simple-shear"-
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angenidherter Deformation in einer "décollement"-Zone zwischen

Basement und Deckgebirge bildet s, als Transversalschieferung

1
aus. Wo s, einen quasiisotropen KO&rper durchschert, bilden sich

keine Fallen, wo nicht (z.B. Norische Decke) bilden sich sol-
che, bleiben aber klein. Die Deformation ist in den Deckengren-
zen gesteigert, bei hoher Deckeninterndeformation. Undquidi-
mensionale Inhomogenitdten werden in der Scherrichtung rotiert,
diese ist parallel der X-Richtung des "finite"-strain Ellipsoi-
des. Starre Ko6rper werden parallel X zerrissen, plastische
K6rper parallel der Scherrichtung gedehnt, dabei bliebt die
Y-Richtung konstant. Die konstant NW-SE gerichtete Streckungs-
lineation ist sehr richtungstreu und gibt die Richtung des
duktilen FlieBens in den Deckenkdrpern und Deckentransport-
richtung an. Beim Transport, wahrscheinlicher an dessen Ende,
werden Falten (Bz) schrdg zur Transport(Scher-)richtung ausge-
bildet. Im Zug der fortlaufenden Gesamtdeformation werden sie
zusammen mit anderen Elementen parallel X-eingeregelt. Diese
Falten filiren bei ausreichender Temperung zu weiterer plasti-
scher Verformung. Einengung in Y des "finite"-strain Ellipsoi-
des setzt ein, die fortlaufende Deformation fiihrt aber zu wei-
terer Dehnung in X, das "finite-strain"-Ellipsoid wird generell
"prolate”.

4.2.7. Argumente

Dieses Modell offeriert den einfachsten "strain-path" (vgl.
Abbildung 16d). Das diinne Band umschlieBft die kleineren strain-
Werte, folgt der "plane"-strain Linie und umschlieBt ein ziel-
loses Ausgangsgefiige, welches auch Kompaktionsgefiige umfassen
kann, die &dquvalent einem gefiigeellipsoid mit einem Achsen-
verhdltnis bis zu 1,15:1,15:1 (Kompaktion um 10%, bis 15%)
sind. Dieses Ausgangsgefilige entspricht gut dem errechneten
(siehe vorher). Dieses ziellose Ausgangsgefiige wird "simple-
shear" deformiert ("plane-strain path"). Das deformierte Ge-
fiige wird anschlieBend durch die X-richtungsparallele Faltung
in der Y-Achse verkiirzt, wobei Variationen entsprechend der
Lage in den Falten un in der Deckenstapelposition auftreten.
Proben aus den Schenkeln der Falten werden stdrker deformiert,
aus den Scheitelbereichen kaum (vgl. Abbildung 16a,b). Ins Lie-
gende des Deckenstapels, wo bei hbherer Temperatur die Plasti-

zitdt erh6ht ist, ist die Verkiirzung intensiver. In die hdhe-
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ren Deckenstockwerke klingt die plastische Wirkung zusammen
mit ihrer Stdrke und ihrer Durchwdrmung aus. Diese Deformation
ist durch das zweite, breitere Band representiert, entsprechend
der Inhomogenitdt dieser Deformation. Aus Abbildung 164 l&dst
sich die Verkiirzung mit o-25% abschédtzen. Das in Kapitel 3,3
aus den Geldndedaten wahrscheinlichgemachte Faltenmodell er-

kldrt die Besonderheit dieser strain-tfberlagerung, so:

- die Aufrechterhaltung der Beziehung "finite"-strain-gElli-
psoid-Hauptachsen zu D,-strain Geriist (z. B. Abbildung 12),

- die Erhdhung der Gesam%deformation (é_.) bzw. die Verkleine-
rung der Symmetriekomponente (v) (hdh&re negative Werte) in

den B2-Fa1tenschenkeln (vgl. Abbildung 10 a,b).

Darauf soll nun ndher eingegangen werden:

Wenn die Einengung in Y durch die B_-Faltung geschehen ist,

2
dann muB nach den Ergebnissen der "finite"-strain Analyse gel-

ten:

—-die duktile Deformation ( denn nur die plastische FlieBdefor-
mation geht in die "finite"-strain Analyse ein) 1l&duft im
selben Deformationsplan wie die D.-Deformation ab, weil
eben die "finite" strain Ellipsoiéparameter selbe Lage,
wie die des D1-Ellipsoids haben, d.h. die "finite" XY-Flache
ist parallel Sqr X ist parallel str1 etc..

Generell gilt obige Feststellung nur fiir kompetente Gesteine
(da aus ihnen die Gerdll-strain"marker" stammen). In inkompe-
tenten Gesteinen kann die duktile Deformation weitergefiihrt

sein, die "finite" strain-Achsen mit der D,-Deformation wei-

terrotiert sein. :

Es 148t sich als Alternativen zusammenfassen:

a) die duktile Dz—Deformation hat entsprechende Lage,

b) die duktile Dz-Deformation mit unpassender Lage st ver-
nachldssigbar klein,

c) die Einengung in Y ist nicht durch die D,-Deformation ent-

2
standen.

Durch den Nachweis des "chevron" bzw. "flexural-slip" Mo-
dells fir B2 ist Alternative a) sehr wahrscheinlich. Das
"chevron"-Faltenmodell erkldrt gegeniiber dem Parallelfalten-
modell die homogene Deformation und die geringe Scheitelde-
formation (vgl. Abbildung 10a,b). Folgende Parameter bekraf-

tigen dieses Modell(damit die Einengung in Y und die Aufrecht-
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erhaltung der Lage des Deformationsplanes, wobei bei der Dz-

Deformation nur X an Stelle von Y der D,-Deformation tritt):

1

-D.,-Quarzachsenmikrogefiige bleiben erhalten; die duktile D,-
Deformation lduft im selben kinematischen GroBSplan wie D
ab, fitihrt aber "prolatefabric"-Elemente ein; diese hidngen
mit der Stdrke der D.,-Deformation direkt zusammen,

-die Lage des Deforma%ionsplanes (Hauptstrainachsen) bleiben
erhalten, dies zeigt sich am besten in der Bildung von Syt

= vor der Anlage von Mikrofalten werden "spréde" Minera-
lien senkrecht der D,-Verkiirzungsrichtung (¥ des "finite"-
strain Ellipsoids, X des D,-Ellipsoids) gest-aucht, ge-
knickt; vgl. Taf.5,Fig.7a; “Einengung genau paralles s_!

- Bildung harmonischer, symmetrischer Runzeln (Parallel%al-
ten), Einengung parallel dem sJ—Lagengefﬁge; vgl. Taf.5,
Fig.7b; Verformung wird durch "buckling" getragen,

- Bildung von Mikrofalten und steilstehenden B,-Fl&dchen,
wobei die s, ,-Fldchen in den Schenkeln illbberwiégend noch
senkrecht s,;- stehen (vgl. Bildung zweier Maxima in Ab-
bildung 1—3}7/17): Einengung daher noch parallel dem
s1-Lagengefﬁge, vgl. Taf. 5. Fig. 7c.

Deutlich ist die Korrelation: je h6her die PT-Bedingungen
bei der Dz—Deformation ( je tiefer im Profil), desto ldnger
plastisches FlieBen, desto stdrker die Einengung in Y (vgl.
Abbildung 8).

Die Proben filir die strain-Analyse haben entsprechend ihrer
Kompentenz das Stadium der harmonischen Runzeln (siehe oben)
kaum erreicht, in die Verkilirzungsberechnung in Y (X bei D2)
geht daher weitgehend nur die duktile Deformation im engeren
Sinn (lagenparallele Verkiirzung) in die "finite"-strain Be-
rechnung ein. Es scheint nach der obigen Diskussion berechtigt
anzunehmen, daB der "buckling"-strain weitgehend durch Lagen-
gleitung aufgefangen wurde.

Die Variation in der Y-Einengung ist daher abhdngig von:

- der Position im Deckenstapel,

- der unterschiedlichen Position in einer Falte nach dem Falten-

modell,
- der relativen Viskositdt des kompetenten Gesteins aus welchem
die Probe entnommen wurde,
- der Inhomogenitédt der "plane"-strain Ausgangsdeformation.
Versucht man nach obigen und den Daten in Kapitel 3.3 die
Einengung in Y zu quantifizieren, so ergibt sich fiir das vor-

geschlagene Modell eine Bestdtigung:

- Einengung in Y des "finite" strain Ellipsoids: mean: 13,2 %,
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deutlicher Anstieg ins Profilliegende (vgl. ca. Q% in der
Norischen Decke, ca. 14% in der Veitscher Decke, ca. 18%
im Verrucano, - Tabelle 4),

- initiales Kompaktionsgefiige: o-15% (ein Kompaktionsgefiige
in Z in der Gr&Benordnung von wenigen % ist auch bei der
Deutung einiger "strain-marker"-Muttergesteine als "debris-
flow"-Ablagerungen wahrscheinlich); trotz "plane"-strain
Deformation liegt das Gefiige nach D, etwas unter der "plane"-
strain Linie ("true flattening field" des "deformation plot",
vgl. RAMSAY&WOOD 1973),

- Verkiirzung des "finite"-strain Ellipsoides in Y durch D,-
t!berlagerung wdhrend Phase a) und b) des Faltungsvorganges
(Kapitel 3.3): o-30%.

Damit ist deutlich aufgezeigt, daB D, das AusmaB (Stdrke)

2
der Gesamtdeformation nicht wesentlich beeinfluBt, die Symme-
trie im "finite"-Deformationsfeld jedoch weitgehend steuert.
Deutlich wird dies besonders dort, wo durch PT-Abfall die

Duktilitdt der D2-Deformation abfdllt, die Einengung in Y

gering ist oder iliberhaupt fehlt, - die strain-Analyse nur die
D1-Deformation widerspiegelt. Diese ist dann "plane"-strain,
um k=1 (v=0.0), meist durch Kompaktion etwas unterhalb. Die
gilt besonders fiir die untersuchten Referenzrdume, schon fiir
die Basis der Norischen Decke im Teichen Gragen (vgl. Tabelle
3, Abbildung 7), besonders aber fiir den Raum Bruck/Mur (Ta-
belle 3). Hier war der Wdrmegradient steiler (vgl. Abbildung
17) .

Abbildung 17

NADAI-OWENS-plot der "finite"-
strain Daten aus den Referenz-
profilen

Teichen: Kalwanger Gneis-
konglomerat (verwendet wur-
den méglichst dicht gepack-

te Restquarzgerdlle),
Bruck/Mur: Veitscher Decke
Restquarzgerdlle

+TEICHEN €y
- BRUCK/MUR



- 1386 =

Zusammen mit der Verkilirzung in Y muB es bei "plane"-strain

Bedingungen wdhrend D, zu einer Dehnung in 2 und X kommten

(die Porositétsvermingerung ist in allen Fdllen vernachlds-
sigbar). Die hat aber auf die vorhergehenden Analysen keinen
EinfluB (z.B. Auswirkung auf die stratigraphische Mdchtig-
keit), da immer der "finite" strain Zustand betrachtet wur-
de. Im Zuge der fortlaufenden Deformation (siehe spdter) ist
eine Bevorzugung der Dehnung in X zu erwarten.

"Simple shear" Deformation hilft:

-die B.-Faltenformen,

-die Lage von B8, und B, anndhernd parallel der Streckungs-

lineation zu e kléren]

So ist es interessant, die B1-Faltenformen in der Norischen
Decke mit experimentell in "simple shear"-Experimenten erzeug-
ten Falten zu vergleichen (z.B. COBBOLD&QUINQUIS 1980). Sie
zeigen ebenfalls stark zusammengedriickte Formen, mit langen
Schenkeln und variablen Achsen (siehe auch RAMSAY 1980). Die
zweite Frage ist schwieriger zu beantworten: warum liegen
die B1 bzw. 51—Achsen nicht wie in vielen Studien belegt,
senkrecht zur Streckungsphaser? Es soll hier eine vorl&dufige
Erkldarung diskutiert werden, ohne sie weiter im Geldnde iber
gr6Bere Bereiche verfolgt zu haben. "Simple shear" impliziert
eine progressive Rotation aller mit der Y-Achse des "simple-
shear" strain-Ellipsoides nichtparallelen Elemente in die
Richtung der X-Achse. SANDERSON 1973 zeigt, dap die Rotation
von Faltenachsen von der originalen Faltenachsenvariation,
vom "principal"-strain Verhdltnis (X/Y) und das AusmaB der
Rotation auch vom Winkel zwischen der X-Richtung und dem Fal-
tenachsenmittel abhdngt. Im hiesigen Fall heiBt das: die an

Inhomogenitdten angelegten B,-Falten (Norische Decke), bzw.

die 81-Achsen werden im Lauf; der Deformation passiv in die
Streckungsfaser rotiert (vgl. auch BERTHE&BRUN 1980). Ab-
bildung 18a (SANDERSON'S 1973 Fig.3) verdeutlicht dies: bei
einer gegebenen initialen Faltenachsenschwankung (z.B. § =20o)
und einer gegebenen Verformung(X/Y) werden die Achsen in ihrer
Achsenebenen progressiv rotiert. Filir die gegebenen X/Y-Werte
von 2-3 im hiesigen Gebiet zeigt sich daraus keine befriedi-
gende Erkldrung; die X/Y-Werte sind zu niedrig.

Als Erkldrungsméglichkeiten liegen vor:
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- schon am Beginn der Faltung wwdenB8, bzw. B, mit einem Win-
kel zu X angelegt, dann einrotiert; Abbildung 18b_ (SANDERSON'S
1973 Fig.5) 2zeigt, daB bei einem Winkel von 10-20° die ge-
gebenen strain-Werte filir eine Rotation nahe str, ausreichen
wirden. Wichtigstes Argument filir eine solche Scﬁréglage ist,
soweit feststellbar, eine bevorzugte N-NE-Vergenz der B1-
Falten bzw. von 8.,

- der aus den Restq&arzgeréllen gewonnene "finite"-strain Wert
gibt nur die exakte Form, aber nicht die richtige Gr&Benord-
nung des Gesamtstrains an; dies wird im folgenden (Teil 5)
diskutiert,

- die Falten wurden parallel str1 angelegt.

ﬁ"

. . . . - .
Fig. 3. Computed frequency-distribution curves, after normalization, for X/Y from 1 to 6 and o = 20°.

Peoquenty

~

Fig. 5. Computed frequency-distribution curves, after normalization, for X/Y t;mm 1t0S,0=20°and
o= 10°

Abbildung 18 a,b

Rotation linearer Elemente unter "simple-shear"-Deformation

a) Winkel zwischen X-Richtung und initialem Faltenachsenmit-
telwert = 9Q°

b) Winkel = 80°

€= 200; nach SANDERSON 1973, Erlduterungen siehe Text
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Flir die B2-Falten gilt dies nun nicht. Wie gezeigt, wurden
sie erst gebildet, als die Deckenstapel bereits den gr6Bten
Teil der Interndeformation erlitten hatten, also am Ende der
Hauptilbberschiebung (v61llig ausgearbeitetes Sqr etc.). Flr sie
reicht der verbliebene strain nur mehr fiir Lageschwankungen.
1 (und X) gebildet haben

(siehe Abbildung 1), muB andere Griinde haben, folgende las-

Warum sie sich parallel zur str

sen sich iiberlegen:

-schrdge Anlage durch Inhomgenitdten des Untergrundes, diese
miiBten ca.E-W gelegen sein,

-primdre und sekunddre, deckeninterne Inhomogenit&dten, z.B.
ca. E-W gelegene Fazieszonen,

-schrdge Anlage durch schrdge Kollision der Decken mit dem
Vorland,

-Bildung nach dem Mechanismus, der in Zonen hoher Deformation
Faltenachsen parallel der Streckungsrichtung schafft, vgl.
z.B. VOLL 1960, NABHOLZ&VOLL 1963, ROBERTS 1974, 1977,

-Erkldrung aus der Verformungs- und Texturgeschichte wanden-
der Deckenkdrper im Sinne der '"thin-skinned tectonic"
("lateral tip strains" an lateralen Rampen) (vgl. z.B.

COWARD 1982) .

Welcher dieser Griinde oder welche Kombination als Erkldrung
dienen kann, bleibt hypothetisch. Mit dem Modell der "thin-
skinned tectonic" lassen sich eine Reihe von Beobachtungen
an BZ-Falten erkldren, doch ist der betrachtete Raum zu klein,
um iiber den Stand von hypothetischen tiberlegungen hinauszukom-
men, auch deshalb, weil die Deutung einiger Erscheinungen in
diesem Sinn weitreichende Konsequenzen fiir den Bau des Deck-
gebirges bringt. Einige dieser tlberlegungen seien dennoch an-
geschlossen:

Der betrachtete Raum liegt im Randbereich des ostalpinen
Uberschiebungskdrpers, wir kdnnen die dort auftretenden Er-
scheinungen im Lichte der lateralen "Ausstrebezonen” von Uber-
schiebungen (auch duktile Scherzonen) deuten. Randzonen zei-
gen hdufig "lateral-tip-strains", die zu schrdgen Falten und
imbikatierten "thrust"-Rampen fiihren (COWARD 1982). Diese
lateralen Verformungen lassen sich z. B. durch einen "simple-
shear" normal zur Hauptthrustzone beschreiben, wobei aber die
generelle Hauptdeckenbewegungsrichtung erhalten bliebt. Diese

Erkldrung hat viel filir sich, vor allem weil die B2-Faltung ja
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als fortlaufende Deformation zu D, angesehen wird und sich z.

1

B. auch im Quarzachsengefiige eines B2—Quarzganges als solche

erweist (siehe Kapitel 5.1.2). Weitere Indikatoren fiir einen

solchen, beschrédnkten N-NE-gerichteten "simple-shear"-FluB

senkrecht zur Deckentransportrichtung finden sich in den

B2-Faltengeometrien und in NE-gerichteten Rotationskriterien

(z.B. Taf.3, Fig.4b-d), schlieBlich auch im "prolate"=-strain

Ellipsoid des Triebener Tauern PaB Areals.

4.2.8. Conclusions

Einige Ergebnisse der strain-Analyse kdnnen wie folgt zu-

sammengefaft werden:

5.

5.
5.

die initiale Ausgangslage der Gerdllmarker war, in tber-
einstimmung mit den sedimentologischen Untersuchungen,
fast ziellos, das Achsenverhdltnis in planaren Schnitten
generell kleiner 2:1,

Duktilit&dtsunterschiede zur Matrix sind die gr&B8ten Limi-~
tationen bei der Verwendung von Geré&llen als "strain-
marker". Das "finite"~-strain-Ellipsoid gibt die exakte
Form, wahrscheinlich aber nicht die Gr&éB8enordnung des
Gesamtgesteinsstrains wieder,

die strain-Verteilung im gesamten Untersuchungsraum

ist sehr homogen, die Form des strain-Ellipsoides nahe
der "plane"-strain-Linie, im Triebener Tauern PaB-Ge-
biet durch Falteniiberlagerung (Achse parallel str1 und

X) im "prolate"-Feld,

die duktile Deformation ist fiir durchschnittlich 100%
Langung in X und 40% Verkilirzung in Z der Restquarzge-
rolle verantwortlich,

die duktile Deformation ist fiir eine Verkilirzung von ca.
1500m auf heute ca. 2400m im Querprofil der Decksedimente
S' des Paltentales verantwortlich,

die untersuchte Zone des Deckgebirgstales erlitt starke Decken-

interndeformation; ein Deformationsmodell fiir den Untersuchungs-
raum wird entworfen.

Mineraldeformation und Deckenbewegung: eine geologisch-

metallurgische Analyse zum Deformationsmodell im Ostab-

schnitt der Ostalpen

1. Deformationsmechanismen und Rheologie
1.1. Einleitung

Der GroBteil der Deformation (sdmtliche D,-Deformation)

1

iber die berichtet wurde ist plastisch ahgelaufen. Nun sol-

len untersucht werden:
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- die Mechanismen dieses plastischen FlieBens,

- das Mikrogefiige, das sich dabei einstellte,

- das Verhalten unterschiedlicher Mineralien wdhrend der
Deformation.

Die LOsung dieser Ziele wird in zwei Wegen gesucht:

- durch die Untersuchung in den nahezu monomineralischen
Restquarzgerd&llen,

- durch eine Matrixanalyse.

Abbildung 19

Schematische Skizze
der gefiligekundlichen
Beziehungen als Aus-
gangspunkt der Analyse.

Alle mikrostrukturellen Parameter basieren auf Untersuchun-
gen an Dlinnschliffen im XZ-Schnitt des "finite"-strain Elli-
psoids, wobei YZ, XY-Schliffe als Kontrolle dienten, aber nur
wo eigens angefiihrt, in die Analyse eingingen.

Die Messungen sind in Tabelle 6 zusammengefafBt, einige Para-
meter werden im folgenden kurz definiert:

KorngréBe: verwendet wurde eine "lineal intercept method", sie
bestimmt eine "mean intercept length" (12) (=mittlere Schnitt-

ldnge) vom Reziprok der Kornzahldurchschnitte per Einheits-
ldnge (Nl)

:
1,= N, (UNDERWOOD 1970) (10)

12 ist direkt bezogen zur durchschnittlichen Distanz iiber ein

Korn in der Diinnschliffebene; fiir raumfiillende K&rner gilt wei-
ters:

2Nl =S, (11)

wobei Sv die durchschnittliche Oberfldche per Einheitsvolumen

ist; die Methode gilt nur filir monomineralisches Material.
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Die KorngrétBe in der Matrix wurde bestimmt durch:

D = 2‘\}?:.5 (12)

wobei X und z die mittleren Distanzen zwischen Korngrenzen
parallel der X bzw. Z-Achse des "finite"-strain Ellipsoides
sind (vgl.z.B. MASUDA 1982)

5.1.2. Mikrostrukturinventar und seine Signifikanz im
monomineralischen Ausgangsmaterial
Zuerst wird die plastische Deformation von Quarz behandelt:
a) Mikrostrukturen und Deformationsprozesse - Ubersicht
Folgende Prozesse der Quarzdeformation bzw. Ausheilung der
Gitterfehlstrukturen waren aktiv:

(1) dynamisches "recovery" wird belegt durch:

= Undulation: ihre Orientierung indiziert sie, wie spdter
wahrscheinlich gemacht wird, als Dislokationswdnde entlang
Prismenfldchen,

- Deformationsbdnder und Subkérner: Deformationsbdnder bil-
den Subkornwdnde ca. senkrecht zur Schieferung s,, sie in-
dizieren dominante Gleitung auf Basalfldchen; generell
scheinen Deformationsbdnder selten zu sein, wenn man sie
wie BOUCHEZ 1977 als Knickbandgrenzen auffast. Subkorn-
grenzen, ich definiere sie mit einem Misorientierungs-
winkel unter 77, sind hdufig, meist ca. senkrecht der
Schieferung orientiert (siehe spédter); Kern-Mantelstruk-
turen lassen sich in den Quarzkdrnern nicht beobachten.
Progressive Subkornorientierung ist eine Quelle fiir Re-
kristallisate; die Aufldsegrenze der optischen Mikroskopie
verhindert eine genauere Typisierung der Subkornstruktur,

- Undulation in den Subkdérnern.

(2) dynamische (syntektonische) Rekristallisation wird be-
legt durch:

- Kornneubildung: - durch progressive Misorientierung von

Subkérnern, bevorzugt in optisch sichtbaren Subkornwénden
(ca. Deformationsbdnder, - da die elektronenmiktroskopische

Subkornstruktur feiner ist, ist auf den eigentlichen Pro-
zeB nur durch die Lage des auftauchenden Kornes riickzu-
schlieBen) gebildet (DOHERTY 1974),

- durch den "bulging"-Mechanismus, einer deformationsbe-
dingten Korngrenzenwanderung (HUTCHINSON 1974) - vgl.
Taf.9, Fig. 11, Taf. 10, Fig.12,

- kleinere Neubildungen sind weniger deformiert als gré&Bere,
dltere Rekristallisate; doch auch Kleinste zeigen bereits

Interdeformation.
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Zeitliche Abfolge der Mikrostrukturbildung: sie ist: Un-
dulation-gebdnderte Undulation-Deformationsbdnder=ca. Sub-
kérner. "Recovery" und Rekristallisation laufen gleichzei-
tig ab.

Interpretation: Alle vorhin angegebenen Mikrostrukturen

sind indikativ filir einen DeformationsprozeBf mit dominieren-
der Dislokationsaktivitdt (Versetzungsgleitung, Versetzungs-
kriechen).

b) Korngr6Be - Paldostress - Korngrenzen

KorngroéBe:

Siehe Tabelle 6. Es zeigt sich unimodale Korngi¥&Be bei
mittlerer Ldngung in X. Hohe Standardabweichung ist ein MaB
fiir die Ladngung, entsprechend der orthogonalen Anordnung
der MeBlinien. Akzessorische Mineralien, vorwiegend Phyl-
losilikate, sind gut verteilt (Taf.10,Fig.13) und geregelt,
ihr relativer Anteil am Volumsgehalt ist gering.

Abbildung 20 gibt die Korngr&Be-strain-Intensitdtsbeziehung.

900 RLOR

Abbildung 20

Korngr&Be gegen strain-
Intensitdt: Balken geben
die Standardabweichung,
strichlierte Proben sind
Granit- bzw. Orthogneis-
SE 14 kAd gertlle; strain-Intensi-
. tdt aus der Gesamtprobe
T ] A
{,.. == = AR T bt_estmunt, Erlduterungen
" fridiz siehe Text
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Im Vergleich mit Tabelle 6 und Abbildung 8 ergibt sich:

- die meisten Proben liegen trotz variabler strain-Intensi-
tdt auf einer Linie mit konstanter KorngrdéBe (ca 210
Mik ron),

- die Beimengung von Zweitphasenaggregaten fiihrt zur Korn-
gréBenreduktion (Abbildung 21), - sie ist erst bei h&heren
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$-Sdtzen Beimengung wirksam, Probe XIX; die Reduktion 1l&Bt

sich in Ubereinstimmung mit Beobachtungen anderer Autoren

(vgl. z.B. HOBBS et al., 1976, WHITE 1979) als Wachstums-

behinderung ("grain growth inhibition") durch die Sekund&ar-

phase deuten; sie war aber generell nicht bedeutend,

die gute Verteilung der Zweitphase beweist auch, daB die

Korngrenzen wdhrend der Deformation mobil waren,

extrem hohe Korngr6Be zeigen zwei Proben aus den tiefsten

Teilen des untersuchten Deckenstapels, sie 148t sich zurilick-

fiihren auf:

- Erhaltung von Altkdrnern, diese sind stdrker gelangt (Ab-
bildung 22), enthalten reichlich Deformationsbdnder und
Subkdrner; Rekristallisation ist im wesentlichen auf hoch-
strain-Zonen, wie Altkorngrenzen und Subkorngrenzen be-
schrdnkt (Taf.9, Fig.11),

- extrem monominieralische Zusammensetzung (<€ 1%) (Abbildung
21), dadurch besondere Anfdlligkeit filir Sammelkristallisa-
tion,

- fir Probe R-Lor1: Sammelkristallisation erleichtert durch
die Beeinflussung durch wdssrige L&sungen in Verbindung
mit den Serpentiniten des unterlagernden Altkristallins.

Generell sind in den Ger6llen des Verrucano mehr AltkSrner

erhalten, dies ist wohl auf die hdhere Ausgangskorngrdfe
zurickzufihren.

Aus Abbildung 22 (Ldngenverhdltnis der Rekristallisate zu
strain-Intensitdt geht hervor:

- das Lidngenverhdltnis steigt mit zunehmender Deformation
nur gering an; die h&chsten Werte zeigen deutlich die
Proben mit dem h&échsten Volumsprozentanteil an Verun-

reinigungen; d.h. diese, geregelt nach X bestimmen die
Kornform (Taf.10,Fig.13).

Abbildung 21:
RLORY KorngrdB8e von Rekristal-
pm lisaten gegen Volums-
prozent Zweitphasen
(vorwiegend Glimmer) ;
600 die Bestimmung des Pro-
zentsatzes ist nur gré-
Benordnungsmdfig mdéglich,

400 da:-geringer Gehalt,
RieX -der KonrgrdBeneffekt
Fn | kleine Einschliisse
200 l' leoaz }nc- ' [an fsen nicht erfagt)
é, ”4 die Auswertung beein-

trdchtigen, Erlduterungen
siehe Text
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Abbildung 22:

% 8 Ldngen/Breitenverhdltnis
der Quarzkérner einiger

R Restguarzgeré}lg gegen

o5 Ff strain-Intensitdat; Koérner

mit hohem Anteil an Sekun-

Ry R72 xf KLOR 2 ddrpartikeln zeigen hdchste
Ldngung; generell ist ein
KGNK1 # "steady-state"-Zustand er-
s reicht; Erl&duterungen siehe
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Die Proben RA-X, R-Lor1l und XIX scheiden wegen den oben
angefiihrten Kriterien aus der weiteren Analyse aus, da ja
nur die synmetamorphe Deformation betrachtet werden soll,
es gilt:

Die KorngroBe ist relativ unsensitiv iiber den betrachteten
strain-Bereich (es: o0.55 - 1,2;1'= ab 0,9). Bei den vor-
liegenden PT-Bedingungen,'~4SO°C, 4-5kbar fiir den Bereich
des Palten-Liesingtales); d.h. eine stabile Miktrostruktur,
mit einer KorngrdBe von ca. 210 Mikron und einem Achsenver-
hdltnis von ca. 1,7:1 hat sich eingestellt (entspricht den
Werten bei dhnlichen Untersuchungen, z.B. WHITE et al.,
1978) . Dies gilt generell noch nicht filir die Veitscher
Decke im Raume Bruck/Mur, hier scheinen die PT-Bedingungen
noch nicht ausreichend um ein vélliges Gleichgewicht her-
zustellen, demnach schwanken Korngrdfe und Achsenverhdltnis
der Rekristallisate zwischen den einzelﬁen Proben (Gerd&llen)
stdrker.

Interessant ist es weiter die Einengung in Y auch im
YZ-Schnitt zu untersuchen. Es zeigt sich, daB sich die Form
des "finite" strain-Ellipsoids in der Kornform wiederspie-
gelt. So zeigen die Proben mit hoher negativer Symmetrie

(V) im YZ-Schnitt L&ngung parallel Z, diese wird diffus bei



niedrigeren negativen Werten und bei "plane"-strain Proben
und ist im "flattening"-Bereich anndhernd parallel Y ge-
richtet.
Interpretation:
Nach WHITE 1977 war Quarz in den Restquarzgerdllen in einem
"strain-soften ed"-Zustand, d.h. eine EndkorngrdBe, die nur
vom angelegten stress abhdngig ist und unabhdngig von der
initialen Korngr&Be ist, hat sich eingestellt (vgl. WHITE
1976, 1977, ETHERIDGE&WILKIE 1979). Dynamisches "recovery"
und dynamische Rekristallisation bilden ein Gleichgewicht
mit der Rate, die neue interkristalline Deformation ("strain-
hardening rate") einflihrt, ein "steady-state" Zustand (HEARD
1976) ist erreicht. Dagegen sollen bei progressiver Defor-
mation Korndeformationsmechanismen, wie Versetzungskriechen
(Coble-reep, Nabaaro-Herring-creep), Druckl&sung, Korn-
grenzgleitung und Volumsdiffusion nach STOCKER&ASHBY 1973
einen Korngr&Bengradienten schaffen. Dislokationsgleitungs-
deformation zeigt geringe KorngréB8ensensibilit&t (HIRTH &
LOTHE 1968). Damit ist der dominante Dislokationsmechanis-
mus fiir die Deformation in den Restquarzgerdllen gesichert.
Paldostress

Rezente experimentelle Untersuchungen haben gezeigt, das
es moglich ist, aus der Dislekationsmikrostruktur, der Sub-
korngrdBe und der dynamisch rekristallisierten Korngré&Be
quantitativ den stress unter denen sich diese Mikrostruk-
turen bildeten abzuschdtzen (z.B. TAKEUCHI&ARGON 1976,
TWISS 1977, MERCIER et al., 1977, WEATHERS et al., 1979,
WHITE 1979, a,b,c, CHRISTIE et al., 1980). Die rekristal-
lisierte Korngr&Be ist dabei invers proportional zum "flow-
stress" widhrend des "steady-state flows". Folgende Voraus-

setzungen miissen gelten:

- die KorngroBe steht im Gleichgewicht mit dem stess (6,-
€.,y unter "hot-working"-Bedingungen (dynamische Rekristal-
l%sation),

- das Gestein muB bei gleichbleibendem stress unter die
Schwellentemperatur filir die Korngrenzenmobilit&dt (Sammel-
kristallisation ca. 275°C) abgekihlt worden sein,
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- Fehlen von statischer Temperung bzw. tempordren stress-
Anderungen,
- monomineralische Zusammensetzung (siehe auch KNIPE 1980).

Die Restquarzger&lle scheinen sich filir eine Analyse zu eig-
nen, weil:

- sie vollstdndig rekristallisierten (unimodale KorngréBe,
etc.) und einen "steady-state flow"-Zustand erreicHen,

- posttektonische Temperung nur in den tiefsten Decken-
teilen (tiefster Verrucano) zur Kornvergrdberung fiihrte
und diese Bereiche aus der Analyse ausklammbar sind.

"Flow-stress"-Daten fiir die untersuchten Proben bestimmt

aus der Korngr&Be bei Verwendung der Gleichungen von:

MERCIER et al., 1977 = =5 D in ym, in kbar (13)
TWISS 1977 = 5,5.0°°/%% p in mm, in MPA (14)
CHRISTIE et al., 1980 = 40,9.D '’'' D in Mikron, in kbar (15)
WEATHERS et al., 1979 = 3,8.D°°’’' D in Mikron, in MPA  (16)

sind in Tabelle 6 zusammengefaBt. (D..KorngréBe, MPA...Mega-
pascal). LdBt man die Werte fir die Proben XIX, RA-X, R-Lor1
aus den vorhin diskutierten Griinden weg, so ergibt sich z.
B. aus den CHRISTIE et al., 1980-Werten eine Schwankungsbrei-
te von 8,1-12-2 MPA. Es ist beachtenswert, wie konstant der
"flow-stress" iliber einen grtBeren regionalen Bereich ist.
Bei dem jetzigen experimentellen Stand sind die angegebenen
Zahlen als semiquantitativ zu bezeichnen.
Eine Bestimmung aus der SubkorngrdBe wurde eingedenk der
Schwierigkeiten bei der optischen Messung (WHITE 1979 a,b,c)
und der leichten Uberprdgbarkeit (EVANS et al., 1980) nicht
durchgefiihrt.
Nun ist noch die Frage zu beantworten, wann das "inclusion
inhibition" durch die Sekunddrphase im ﬁeformationsablauf
auftritt, da dadurch die stress-Bestimmung beeinfluBt wer-
den kann. Die Erhaltung von bestimmten Korngestalten (ge-
ldangt, selten 120° Konrgrenzen) zeigt, daB im gr&Bten Teil
des Profils keine bedeutende Kornvergr&berung nach der De-
formation auftritt. Es scheint, daB die Wachstumsbehinderung

(falls iliberhaupt wirksam wurde, siehe vorne) die letzte
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Phase der Rekristallisation, die vergleichsweise langsame

Ausbildung eines Oberfldchenenergieausgleiches der Rekristal-

lisate unterbunden hat; damit ist wahrscheinlich, daB die

Resultate der stress-Analyse korrekt sind.

Korngrenzen

Sind gebogen bis gerade, parallel der s1-Richtung hdufig

verzahnt, 120°—Tripelpunkte sind selten; die Kornformen

tendieren zu rechteckigen bis vieleckigen Formen mit den

ldngsten Grenzen parallel s

1 (WHITE 1977).

Sind Phyllosilikate prédsent, hdngen sich die Quarzkorn-

grenzen an die Phyllosilikatenden an, die Korngrenzen stehen
mit hohem Winkel auf (OO1) der Phyllosilikate. Kleinere Glim-
mer werden bei der Rekristallisation eingeschlossen (vgl.
VOLL 1982). Ein Teil der Phdnomene 1ld8t sich durch strain-
induzierte Grenzfldchenwanderung (VOLL 1982, SHELLEY 1982)
erklédren.

Cc) Quarz-c-Achsengefiige

Rezente experimentelle Studien und Computersimulationen

haben die Aussagekraft von Mikrogefiigen stark erhoht; ihre

Ergebnisse wurden in zahlreichen Arbeiten mit natiirlichen

Verhdltnissen verglichen und weisen auf groBe Verldglich-

keit. So scheint es mdglich aus Mikrogefligemustern Ausagen

Uber Deformationsmechanismen, aktive Gleitsysteme, Defor-

mationsart, Deformationsstdrke und Deformationsgeometrie zu

gewinnen. Die Etablierung eines Deformationsablaufes (seiner

Geschichte) in Kapitel 4.2.6. macht es wilinschenswert, diesen

mit dem Mikrogefiigezustdnden in verschiedenen Posititonen

des Ablaufes zu vergleichen. Damit ist einerseits die M&g-

lichkeit gegeben, die Signifikanz eines Mjikrogefliges zu

testen, anderseits kénnen in Analogie zu Experimenten und

Computersimulationen Ausagen iiber die Richtigkeit der herge-

leiteten Deformationsgeschichte (des Deformationsmodelles)

getroffen werden.

Es wurde versucht, folgende Beziehungen herzustellen:

generelle Beziehung zwischen Mikrogefiige und Intensitdt des
"finite-strain",

Korrelation zwischen Mikrogefiigemuster und Gestalt des strain-
Ellipsoids,
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- mit obigem verbunden: die Entstehung des Mikrogefiiges
bei progressiver thberlagerung einer Deformation (im Sinne
der Analyse im Kapitel 4.2.6. und dem prdsentierten De-
formationsmodell fiir die Deckgebirgsdecken, - die Uber-
lagerung von D, iliber D,),

- kinematische Béziehung zwischen Deckentransportrichtung
und Mikrogefiige (vgl. z.B. LISTERGWILLIAMS 1979, BEHR-
MANN&BLATT 1982).

Ausgangsparameter:

Strukturelle Entwicklung und Deformationsmodell wurden
in Kapitel 4.2.6., eine PT-libersicht bei RATSCHBACHER 1983
(Diss.) dargestellt. Die Messungen wurden an Restquarzge-
r6llen durchgefiihrt, Ausnahmen sind OK 1o ("Quarzwacke"),
UK100 (Quarzit), SE 14 (D1—Quarzgang), SE9 (D2—Quarzgang).
Die fiir die Analyse relevanten Parameter sind in Tabelle 6
zusammengefaft.

MeBtecknik und Darstellung:

Die Orientierung der Quarz-c-Achsen wurde mit der Standard-
Universaltischtechnik durchgefiihrt. Die Achsen wurden in zwei
Diinnschliffen, die parallel zu der XZ und YZ-Fldche des
"finite"-strain Ellipsoides orientiert sind, gemessen.
Folgende Messungen wurden durchgefiihrt:

- Uber den Gesamtbereich eines Restquarzgerdlls,

- Uber den Rand und den Kernbereich eines Restquarzgeré&lls,

- Matrixmessungen, wobei darauf geachtet wurde, nicht im
Nahbereich eines Gerdlles zu messen,

- Porphyroblastenmessungen in der Matrix.

DieOrientierungsdaten wurden im Scliidt'schen Netz, entweder

als Punktwolke oder konturiert nach einem Computerprogramm
von BEASLEY 1981 (adap. Rat. 82) dargestellt.

Die Auswahl der Proben erfolgte nach vier Kriterien:

- rdumlich groBes Areal (Triebener Tauern PaB, Teichengra-
ben, Bruck/Mur),

- verschiedene tektonische Stockwerke (MOA,O0A (Veitscher
und Norische Decke),

- strain-Intensitdtsgradient (€ ),

- verschiedene Gestalt des strafn—Ellipsoids (v).

Abbildung 23 faBt die strain-Daten der Mikrogefligeproben

getrennt nach rdumlicher Verbreitung zusammen.
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Abbildung 23:

NADAI-plot der strain-Daten
der Proben fiir die Mikroge-
figenanalyse; Abkiirzungen:
Teichen: Norische Decke
(Basis) im Kurze Teichen
Graben (Jh.Don) N' Kalwang;
Bruck/Mur; Veitscher Decke
E' Bruck/Mur

Trieben: Triebener Tauern
PaB Gebiet,

Ver.: Alpiner Verrucano;
V.D.: Veitscher Decke

«TEICHEN -» TRIESENIVER VD)
*BRUCK

Die Anzahl der Messungen wird weitgehend durch die gewdhl-

te Zdhlfldche, Korngrdfe und Ger&llgréBe bei der Rastermes-

sung bestimmt. In allen Fdllen scheint die Reproddﬁerbar—
keit gegeben (vgl. auch MILLER&CHRISTIE 1981).

Folgende Aussagen lassen sich aus Abbildung 24 ablesen:

die Gerdlle miissen durch interkristalline Plastizitdt

deformiert worden sein, da sich ein Gefilige einstellt,

alle Proben aus Restquarzgerdllen zeigen eine starke

Vorzugsorientierung der Quarz-c-Achsen,

das auftretende Gefilige ist ein Typ-I-Kreuzgilirtel mit

gestreuten Maxima,

das durch das Orientierungsskelett (vgl. LISTER&WILLIAMS

1979) - vgl. Abbildung 25 - in XZ definierte Mikrogefiige

betont folgende wichtige Aspekte:

(1) die Glirteln schneiden die Streckungsfaser (X) mit
hohem Winkel (+ 90°) ; dies zeigt: das Gefilige ist
generell zum in der strain-Analyse bestimmten strain-
Gerlilist bezogen!,

(2) der zentrale Teil des Typ-I-Kreuzglirtels ist schrég
zur Schieferung; wo die interne Asymmetrie (siehe
BEHRMANN&PLATT 1982) definiert ist, ist eine ungleiche
Neigung zum Zentralgilirtel vorhanden.

Ein synoptisches Orientierungsskelettdiagramm - Abbildung

26 a - zeigt teilweise unkomplette Geflige und bei einigen

Proben streuenden Asymmetriesinn.
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Abbildung 24: Diagramm 1-22

Erlduterungen siehe Diagrammende und Text

125 vZ

XIX PE33LE-CORE

XLUON2 PEJAUE A KLOR2 MATRiIX

KLOR2 PEINE

15.35.55 1%



- 181 -

RA-X SMALLPE33LE-RIM

gy 1
&1
G

RA-X PE33LE-CORE
B
2
el
{“w
T



- 152 -

X 0C1

JTEEI-SSEND | ¥NOX

NEEM  1N0Y

Ix St

YIAVIHIN-NO 001 XN

oLy
§5°6€ 'S1




- 1563 -

Abbildung 24: Diagramme 1-22
Erlduterungen
Quarz-c-Achsendiagramme dargestellt
im Schmidt'schen Netz. tfber dem N-
Punkt: Probennummer und Definition
des MeBbereiches (pebble-Gerd&ll,
pebble-rim: Ger&llrand, pebble-
core: Ger6llrand, Matrix, RKR:
initiale Rekristallisate, SK:
optische erkennbare Subk®&rner,
Qu-rich layer: quarzreiche Lage,
Qu/cc-vein: Quarzkarbonatgang,
remnants: Quarzblasten in Metaquarz-
wacke) . Konturierungsintervalle (pro
1%) links oben, darunter Besetzungs-
dichte des Maximums, rechts oben:
Anzahl der gemessenen Achsen und
Darstellungsfldche in Bezug zum
"finite"-strain Gerlist; eS,V'-Wer—
te links unten;

,L\uz vz
+

PE33LE

817

Probenlokalitdten: Triebener Tauern
PaB Areal: Veitscher Decke

K-Lor2: Lorenzergraben "Karbonfen-
ster"

XIX: Lifteneck Raum Sunk

I: Triebenstein NE-Grat Raum Sunk

UK 100: Steilbachgraben, orographisch
rechts, NE'Hohentauern

SE 14: E'Ldrchkogel, oberster Herta-

B 17 PE3IE

graben (D,-Quarzgang)
I~ SE 9: Triébenstein NE-Grat Raum Sunk
Be Tae N (D,-Quarzgang)
! ™ . OK“10: Magnesitbergwerk Sunk
1 g ¢ BT "} Alpiner Verrucano
" ) RA-X: SE' Hohentauern (kleines Ge-

r6ll selber AufschluB)

Ra72: NE'Hohentauern, nahe der tber-
schiebungsbahn des OOA

R-Lor 1: Verrucanofenster Lorenzer-
graben unmittelbar {iber dem Alt-
kristallin

(Lokalitdtsangaben siehe OK 130)

Teichen Gebiet - Palten-Liesingtal,
nérdlich Kalwang: Norische Decke
KGNK 1: Kurze Teichen Graben, Jh.
Don, Kalwanger Gneiskonglomerat
Lokalitdtsangaben siehe 0K 131

N\ % g Bruck/Mur: Veitscher Decke
\\\\\\__’i////l B 17: E'Bruck/Mur, E'Gehdft Huber
am Rennfeldweg

Lokalitdtsangaben siehe OK 133

OK10 MATRIX

T
/7
et

Ok 10 REMNANTS
g5

15,35,85.7%

-

siehe auch Tabelle 6, weitere
Erlduterungen im Text
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Interpretation:

Abbildung 25:

Orientierungsskelett und
Mikrogefiigedefinition:
ausgezogene Linie: Orien-
tierungsskelett nach den
Computersimulationen von
LISTER&HOBBS. 1980 (Modell-
quarzit B) filir porgressi-
ven "simple-shear" strain,
strain ist 2,1; Richtung
der "vorticity" (w) ist
durch Pfeil angegeben;
strichlierte Linie:
Orientierungsskelett der
Probe K-Lor2;

die theoretische Vertei-
lung der "basal", "pris-
matic" und "rhomb" Sub-
maxima der c-Achsen Ver-
teilung ist. angegeben,
vgl. mit Abbildung 24,
siehe auch BOUCHEZ &
PECHER 1981

Nach LISTER&HOBBS 1980 (Computersimulation nach dem Taylor-
Bishop-Hill-Modell) treten Typ-I-Kreuzgiirteln auf, wenn "basal"

a "slip" dominiert und bei "plane"-strain Deformation.




Abbildung 26 a,b

a) Synopisches Orientierungsskelettdiagramm von 12 der 13

untersuchten Proben, Erlduterungen siehe Text

b) Synoptisches Orientierungsskelettdiagramm nach Reorien-
tierung der drei invers liegenden Proben (R72, UK100,I);
Durchschnittswerte: & =20° (¢=70°) (zur Definition von
abzw. @ siehe SIMPSON 1980, bzw. BEHRMANN&PLATT 1982)
Erlduterung .siehe Text

Asymmetrische Kreuzgilirteln treten bei progressiven "simple-
shear" auf. Ein ideales Diagramm zeigt Abbildung 25. Der
Asymmetriesinn und die Schrdge des Gilirtels zur XY-Ebene

des "finite"-strain Ellipsoides definieren den Sinn der
"vorticity" (MEANS, HOBBS, LISTER&WILLIAMS 1980) der De-
formation (gleich dem Schersinn bei "simple-shear"). Die

in Abbildung 26 a aus Abbildung 24 entnommenen Orientierungs-
skelette sind nicht ident mit den Simulationen, doch zeigt
die Mehrzahl der Geflige starke Ahnlichkeit. Neun der Proben
zeigen einen NW-gerichteten Schersinn, drei Proben einen
entgegengesetzt gerichteten.

Warum fallen diese drei Proben aus dem Trend? Es kann fol-
gende Antwort gegeben werden: diese Proben sind passiv durch
B2—Faltung (Achse parallel X) invertiert worden, die Probe-
nahme erfolgte aber nach dem iiblichen Verfahren. Inversion
bestdtigt sich durch die Stellung der Proben (R72, UK100,I)
im Profil. R72 liegt etwas unterhalb des OOA-Uberschiebungs-
2-GroBfalte, UK100

liber diesem Uberschiebungskontakt, noch im gleichen Gros-
faltenschenkel (siehe Abbildung 12). Fiir Probe I 1&dBt sich
ebenfalls die inverse Lage durch den s1/sz-Uberschneidungs-

kontaktes, im Liegendschenkel einer B

sinn, gewonnen aus einem benachbarten AufschluB, wahrschein-
lich machen. Damit ist die Inversion nicht vollstdndig ge-
sichert, da uniiberschaubare Mesofalten noch Komplikationen
einflihren kénnen. Diese sind aber wegen der Seltenheit von
Parasitdrfalten in kompetenten Gesteinen nicht anzunehmen.
Vom Geldndebefund her ist diese Deutung wahrscheinlich und
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liefert die einfachste Erkldrung, ohne lokale strain-In-
homogenitdten (vgl. BOUCHEZ&PECHER 1981) einfithren zu miis-

sen. Abbildung 26b gibt ein reorientiertes synoptische

Orientierungsskelett.

Alle Skelette haben ausreichende Ahnlichkeit mit den Simu-

lierten und berechtigen daher die Interpre tation in diesem

Sinn.:

- die Geflige sind nahe denen fir "simple-shear" Vorherge-
sagten, haben aber eine geringe coaxiale Deformations-

komponente,

- die Scherfldchenlage schwankt zwischen den einzelnen Pro-
ben etwas, der Sinn der "vorticity" ist durch die Asymme-
trie des c-Achsenmusters zur Schieferung gegeben (Pfeil
in Abbildung 26b); diese ist nach der Rorientierung dreier
Proben filir alle gleich und vereinbar mit dem aus anderen
Indikatoren (ss/s,-Uberschneidung, B,-Falten etc.) ge-

wonnenen Sinn des Deckentransports.

Plotet man die Spuren der Basalfldchen im XZ-Schnitt des

"finite"-strain Refergrenzgeriistes in Form eines Rosendia-
gramms nach der Methode von BOUCHEZ 1977 (Abbildung 27),

so gibt sich der Sinn der "vorticity" aus der Relation der

Basisfldchen zur X-Richtung.

97 (0001)

SE9

e
200001 . B 4
% /
’
A4S
-25
KLOR2
._5‘
~45°
\ss. £

Abbildung 27

Basalfldchen-Rosendia-
gramme nach BOUCHEZ 1977
fiir die Proben K-Lor2
und SE9; Pfeil zeigt
die "vorticity"-Rich-
tung an; diese Art der
Darstellung gibt die
Asymmetrie der Inten-
sitdtsverteilung an,
wohingegen das Orien-
tierungsskelett die
Asymmetrie des Gefilige-
skelettes angibt; die
Intensitdtsverteilung
ist deutlich anf&dlli-
ger fir Uberprdgungen
(siehe LISTER&WILLIAMS
1979; diese Studie);
fir K-Lor2 ist der Sinn
der "vorticity" ident
mit dem des Orientie-
rungsskeletts, SE9
zeigt fast symmetri-
sche Basisfl&dchenver-
teilung
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Aus dieser Methode ergibt sich fiir die untersuchten Proben
ebenfalls ein NW-gerichteter Sinn der "vorticity", einige
(z.B. B 17) sind fast symmetrisch, R72 gibt siibwdrts ge-
richteten Schersinn. Dies bestdtigt die Annahme, dag die
Basalfldche die dominante Gleitfldche bei der Quarzdeforma-
tion im untersuchten Gebiet ist.

Warum divergieren nun die Gefligemuster etwas, weiters war-
um gibt die Probe R72 silidwdrts gerichteten Schersinn in Be-
zug auf die Basalfldchenmethode und warum 148t sich die Pro-
be R-Lor1 nicht im oben angegebenen Sinn deuten?

Dies wird anhand der Abbildung 24, Diagramme 8 (RA-X),

16 (R72), 17 (R-Lor1l) und Tabelle 6 diskutiert:

- obwohl die Geflige der Proben RA-X und R72 deutlich die
Typ-I-Glirteln zeigen, liegen die Maxima gestreuter an den
Glirteldsten, generell weiter von der Y-Achse weg; diese
ungleiche Position wird in der Verteilung der Basisflé&-
chen deutlich.

Nach der Taylor-Bishop-Hill Theory beeinflussen folgende Fak-
toren das Deformationsgefliige:

- initiale Gefiligeorientierung,

- der "deformation-path" (kann wdhrend der Gesamtdeformation
wechseln, - siehe Modell der Deckgebirgsdeformation im Trie-
bener Tauern PaB Areal),

- die PT-Bedingungen (diese beinflussen die Wirksamkeit der
Gleitsysteme) ,

- die Deformationsendphase ("effect of the closing-stage of
deformation"), vgl. LISTER&WILLIAMS 1979, BRUNEL 1980.

Aus Tabelle 6 ist ersichtlich:

- die drei angefiihrten Proben stammen aus dem Verrucano, dem
tiefsten, deshalb h&chsttemperierten Teil des Deckenstapels,
ihre Anordnung in diesem ist: R-Lor1 - RA-X - R72, vom Lie-
genden ins Hangende (vgl. Abbildung 8),

- ihre KorngrdBen nehmen ins Liegende progressiv zu und zei-
gen anomal hohe Werte,

- sie haben hohe negative Symmetriewerte (v).

Dies wird in tbereinstimmung mit bereits diskutierten Feld-
befunden gedeutet:

- da die Gerdlle aus varistischen (Verrucano) bzw. auch pra-
varistischen Arealen ins Sediment kommen, ist ein initia-
les nichtzielloses Gefilige mdglich. Bei der alpidischen
Uberprdgung wird dieses Geflige progressiv entordnet und
entsprechend dem neuen kinematischen Gerilist neugeregelt.
Die Effekte der variablen initialen Orientierungsposition
kénnen sich als Variationen in der Orientierung und in der
Stdrke der Maxima zeigen (vgl. ROERMUND et al., 1979),
siehe die Diagramme in Abbildung 34, - doch kdnnen sie
nicht fiir den obig geschilderten Trend verantwortlich sein,
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- bleibt als plausibelste Erkldrung: bei generellem Gleich-
bleiben des Deformationsplanes nimmt mit Zunahme der pla-
stischen D,-Deformation im Liegenden des Deckenstapels
die Einengung in Y zu, damit beginnt das Gefilige von der
Y-Achse wegzuwandern ("proate-strain fabric", vgl. LISTER
&HOBBS 1980) und f &dngt an, wenn die kinematische Haupt-
achse von X auf Y umwechselt, einen Kleinkreis um Y aus-
zubilden. Damit gekoppelt ist die generell h&here post-
deformative Temperung in den basalen Deckenstockwerken,
die die Sammelkristallisation vorantreibt, damit das Mi-
krogeflige progressiv entordnet; - am weitesten fortgeschrit-
ten in der h Schsttemperierten Probe. Eine alternative Er-
kldrungsméglichkeit filir die Probe R-Lor1 ist ein tber-

wechseln des dominierenden Gleitens auf einer "basal®c¢a>
Fldche zu einer Prismen<c»-Fldche, wie sie z.B. durch
Temperaturerh6hung méglich wdre (vgl. Fig. 2,3,4 in
LISTER 1981), oder durch Einwirkung einer fluiden Phase
(BLACIC 1979). Mit einem vorgegebenen asymmetrischen
Glirtelgeflige (wie bei den ilbrigen Proben) lieBe sich auch
die asymmetrische Maximaverteilung im jetzt vorliegenden
Diagramm deuten; zur Kldrung dieser methodisch interes-
santen Frage miissen noch weitere Untersuchungen durchge-
fiihrt werden!

Durch die progressive Zunahme des "prolate"-c-Achsengefliges

in Zusammenhang mit der B, -Faltungsdeformationseinengung wird

2
aber auch bestdtigt: Die D2-Deformation ist dem selben De-

formationsplan, wie D, zuzuordnen, im selben Akt entstanden,

also noch dem Deckent;ansport zuzuordnen. Dies wird auch
durch die Probe SE9 deutlich. Nach dem Geldndebefund handelt
es sich um einen DZ-Quarzgang. Das Mikrogefiige ist nun noch
deutlich zum Gesamtdeformationsplan bezogen, doch ist Y v&l-
lig polfrei. Hier diirfte fast nur mehr Basalgleitung gewirkt
haben, da die nur bei hdherer Temperatur aktivierbare Pris-
mengleitung geringer ist. Die Computersimulation zeigt wei-
ter: verschieden Deformationsgeschichte spiegelt sich in

den Mikrogefiigen wieder, so glt: filir "plane"-strain ist fiir
Modellquarzit B ein polfreies Feld zwischen den Gilirteldsten
um Z zu erwarten, welches sich mit Wanderung in "constrictional"-
Feld progressiv fillt.

Dies zeigt sich generell bei den untersuchten Proben. So zei-
gen die niedrig negativ symmetrischen Proben (OK10, XIX)

noch deutlicher getrennte periphere Gilirteldste (bzw. Ma-
xima), als die Proben mit h6éher negativer Symmetrie (I,

UK 100) . Nicht beriicksichtigt wurden die Proben aus dem
Verrucano.

Die meisten Diagramme 2zeigen eine markante c-Achsenkonzen-



tration um die Y-Achse, dies ist vereinbar mit:

- einer deutlichen Basalgleitkomponente, die die c-Achsen-
verteilung in einer Ebene senkrecht zur Streckungslinea-
tion bringt, und einer Prismengleitkomponente mit Glei-
tung in eine einzelne<¢a> Richtung, die ein Maxima in Y
schafft. (LAURENT&BURG 1978, LISTER&PATERSON 1979, LISTER
1981, BOUCHEZ&PECHER 1981). Die Mdglichkeit einer Anderung
der relativen Wichtigkeit verschiedener Dislokationsgleit-
systeme infolge T-Anderung ist wegen des geringen PT-
Unterschiedes zwischen Veitscher Decke und Verrucano fir
die Hauptdeformation nicht anzunehmen.

Durch die Ausbildung eines c-Achsengefiiges ist der Dislo-

kationsmechanismus filir die Deformation in den Restquazrge-

rdllen gesichert.

Effekt der strain-Intensitdt:

Generell gilt: zunehmende Intensitdt definiert das entstehen-
de Mikrogefiige klarer. In Abbildung 24 wurden die Proben nach
absteigender strain-Intensitdt gereiht. Die Proben aus dem
Verrucano werden nicht berilicksichtigt, auch werden nur die
Daten aus den Restquarzgerdllen verglichen. Deutlich zeigt
sich eine Abnahme der Gilirtelschiefe und geringere Maxima-
streuung bei steigender strain-Intensitdt. Dies steht in
tibereinstimmung mit anderen Untersuchungen, z.B. LISTER&
HOBBS 1980, MILLER&CHRISTIE 1980, COMPTON 1980, LISTER et
al., 1978, SYLVESTER&CHRISTIE 1968, BOUCHEZ 1977), doch
kénnte dieser Effekt auch durch die unterschiedliche Zahl
gemessener Achsen liberdeckt sein.

Weiters zeigt sich: das Gefiligegeriist ist am klarsten asym-
metrisch (in Bezug auf das "finite"-strain Geriist) bei nied-
rigen Scherstrainraten, - vgl. Abbildung 28, - dies ist

eine Bestdtigung der Ergebnisse von BURG&LAURENT 1978,
LISTERGWILLIAMS 1979, BOUCHEZ&PECHER 1981.

Vergleich Mikrogefilige: Gerdlle - Matrix

In den Proben K-Lor2", I und OK10 wurden die Mikrogefiige der
Matrix und der Gerdlle verglichen. Es zeigt sich: bei ver-
gleichbarer Anzahl der Messungen (z. B. Probe I) zeigen die
Gerdlle wesentliche stdrkere c-Achsenorientierung als die
Matrix. Es stellt sich sogar erst bei Werten von esz1

eine Geflige ein, das &dhnelt dann dem der Gerdlle (vgl. K-
Lor2).
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Abbildung 28

W STm Orientierungsskelettasym-
\\MWWI metrie (definiert in Ab-
~. bildung 24) gegen strain-
2 \‘\\-m7 Intensitdt; die strich-
T lierte Linie gibt die
o Rn:UKmo\‘\\'*“mz optisch bestpassendste
o RA-X-XIX S~ Gerade durch die Daten;
offensichtlich ist eine
inverse Beziehung zwi-
. schen den beiden Varia-
a €a a7 as U blen, Erl&duterungen siehe

Text

Effekt der friher Rekristallisate und Subk&rner:
Progressive, statische Rekristallisation bewirkt eine
Zerst6rung des Mikrogefliges! Die in Probe K-Lor2 gemessenen

initiallen Rekristallisate zeigen bei erh&hter Streuung
doch d&hnliche Vorzugslage, wie Subkérner und "normale" KOr-
ner (vgl. Abbildung 24/1,2). Dies macht wahrscheinlich:

- Rekristallisation geschieht hauptsdchlich durch pregres-
sive Misorientierung von Subkdrnern ("host controlled
recrystallisation"),

- die Rekristallisation ist dynamisch, d.h. bereits neuge-
bildete Rekristallisate werden durch Dislokationsglei-
tung neu deformiert.

Orientierung von Einzelkristallen:

TULLIS et al., 1973 zeigen, daB relativ undeformierte Kor-
ner c-Achsen iUberwiegend senkrecht und parallel der Richtung
des maximalen stresses bei Achsialverklirzungsexperimenten
haben (keine M&glichkeit der Basalgleitung). In Probe OK10
wurden alle verfligbaren groBen Einzelkristalle in einer
Metaquarzwacke gemessen, - das Ergebnis ist wie in den an-
deren Proben ein Typ-I-Kreuzglirtelgefiige. Das bekradftigt
wiederum die rotationale Deformation. In allen Diinnschlif-
fen sind weiters schwachdeformierte "Augen selten (vgl.
dagegen ETCHECOPAR 1977).

Strain-Inhomogenitdt im Gerdllbereich:

Nach WHITE 1976 zeigen deformierte Quarzkdrner h&ufig Kern-
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Mantelstrukturen, was auf eine stress-Konzentration im Man-
tel zuriickzufiihren ist, dies kann zur Aktivierung "hdrterer"
Gleitsysteme im Mantel fiihren. Es wurde untersucht, ob sich
diese auch eine GrodBenordnung héher, iliber monomineralische
Gerdlle ausbilden, weiters in Verbindung damit, ob Mantel
und Kern Unterschiede im c-Achsengeflige ausgebildet haben.
Die Proben, die daraufhin untersucht wurden (siehe Abbil-
dung 24) zeigen keine deutlichen Unterschiede. Weder ist
die Orientierungsskelettrotation weiter fortgeschritten
(entweder im Kern oder im Mantel), noch zeigt die Lage der
Offnungswinkel der Glirteldste deutliche Unterschiede. Ein
Unterschied scheint sich in der Maximaverteilung zu doku-
mentieren:

die c-Achsengefiige von K&rnern aus dem Gerdllkern zeigen
starke Dichte um die Y-Achse, wdhrend die Randkdrner hdu-
figer um Z plotten. Ob dies die abnehmende Aktivitdt der
Prismengleitung infolge Temperaturreduktion in der Spéat-
phase der Deformation, bei ldngerer Aktivitdt der Mantel-
korngleitsysteme verdeutlicht, miissen weitere Untersuchun-
gen zeigen.

Jedenfalls ist ein Hinweis auf die h&here Sensibilitdt der

Gerdllmantelk6rner zur Deformationsgeschichte gegeben.

"geometric softening":

Die Ausbildung eines gut geordneten Mikrogefiiges zeigt
an, daB der Zustand eines "geometric (fabric) softening"
der Gertlle bei der plastischen Deformation erreicht wurde.
Zusammen mit der kontinuierlichenRekristallisation ist sie

fiir die mechanische Weichheit der Restquarzgerdlle verant-
wortlich.

GroBenordnungsproblem:

Generell ist es nicht richtig, aus der Analyse einiger
hundert Korner aus einigen Proben mit der Gr&6B8e von einigen
cm auf die Bewegungsgeschichte eines geologischen GroBkor-
pers zu schlieBen, da dadurch lokale Komplikationen iber-

betont werden bzw. libersehen werden.
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Wenn die in vielen Fdllen, so auch in diesem gemacht wird,
so muf diese Deutung von anderen, unabhdngigen Faktoren ge-
stitzt werden. Dieses Problem wird bei dem Studium des
Mikrogefiiges hdufig iibersehen.

d) Subkdrner und bandftrmige Undulation

In einigen Proben wurde die Orientierung der Subkorngren-
zen bzw. der Undulationsbdnder in der XZ-Ebene gemessen
(Abbildung 29) und zum "finite"-strain Gerilist bezogen. Ob-
wohl diese MeBtechnik nicht die wahre Orientierung der
Subfldchen angibt, k&énnen doch aus der Verteilung einige

Schliisse gezogen werden:

- c-Achsenorientierung und Subfldchenlage sind generell auf-
einander bezogen, d.h. die Subfldchen stehen im hohen Win-
kel zur Basisfldche; sie stellen damit wahrscheinlich
Prismenfldchen dar (WHITE 1975, BOUCHEZ 1977, VOLL 1982),

- das Subkorngrenzenspektrum ist, wie das c-Achsengefiige
zum "finite"-strain-Geriist geneigt.

CHRISTIE et al. 1964 und NICHOLAS et al., 1973 haben die

Subkorngrenzen zum kinematische Geriist bezogen, demnach ist

wahrscheinlich (vgl. WHITE 1976):

- die Richtung senrecht zu den Grenzen ist die Gleitrich-
tung im Kristallgitter; wenn generell Prismenfldchen an-
genommen werden kdnnen (siehe oben) ist die Gleitung in
der Basalfldche gelegen (BOUCHEZ 1977),

- die Asymmetrie zeigt wiederum die Neigung des kinematischen
Gerilistes zum "finite"-strain Gerlist. Die Uberbetonung einer
Fldchenschar (siehe Abbildung 29) weist auf eine dextrale
Scherkomponente. In Probe RA-X liegen die Subkornfl&dchen
deutlich flacher, dies kann bedeuten: durch die progres-
sive Einengung in Y wandern die Subkorngrenzen, entspre-.
chend den kinematischen Anderungen, aus der bevorzugten
Lage in YZ und werden dadurch von XZ flacher geschnitten.

In YZ-Schnitten liegen die Subkorngrenzen steil N-S, sind
generell aber schwach ausgebildet.

Die Zahl der optisch beobachtbaren Subkdrner liegen zwi-
schen o und 5 pro Korn (korngrdBenabhdngig), die h&heren
Werte treten am Ger&llrand auf. Die Misorientierung iiber
deutlich ausgebildete Subgrenzen (Subkorngrenzen, band-
f6rmige Undulation, Deformationsbdnder) liegt durchschnitt-
lich bei 60, dieser Wert ist flir die Gesamtpopulation als
Maximalwert anzusehen. In Altkdrnern sind Misorientierungen
der c-Achsen bis iiber 30° festzustellen.
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Abbildung 29

b3

Rosendiagramme fiir die Hdaufigkeitsverteilung meBSbarer Sub-
korngrenzen und Undulationsbdnder ("banded undulatory
extinction") in Beziehung zum XZ-"finite"-strain Geriist;
strichlierte Linie gibt den Neigungswinkel des c-Achsen-
orientierungsskelettes; passiv invertierte Proben wurden
reorientiert; Erl&duterungen siehe Text.
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e) Verformungsrate in den Restquarzgerdllen

Durch die Etablierung eines fortlaufenden ("steady-state")
Dislokationsdeformationsmechanismusses kann auf seiner Ba-
sis, der konstanten Temperatur und des konstanten stresses
die strain-Rate abgeschdtzt werden. Dies wird basierend auf
Gleichungen fiir die Dislokationskriechrate durchgefiihrt.

Flir die Berechnung wurde das "flow-law" von KOCH et al.,
1980 (neueste Daten) verwendet, diese sind in Appendix 1

zusammengefaBft. Es ergibt sich eine strain-Rate von 1.10_13

-1
secC .

Verformungsratendnderungen in Abhdngigkeit von stress,
KorngrtBe bzw. Temperatur koénnen durch Deformationsmechanis-
menkarten dargestellt werden (vgl. z.B. ASHBY 1973, ELLIOTT
1973, WHITE 1976, RUTTER 1976, ETHERIDGE&WIL KIE 1979).
Abbildung 30 reproduziert im wesentlichen solch eine Karte
aus der Arbeit von ETHERIDGE&WILKIE 1979, die fiir Quarz bei
500° nach den "flow-laws" von EVANS&LANGDON 1976 und
GIFKINS 1976 konstruiert wurde.

Abbildung 30

ob Deformationsmechanismenkarte
ﬁﬂh (stress/Korngr6B8e) nach ETHERID-
N GE&WILRIE 1979, relevant fiir die
10 ! = ' Restquarzgerdlldeformation;
'Yb\_ fiir Konstruktionsdetails siehe
MPA| Ta A C\ N w0l | obige Arbeit. Gezeigt werden
T N die Hauptdeformationsfelder
ai 4 N (dislocation creep - Diffu-
1 N sionsmechanismen) fiir Quarz
\ bei 500° nach den Gleichungen
von EVANS&LANGDON 1976, weiters
die Deformationsregime nach
2 GIFKINS 1976 (IIa,b, III), die
Omem Korngrenzgleitung in die Be-
rechnung einschliefen. Linien
gleicher strain-Rate, sowie als Anderung zu Fig.6 von
ETHERIDGE&WILKIE 1979 nicht die Korngr&Ben-stress Gleichge-
wichtslinie nach TWISS 1977, sondern die neueren Daten von
CHRISTIE et al., 1980, sind beigefligt. Die strichpunktier-
te Linien geben die strain-Ratekurven bei Einbeziehung der
Korngrenzgleitung und Diffusionsmechanismen nach GIFKINS
1976. Die Deformationsmechanismen &ndern sich an den Gren-
zen nicht aprupt, sondern iiberlappen sich. Der Kreis mar-
kiert den Mittelwert aus dem Untersuchungsgebiet filir Korn-
grdBen-stress-Gleichgewichtsbeziehung; filir den hier be-=
trachteten Fall ist eine Annahme von 500~ um ca. 30-50
zu hoch, doch ist die dadurch bedingte strain-Ratenerh&hung

‘coble creep
an




vernachldssigbar (siehe ETHERIDGE&WILKIE 1976); weitere
Erldauterungen siehe Text.

Es soll jedoch betont werden, daB die Deformationskar-
ten nur so genau sind, wie die auf experimentellen Daten
basierenden Gleichungen und numerischen Werte um sie zu
16sen. Viele dieser Daten sind filir Quarz noch ungenau und
erlauben bestenfalls semiquantitative Ausagen.

Aus Abbildung 30 ist ersichtlich:

- der Mittelwert fiir den betrachteten Raum plotet, ent-
sprechend den mikroskopischen Beobachtungen, im Feld der
dominierenden Dislokationsdeformation,

- die KorngroBe der Restquarzgerdlle hat sich als inte-
grierter Teil des Dislokationsdeformationsprozesses
gebildet,

- die mittlere strain-Rate aus diesen Diagrammen ( mit
etwas anderen numerischen Daten als fiir g;i eigene Be-
stimmungen in Appendix 1) liegt bei 1.10 sec ,

- rechnet man die strain-Rate fiir Regime III (Abbildung
30 - Dislokationsdeformation und Korngrenzgleitung)
nach den Werten von ETHERIDGE&WILKIE 1979 aus und be-
148t die TWISS -Beziehung fiir das Verhdltnis Subkorn-
groBe-KorngriBe (obwohl auch hier die neueren Werte von
CHRISTIE et_q}., 1980 einzusetzen wdren), so ergibt sich:
€ = 6,54.10 ~sec filir die in Appendix 1 zusammengefaB-

ten Werte (gegeniiber Abbildung 30 liegt die Anderung
in der Temperatur und der Diffusionsrate).

f) Calcit - Orientierungsgefiige

Es ist nicht beabsichtigt, die Deformationsmechanismen
in Karbonatgesteinen zu beschreiben. Einige von SANDER 1950
publizierte Calcitmikrogefiigedaten (vgl. Abbildung 31)
werden im Lichte neuer Untersuchungen zu bewerten ver-
sucht.

WAGNER et al., 1982 stellen fest, daB die Voraussetzun-
gen fiir eine kinematische Interpretation wesentlich kompli-
zierter sind als fiir Quarz. So sind z. B. zum Verst&dndnis
notwendig: Zahl und Aktivit&tsausmaB von Zwillingssystemen,
KorngroBe, Position der Kornform in Bezug zum "finite"-
strain Gerlist, - keine dieser Voraussetzungen zur Inter-
pretation sind gegeben!!! AuBerdem sind Textursimulationen
weit weniger fortgeschritten als bei Quarz. LISTER 1978
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gibt wenig optimistische Feststellungen iiber die Simula-

tion mittels TAYLOR-Kalkulationen (vgl. dagegen WAGNER

et al., 1982). Verwendet man einige filir die Diagramme in

Abbildung 31 relevanten Aussagen bisheriger experimentel-
ler Untersuchungen zu einem vorl&dufigen Interpretations-

versuch, so 1ldBt sich feststellen:

- bei niedrigem T und aktiver Verzwillingungsdeformation
stellen sich bei "plane"-strain die c-Achsen in hohem
Winkel zur Schieferung (vgl. RUTTER&RUSBRIDGE 1977,
WAGNER et al., 1982),

- wdhrend der Zwillingsgleitung werden Pole von e = (0112)
parallel zur Kompressionsachse oder normal zur Dehnungs-
achse orientiert (vgl. WENK 1978),

- in Experimenten, in denen Verzwillingung von groBSer Be-
deutung ist (niedriges T, hoher stress), rotiert die
Verkiirzungsachse rasch gegen die c- und e-Achsenrich-
tung (SCHMIDT et al., 1981) (e-Verzwillingung und r-
Gleitung),

- in "simple-shear"-Experimenten (oder angendherten)
korrespondiert das c-Achsenmaximum mit der "incremen-
tal compresssion direction", d.h. die c-Achsen stel-
len sich sehr schnell senkrecht § (im Gegensatz zu
Quarz!!) (RUTTER&RUSBRIDGE 1977, éCHMIDT et al., 1981).
Daraus 1ldB8t sich auch auf den Schersinn riickschlieBen.
Dieser ist in den Diagrammen 66/67, Abbildung 31
widerspriichlich.

Weitere Untersuchungen, die eine exaktere Deutung ermdg-

lichen sollten, sind in Vorbereitung.
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Abbildung 31

Calcitmikrosgefiigedaten nach SANDER 1950; die Orientierung

im "finite"-strain Gerilist wurde eingezeichnet. Die Inter-

pretation leidet unter folgenden Kriterien

a) genauere Probenlokalitdt unbekannt, dadurch ist es nicht
méglich, eventuell passiv invertierte Proben zu erken-
nen (z. B. Diagram 67 koénnte invertiert sein - Scher-
sinn)

b) keine KorngrdBenangaben

c) keine Angaben iiber die Bedeutung von Verzwillingungen

d) fehlende eigene Untersuchungen iliber Calcitdeformation

Schersinn nach RUTTER&RUSBERIDGE 1977 und SCHMIDT et al.,
1981 in Diagramm 66 und 67 indiziert; Erlduterungen siehe
Text

Calcit.

67,

ruminen mit zusammen 538 ¢; > 3 (oben bis 6)—2—1—-0;

deutliches B.

ok

67. Ebenso; 176 Calcitacheen; (8—6)—4—2—-1—-0.

66. Calcit.

G3. Sunk, Steicrmark, 1 B; 319 Calcitachsen; > 3—2—-1-0.
66. Sunk, Steiermark, etwus schief zu B, Summecldiagrumm aller ¢ ohne Beabachtungs-

ausfall, summiert aus rwei Di
—1—0. Auslese; Kérner mit wenigstens 1 sichtbarem e.

G8. Ebenso; 228 Gleitgerade von Kérnern; in 72 Fillen 2 pro Korn; > 3 (recbts bis 5)

2

Girtel aus e-Flichen; im Stiic

68. Calcit.




§.1.3. Mikrostrukturinventar und seine Signifikanz in der
Matrix

a) Deformationsmechanismen

Welche Deformationsmechanismen waren nun in der Matrix
wirksam. Zur Beantwortung miissen wir folgende Erscheinun-
gen erkldren:

- die MatrixkorngréBe ist gegeniiber den monomineralischen
Restquarzgerdllen um den Faktor o,4-0,5 reduziert,

- die KorngroBe von Quarzrekristallisaten richtet sich
generell nach dem Sekunddrphasengehalt (Abbildung 32).

Abbildung 32
130 Beziehung Quarzgehalt-
Quarzkorngrofe in der
Matrix; generell ist
die Bindung der Korn-

100 . ‘ gréBe an den Anteil
e von Sekunddrphase-
v ; PPt mineralien (Phyllosi-
=T likate, Feldspat, SM)
________ £ offensichtlich; die
70 - ' eingezeichnete Linie

ist die optisch best-
passendste Gerade durch
. , den Mittelwert; Erldu-
S0 % Guarlz 70 terungen siehe Text

- die Quarzkorngrenzen sind in der Richtung parallel str1
suturiert,

- die Kornldngung von Quarzrekristallisaten richtet sich
generell nach dem Sekunddrphasengehalt (Abbildung 33),

Abbildung 33

Beziehung Quarzkornlén-
gung zu Quarzgehalt in

Ry KLOR 2 _ '
- 10 der Matrix; mit Zunahme
~ \ des Sekunddrphasengehal-
~ B S6

-

tes steigt das Quarzkorn-

7

ax ~ders achsenverhdltnis; Erldu-
UK 100 e \EE"' terungen siehe Text

-

-

15 h
50 <% quartz 70
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der Anteil an Sekundirphasenmineralien (Vyorwiegend
Phyllosilikate) ist gegeniiber den Restquarzgertllen

stark erhdht (Faktor 10),

die Quarze in der Grundmasse haben weit geringeres
Volumen als Feldspatkdrner im gleichen Gestein,
Matrixquarzkdrner zeigen generell schwache, einfache

Undulation und selten Subkobrner,

ngr%stallisation in der Quarzmatrix: Quarzlagen sind
vol}lg rekristallisiert, diese KSrner haben oft recht-
eckige Umrisse; bei hoher primidrer KorngrdBe sind noch

Altkornrelikte erhalten,

klastische Glimmer werden durch Scherung geknickt, auf-
gerissen, die Dehnungsrisse sukzessive gefliillt,
klastische Glimmer zergleiten entlang von (0OOT),- vgl.

Taf.11, Fig. 14,

klastische Glimmer zeigen eine bimodale kristallogra-

phische Ausrichtung von (001) um s

1

(vgl. Abbildung 34),

Abbildung 34

Histogramm: H&dufigkeit gegen

o Winkel zwischen (001) und S,
45 (Schieferungsreferenzfléidche
5 durch die Ausrichtung der
0 .25 Mineralneubildungen fir
klastische Hellglimmen; XZ-
S Schnitt, Probe oK10, liegen-
oK10 de Veitscher Decke; beachte
o das asymmetrische Muster,

werte,

Form

Glimmerneubildungen sind starr parallel s

dieses weist auf nichtgleich-

achsige stress-strain-Geschich-

-25 te mit dextralem Rotationssinn;
der relativ hohe Winkel von

~45 (001) zu s
"locking up" der Gleitung ent-

lang (001) gedeutet werden;

gemessenen Winkel sind Maximal-

die Glimmer zeigen in
Anndherung zu s

kann durch ein

die

1 sigmoi~dale

angeordnet und

zeigen nur untergeordnet interkristalline Deformation,
Verwachsung von Hellglimmer und Quarz im Druckschatten

(vgl. Taf. 11. Fig.15),

Auftreten von "Sdumen" von Glimmer und/oder opakem Ma-

terial,

das Auftreten von Quarzgdngen,
das Auftreten von Druckschatten;
dort meist wieder (vgl. Taf.12,

Quarz rekristallisiert
Fig.

16b,c),
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- folgende Mineralien gehen in L&sung: Calcit, Quarz,
Chlorit, Feldspat, untergeordnet Turmalin (vgl. Taf.
12, Fig. 16a),intéressiert ist, daB Chlorit in L&sung
geht und in Druckschatten ausfd-1llt,

- einige Minerale zeigen Kappung klastisch mitgebrachter
Internstrukturen an geraden, s,-parallelen Fld&dchen,

- in Karbonatmatrix werden Restquargerdlle durch Druck-
16sung deformiert (Taf. 11, Fig. 15),

- Stylolithen in verunreinigten Kalkmarmoren;

- Feldspatdeformation geschieht durch:

- L6sung, besonders an Kontakten zu Schichtsilikaten,
dadurch kann betrdchtliche Ldngung erzeugt werden,

- Auseinandergleiten entlang der Spaltung bei gilinstiger
Lage (vgl. Taf.2, Fig.3d),

- Bruch,

- gelegentlich leichte Undulation und Knickzonen weist
auf plastische Verformung,

- Abbau in duktilere Minerale, wie Serizit, Karbonat,
und Quarz (neben Mineralien der Epidotgruppe) ;

- Turmal-in verhdlt sich liberwiegend als starres Mineral,
er zeigt:

- Dehnungsbriiche mit nachfolgendem Verdriften der Bruch-
stliicke. Die Zerbrechung tritt in Anwachssdumen wie in
Kernen in gleicher Weise auf. Metamorphose und Defor-
mation erfolgten daher gleichzeitig. Die Gré&BS8e der
Fragmente in der duktil deformierenden Matrix ist wahr-
scheinlich vom "flow-stress" abhdngig (vgl. MITRA

1978, WHITE et al., 1980, BOULLIER 1980, vgl. Taf. 12,

Figl6a).

Interpretation

Fassen wir einige der im optischen Mikroskop erkennbaren
Charakteristika filir wichtige Deformationsmechanismen zusam-

men:

Dislokationsdeformation (Versetzungsgleitung, =-kriechen,
cf. VOLL 1982)

- unduldse Ausl&schung,
- Deformationsbdnder,

- Rekristallisation,

— Subkoérner.

Drucklésung

(wobei ich unter Druckl&sung sowohl die Diffusion von Jonen
entlang von Korngrenzen als auch die Jonendiffusion in
stationdrer L&sung durch den Porenraum entlang eines
Potentialgradienten (stress) verstehe, vgl. STOCKER &

ASHBY 1973, ELLIOTT 1973, KERRICH et al., 1977)
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Vorhandensein von Druckschatten,

Styliolithen bzw. Sdume von unldslichen Material,
Schieferungsstrukturen mit Volumsverlust,
inhomogene Natur der Verformung im Kornbereich.

Korngrenzgleitung

ist generell schwer nachzuweisen

= Knickung in zwei oder mehreren Rekristallisaten gemein-
sam eingeschlossene Objekte an den Korngrenzen,

- Parallelogrammform von Phyllosilikaten.

In der Matrix geschieht der strain-Abbau also durch:

1. - Druckl&sung ist offensichtlich, ihr AusmaB ist quan-

titativ schwer abzuschdtzen, doch diirfte sie in den tie-
feren Deckenteilen geringer als im hdheren sein (Gré&Be

der Druckschatten etc.). Im Extremfall geschehen auch bei
der Wiederfaltung noch groBe Stoffumlagerungen. Mit Zu-
nahme des Phyllosilikatgehaltes steigt der Druckldsungs-
anteil, weil dieser den Koeffizient der Diffusion und der
effektiven Korngrenzen erhéht (vgl. Taf. 2, Fig. 3). Der
Grund fiir die scheinbare Abnahme des Druckl&sungsanteils
an der Gesamtdeformation ins Liegende suche ich einerseits
in der strain-Zunahme, die die interkristalline Deforma-
tion erh6ht, anderseits und wahrscheinlich bedeutender, in
der Zunahme der Temperatur. Der Mineralneuaufbau entzieht
dem Diffusionsraum zunehmend fluide Phase und fithrt dadurch
zu einem trockeren Environment,

2. Korngrenzgleitung ist, durch die fluide Phase in der Ma-

trix gesteigert, deutlich wirksam. Ich definiere Korngren-
gleitung nicht im metallurgischen Sinn (wo es ein Gleiten
an getemperten Korngrenzen (hohes T) in einer monominerali-
schen Phase ist), sondern verstehe darunter auch die Glei-
tung und Rotation von iiberwiegend Quarzkdrnern entlang
Glimmerlagen (etc.), "matrix translation" nach MITRA 1978,
3. = durch gesteigerte Rekristallisation von Quarz, wobei

Sekunddrphasepartikeln die Keimbildungszahl erhéhen. Diese
Sekunddrpahse hemmt aber die spdten Rekristallisationspha-
sen und hdlt dadurch eine kleine Korngr&fe aufrecht, damit

werden auch Deformationsmechanismen wie Korngrenzgleitung



und Diffusion begiinstigt. Die Anordnung der Quarzkorngren-
zen zu Phyllosilikaten zeigt griindliche Rekristallisation,

4. - schwach ausgebildete interkristalline Deformations-

erscheinungen zeigen einen geringen Anteil an Dislokations-
deformation.

b) Rheologische Effekte in der Matrix

Wechsel im Deformationsmechanismus

In Tabelle 6 sind fiir einige typische Proben der Mineral-
gehalt und die QuarzkorngrdBe in der Matrix angefiihrt. Die
durchschnittliche KorngréB8e hat gegeniiber den Restquarzge-
rdllen um den Faktor o,4-0,5 abgenommen, der Phyllosilikat-
gehalt ungefdhr um den Faktor 10 zu. Grund fiir das Vorlie-
gen der kleineren Korngré&Be bei Quarz ist zweifellos das
Auftreten der Nichtquarzphasen. Eine Reduktion der Gestein-
festigkeit (fir die plastische Deformation) ist dadurch in
mehrerer Hinsicht gegeben:

- nach Abbildung 30 fiihrt eine Stabilisierung der KorngrdéBe
bei Werten niedriger als einer bei einer "normalen" stress-
KorngrdRenbeziehung bei dynamischer Rekristallisation vor-
ausgesagten (TWISS-Beziehung, siehe strichlierte Linie in
Abbildung 30) zu einer Verschiebung der Deformationsmecha-
nismen in Quarz (zu Diffusion und Korngrenzgleitung),

- diese neuen Deformationsmechanismen werden durch die
erhdhte Diffusiitdt der Korngrenzen bei der Anwesenheit
anderer Phasen (besonders Phyllosilikate) beschleunigt,

- die Vergré&Berung der gesamten Korngrenzfldche fihrt zu
verstdrkter Aktivitdt fluider Phasen (SIBSON 1977, HOBBS
1981) und zu einer Hdrolytischen Schwdchung der Minerale
(z. B. Quarz, GRIGGS 1967), damit zu einer strain-Raten
Zunahme (Erhdhung des Volumens der Transportkanidle),

- das schwach ausgebildete orientierte c-Achsenmikrogefilige
bei allen "finite"-strain Werten zeigt, daB Dislokations-
flieBprozesse in der Matrix nicht dominierend wirksam waren,
- nach experimentellen Untersuchungen und Studien an na-
tiirlichem Material (z. B. SCHMIDT et al., 1977, WHITE 1979)

erhdht kleine KorngrdBe die Fdhigkeit der Korngrenzglei-
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tung, Glimmer kodnnen als "Schmiermittel" dienen,

- der relativ schwache Bindungsgrad zwischen gut ausge-
richteten (001) Glimmer-Quarz-(001) Glimmer-Fldchen bringt
gesteigerte Raten fiir die Korngrenzdiffusion und die Korn-
grenzgleitung mit sich,

- die Rekristallisation der Quarzmatrix fihrt zu Erhdhung
der Gesteinsduktilitdt, da immer ziemlich undeformierte
NeukOrner vorhanden sind,

- durch Abbau starrer Minerale (Feldspat, Glimmer) wird

die Deformation weiter erleichtert.

Nach den Gefligesimulationen von LISTER et al., 1978 und
LISTERRHOBBS 1980 miiBte sich bei dem beobachteten Quarz-
achsenverhdltnis von durchschnittlich 2,26:1 in der XZ-
Fldche bei einer dominierenden Dislokationsdeformation

ein Geflige eingestellt haben. Fiihrt jedoch Druckl&sung
(besonders iiber Phyllosilikate) zu einer Art Kisseneffekt
(vgl. MITRA 1978) und/oder Korngrenzgleitung zu einer si-
gnifikanten Kornrotation (was durch das niedrige Kornach-
senverhdltnis begilinstigt wird), so muB der Dislokations-
mechanismusstrain wesentlich héher sein um ein Geflige
einzustellen. Es soll aber betont werden, daB dies nur

fiir die typischen Matrixproben, wie sie in Tabelle 6 an-
gegeben sind, gilt; steigt der Quarzgehalt (z. B. Probe

UK 100) oder sind in geschiitzteren Positionen bei niedri-
geren Gesamtstrain mehr Altkdrner erhalten (z. B. OK10),
so zeigen die Matrixquarze bzw. die Altkornporphyroblasten
deutliche Dislokationsdeformation.

tUber das AusmaB der Korngrenzgleitung kénnen keine exakten

Angaben gemacht werden.

c) Verformungsrate in der Matrix und ihre Auswirkung
auf die Deckgebirgsdeformation

Wie in den Restquarzger6llen ist es prinzipiell mdg-
lich in der Matrix die strain-Rate abzuschdtzen; die Be-

rechnung ist jedoch wesentlich limitierter und der Wert



willkiirlicher als der fiir die Restquarzgerdlle, da:

- ein Mehrphasensystem betrachtet wird und dieses in der
Zusammensetzung wechselt (chemische Variationen)!,

- die experimentellen Konstanten im Mehrphasensystem leich-
ter beeinfluBbar und schwieriger zu bestimmen sind,

- nicht bekannt ist, ob wdhrend der gesamten Deformation
ein "steady-state"-Zustand erreicht war und der angenom-
mene Deformationsmechanismus dominierte,

- der ratenkontollierende Mechanismus in der Matrix quan-
titativ nicht feststellbar ist,

- der Differenzstress nicht bestimmbar ist; es scheint aber
berechtigt anzunehmen, daBf generell Gbebbles = GMatrix'
Zuerst soll die Anderung der Deformationsrate qualitativ

anhand von Abbildung 30 diskutiert werden: Es wurde gezeigt,

daB eine Reduktion der KorngrépBe (von ca. 200 Mikron in den

Restquarzgerdllen auf ca. 90 Mikron in der Matrix) bei

gleichbleibendem stress in einem Einphasensystem zu einem

progressiven Wechsel der Deformationsmechanismen (-Diffusion

und Korngrenzenleitung nehmen auf Kosten der Dislokations-

deformation zu, - Pfeil in Abbildung 30) fiihrt, was eine

strain-Raten Erh6hung mit sich bringt. Nimmt man die Glei-

chung fir Regime IIb in ABildung 30, so ergibt sich fiir die
. . . , - = =1

Daten in Appendix 1 eine strain-Rate von € =1,3.10 12sec .

was einer strain-RatenerhShung um den Faktor 2 gegeniiber

den Restquarzger&llen gleichkommt. Es sei betont, daB die

strain-Ratenerh6hung dabei durch die Steigerung der Aktivi-

tdt der Korngrenzgleitung geschieht. Ein Diffusionsmechanis-
mus hat aber grundsdtzlich dieselbe Wirkung.

Die Gleichungen in Appendix 1 zeigen deutlich, daB die strain-

Ratenerhdhung weitgehend von den Raten der Korngrenzdiffusion

bzw. der Gitterdiffusion abhdngt. Zunahme der Mobilitdt flui-

der Phasen, Zusammensetzung der fluiden Phase, Art und Weite
der Korngrenzen und die Defektchemie der Singlephase bestim-
men weitgehend diese Diffusionsrate (vgl. auch ETHERIDGE &

VERNON 1981).

Nun ist die Matrix aber kein Einphasensystem! Als wesentliche

Mineralkomponente kommen Phyllosilikate hinzu, damit setzt

eine chemische Kontrolle der Deformationsmechanismen ein
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(vgl. BEACH 1982). Weiters wurde gezeigt, daB Diffusion,
Korngrenzgleitung und DislokationsflieBen in einem komple-
xen Zusammenwirken aktiviert sind, und ddB8 weitere Faktoren
in der Matrix zu einem betrdchtlichen "strain-softening"
fihren, was aber zwangsldufig zu einer Erh&hung der strain-
Raten, die aus Berechnungen mittels Gleichungen resultieren,
die fir simple und idealisierte "creep"-Mechanismen gelten,
fiihren muB.

Was bewirkt nun diese strain-Ratenerhdhung und was bedeutet
sie fir die Gesamtdeformation?

Verfolgen wir die Deformation von ihren Friilhstadium an. Aus
den Beobachtungen ist klar, daB das Ausgangsgestein eine ho6-
here KorngrtBe aufwies. Wahrend der Deformation fand dann
eine Abnahme der KorngrdBe, ein Wechsel in der Mineralogie
(wahrscheinlich auch im Gesamtchemismus) statt. Einfach zu-
sammengefafBt, beglinstigt die initiale hohe Korngr&Be die
Dislokationsdeformationsmechanismen. Treten keine Hemmecha-
nismen, wie z.B. in den Restquarzger&llen auf, so schaffen
"recovery" und Rekristallisation ein "steady-state"-Flie-
Ben, das in einer konstanten strain-Rate resultiert, wobei
die beobachtbare Korngr&fe direkt zum Differenzstress be-
zogen ist, = Kurve 1 in Abbildung 35. Treten jedoch die
obig diskutierten Hemmechanismen auf und resultiert daraus
ein "strain-softening", so tritt bei einer kritischen Korn-
groBe eine Anderung in den die strain-Rate kontrollieren-
den Mechanismen auf (vgl. SCHMIDT&PATTERSON 1977), in un-
serem Fall ein Wechsel zu Diffusion und Korngrenzgleitung.
Bei gleichbleibendem stress fiihrt dies zmu einer héheren
strain-Rate bei geringer Einzelkornlé&ngung und geringer
Quarz-c-Achsenorientierung und unterschiedlich starker
Deformation in der Matrix und den RestquazrgerSllen. Der
Wechsel in der Verformungsrate in den zwei betrachteten Be-
reichen in der Zeit ist in Abbildung 35 durch die zwei Kur-
ven zusammengefaBt, die strichlierte Linie gibt dabei den

kritischen Umschlagspunkt von Dislokations- zu Diffusion
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bzw. Korngrenzendeformation an.

In Gesteinen mit untergeordnetem Quarzgehalt (wo dieser
also nicht das die Deformation des Gesteins steuernde
Mineral ist) treten naturgemdB von Anfang an andere Defor-
mationsmechanismen auf. Sind diese leichter aktivierbar,
sind solche Mineralzonen Orte leichterer Deformation, da-

mit Zonen héheren "finite"-strains.

Abbildung 35

€ der

§ Verformungsrate in der

2 Matnx (Mehrphasensystem)

- und in den Restquarzge-

3 Strainrate-Matrix ré6llen (Einphasensystem);

L] 2 strichlierte Linie gibt

) die kritische Grenze fiir

]

& TTTTT T T den Wechsel von dominie-
1  render Dislokationsde-

Straiarate-

Restquarzgertlle formation zu dominie-

render Diffusion bzw.
Korngrenzgleitung; Er-
lduterungen siehe Text

Korngrenzgleitung durch Verteilua
STRAINRATE

Phyllosilikate,
KorngréSenabnahme, metamorphe

Regktionen etec.
Restquarzgerdlle: Evolution durch Dislokationss

deformation

ZEIT

Was bedeutet nun diese unterschiedliche Deformationsrate in
den Restquarzgerdllen und in der Matrix fiir die Gesamtde-
formation in den Deckgebirgsdecken?

Das Achsenverhdltnis des "finite"-strain Ellipsoides der
Restquarzger&lle gibt die mittlere strain-Rate dieser Ge-
r6lle wieder, nicht aber die der Matrix!!,- dort muB dieses
Achsenverhdltnis entsprechend der hdheren strain-Rate hdéher
sein. Da nun volumsmdfBig die Restquarzger®&lle gegeniiber der
Matrix am Gesamtgesteinsinhalt keine Bedeutung erreichen,
so folgert sich, daB die Gesamtdeformation h&her ist als
angegeben. Entscheidend dabei ist aber, daB die Form des
strain-Ellipsoids in beiden gleich bleibt, da die Aktivi-
tdt verschiedener Deformationsmechanismen das kinematische

Gerilist selbst nicht verdndern kann.
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LaBt sich nun ein unabhdngiger Beweis fiir die hdhere strain-
Rate, damit hoSheren "finite"-strain in der Matrix finden?
Dieser l1ldB8t sich nur bringen, wenn man einen strain-

Marker mit derselben Zusammensetzung wie die Matrix fin-

det. Selten, aber in einigen Beispielen, sind in den be-

arbeiteten Proben Intraklastgerdlle mit einer matrixdhn-
lichen Zusammensetzung zu finden. Aus Taf. 13, Fig.17

ist ein hoéheres "finite"strain-Achsenverhdltnis dieser

Gerdlle, damit der Matrix offensichtlich! Es liegt in die-

ser Probe fiir die XZ-Ebene bei ca. 10:1.

Obige Beobachtungen sind entscheidend und helfen einige

Erscheinungen besser zu verstehen, so:

- warum der Winkel zwischen den beobachtbaren zwei Schie-
ferungsfldchen (s,) meist schon sehr klein geworden ist,
kleiner als er nach dem Gerdllstrain sein diirfte,

- warum die B,-Falten solch stark zusammgeprefte Formen
erlangen konnten,

- warum es méglich ist, daB B, bzw. B8, in die Streckungs-
richtung rotieren konnten (wenn sie nicht //str1 ange-
legt wurden).

Aus diesen Ableitungen 1ldBRt sich zusammenfassen:

- die resultierende inverse Beziehung zwischen Verformungs-
rate und Korngré6Be ist vereinbar mit der Wirkung von Korn-
grenzdeformationsmechanismen in den feineren Korngr&Ben-
bereichen (Matrix) und der Wirkung der langsameren Dis-
lokationsmechanismen in den hdheren Korngrdfenbereichen
(Restquarzgerdlle, Quarzgdnge, Orthoquarzite) (vgl. WHITE

1976, 1979, ETHERIDGE&WILKIE 1979, ETHERIDGE&VERNON 1981,

KRONENBERG 1981),

- die Beobachtungen zeigen jedoch deutlich, daB neben der
feineren Korngr&Bfe noch andere Faktoren zur Erhdhung der
strain-Rate beitrugen, diese sind:

- die Wirkung der Sekunddrphasen auf Diffusion und Gleit-
rate,

- der EinfluB metamorpher Reaktionen auf Massentransfer und
Abbau sprdder Mineralien,

- die Evolution des Mikrogefiiges, der Mineralogie und damit
des Gesamtchemismus mit dem Ziel einer Stabilisierung einer
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strain-"softened" Gesteinstextur,

- Wirkung fluider Phasen auf das Verhalten von z.B. Quarz,
insbesondere in Korngrenzen,

- Verlagerung der Deformation auf andere Mineralien, z. B.
die Leichtigkeit der Basalgleitung in Glimmer (vgl.
ETHERIDGE et al., 1973),

- rasche Erzeugung neuer strain-freier, damit weicherer
Kdrner.

Dies zeigt deutlich, daB eine Erkldrung des Deformations-

verhaltens der Matrix auf der Basis der in Einphasensystemen

giiltigen einfachen plastischen Deformationsmodelle nicht
gliltig ist. Im vorliegenden Fall mag die strain-Rate aus

den Restquarzger®&llen semiquantitative Gliltigkeit haben,

da alle Voraussetzungen filir die Anwendung eines Disloka-

tionsfluBgesetzes gegeben sind (€ - zwischen 10—12und
10_14sec_1, je nach Diffusionswerten und Einbeziehung an-
derer Deformationsmechanismen). Die in Appendix 1 fiir die

Operation in der Matrix gegebenen strain-Raten haben nur

qualitative Bedeutung, zeigen jedoch die strain-Ratener-

hdéhung.

§.1.4. Beziehung Metamorphose - Deformation und Relation zum
Deckentransport
Die heutigen tlberlagerungsmdchtigkeiten liber dem Altkri-
stallin im Meridian des Triebener Tauern Passes setzen sich
folgendermaBen zusammen:
a) Kalkalpen ca.3km b) Norische Decke ca. 1,5km
c) Veitscher Decke ca. o,7km d) Zentralalpines Permomeso-

zoikum ca.o,7km .

Dies entspricht einer Uberlagerung von ca. 6 km und Drucken
von ca. 2 kbar. Diese Drucke unterscheiden sich wesentlich
von den aus Mineralparagenesen abgeschdtzten, die bei ca.
4kbar und 450°C liegen. Die angefiihrten Beobachtungen zeigen
deutlich, daB die dem Deckentransport dquivalente Deforma-
tion (D1) im wesentlichen synmetamorph abgelaufen ist; selbst
D2 war noch deutlich getempert. Einige Minerale iiberdauern
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die Hauptdeformation sogar kurz. So:
- Chloritoid,-auf die schwierige Alterseinstufung von Chlo-
ritoid sei hingewiesen, vgl. z.B. NABHOLZ&VOLL 1963,
- Glimmer (vgl. Taf. 13, Fig. 18),
- Pyrit,
- Turmalin (letzter Anwachssaum).
Da Quarz erst kurz iiber der Altkristallinbasis mit der
deutlichen postdeformativen Sammelkristallisation beginnt,
148t sich die erreichte postkinematische Temperatur gut
abschdtzen. Sie erreichte im untersuchten Deckenstapel
nicht 300°C. Die genaue zeitliche Beziehung zu den ein-
zelnen Wiederfaltungen (insbesondere B2) ist schwer an-
zugeben, da die oben angegebenen Mineralien selten mit
ihnen zusammen auftreten. Deutlich ist aber, daB die
BZ-Deformation schon bei abfallender Temperatur geschieht.
S1-gebildete Glimmer werden durch Bz-Mikrofalten gebogen
(wandernde Ausldschung) und seltener geknickt, doch reicht
die Temperatur aus um die Knickstellen auszuheilen, d.h.
die "kinks" sind stark verzahnt - die Korngrenzen wandern.
Selten wachsen feine Rekristallisate parallel der Achsen-
ebene der Mik rofalten auf (vgl. Taf. 6, Fig. 7a)
Das heiBt nun: Die Decken sind wdhrend (durch) ihre Sta-
pelung aufgeheizt worden, hochtemperiert transportiert
worden, dabei plastisch deformiert worden. Die Metamorphose
iberschritt die Bewegungen sogar geringfiligig!
Deformationsbeginn, Wdrmeanstieg und Metamorphose sind also
im Hinterland erworben, die Metamorphose transportiert. Dies
ergibt sich auch aus dem Deformationsmodell, das nun im
ndchsten Abschnitt ndher prdzisiert wird.

5.1.5.Conclusions

Einige Ergebnisse der geologisch-metallurgischen Analyse

werden im folgenden zusammengefaBt:

- Restquarzgerdlle im Verrucano, der Veitscher und Norischen
Decke zeigen dominierende Dislokationsdeformation,

- in der Matrix waren Druckldsung und Korngrenzgleitung die
Hauptdeformationsmechanismen,
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- reaktionsgesteigerte Duktilitdt, so Freisetzung fluider
Phase, gesteigerte Diffusion, die gesteigerte Bildung
von strain-freien neuen Kérnern etc. fiihrt zu einer ge-
steigerten Verformungsrate in der Matrix und zu einem
Wechsel der Deformationsmechanismen gegen{lber den Rest-
quarzgerdllen,

- der betrachtete Deckenstapel zeigt fast ausschliefilich
plastische Deformation, o

- die plastische Deformation von Quarz iiber ca. 300 C er-
m&glicht das plastische FlieBen im Gebirge, seine Defor-
mation hat damit entscheidenden EinfluB auf die Art des
Gebirgsbaues,

- die Hauptdeformation (D1) ist zeitgleich mit der kreta-
zischen Metamorphase,

- Pal&dostressbestimmungen (nach den experimentellen Unter-
lagen von CHRISTIE et al., 1980) in den monomineralischen
Restquarzger&llen geben einen "flow-stress" von durch-
schnittlich 10,4 MPa bei geringer Standardabweichung
iber den betrachteten Raum,

- semiquantitative strain—Ratenberechnungg?3in den,Resty
quarzgerdllen geben Werte zwischen 1.10 -10 sec ,

- Quarz-Calcit Mikrogefiige zeigen hohe Ordnung und sind
entsprechend den kinematischen Implikationen des vor-
gestellten Deformationsmodelles ausgerichtet.

5.2 Geometrisches Erscheinungsbild der Mikrostrukturen,
Evolution und Prdzisierung des Deformationsmodells
5.2.1 Erscheinungsbild und Evolution planarer und linearer
Anisotropien im Mikrobereich
Der Feldbefund einer Zwei-Schieferungskonfiguration (S1s’
S1a) bei D1 kann im Mikrobereich bestdtigt werden (vgl.

Taf.14,Fig.19).
Ihr Erscheinungsbild und Zusammenhang mit str1 kann wie

folgt beschrieben werden:

- die Zwei-Schieferungskonfiguration kann in weniger de-
formierten Gebieten beobachtet werden, in den meisten
Fdllen ist das zweite (steilere) Schieferungsfldchenset
(S-Flachen nach BERTE et al., 1979) in das st&drker aus-
gebildete Set (C-Fldchen) einrotiert, wodurch ein netz-
férmiges Aussehen von s, erlangt wird. Meist liegt nur
eine flachige Anisotropie vor,

- das Netzwerk besteht aus Bahnen reich an Phyllosilikaten,
manchmal aus Zonen geringerer QuarzkorngrdSe und aus
rautenférmigen Bereichen mit geringerer Deformation, er=
héhter Korngr6Be (Taf. 14, Fig. 19),

- entlang den stdrker ausgebildeten Flichen sind Gleit-
phdnomene zu erkennen; die schwdchere Flichenschar (S-
Fldchen) tendiert eine sigmoidale Form auszubilden, wenn
sie in die stdrkeren Flidchen (C-Fl&ichen) einschwenkt,
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in der unmittelbaren Nachbarschaft der stdrker ausgebil-

deten Fldchen sind die Minerale feinkdrniger (vgl.

ALLISON 1982),

die Bewegungen in den C-Fldchen sind immer vereinbar mit

dem NW-gerichteten Schersinn,

klastische Glimmer zeigen eine bimodale kristallographi-

sche Ausrichtung von (001) um s, mit deutlicher asymme-

trischer Komponente (Abbildung 54), der aus der Asymme-

trie geschlossene Schersinn wird durch Zugmerkmale an

den stdrker ausgebildeten Schiefungsfldchen betont,

die Form der klastischen Glimmer zeigt:

- Parallelogrammform und Zergleitung in (0071), - Taf.
11,Fig. 14.,

- Undulation und Dehnung,

zergleiten Feldspdte, zeigt ihre Versetzungsrichtung
NW-gerichtete Zerscherung; sie werden wdhrend der Kla-
strotation auseinandergezogen (Taf.2,Fig.3d) ;dasselbe
gilt fir andere spr&de Mineralien,

Quarzkdrner haben oft rechteckige bis quadratische Korn-
form, dies weist nach WHITE 1977 auf eine "simple shear"-
Deformationskomponente,

die sekunddren Kristallisate von Quarz, Feldspat, Phyl-
losilikaten etc. sind in geschiitzten Zonen (z.B. Druck-
schatten von Phenoklasten)grdber (Taf.12,Fig.16c),

die lange Achse von Druckschattenschwédnzen hinter star-
ren Einlagerungen zeigt die durchschnittliche Orientie-
rung der X-Achse des "last incremental strain"-Ellipsoi-
des an. Ihre Lage ist oft noch in einem kleinen Winkel
zur dominierenden Schieferungsschar (C-Fldchen), auch

in Fdllen wo nur mehr eine Fldchenschar vorliegt (wvgl.
Taf. 2, Fig.3a-d, Taf. 11,Fig.15, Taf.12,Fig.16b,e,
Taf.13,Fig.17)

die Form der Druckschatten ist asymmetrisch, die Defor=
mation ist deshalb eine typisch rotationale in der XZ-
Fldache (vgl. Taf.2,Fig.3a-d4, Taf.11,Fig.15, Taf.12, Fig.
16b,c, Taf.13, Fig.17.)

- die Form des strain-Ellipsoides wdhrend des letztenAktes
der duktilen Deformation wird durch die Ausbildung der
Druckschatten entlang der Y-Richtung gegebep; fuf die
Fille mit negativer Symmetriekomonente (v) ist eine
Verkiirzung (z. B. L&sung) entlang Y gegeben; bei den
Proben mit k=1 tritt auch "flattening" auf, dies kapn
mit Schwankungen um einen durchschnittlichen Wert mit
k nahe 1 gedeutet werden.

Interpretation:

Die Zwei-Schieferungskonfiguration ist jhnlich zu der, die

z. B. von BRTHE et al., 1979, PONCE de LEON&CHOUKROUNE 1980
BOUCHEZ&PECHER 1981 im Fall einer Deformation von Graniten
bzw. Quarziten durch "simple-shear" beschrieben wird. Die
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Winkelbeziehung im untersuchten Fall ist in Ubereinstim-
mung mit dem NW-gerichteten Schersinn. Nach den oben zi-
tierten Autoren stellt die stdrker ausgebildete Fladchen-
schar die Scherschieferung parallel der Scherfldche (Scher-
zonengrenze) dar. Das hdufige Auftreten von asymmetrischen
Druckschatten, d.h. X bleibt in einem kleinen Winkel 2zu
den C-Fl&chen (nach BERTHE et al., 1979), obwohl nur mehr
eine Schieferung vorliegt zeigt, daB die S-Fldchen rascher
rotieren als die X-Achse. Es handelt sich daher um eine
typische rotationale Deformation in XZ. Die einfachste

Art der progressiven Deformation, die gleichzeitig fort-
laufend nichtgleichachsig und rotational ist, ist ein
progressiver "simple-shear". Die oben angefiihrten struk-
turgeologischen Belege zugrundelegend, schlage ich vor,
den untersuchten Bereich des Ostalpenabschnittes durch

ein Modell einer progressiven Deformation mit einer we-
sentlichen Komponente an "simple-shear" zu erkldren, wo-
bei die Scherfldchen beinahe parallel dem metamorphen La-
genbau sind (und der XY-Fldche) und die Scherrichtung pa-

rallel der Lineation (und X) ist. Str, ist damit parallel

zur Deckentransportrichtung und zur Rlchtung des plastischen
FlieBens in den Deckenkdrpern. Dies steht in Ybereinstim-
mung mit anderen geologischen Daten (z.B. ESCHER& WATTER-
SON 1974, BEHRMANN&ZPLATT 1982). Obige Kriterien zeigen

NW-gerichtete Rotation an.

2. Prdzisierung des Modelles zur Deckgebirgsdeformation
Die S-Fldchengeometrie der D1—Schieferung korrespondiert
mit der Scherfldchenkonfiguration im duktilen Scherzonen-
modell von RAMSAY&GRAHAM 1970 (vgl. Abbildung 36a). Im
GroBbereich stellt die untersuchte Abfolge eine halbe
Scherzone dar, ihre Fortsetzung in tiefere Anteile des
Altkristallins bleibt offen, ist aber zu erwarten. Die
stdrkere Fldchenschar (c-Fldachen nach BERTHE et al., 1979)
bildet Schergleitfldchen in denen die Deformation gestei-
gert ist, im GroBbereich stellen sie die "flats" der Dek-
ken dar (vgl. BUTLER 1982). Das An- und Abschwellen der
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DeckenkOrper 1ldBt sich durch ein Klettern der Uberschie-
bungsgrenzen entlang Zonen mit intensiver Scherung erkla-
ren. Gegenstiick im Mikrobereich ist die netzf6érmige Schie-
ferung, ausgeschnitten werden dabei Kdrper geringerer De-
formation (vgl. Taf.14, Fig. 19, Abb.36b). Eine charak-
teristische "flat-ramp-flat"-Geometrie wurde ausgebildet.

7—-—_'——-_ + +
7 ’\\ . . . basement

basement shear-zone

Abbildung 36
Scherzonenmodelle

a) Modell der perfekt duktilen Scherzone nach RAMSAY&GRAHAM
1970

b) halbe Scherzone mit S-und C-Fldchen (Definition z. B.
in BERTHE et al., 1979, PONCE de LEON&CHOUKROUNE 1980) ;

Zunahme der Deformation ins Liegende und mdgliche tiber-
schiebungsbahnenanlage

kein MafBstab! Erlduterungen siehe Text

Das Deformationsmodell im tfbergangsbereich Basement-Deck-
gebirge wird demnach durch ein erweitertes Scherzonenmodell
mit NW-gerichteter Scherung und einer Intensitdtsabnahme

in Hangende bzw. Zunahme ins Liegende representiert. Die
Gesamtdeformation ist einem "simple-shear" angendhert,

doch zeigen erwartungsgemdB einige Teile der Bewegungs-
zone (z.B. Mineralk®érner bis Teile einer Decke) eine Fluk-
tuation der Deformation. Diese kann durch den Deckentrans-

port bzw. den "simple-shear"-FluB selbst, durch primire

Ursachen oder durch Effekte des Untergrundes bedingt sein.
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warum ist das Modell nun kein ideales, duktiles Scherzonen-
modell nach RAMSAY&GRAHAM 1970? Mit anderen Worten, warum
bildete sich eine Zwei-Schieferungskonfiguration aus? Eine
Antwort kann im Rahmen des PT-Regimes und des in Sediment-
decken vorgegebenen primdren Lagengefliges gesehen werden.
Beim Versatz eines Deckenstapels durch einen "simple-shear
flow" einer decollement-Zone von mehreren 1oom Mdchtigkeit
(im Sinne von KEHLE 1970), werden bevorzu~gt vorgegebene
Anisotropien zur strain-Akkumulation verwendet (vgl. auch
RAMSAY 1980). Der in allen Gr6Ren festgestellte, aktive
fortlaufend-unterbrochene Deformationsmechanismus in Ver-
bindung mit dem unterschiedlichen plastischen FlieBen von
gesteinsbildeten Mineralien sorgt fiir stark schwankende
strain-Raten, die filir die Ausbildung der netzfdrmigen
Schieferungskonfiguration in allen Gr&fSenmaBstdben ver-
antwortlich zu machen ist.
Diese Uberlegungen fiihren zu allgemeineren Betrachtungen
lber die Scherzonenmodelle: So 148t sich verallgemeinern:
Das ideale, duktile Scherzonenmodell nach RAMSAY&GRAHAM
1970 kann nur in einem initial homogenen Medium ausge-
bildet werden. Kleine Anisotropien fiihren zu einem "strain-
softening" (vgl. WHITE 1977) und damit zu der Konzentration
der Deformation. Ein Scherzonenmodell im vorgestellten
Sinn oder wie es z. B. BERTHE et al., 1979 in Graniten
beschreiben 148t sich nur in zweierlei Art verwirklichen:
a) initiale Anisotropien, damit Bereiche unterschiedlicher
Deformationsmechanismen, damit Zonen verschiedener strain-
Rate fiihren zu Orten mit hoher Deformation und anderen
Bereichen in denen die Deformation langsamer, aber bei
den PT-Bedingungen ndher dem idealen duktilen Scher-
modell ablduft (vgl. Abbildung 36). Wechsel der PT-Be-
dingungen kann zur Verschiebung der Zonen raschester
Deformation fithren. Diese Anisotropien sind meist Be-
reiche von unterschiedlichem relativen Gehalt an Mine-
ralphasen. Die Temperaturschwellen zur Aktivierung der
verschiedenen Deformationsmechanismen steuern die Plasti-
zitdt in diesen Mineralzonen,
b) eine extrem hohe strain-Rate (oder eine periodenweise

abfbt wechsende strain-Rate, wie sie z. B. BERTHE et.
al., 1979 vorschlagen) ibersteigt das plastische Ver-
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halten der Mineralien und fihrt, auch im isotropen Ma-

terial zu deformationsbedingten Anisotropien (z. B.

durch Kataklase). Die weitere Ausgestaltung ist wie

in a).
Ein Beispiel fiir die strain-Raten Variationen kann im Mikro-
bereich in den gerdllfiihrenden Klastika gegeben werden. Semi-
quanitative strain-Ratenberechnungen nach den festgestell-
ten Deformationsmechanismen fihren in den Restquarzgerd&l-

len zu strain-Raten von ca.1.10-13sec_1.
In der Matrix ist diese Rate infolge eines Deformations-

mechanismenwechsels deutlich hdher (siehe Kapitel 5.1.2,5.1.3)

In tieferen Teilen des Ostalpins, wo bei erh&hten PT-
Bedingungen weitere, in den Sedimentdecken noch spréde
Mineralien plastisch werden, ist ein Wandel des Scher-
zonenmodells zu einem rein duktilen zu erwarten. Der in
den Querprofilen bestimmte alpidische Metamorphosegradient
(mit z.B. ca. 450°C an der Verrucanobasis im Triebener
Tauern PaB Gebiet und im Profil Bruck/Mur) 1l&B8t solche
hochduktile alpidische Scherzonen im ostalpinen Altkri-
stallin mit hoher Wahrscheinlichkeit voraussagen (FRANK
et al., 19812!).

Warum sind nun die schwdcheren Schieferungsfldchen iber-
wiegend ununterscheidbar in die C-Fl&dchen einrotiert?

Im idealen "simple-shear" Scherzonemmodell nimmt der Win-
kel zwischen den Scherzonengrenzen und der Schieferung

mit steigendem Scherstrain progressiv ab (RAMSAY&GRAHAM
1970) . Nun reicht aber der aus den Restquarzgerdllen resul-
tierende Scherstrain, der um 4 =2 liegt und einem Winkel

von ca. 22,5O entspricht, nicht aus um die beobachtete
Rotation zu ermdglichen. Zwei Uberlegungen helfen weiter:
a) wie gezeigt werden konnte, ist in der Matrix die strain-

Rate erh6ht, was eine Erhdhung des "finite"-strains im-

pliziert. Diese Erh6hung (Achsenverhdltnis ca. 10:1 in

XZ in Taf.14, Fig.19) scheint ausschlaggebend fiir die
fortgeschrittene Rotation (vergleiche damit die strain-

Ratenerhhung um ca. den Faktor 2 aus der Deformations-
mechanismendiskussion),



- g6 =

b) eine andere Erkldrungsm&glichkeit ist im Sinne von
BURG&LAURENT 1978 gegeben: es ist an eine Uberlagerung
der "simple-shear" Deformationskomponente durch einen
"pure-shear"”, z.B. durch eine Verkiirzung senkrecht der
C-Flachen durch das Gewicht der iiberschobenen Decken
zu denken. Schon eine geringfiligige tYberlagerung ergibt
eine signifikante Reduktion des Winkels (vgl. BURG&
LAURENT 1978, RAMSAY 1980). DaB keine ausgesprochene
Verkiirzungskomponente vorhanden war, zeigt aber die
Form des strain-Ellipsoides bei nur geringer D,-strain-
t’lberlagerung; diese Werte (Abbildung 17) ploten nahe
der "plane"-strain Linie. Es kann aber vorausgesagt
werden, daB die Abnahme der Duktilitdt im Vorland
eine bedeutendere "flattening"-Komponente bewirkt.

Es wurde gezeigt, daB die S-Fldchenschar durch eine "simple-

shear" Deformation erkldrbar ist und daB, wenn wir z. B.

in Abbildung 34 festgelegte Winkelbeziehung Scherzonen-

grenze-Scherfldchen gelten lassen, keine andere Deforma-

tionskomponente zu ihrer Erkldrung brauchen. Es stellt

sich nun die Frage, durch welche Deformationsart ("simple-

shear", "pure-shear", Kombination) sind die C-Fl&chen ent-

standen? Die Grundlagen wurden bereits bei der Diskussion
des Scherzonenmodells gegeben. Da diese Fl&dchen planare

Anisotropien sind, muB8 nach COWARD 1976 die Rate des Scher-

strains entlang der Zone langsam gegeniiber der Fortschreit-

rate der Zonenenden sein. Es $ind "pure-shear" Deformations-

komponenten in dieser Zone zu erwarten (z. B. Dehnung in X).

. 3. Uberlegungen zum fortlaufenden-unterbrochenen Charakter
der Deformation in allen GrdBSenordnungen und seine Aus-
wirkung auf das Scherzonenmodell
Die Beobachtungen im Mikrobereich geben gute Anhalts-

punkte flir eine Assoziation von fortlaufender und unter-

brochener Deformation (zur Definition siehe RAMSAY 1980,

BERTHE et al., 1979, WHITE 1982). So, z. B. zeigt Quarz

alle Merkmale von fortlaufender Deformation (dynamisches

"recocery", Rekristallisation), fiir Feldspat z. B. mit

zerbrochenen und vertrifteten Fragmenten ist unterbroche-

ne Deformation offensichtlich. Wobei die Koexistenz beider
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Deformationsvorgdnge im Kornbereich zu beobachten ist. Un-
terbrochen Deformation ist im Triebener Tauern PaB Areal
auf bestimmte Anteile der Matrix; bzw. auf Gerdlle mit ho-
hem Anteil an "sprdden" Mineralien beschrdnkt, Restquarz-
ger6lle deformieren perfekt plastisch. Im Bereich Bruck/
Mur lassen sich an solchen Ger&llen erst Risse senkrecht
der Streckungsfaser beobachten ("crack-seal"-Mechanismus
nach RAMSAY 1980, vgl. Taf. 14,Fig.19), hier ist bei ge-
fallenen PT- Bedingungen der tlbergang zur unterbrochenen
Deformation erreicht (vorausgesetzt die strain-Raten waren
gleich). Diese Beobachtungen lassen sich nun auf eine gro-
Bere Betrachtungsskala ausweiten. So erscheint im Hand-
stiickbereich die Deformation wieder fortlaufend-ununter-
brochen.

Hauptimplikation eines fortlaufend-unterbrochenen Defor-
mationsvorganges ist eine sprunghafte Variation der strain-
Rate. Betrachtet man die Sedimentdeckenk&rper mit ihren
primdr angelegten Mineralisotropien, und geht man vom
Konzept der synmetamorphen Deformation aus, so ergibt

sich aus den verschiedenen Schwellentemperaturen fiir die
plastische Deformation einzelner Mineralanisotropien zwangs-
ldufig eine schwankende strain-Rate.

5.24. Uberlegungen zur Ausbildung der Deckenkdrper und der
Signifikanz der tberschiebungsbahnen
Einige Folgerungen aus der geometrischen Strukturanalyse
und dem vorgeschlagenen Modell sind:

- die Deckenkdrper (Altkristallin + Verrucano, Veitscher
und Norische Decke) zeigen Linsengeometrie und insbe-
sondere Verrucano und Veitscher Decke zeigen bei linsen-
formigen An- und Abschwellen gegenseitigen Ersatz,

- dies steht gut in tbereinstimmung mit dem Zusammenfallen
der "flats" der Decken mit der C-Fldchenkonfiguration und
und ihrem Klettern an S-Fldchenrampen (vgl. Abb. 36b),

- alle untersuchten Deckengrenzen sind alpidisch, auch die
Norische Uberschiebung,

- die prdgende Schieferung (s,) wurde initial subhorizontal
angelegt, sie steht damit iA tibereinstimmung mit Vorstellungen
iber tangentiale Tektonik.
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Es wurde gezeigt, daB die Gefilige wdhrend des Deckentrans-
portes entwickelt wurden. Es ist nun interessant im unter-
suchten Raum zu iiberlegen, durch welchenMechanismus die
Deckgebirgsdecken angetrieben wurden. Generell stehen zwei
Mechanismen zur Auswahl, ndmlich Schwerkraftgleitung einer-
seits (vgl. de JONG & SCHOLTEN 1973) und ein Kompressions-
modell infolge tektonischen Druckes andererseits. Geome-
trische Implikationen fiir das erstere Modell sind, daB

die Deckeninterndeformation sowie die Uberlagerung zur
Deckenfront hin zunimmt, einfach aufgrund der Hauptde-
formation am FuB des Gleitabhanges. Fiir das Kompressions-
modell sind dagegen Deformations- und ttberlagerungszunahme
gegen das Hinterland anzunehmen. Vergleicht man diese Im-
plikationen mit den geometrischen Strukturbefunden bzw.
den strain-Analyseresultaten gleicher Einheiten (z.B.
Norische Decke) im untersuchten Gebiet, so ergibt sich
eine Deformationsintensitdtszunahme und eine Zunahme der
tberlagerung ins Gebirgsinnere (siehe auch Kapitel 2).
Diese Uberlegungen scheinen die Hinterlandkompression

zu begiinstigen. Ein anderer, kombinierter Mechanismus

kann itiberlegt werden. Kompression im Hinterland, Verdickung
der Sedimentdecke und dadurch bewirktes gravitatives Glei-
ten. Ursache fiir Kompression und Sedimentverdickung kann

in plattentektonischen Konvergenzprozessen gesehen werden.

5.2.5. Beziehung zu geodynamischen Modellen
Das Modell faBt einige strukturgeologische Linien zur
kinematischen Interpretation in geodynamischen Modellen
deutlicher (sihe BIJU-DUVAL & MONTADERT 1977, ROEDER&
BOGEL 1978 fiir die Rahmenbedingungen), so:

- nichtcoaxilae Verformung in Zusammenhang mit dem "low to
intermediate pressure" Bereich der Metamorphose ("paired
metamorphic belt" zeigt als direkte Konsequenz tangen-
tialer Tektonik Kompression in der Deckelplatte, damit
Konvergenzprozesse an. Im T-betonten Gilirtel erfolgte
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die Kompression wahrscheinlich in engen Zonen starken ptla-

stischen FlieBens,

- Deformationsgeschichte (rein alpidisch) und mégliches
Basement (kontinental) der Veitscher Decke verlangt weit-
reichendere Kontraktion fiir das ostalpine Basement als
bisher angenommen,

- Streckungsrichtung und rotationale Versetzung liefern
konstante und wertvolle Marker fiir die Deckentransport-
richtung und filir die kontinuitdtsbehaltende orogene Kon-
traktion, generell aber filir die Hauptstrainrichtung, die
eine Kombination mehrerer Faktoren darstellen kann,

- extrapoliert man diese generell Se-NW gerichtete Ro-
tation im Deckgebirge auf das gesamte Ostliche Ost-
alpin und gesteht man ihr Bewegungssingnifikanz 2zu, so
ergibt sich filir ein plattentektonisches Konvergenzschema
eine Lageprioritdt. SW-NE streichende Subduktionszonen-
lage ist zu fordern. Dies steht z.B. mit den Modellen
von TAPPONNIER 1977 (Fig.5) und FRISCH 1978 (und der
Lagebeziehung zum sich 6ffnenden Atlantik) in Einklang
und widerspricht dem Konzept TOLLMANN'S (1978). Post-
kretazische Rotationen miissen weiter untersucht werden,

- Raumprobleme, die sich fiir den 6stlichen’ Ostalpenab-
schnitt durch die NW-gerichtete Bewegung ergeben werden
offensichtlich durch laterale Einengung geldst (vgl.
B2—Faltung und "prolate" strain Ellipsoid).

Die duktile Streckungsfaser zeigt die kinematische Haupt-
richtung bei der plastischen Deformation und stellt die
"stretching trajectories" der Verformung dar. Sie kann
aus Kombinationen plastischer Bewegungen resultieren.

So kann als eleganteste L&6sung fiir das beobachtete
strukturgeologische Erscheinungsbild, ndmlich:

-ca. SW-gerichtete Subduktion,

-ca. NW-gerichtetes thrusting und iUberlagerte N-NE gerich-
tete Einengung,

-rechtslaterale Rotation von Europa gegeniiber dem Adriatischen

Sporn, ein Kombinationseffekt einer generell NW-gerichteten
tUberschiebung und einer dextralen Scherkomponente bei der
oberkretazischen Kollision durchgedacht werden. Als "Zwdnge"
("corner effekt" cf. BRUN&BURG 1982) 1l&dB8t sich iliber eine
schrdge Kollision mit "strike-slip" Bewegungen in dieser
Zone spekulieren. Mehr Gel&dndedaten und mathematische Mo-
dellierung sind notwendig. So wiirde das Zusammenfallen der
"stretching trajectories" und der Ausstrichlinien der41iz—

Fldchen eine einfache Erkldrung finden!
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5.2.6. Conclusions

Einige Aspekte des Abschnittes werden im folgenden zu-
sammengefafBt:

- die D,-Schieferung ist parallel den tberschiebungsbahnen,
wird wiedergefaltet, was initial aber subhorizontal, also
in tbereinstimmung mit Vorstellungen iliber tangentiale
Tektonik,

- die generell NW-SE gerichtete, sehr richtungskonstante
Streckungsfaser: ist das wichtigste Gefiligeelement, sie
gibt die Richtung des plastischen FlieBens in den Dek-
kenk6rpern, die Scherrichtung, die Deckentransportrich-
tung an,

- die das Gebirgsstreichen dominierende B.,-Faltung gibt
nicht die Deckentransportrichtung an, sIe ist nur in-
direkt mit dieser verkniipft; die durch sie bewirkte duk-
tile Deformation ist gering,

- alle Faltungsphasen sind sehr wahrscheinlich zur Decken-
bewegung bezogen und entwickeln sich in einer geringen
zeitlichen Aufeinanderfolge,

- die Hauptdeformation ist eine "simple-shear" Deformation
des ganzen Deckenstapels, sie ist in den tlberschiebungs-
bahnen gesteigert,

- Abweichungen vom "Plane"-strain k&énnen einer Kombination
von "simple-shear" und einem iiberlagerten longitudinalen
strain zugeschrieben werden. Im hiesigen Fall wird die
Dehnung in der Endphase der Uberschiebungsdeformation
durch eine Einengung in Y verstdrkt, die im Zuge einer
fortlaufenden Deformation eher eine weitere Ldngung in
X darstellt als eine Dehnung in Z schafft,

- der Deckenversatz erfolgte durch plastisches FlieBen des
gesamten Gesteinsstapels; die Uberschiebungen stellen da-
bei lokale HOBhezonen der Verformung dar;, an Ihnen ist
die Kontinuitdt verloren gegangen.
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6. Conclusions

- ein modifiziertes Scherzonemmodell dient zur Beschreibung
der Deformation im untersuchten Raum. Der Basement-Deck-
gebirgskontakt ist eine décollement-Zone mit einem do-
minierenden "simple-shear flow". Es wird betont, daB dies
einen "flow" mit starker "simple shear" Komponente be-
deutet.

Es ist nur eine halbe Scherzone ausgebildet,

- geometrische Implikationen, das strain-Ellipsoid und
rotationale Kriterien weisen darauf hin,

- dominierende Baustilelemente sind eine durchdringende
Schieferung und eine Streckungsfaser, diese gibt die
Richtung des plastischen FlieBens in den Deckenk&rpern,
die Deckentransportrichtung und zeigt einen nach NW-ge-
richteten Schersinn an,

- die Deckenbewegungen werden zu einem hohen MaBe durch
die Interndeformation in den einzelnen Deckenk&rpern ge-
tragen, die Bewegungen werden dabei durch das FliefBen
plastischer Mineralien (vorwiegend Quarz, Phyllosili-
kate) , durch LO6sung, Bruch etc. nichtplastischer Mine-
ralien (Feldspat, Schwermineralien) bestimmt. Die Decken-
grenzen zeigen dabei ErhShung der mieBSbaren quantita-
tiven Deformation. Diese ergibt in allen Deckenkdrpern
eine durchschnittliche Dehnung in X um 100% und eine
Verkilirzung in Z um 40 %,

- wichtige Parameter des Deformationsmodells, wie die NW-
gerichtete Streckungslineation und die erste Schieferung
lassen sich iiber das Untersuchungsgebiet hinaus verfol-
gen. Eine allgemeineé Giiltigkeit des Deformationsmodelles
fiir den Ostabschnitt der Ostalpen wird fiir wahrschein-
lich gehalten. Die Fortsetzung der alpidischen Scher-
deformation in das Altkristallin ist zu erwarten,

- alle betrachteten Deckgebirgskdérper haben ihre Hauptde-

formation altalpidisch erlangt, alle Deckenbahnen, so
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auch die Norische Uberschiebung sind alpidisch, die Veit-

scher Decke ist nur alpidisch deformiert worden.

7. Ausblick

Wir wissen heute, daB das O stalpin alpidisch iiber gré-
Bere Bereiche transportiert wurde (z. B. TOLLMANN 1963),
weiters beginnen wir zu verstehen, daB es dabei in Teil-
bereichen stark deformiert wurde (z. B. FRANK et.al.,
1980, 1981), wir glauben dabei einiges iiber die Transport-
richtung zu wissen, wir wissen dagegen wenig iliber das mecha-
nische Modell (CLAR 1973). Das vorgeschlagene Modell gibt
nun erste Anhaltspunkte. Es ist Aufgabe zukilinftiger Unter-
suchungen die Anwendbarkeit des Modelles weiterzuverfol-

gen. Drei Wege scheinen vorgegeben:

1. Verfolgung der alpidischen Strukturen ins Altkristallin.
2., Untersuchung der Deformationsmechanismen gesteinsbil-
dender alpidischer Mineralien und ihre Plastizit&dt in
Querprofilen durch den Ostalpenkdrper.
3. Mathematische Modellierung der Gefiligeimplikationen um
die vorhandenen Gefiigeiiberprdgungen kinematisch und

mechanisch besser zu verstehen.
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8. Appendices

_Aggendix 1
Strainratenberechnungen

"Flow law" Gleichungem nach KOCH et al.,1980: Restquargertlle

E-a-f4y-65)" "l‘/-l/"‘r/ b.u

A (Dorn Parameter): 6.#/ !

n= 4,# /.‘ 0,5)

Q (Aktivierungsenergie): 3[,&[:5(/ H/-l

& = 10,4 MPa = 0,104kbar nach Differnzstress- KorngriBembexliehung vem

CHRISTIE et al.,1980 (in CHRISTIE&MILLER 1981) 7= AL 4%
/Lﬁiﬁhfs) - -4

&b 0ob p s s) T TR e

——

“Flow law" Gleichung nach GIFKINS 1976, Werte slehe ETHERIDGEXWILKIE 1979,
RUTTER 1976, WHITE 1976
a) Restquarzgerdlle

Reglme III, Dialokationsdeformation mit Korngrenzgleitung

Gva"";‘/l- 408 35,""1,;* {40,1)// -(.5-40-0 -4
— étar P A YN L™ (o,al)"'” =

412 wqm”

b (Burgers Vektor) - -4
, (Volumsdiffusivitat): sy =X e /z-r =630 '
D (fUr Dl—Berechnnng) wurde der Wert von Rutter 1976: 4,0.10 =he 2/xs,ec
verwendet

G (Schermodulus)

k (Boltzmannkonstante)

d (KorngréBe): 0,21mm

b) Matrix
Regime IIb, Korngrenzgleitung mit Dislokationsflow
N
ara_ g ETLe )
= f(u. §2. 0% [0 008) 1,309, n5

-4 M = £ .’-‘
(Komgrenzendi ffuslvitit) = 4,0. «0 .-’["””.”‘} .0
d (Komgroﬁe)- 0,088 6mm

6 : es wurden dieselben Differenzstresswerte wie fiur dle Restquargerdlle
eingesetzt, da es verniinftig scheint anzunehmen, daB dleser stress

konstant iber die Scherzone ist, nachdem sie sich entwickelt hat
(vegl. MITRA 1978, BOULLIER 1980)
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TAFEL 1

Fig. 1: Alpidische Faltenstrukturen.

Variszischer Quarzgang (hell—Mitte)(Do, s ) wird alpidisch wieder-
gefaltet; beachte fehlende Parasitérfalteg, extremes Schenkel:
Scheitel-Verhdltnis, gleichbleibende Lagendicke; s_parallel
dem Quarzgang ist erkennbar, wird aber von s -ﬁbergrégt; beide
Strukturen werden von "tight" B (D2)—Falten &ebogen; beachte
den FaltenschluB8 links unten, d%eser ist typisch filir Biege-
gleitfalten, fir "chevron"-Falten, vgl. RAMSAY 1974, p. 1774,
Fig.13 ("hinge collapse"); das extrem gut ausgebildete Lagen-
gefilige ermé6glicht ein Gleiten im Lagenbau; zu den Falten-
modellen siehe Text

Fig. 2: "tight"similar folds", class 2 in Kalkmarmorbdnken
an der Basis der Karbonatentwicklung in der Veitscher Decke
(Steilbachgraben) ; beachte: kurze Scheitel, lange Schenkel




TAFEL 2

L, v, }
Fig. 3: a-c) Probe OK10, "Metaquarzwacke" aus dem Magnesittage-
bau Sunk bei Trieben. Quarzklasten-Deformation durch Druckl&-
sung, beachte L&sungssdume, Druckschatten, Glimmer-Quarzorien-
tierung in diesen; asymmetrische Druckschattenform, dextraler,
NW-gerichteter Schersinn; beachte weiters klastinterne Schwd-
chungsbahnen in a) und c¢) und das Zerreissen des Klasts in

c) (1 cm = 0,1 mm)
d) Probe G128, Metaarkose aus den Unterkarbonklastika der
Sunkmauer; rechtssinnige Verdriftung von Feldspat, beachte
fasrige Quarzldsungsbdrte zwischen den Fragmenten (1 cm = O,1 mm)




TAFEL 3

Fig. 4: a) Probe 82.XX, E°Mayrbach (Brodjidger E), SH.1320,
Forstweg; XZ-Schnitt des Defromationsellipsoides. Barroisti-
sche Hornblende; beachte den asymmetrischen Chloritanwachs-
saum mit dextralem Schersinn (1 cm = 0,2 mm)

b-c) Probe 82-4, Norische Decke S“des Paltentales, E“Brod-
jdger;-Neubildung von Albit durch Wachstum neuer Keime im
Phyllosilikatgewebe; Wachstum syndeformativ zu s, (D.) und
sz(D ), bzw. str1, str.; Druckschatten nach str., und str,.
Dér “Schliff belegt: diIe D,-Deformation lief noch getempért
ab, teilweise kam es zur Zér-
reiBung nach str, und Verhei-
lung mit fasrigem Quarz

Alle Strukturen sind
alpidisch!




TAFEL 4

Fig. 5: Komplizierte Faltenformen aus dem feinklastischen Verru-
cano E“des Tierkogels (Triebener Tauern PaB); ss durch Farb-
wechsel mit Hadmatitlagengefiige ausgebildet, s, parallele
Quarzgdnge mit Hdmatit, Ldngung der Minerale Aach str.;
B,-Kofferfalte ("irregular boxfold") faltet ss, s un& s
pgrallelen Quarzgang; s, bildet Achsenebenenschie%erung
zu B,, zerschert Quarzggngfalte; ss+s, sind zerrissen und
rotiért; in s,-Bahnen wird im Zuge der Rotation von s, die
Falte weiter Zerlegt, im Liegenden und Hangenden ampu%iert,—
es entsteht eine "rootless intrafolial fold", wobei die
weitstdndigen (ca.4cm) sz-Bahnen (sz=s1) v8llig in S4 ein-
rotiert werden
B2-Richtung: 255/25]beachte die starke Rotation von B2-Achsen
2=s1/52: ca.310/10Jin S,y "Stricklavafalten"

strain: Verrucano siidlich des Triebener Tauern Passes: (€ ):
1,135:-0,262: -0,365, die duktile Internverkiirzung
bei der B.,-Deformation betrug daher ca. 26%, die
"buckling”“Komponente trug in diesem Beispiel weitere
55% Verkiirzung bei!

Fig. 6: "Thight folds" in Verrucano SE"des Brodjidgers; hell -
Quarzgidnge, dunkel - Metapelite, beachte: das Vorspringen des
kompetenteren Materials in der konkaven Quarzgangseite und
das Ausdiinnen des inkompetenten Materials in den Schenkeln;
links SW, rechts NE, s., mittelsteil nach SW, s, links hori-
zontal; typische B -Faitenform: langer- aufrecﬂter, kurzer-
inverser Schenkel,”je nach Kompetenz ist der Scheitel scharf
geknickt oder gerundet (vgl. Antiklinale-Synklinale im Photo)

\




TAFEL 5

Fig. 7: Bildung von s,-Schieferungsfldchen: a) Stadium der duktilen
Internverkiirzung senkr¥echt zum s,-Lagenbau vor der Anlage von
Mikrofalten,- der strain-Betrag ist nicht direkt meBbar (ex-
perimentelle Untersuchungen zeigen, daB diese Verkilirzung zur
Verformungsrate und den relativen mechanischen Eigenschaften

des Lagenbaues steht, vgl. SHERWIN &
CHAPPLE 1968, DIETERICH 1970,

sie liegt aber zwischen 0-30%) ‘
Schliff 17 (A) (Klastika der Veitscher
Decke, ac-Fldche in Bezug zur B2- fﬁ
Faltung; geknickte und in der
c-Richtung gedehnte, klastische Glim-
mer, beachte rechtes, obere Ende
(Pfeil) (ein GroBteil der Defor-
mation durch "flattening" wdhrend
D,!1!)

Bi Stadium der Runzelung vor der
Bildung von s,-Fldchen, Grenze

der homogenen, duktilen Intern-
verkiirzung liberschritten; be-

achte die symmetrischen, harmo-
nischen, offenen Mikrofalten

Schliff N25: (B) Prophyroid-

tuff der Norischen Decke

Schliff 16: (C) Unterkarbon-

klastika der Veitscher Decke




TAFEL 6

Fig. 7: Fortsetzung

c) Stadium der Mikrofaltenbildung mit s_-Achsenebenenschie-

ferung 2

(A) Schliff G2, Metapelit der Veitscher Decke, ac-Fldche

zur B_-Faltung; anndhernd symmetrische, harmonische Knick-

falte% mit steiler Achsenebene, -

Knickfalten ("kink folds") (vgl. Abbildung 2g im Auf-

schluBbereich) treten auf wenn: (vgl. auch experimentelle

Untersuchungen von PATTERSON & WEISS 1966)

- ein extremes Lagengefilige vorliegt (s,- A-B-A-B- Rhythmite),

- in diesem Lagengefilige ein hoher Vviskositdtskontrast

herrscht (alternierende Quarz-Glimmerlagen durch s,),

- ungleich entwickelte "kinks" treten bei schrdger stress-
Einwirkung auf (nur einige Grade!).

Alle drei Forderungen sind in G2 verwirklicht

(B) Schliff N121, phyllitischer Glimmerschiefer des Alt-

kristallins; Ausgestaltung und Rotation der B,-Falten und

der s.,-Fldchen ("crenulation cleavage"), die Rotation

des "%lattening" (-Phase 3 des Faltungsvorganges, siehe

Text) sein, in N 121 wenig fortgeschritten-

Hellglimmerdeformation in s, (B,-Mikrofalten): Verbiegung

der s.-Glimmer, selten KnicKkung, feine Rekristallite in

der Aéhsenebene; das Uberwiegen von Biegung iiber Knickung

bei Hellglimmer entspricht den Beobachtungen von

WILSON & BELL 1979; beachte deutliche L&6sung in S,i

weiters die Stellung von alpidischem Granat (dunké€l,

oval) zu s

2




TAFEL 7

Fig. 8: Mesostrukturen in der Veitscher Decke

A) Triebenstein NE-Grat, Metasandstein.Boudinierter
(3D-"chocolate boudinaged") S, 8uarzgang schneidet ss
und s, mit kleinem Winkel (0-25°); "open-tight" B,-Fal-
ten mif langen Schenkeln und kurzen Scheiteln; s paral%ele
Quarzgdnge; s., etwas steiler nach SW wie ss und §, (< 27);
B,-Quarzgangfalten bilden sich in Schwidchezonen (durch
D.-Boudinierung vorgegeben), diese "impfen" das umgebende
Sédiment; "gentle" B_,-Falten, hier deutlich durch die
Wiederfaltung der s.,=Quarzgidnge.

Beachte: s /s1 (s§) Uberschneidung zeigt aufrechte La-
gerung nacﬁaD -Beformation, s,/s, (ss) Uberschneidung
zeigt aufrech%e Lagerung im Hangendschenkel einer GroB8-
falte an, Vergenzrichtung und Asymmetrie der Bz-Falten

ist damit in tUbereinstimmung.

B) Kalkmarmorbdnke an der Basis der Veitscher Decke im
Steilbachgraben; "tight" B_,-Falten biegen ss+s (ss=s1)

und werden durch "gentle" B3—Falten wiedergef&ltet,
s, bildet Kliifte.
Kiuftfléchen im XZ-Schnitt des Deformationsellipsoides




TAFEL 8

Fig. 9: D, (B.,)- Biegescherfalte ("flexural shear fold") in einem
metamorphen iydit(?) der Norischen Decke; Analyse:

a) primdres Lagengefiige (?):qu, fs, gra, chl

b) durch s_ extrem verstdrkt, gefiligeregelnd

c) von s n Form eines konvergierenden Fdchers iliberprdgt, um-
geregelt; bewirkt Umorientierung der Chlorite, groBteils der
Quarze (mit Rekristallisation) und Suturierung parallel str1,
L&sung von Quarz parallel s, und Absatz im Faltenscheitel.
Auch in den h&heren Deckenk%rpern war s, das pradgende Element

Fig. 10: Duktilitdtskontrast zwischen Matrix (phyllitisch)
und groBen Restquarzgerdllen, XZ-Kluftfldche, Trieben-
stein NE-Grat; fiir eine strain-Analyse ungeeirfet!
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Fig. 11: Stark deformierte Altkdrner mit Rekristallisation
in hoch-strain Bereichen wie Kornrdnder und Subwdnden bzw.
Deformationsbdndern; In den Altk&6rnern sind Kern-Mantel-
strukturen ausgebildet.

A, B .... Verrucano-Restquarzger&ll, Probe RA-X, Triebener
Tauernpal

C .... Verrucano-Quarzgang, Wald am SchoberpaB

Ak .... Altkorn

Skg .... Subkorngrenze




TAFEL
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Fig. 12: Rekristalli-
sation durch defor-
mationsbedingte Korn-
grenzenwanderung;
Probe I, Veitscher
Decke, Sunk

Fig. 13: "Grain
growth inhibition"
durch extrem ge-
regelte, + uniform
verteilte Phyllo-
silikate (ca. 10%),
XZ-Schnitt, Probe
XIX, Veitscher
Decke, Sunk




TAFEL 11

Fig. 14: Probe G37, Veitscher Decke, Bereich Sunk: Deformation
eines klastischen Glimmers durch Gleitung entlang (00O1) und
durch Dehnung entlang str,, dadurch entsteht die charakte-
ristische Parallelogrammférm, beachte dextralen Schersinn
(vgl. BEUTNER 1978, MANCKTELOW 1979) das Offnen der Scher-
fldchen weist auf Gleitung hauptsdchlich durch kataklastischen
Bruch entlang (001)

Fig. 15: Probe G145, Veitscher Decke, Raum Sunk, Triebenstein

N-Abfall, gerdllfiihrender Kalkmarmor

A. Karbonatmatrix: Behinderung der letzten Rekristallisations-
phase durch Sekunddrphasemineralien (iiberwiegend nicht
ndher definierbare opake Substanz)

B. Restquarzgerdlle: Deformation durch: a) Interndeformation,-
relativ schwach, keine Rekristallisation, Undulation,
einige Subkérner
b) Gesamtdeformation durch Druckl®6sung; deutlich sind die
Randquarzkdrner "gekappt"; offensichtlich weiters die
Anhdufung von unlé&slichem Material und Phyllosilikaten
an den Gerdllangsachsenrdndern (senkrecht Hauptstress-
achse) ; GelSstes wird im Druckschatten abgelagert, dabei
entsteht eine Trennung nach der
Mobilitdt der einzelnen Phasen
(zuerst wird Quarz abgela-
gert, dann Karbonat); im Druck-
schatten: Karbonat wesentlich
grdber (Faktor 10), Phyllo-
silikatneusprossung, Quarz-
rekristallisation; beachte
Druckschattenldnge! Die
Ger6lldeformation in dieser
Probe unterscheidet sich damit
v6llig von den ilibrigen Proben
c) asymmetrische Druckschat-
tenform weist auf dextrale

Scherkomponente!

b
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Fig. 16: LO&sung und Ausfdllung bei der Deformation:

a) Probe S9, phyllitischer Quarzit der Norischen Decke:
asymmetrischer LO&sungsanwachssaum an klastischen Turma-
lin, beachte die gefransten Enden und die Vertriftung des
Anwachssaumes

b,c) Probe S5, Porphyroidtuffniveau der Norischen Decke;
rekristallisierter asymmetrischer Druckschatten hinter
Porphyrquarz, dextraler, NW-gerichteter Rotationssinn
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Fig. 17: Probe B17, Veitscher Decke, Raum Bruck/Mur; XZ-Schnitt
des "finite"-strain Ellipsoides; beachte den Achsialverhdlt-
nisunterschied zwischen matrixdhnlichen Intraklasten (Pfeile)
und den RestquarzgerSllen, GerSlle mit hohem Feldspatgehalt
erscheinen fast undeformiert (helle Klasten); beachte weiter
die asymmetrischen Druckschatten; diese Probe zeigt gegen-

liber dem Triebener Raum erhdhte Druckldsungsdeformation

(dunkle Bahnen) und einen Anteil an diskontinuierlicher
Deformation

Fig. 18: postdeformatives Mineralwachstum: Querglimmer aus
den basischen Metavulkaniten der Verrucanobasis (?) ndrdlich
der Schaupenhube, Probe ND 15; beachte Einschliisse, Dehnung
der s1—Schieferung und die leichte Rotation (YZ-Schnitt)
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Fig. 19: Probe 153, basale Veitscher Decke, XZ-Schnitt:
netzformige Schieferungskonfiguration um Rauten-f&rmige
Areale mit geringerer Deformation; diese Ausbildung der
Schieferungsfldchen ist typisch filir das vorgestellte
Deformationsmodell;

C-Flachen, S-Fldchen, Scherflidchengeometrie z.B.
BERTHE et al. 1979.
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Jber.1983 Hochschulschwerpkt. 515, S.201-204, Graz 1984

Teilprojekt 15/15:

JAHRESBERICHT 1983 zZUM TEILPROJEKT S15/15

F.WEBER, R.SCHMUOLLER & G.WALACH, Leoben

Nachdem die aktive Mitarbeit des Leobner geophysikali-
schen Instituts im Rahmen des Teilprojektes S 15/15 1981
zu Ende ging, beschrdnkten sich die Aktivitdten im Jahr
1983 auf die Weiterfilhrung der Auswertung und Inter-
pretation. Ganz allgemein gesprochen konnten 1983 alle
Basisauswertungen des 1979-1982 aufgenommenen seismischen,
gravimetrischen und magnetischen Datenmaterials abge-
schlossen werden. Zu nennen ist insbesonders auch die
Fertigstellung eines hochaufldsenden digitalen Geldnde-
modells (Raster ca. 350 x 350 m) fiir ganz Silidost6ster-
reich einschlieBlich eines Randstreifens von mindestens
20 km zu den Nachbarstaaten Ungarn und Jugoslawien. Die-
ses Geldndemodell dient der Massenreduktion gravimetri-
scher MeBdaten und wurde fiir das Osterreichische Staats-
gebiet auf Basis der 0K 25V erstellt. Es erfaBt mit ca.

200.000 Hbhenschdtzungen eine Fldche von rund 24.000 kmz.

Wesentlich fiir die Auswertung der gravimetrischen und ma-
gnetischen Daten ist aber auch, daB8 aufgrund umfangreicher
gesteinsphysikalischer Untersuchungen, die nun in zusammen-
gefater Form vorliegen, gesicherte Werte iliber die Vertei-
lung von Dichte und magnetische Suszeptibilitdt filir Modell-
rechnungen im Gebiet des Alpenostrandes zur Verfiligung
stehen. So wird zum Beispiel derzeit schon (auB8erhalb des
Projektrahmens) an einem digitalen Dichtemodell fiir den
Alpenostrand gearbeitet. Auch die von STEINHAUSER et al.
(1983) publizierte vorldufige Dichteprovinzkarte von
Osterreich stiitzt sich im Siidosten auf die in diesem

Rahmen durchgefiihrten Untersuchungen.
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In Weiterfilhrung der Arbeiten an der gravimetrischen und
magnetischen Ost-West-Traverse Lavantsee-ungarische
Grenze, wurde das Stockwerk bis zur Neogenbasis syste-
matisch einer detaillierten Strukturanalyse unterzogen.
Den Schwerpunkt bildeten dabei Modellrechnungen im Ab-
schnitt zwischen Graz, dem Westrand des Fiirstenfelder
Beckens und der Siidburgenldndischen Schwelle, wo sowohl
das Magnetfeld als auch das Schwerefeld &uBerst kompli-
zierte Strukturen anzeigen.

Beispielsweise zeigt die Abbildung 1 einen nach Magnetik
berechneten 2 D-Modellquerschnitt durch den begrabenen
miozdnen Schildvulkan von Ilz-Kalsdorf. Der Modellquer-
schnitt ist als Umhiillende des mit den Sedimenten inten-
siv verzahnten Vulkanitkdrpers zu verstehen. Auffallend
ist insbesonders die duBerst geringe Flankenneigung von
im Mittel 3° des rund 70-80 km2 ausgedehnten Vulkans.

Durch eine Reihe solcher Modellquerschnitte, die aufgrund
magnetischer und gravimetrischer MeBergebnisse berechnet
wurden, konnten Lage, Ausdehnung und Kubatur dieses mio-
zdnen Vulkans gut erfaBt werden. Auch der pliozdne Vul-
kanismus von Stadtbergen bei Filirstenfeld wurde in diese
Modelluntersuchungen mit einbezogen. Eine Publikation
steht knapp vor der Fertigstellung.

Fir die 2 D-Modellierung tieferer Erdkrustenstockwerke
werden derzeit représentative Profile der Schwere- und
Magnetfeldverteilung filir die gesamte E-W-Traverse mit
dquidistantem Punktabstand von 1 km ausgearbeitet. Diese
Profile erstrecken sich iber rund 225 km vom Ostrand des
Tauernfensters (Raum Katschberg) bis an die ungarische
Grenze bei Eberau und folgen damit dem refraktions-
seismischen Alpenldngsprofil (Alp 75). Die Ergebnisse
dieser Modellrechnungen aufgrund magnetischer und gravi-
metrischer Daten und der Vergleich mit den Ergebnissen
der Seismik sind Hauptthema der in Ausarbeitung stehenden
AbschluBpublikation.
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Abb. 1: Ergebnis einer 2D-Modellrechnung nach Magnetik (Vertikalkomponente)

fir den begrabenen, miozdnen Vulkankdrper am Westrand des Flirsten-
felder Beckens,Raum Ilz-Kalsdorf, Steiermark
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