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1 Einleitung und Zusammenfassung

1.1 Uberblick

Die in den 60er Jahren entwickelte Plattentektonik fiihrte zu einem Durchbruch im
Verstandnis globaler, tektonischer Prozesse und lieferte einen Rahmen fir die Erklarung
einer Vielzahl von Beobachtungen. Die grundlegende Vorstellung der Plattentektonik
unterteilt die dul3ere Schale der Erde in starre Lithospharenplatten, die sich entkoppelt
von der duktilen Asthenosphére relativ zueinander bewegen konnen. In diesem Bild
finden die Bewegungen zwischen den Platten an divergenten, konvergenten oder trans-
formen Plattengrenzen statt; intern deformieren sich die lithosphérischen Platten dabei
nicht. In erster Naherung kénnen damit z.B. Gebirgs- und Grabenbildung, die Entste-
hung von Inselbégen, das Auftreten von Vulkanismus und die fast ausschlief3lich an
Plattengrenzen auftretenden Erdbeben durch die Bewegung von 10 - 12 grol3en Platten
erklart werden (Isacks et al., 1968).
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Bei einer naheren Betrachtung zeigt sich jedoch, dal3 die Annahme von starren, sich
nicht deformierenden Platten nur flr die ozeanische Lithosphare gut erflllt ist. Bei
kontinentaler Lithosphare beobachtet man an konvergenten oder transformen Platten-
grenzen eine lber breite Ubergangszonen ‘verschmierte’, diffuse Deformation (z.B.
Molnar, 1988); hier kommt es zu einer bleibenden Verformung der Lithosphéare. Das
prominenteste Beispiel hierfur ist die intrakontinentale Deformation in Zentralasien. Bei
der Konvergenz der indo-australischen und der eurasischen Platte wurde die Deformati-
on auf einen Bereich von mehr als 600 km senkrecht zur ‘Plattengrenze’ ausgeweitet,
und es bildeten sich u.a. der Himalaja und das Tibetanische Hochland. Die Bildung oder
Reaktivierung von intrakontinentalen sedimentaren Becken zeigt, dal3 - wenn auch in
geringerem Umfang - auch im Innern der lithospharischen Platten Deformationen auf-
treten (z.B. Ziegler, 1995a; Ziegler, 1995b). Diese Deformationen sind ein Ausdruck
dafir, dal3 die Festigkeit der Lithosphare (d.h. die maximale Spannung, der die
Lithosphare ohne durch eine bleibende Deformation zu versagen, standhalten kann) in
diesen Regionen uberschritten wird.

Gestein versagt, je nach Temperatur und Druck, durch unterschiedliche Mechanismen.
Bei geringeren Temperaturen und moderaten Driucken - also in geringeren Tiefen - tritt

sprodes Versagen auf. In gréReren Tiefen verhalt sich Gestein aufgrund der hdheren
Temperatur Uber geologische Zeitskalen duktil. Der Temperaturbereich in dem der

Ubergang von sprodem zu plastischem Versagen auftritt, ist abhangig vom Gestein.
Quarzhaltige Gesteine, wie sie vorwiegend in der kontinentalen Kruste auftreten, ver-

halten sich schon bei Temperaturen, die bei ca. 15 - 20 km erreicht werden, plastisch.
Olivinhaltige Mantelgesteine zeigen erst bei Temperaturen im Tiefenbereich grofl3er ca.

30 km plastische Deformation.

Aus Laboruntersuchungen des Deformationsverhaltens von Gesteinen bei unterschiedli-
chen Temperaturen und Driicken kdnnen, unter der Annahme einer mit der Tiefe kon-
stanten Deformationsrate, theoretische Spannungs- bzw. Festigkeitsprofile durch die
gesamte Lithosphare konstruiert werden (Sibson, 1977; Goetze und Evans, 1979; Brace
und Kohlstedt, 1980; Kirby, 1980). Diese als Festigkeitskurven (strength curves) be-
zeichneten Profile unterscheiden sich fur die ozeanische und kontinentale Lithosphare
(Abbildung 1.1).

Die ozeanische Lithosphare besitzt eine nur wenige Kilometer dicke Kruste, wahrend
die kontinentale Kruste im Durchschnitt 38 km dick ist. Dies fuhrt dazu, daf bei héhe-
ren Temperaturen die kontinentale Lithosphare zwischen ca. 20 und 40 km einen Tie-
fenbereich mit stark reduzierter Festigkeit aufweist. Dieser Bereich reduzierter Festig-
keit wird fur das unterschiedliche Deformationsverhalten von ozeanischer und konti-
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Abbildung 1.1: Schematische Festigkeitsprofile durch ozeanische und kontinentale Lithosphéare. Die
Festigkeit ergibt sich in geringeren Tiefen durch die Reibungsfestigkeit (Byerlee, 1978), in groReren
Tiefen wird die Festigkeit durch die FlieRfestigkeit (z.B. Carter und Tsenn, 1987) des jeweiligen Gesteins
bestimmt. Die dargestellten Festigkeitskurven sind stark vereinfacht und werden durch Temperatur,
Fluide und unterschiedlichen lithologischen Aufbau modifiziert (aus Molnar, 1988).

nentaler Lithosphéare verantwortlich gemacht. Mehrere Autoren (z.B. Carter und Tsenn,
1987; Kusznir und Matthews, 1988; Meissner und Weaver, 1988; Ord und Hobbs, 1989;
Lobkovsky und Kerchman, 1992) interpretieren diesen Tiefenbereich als
‘Schwachezone’, der eine mogliche Entkopplungszone innerhalb der kontinentalen
Lithosphare darstellt. Besonders an konvergenten Plattengrenzen scheint diese Ent-
kopplungszone die unterschiedliche Bewegung von kontinentaler Kruste und Mantel zu
ermdglichen. Bisherige Modellvorstellungen erlauben die analytische Behandlung dieser
Entkopplung nicht, da sie von einer horizontalen Einengung der gesamten Lithosphare
ausgehen. Der erste Teil der hier vorliegenden Arbeit entwickelt ein Modell, das es
erlaubt, diese Fragestellung zu behandeln.

Die Frage nach der Festigkeit und dem Deformationsverhalten der Lithosphére ist eng
mit der Frage nach den in der Lithosphéare auftretenden Kraften verknlpft. Einerseits
kann die Lithosphare keine Krafte ‘Ubertragen’, die ihre Festigkeit Gberschreiten. Ande-
rerseits sind die Versagensgrenzen der Gesteine von den existierenden mechanischen
Spannungsmagnituden abhangig, die sich wiederum, unter der Annahme einer
Lithospharenmaéachtigkeit, aus den auftretenden Kréften berechnen. Wahrend zu Beginn
der Plattentektonik die Frage nach der Kinematik - also nach dem ,Wie und wohin
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Abbildung 1.2: Schematische Darstellung der kontinentalen und ozeanischen Lithospharenplhtten un
der wirkenden Krafte (nach Forsyth und Uyeda, 1975). Die Rickendruckkraft (ridge push), die Platten-
zugkraft (slab pull) und die Sogwirkung an Subduktionszonen (trench suction) treiben die Bewegung de
Platten an. Dem entgegen wirken die Reibung an Transformverwerfungen (transform fault restistance),
die Kollisionskraft (colliding resistance) und der Abtauchwiderstand (slab resistance). Die Auswirkung
der basalen Reibung (basal drag) hangt davon ab, welcher Mechanismus als antreibende Ursache
verstanden wird. Im ‘basal drag’ Modell treibt die Konvektion des Mantels die Platten; im ‘edge-force’
Modell werden die Platten durch Plattenrandkrafte angetrieben und die basale Reibung wirkt der Bewe-
gung entgegen.

bewegen sich die Platten?“ - im Vordergrund stand, griffen daher in den 70er Jahren
mehr und mehr Autoren die Frage nach der Dynamik - also nach dem ,Warum?* - auf
(Forsyth und Uyeda, 1975; Chapple und Tullis, 1977; Bott, 1982).

Einigkeit bestand dartber, dal3 - ob direkt oder indirekt - die thermische Konvektion des
abkuhlenden Erdinneren fur die Bewegung der lithosphérischen Platten verantwortlich
ist. Als mogliche auf die Lithosphare wirkenden Krafte wurden in diesem Zusammen-
hang die in Abbildung 1.2 skizzierten Krafte diskutiert: Die Ruckendruckkraft (ridge
push) wirkt auf die an den mittelozeanischen Ricken auseinanderdriftenden Platten. Sie
entsteht einerseits durch das thermisch aufsteigende Asthenosphérenmaterial, das die
Platten wie einen Keil auseinander druckt und andererseits durch Abkuhlen, Verdicken
und gravitatives Absinken der neu gebildeten Lithosphére. Die Plattenzugkraft (slab
pull) entsteht durch den negativen Auftrieb, den die ozeanische Lithosphare aufgrund
ihrer héheren Dichte beim Abtauchen in die Asthenosphére erfahrt. Sie wird teilweise
durch den Abtauchwiderstand (slab resistance) kompensiert. Die Sogwirkung (trench
suction) &Rt sich durch das Zurtckweichen der subduzierten Platte (roll back) erklaren;
die nicht abtauchende Platte wird in Richtung der sich bildenden ‘Licke’ gezogen. Die
Kollisionskraft (colliding resistance) tritt an konvergenten Plattengrenzen auf. Die
basale Reibung (basal drag) wirkt an der Unterseite der Platte, wenn eine unter-
schiedliche Geschwindigkeit zwischen Asthenosphéare und Lithosphare besteht (eine
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Ubersicht geben z.B. Forsyth und Uyeda, 1975; Chapple und Tullis, 1977; Bott, 1982;
Turcotte und Schubert, 1982; Fowler, 1990; Keary und Vine, 1996).

Uber die relative Bedeutung der einzelnen Kréfte existieren zwei kontrare Modelle. In
dem zu Beginn der Plattentektonik favorisierten ‘mantle drag’ Modell werden die
lithosphéarischen Platten als passive ‘FI63e’ interpretiert, die durch die darunterliegende
Konvektion der Asthenosphére an ihrer Basis angetrieben werden. Die treibende Kraft
in diesem Modell ist die basale Reibung (basal drag). Ein alternatives Modell stellt das
‘edge force’ Modell dar. Hier wird die Lithosphare als aul3erer, kélterer Teil der Kon-
vektionszellen aufgefalit. Als antreibende Krafte werden in diesem Modell die Rucken-
druckkraft (ridge push) und die Plattenzugkraft (slab pull) fir die Bewegung der Platten
verantwortlich gemacht (z.B. Bott, 1982; Keary und Vine, 1996).

Mit einer quantitativen Untersuchung uber dedativen Magnituden der moglichen
Kréafte zeigten Forsyth und Uyeda (1975) und Chapple und Tullis (1977), dal’ die mo-
mentane Bewegung der Platten durch Plattenrandkréafte, wie Rickendruckkraft und
Plattenzugkraft, ausreichend gut erklart werden kann. Einige weitere Argumente, wie
z.B. die Beobachtung, dal3 die Geschwindigkeit der Platten unabhéngig von ihrer Flache
ist und dal3 Platten mit abtauchender, ozeanischer Lithosphéare sich schneller bewegen,
lassen die meisten Autoren heute das ‘edge force’ Modell bevorzugen. Dariber jedoch,
auf welche Weise und wo die tektonischen Krafte innerhalb der Lithosphare Ubertragen
werden und wie grol3 ihre Magnituden sind, bestehen auch drei Jahrzehnte nach der
Entstehung der Plattentektonik noch unterschiedliche Ansichten.

Antworten auf diese Fragen erhofft man sich durch die Untersuchung von krustalen
Spannungen. Weltweite Kompilationen von krustalen Spannungsindikatoren (z.B.
World Stress Map Projekt Zoback et al., 1989; Zoback, 1992) und numerische Model-
lierungen (z.B. Wortel et al., 1991; Grinthal und Stromeyer, 1992; Richardson, 1992;
Golke und Coblentz, 1996) zeigen, dal3 die grofRraumigen, regionalen Spannungsdoma-
nen durch die gleichen Krafte hervorgerufen werden, die auch die Platten antreiben.

Mechanische Spannungen in der Erdkruste, deren Orientierung und Magnitude, kdnnen
somit Hinweise auf die tektonischen Kréafte liefern und zur Beantwortung der Frage
nach dem ,Warum bewegen sich die Platten“ beitragen. Spannungen werden jedoch
nicht nur durch tektonische - d.h. die Platten antreibende, oder aus den Plattenbewegun-
gen resultierende - Kréfte hervorgerufen. Sie entstehen auch durch ‘lokale’ Einflusse
wie z.B. Topographie, Dichtekontraste in der Lithosphéare und anisotrope Gesteinseigen-
schaften (Zoback et al., 1989; Zoback, 1992). Das beobachtete krustale Spannungsfeld
lakt sich daher als eine Uberlagerung von regionalen und lokalen Spannungsquellen
verstehen.
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Ziel dieser Arbeit ist es, zur Losung der hier aufgeworfenen Problemstellungen beizu-
tragen. In Kapitel 2 und 3 werden Aspekte der Frage

Wie kann eine Entkopplung von Kruste und Mantel beschrieben werden, welche
Deformationen ergeben sich in der Zone reduzierter Festigkeit?

untersucht. Zur Behandlung der Fragestellung

Welche Krafte verursachen die Bewegung der lithospharischen Platten? Wie grof3
sind die Spannungsmagnituden und welche Information kann aus dem krustalen
Spannungsfeld abgeleitet werden?

ist eine gute Kenntnis des krustalen Spannungsfeldes erforderlich. Kapitel 4 stellt eine
neu entwickelte Methode vor, die es ermoglicht lokale und regionale Trends in krustalen
Spannungsbeobachtungen zu trennen und quantitativ zu behandeln.

1.2 Gliederung der Arbeit und Zusammenfassung

Kapitel 2: Festigkeit und Rheologie der kontinentalen Lithosphare

Kapitel 2 stellt die derzeitigen Modellvorstellungen zur Beschreibung der Rheologie
und Festigkeit der kontinentalen Lithosphéare vor und diskutiert deren Annahmen und
Grenzen. Das Kapitel beginnt mit einem kurzen Exkurs tber den allgemeinen Aufbau
und verallgemeinerte Temperaturprofile der kontinentalen Lithosphare. Im Anschlul
werden sprode und plastische Versagensmechanismen und die hieraus bestimmten
Festigkeiten, in Bezug auf Druck und Temperaturbedingungen wie sie in der kontinenta-
len Lithosphéare auftreten, diskutiert. Danach wird das Konzept der klassischen Festig-
keitskurven vorgestellt und auf verallgemeinerte tektonische Provinzen angewendet.
Das Kapitel schlief3t mit einer Diskussion der klassischen Festigkeitskurven, sowohl im
Hinblick auf aktuelle felsmechanische Mel3ergebnisse, als auch auf konzeptionelle
Probleme und Grenzen. Gezeigt wird u.a., dal’ die bisherigen Festigkeitskurven nicht
zur Behandlung einer Entkopplung - d.h. einer unterschiedlichen horizontalen Ge-
schwindigkeit - einzelner lithospharischer Stockwerke eingesetzt werden kdnnen.

Kapitel 3: Die kontinentale Unterkruste als ‘Flussigkeit’: das ‘differential velocity’
Modell

Kapitel 3 greift das in Kapitel 2 gezeigte Defizit der klassischen Festigkeitskurven auf
und stellt ein neues Modell vor, das es ermdéglicht eine Entkopplung innerhalb der
Lithosphare zu beschreiben. Das Modell geht von einer differentiellen horizontalen
Geschwindigkeit unterschiedlicher lithospharischer Stockwerke (obere Kruste und
lithospharischer Mantel) aus. Es erlaubt die horizontale Geschwindigkeit und Deforma-
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tionsrate in Abhangigkeit der Tiefe, sowie die Scherspannung in der kontinentalen
Unterkruste zu berechnen. Gezeigt wird, daf3 aufgrund der starken Temperaturabhangig-
keit der effektiven Viskositat, der grof3te Anteil der horizontalen Geschwindigkeitsdiffe-
renz in einem ca. 5km breiten Band oberhalb der Moho aufgebracht wird. Die
Deformationsrate ist im Gegensatz zu den klassischen Festigkeitskurven mit der Tiefe
nicht konstant; sie nimmt innerhalb der Unterkruste exponentiell zu. Geologisch signifi-
kante Deformationsraten werden nur in der ca. 5 km breiten Zone oberhalb der Moho
erreicht. Die Scherspannung ist mit der Tiefe konstant und wird durch Materialeigen-
schaften, die Tiefenlage der Moho, die angenommene Geotherme und nicht zuletzt
durch die vorgegebene Geschwindigkeitsdifferenz bestimmt. Geringe Scherspannungen
in der GrofRenordnung unter 10 MPa ergeben sich fiur tektonische Provinzen mit hohen
Warmeflissen bei differentiellen Geschwindigkeiten unter 5 mm/a. Der Vergleich mit
tektonischen Kréften erlaubt, aus der (ent)koppelnden Scherspannung maximale Ent-
kopplungslangen zu berechnen. So ergibt sich bei einer Scherspannung von 5 MPa und
einer tektonischen Kraft von 10N m* eine Entkopplungsldnge von 200 km. Als
mogliche Anwendungsgebiete des Modells werden die Rotation krustaler Blocke
(Muller et al., 1997), die in reflexionsseismischen Messungen beobachtete reflektive
Unterkruste (Glocke und Meissner, 1976) und Kontinent-Kontinent Kollisionszonen
diskutiert. In letzerem Beispiel liefert das Modell eine Abschétzung fur die Breite des
Deformationsgurtels und einen Erklarungsansatz fur die Lokalisierung der Deformation
im Bereich der Plattengrenzen.

Kapitel 4: Glatten von Spannungsorientierungen

Kapitel 4 stellt ein neues Verfahren zur Berechnung von geglatteten Spannungsfeldern
aus lateral ungleichmélig verteilten Spannungsbeobachtungen vor. Basierend auf einem
Glattungsalgorithmus von Watson (1985) wird eine neue Methode entwickelt, die eine
direkte Kontrolle Gber die GroRe der Region, die zur Berechnung des geglatteten Span-
nungsfeldes verwendet wird, erlaubt. Bisherige Verfahren (z.B. Hansen und Mount,
1990) erlauben keine direkte Vorgabe der ‘Glattungsregion’ und scheitern - bei einer
lateral wechselnden Beobachtungsdichte - bei der Berechnung von lokalen und regio-
nalen Spannungsdomanen. Die neue Methode ermdglicht sowohl die Berechnung von
kleinrAumigen, lokalen Spannungsfeldern, als auch die Bestimmung von regionalen
Spannungsdomanen. Richtwerte fur die zur Separation von lokalen und regionalen
Spannungsdoménen bendtigeemriori Parameter werden am Beispiel von realen Da-
tensatzen fur die Karpatenregion und Europa diskutiert.
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2 Festigkeit und Rheologie der kontinentalen
Lithosphare

2.1 Einfihrung

In den spaten 70er und Anfang der 80er Jahre entwickelte sich das Konzept der Festig-
keitskurven (‘strength curves’), um die Magnitude der in der Lithosphare vorhandenen
tektonischen Spannungen abzuschatzen (z.B. Murrell, 1976; Kirby, 1977; Brace und
Kohlstedt, 1980; Meissner und Strehlau, 1982; Kirby, 1983). Sprode und plastische
Versagensgrenzen wurden aus den bis dahin existierenden Labormessungen auf lithos-
pharische Temperatur- und Druckbedingungen extrapoliert und als konkurrierende
Versagensmechanismen angenommen.

Die Interpretation ergab, dafd die lithospharische Festigkeit mit der Tiefe variiert und
stark von der gewéhlten Geotherme und dem lithologischen Aufbau bestimmt wird. Fur
manche kontinentale Regionen zeigt sich, dald die Festigkeit in einem oder zwei Tiefen-
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bereichen stark reduziert ist. Hier wird die elastische/briichige Festigkeit unterschritten,
das Material verhalt sich plastisch. Mehrere Autoren (z.B. Carter und Tsenn, 1987;
Kusznir und Matthews, 1988; Meissner und Weaver, 1988; Ord und Hobbs, 1989;
Lobkovsky und Kerchman, 1992) weisen darauf hin, dal? diese Tiefenbereiche Ent-
kopplungszonen innerhalb der kontinentalen Lithosphére darstellen, die eine unabhangi-
ge Bewegung der einzelnen ‘Stockwerke’ erméglichen.

Zielsetzung dieses Kapitel ist es, die den klassischen Festigkeitskurven zu Grunde lie-
genden Annahmen kritisch zu diskutieren. Hierzu wird kurz der verallgemeinerte Auf-
bau der kontinentalen Lithosphare (Abschnitt 2.2) wund verallgemeinerte
Temperaturprofile (Abschnitt 2.3) referiert. Abschnitt 2.4.1 behandelt aus Labormes-
sungen gewonnene Abschatzungen fiir die brichige Festigkeit von Gesteinen. In diesem
Abschnitt werden auch neuere MelRergebnisse bei hbéheren Temperaturen und Driicken,
sowie Gesteinseigenschaften (Abhangigkeit der Festigkeit von Temperatur, Proben-
grofle, Wassergehalt, usw.) behandelt, die im Konzept der klassischen Festigkeitskurven
nicht beriicksichtigt werden. Abschnitt 2.4.2 gibt einen Uberblick iiber das plastische
Deformationsverhalten der Gesteine bei htheren Temperaturen. Auf die in diesem
Abschnitt vorgestellten rheologischen Gesetze wird in Kapitel 3 zuriickgegriffen. In
Abschnitt 2.4.3 wird im Hinblick auf die klassischen Festigkeitskurven der Ubergang
von briichigem zu plastischem Versagen behandelt.

Im Anschlul® wird kurz das Konzept der klassischen Festigkeitskurven (Abschnitt 2.5.1)
und einige Anwendungsgebiete (Abschnitt 2.5.2) vorgestellt. Abschnitt 2.5.3 diskutiert
Kritikpunkte und Grenzen der klassischen Festigkeitskurven. Unter anderem wird ge-
zeigt, dald das Konzept der klassischen Festigkeitskurven es - aufgrund der zugrunde
liegenden Annahmen - nicht ermaéglicht, eine unabhangige laterale Bewegung einzelner
lithospharischer Stockwerke zu behandeln. Dieses Defizit wird durch das in Kapitel 3
neu entwickelte ‘differential velocity’ Modell fur die kontinentale Unterkruste behoben.

2.2 Aufbau der kontinentalen Lithosphare

Die Lithosphére besteht aus der Kruste und dem lithosphéarischen Teil des oberen Man-
tels. Die Ubergangszone zwischen Kruste und Mantel zeigt sich sowohl durch eine
Diskontinuitat in der seismischen Geschwindigkeit, als auch durch einen Wechsel der
petrologischen Zusammensetzung der Gesteine. Der Geschwindigkeitssprung wird nach
seinem Entdecker Mohoraw¢ kurz als Moho bezeichnet und stimmt in guter Naherung
mit der Tiefenlage der petrologischen Moho Uberein. Die Krustendicke variiert auf
Kontinenten im allgemeinen zwischen 25 und 50 km; unter Orogenen werden Moho-
tiefen von bis zu 80 km beobachtet. Die weltweit gemittelte durchschnittliche Krusten-
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Abbildung 2.1: Durchschnittliche krustale Struktur fur unterschiedliche tektonische Gebiete (nach Chri-
stensen und Mooney, 1995).

dicke betragt 38 km (Mooney et al., 1998). In einigen kontinentalen Regionen deuten
seismische Untersuchungen auf eine intrakrustale Diskontinuitat - die sogenannte Con-
rad-Diskoninuitat - hin. Sofern vorhanden, wird ein relativ abrupter Anstieg der seismi-
schen Geschwindigkeiten beobachtet. Die Tiefenlage dieser Ubergangszone ist nicht
konstant, sie variiert zwischen ca. 15 und 20 km. Aufgrund einer globalen Analyse
seismischer P-Wellen Geschwindigkeiten unterteilen Christensen und Mooney (1995)
und Mooney et al. (1998) die kontinentale Kruste sogar in drei Schichten: Ober-, Mittel-
und Unterkruste. Fur unterschiedliche tektonische Provinzen lassen sich aus den seismi-
schen Daten unterschiedliche Tiefenlagen der Schichtgrenzen ableiten. Stark vereinfacht
unterscheiden Christensen und Mooney (1995) mit abnehmender Krustenmachtigkeit
Orogene, Schilder und Plattformen, Kontinentale Bogen, Rifts und Gebiete mit ausge-
dinnter Kruste (Abbildung 2.1).

Im Gegensatz zur ozeanischen Lithosphére weist die kontinentale Lithosphére einen
komplexen und weit heterogeneren Aufbau auf. Die Zusammensetzung der oberen
Kruste wird im wesentlichen durch silikathaltige Gesteine (z.B. Granit, Granodiorit,
Quarzit) bestimmt. In der Mittel- und Unterkruste dominieren magnesiumreichere Ge-
steine wie Diorit, Gabbro, DiabadseAmphibolit, Granulit und Gneiss (Carter und
Tsenn, 1987; Anderson, 1989). Der obere Mantel besteht aus olivinhaltigem Peridotit

! In der amerikanischen Literatur wird mit ,diabase“ ein durch ophitische Textur charakterisiertes, basalti-
sches Gestein bezeichnet, das in etwa dem deutschen Dolerit entspricht. Die deutsche Bezeichnung
.Diabas" entspricht nicht dem amerikanischen ,diabase” (Murawski, 1983). Um eine \tergvimit der

doch vorwiegend amerikanischen Literatur zu vermeiden, wird im folgenden ,diabase” mit Diabase
Ubersetzt.
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oder Dunit.

Wahrend ozeanische Lithosphare an konvergenten Plattengrenzen recycled wird, wird
die kontinentale Kruste nicht vernichtet. In ihr Uberlagern sich die thermischen und

strukturellen Signaturen verschiedener Deformationsepochen. Die durchschnittlichen
Angaben Uber Krustenmachtigkeit und Zusammensetzung kdnnen daher nur grobe
Richtwerte geben.

2.3 Verallgemeinerte Temperaturprofile

Die Rheologie der Lithosphére wird stark durch die Temperatur bestimmt. Aus diesem
Grund werden im folgenden Geothermen fir unterschiedliche tektonische Einheiten
vorgestellt und kurz ihre VerlaRlichkeit und Fehler diskutiert.

Die eindimensionale konduktive Warmeleitungsgleichung lautet (z. B. Turcotte und
Schubert, 1982; Ranalli, 1995):

KD"‘T:ﬁ—T—i (2.1)
a  pc,

mit T als TemperaturA als Warmeproduktionsrate pro Einheitsvolumenals thermi-
sche Diffusivitat oder Temperatur-Leitwen, als Dichte und, als spezifischer War-
me. FUr Regionen, in denen das letzte tektonische Ereignis langer als ca. 100 Ma
zuriickliegt, kann in ( 2.1 ) der zeitabh&ngige Term vernachlassigt werden (Ranalli,
1995). Die WarmeproduktioA hangt von der Verteilung der radioaktiven Isotope ab
und variiert Uber die Méachtigkeit der Lithosphare. Ublicherweise geht man von einer
exponentiell mit der Tiefe abnehmende Warmeproduktion aus (z.B. Turcotte und Schu-
bert, 1982). Unter der vereinfachenden Annahme, dal3 die thermische Leitfahigkeit
k=kpc, mit der Tiefe konstant ist, lalt sich die Temperatur in Abhangigkeit des an
der Oberflache gemessenen Warmeflusgesdes Warmeflusseg, von unterhalb der
Schicht mit der Machtigkeﬁ) und der Oberflachentemperaliyrausdriicken durch:

T(z)—15+( [1 exp( z/D)] ?(r (2.2)

Um die Annahme einer mit der Tiefe konstanten thermischen Leitfahigkeit zu umgehen,
unterteilen Chapman und Furlong (1992) die Lithosphare Bchichten mit jeweils
einer innerhalb der Schicht konstanten Warmeprodul&iamd thermischen Leitfahig-

keit k.. Die Temperaturverteilung in deten Schicht a3t sich berechnen mit:

-ri_-l;l qOIZ A ZZ (2'3)
k. 2K;
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Abbildung 2.2: Kontinentale Geothermen in Abhé&ngigkeit des an der Oberflaiche angenommenen War-
meflusses (in mW i Die Geothermen wurden nach Chapman und Furlong (1992) mit einer analyti-
schen Lésung nach Wilhelm (1994) berechnet. Die gestrichelten vertikalen Linien markieren dier Tiefe de
Ubergangszone von Ober- zu Unterkruste und die Tiefe der Moho. Das relativ abrupte Abknicken de
Geothermen markiert den Ubergang von Lithosphére zu Asthenosphére; hier wird die Soliduskurve des
Mantelmaterials geschnitten.

Hierbei sind T, und g, die Temperatur bzw. der Warmeflul? an der Oberflache der
Schicht,z wird von der Oberflache der Schicht aus gemessen. Abbildung 2.2 zeigt die
nach Chapman und Furlong (1992) berechneten zeitunabhangigen kontinentalen Geo-
thermen in Abhangigkeit des OberflachenwarmefluggeDie zur Berechnung ver-
wendeten Werte sind in Tabelle 2.1 zusammengefalit.

Eine quantitative Fehlerabsch&tzung fur die berechneten Geothermen ist nicht einfach.
Eine mogliche Fehlerquelle liegt in der Annahme, daB in ( 2.1 ) die zeitliche Anderung
der Temperatur vernachlassigt werden kann. Setzt man dies voraus, so kdnnen weitere
Fehler durch die fir die thermische Leitfahigkeitie Warmeproduktios und fur den
Oberflachenwarmeflu®y gewahlten Werte entstehen. Chapman und Furlong (1992)
zeigen, dal3 die Ungenauigkeit in der Bestimmung des Oberflachenwarmedjydses
groRten Fehleranteil bei der Berechnung der Geotherme ausmacht.

Abbildung 2.3 zeigt die Variation der Geotherme aufgrund von angenommenen Unge-
nauigkeiten. Fast alle Geothermen bei deren Berechnung jeweils die Werte fur die
WarmeproduktionA und die thermische Leitfahigkelt fur Ober- oder Unterkruste
bzw. die Tiefenlage der Moh®(s0n) UM +10% veréndert wurde, liegen im Tempera-
turbereich der durch die beiden Geothermen fiir 75 bzw. 85 ri\aufigespannt wird.
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Abbildung 2.3: Geothermen fiir einen WarmefluR voss8®W it (durchgezogene Linien). Die diinnen
Linien zeigen Geothermen bei deren Berechnung jeweils die Warmeproduktion A, die thermische Leit-
fahigkeit kg der Ober-, Unterkruste oder des oberen Mantels sowie die Tiefenlage der Mh9 (in

ca. #10% von den in Tabelle 2.1 aufgefiihrten Werten abweicht. Die gestrichelte Linie zeigt einen Fit fu
den in der Oberkruste, Unterkruste und im lithospharischen Mantel jeweils ein linearer Temperatur-
verlauf angenommen wurde. Stitzstellen bei der Berechnung sind die Temperaturen an den Diskontinui-
taten.

Bei den beiden im Ubergangsbereich zwischen Ober- und Unterkruste auf3erhalb des
Bereiches verlaufenden Geothermen wurde die thermische Leitfahigkeit der Unterkruste

Tabelle 2.1: Von Chapman und Furlong (1992) zur Berechnung von verallgemeinerten kontinentalen
Geothermen verwendete Parameter.

Parameter Oberkruste Unterkruste Oberer Mantel
Zusammensetzung: Granit zu Andesit Gabbro zu Granulit-  Ultramafisch
fazies

Tiefenlage: 0-16 km 16 - 35 km Moho: 35 km
therm. Leitfahigkeik "

ko 3.0 wm*k™ 2.6 Wm'K? (nach Schatz und

Simmons, 1972)

c 1.510°% km* 1.510°% km*

b 1.510%K™ 1.010* K™
WarmeproduktiorA™ : exp. Abnahme mit der  0.4510°wm* 0.0210°wWm?

Tiefe; (konstant) (konstant)
charakt. Lange
D=12.5km

‘Die  Druck- und Temperaturabhéangigkeit der thermischen Leitfahigkeit wird (iber
K(T,2 = k(1+ c2/(1+ B T angepaRt.” Die Wirmeproduktion in der Oberkruste nimmt iber
A(2) =04 q / Dlexg- 7 D exponentiell mit der Tiefe ab.
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(ko) variiert. Solange der OberflachenwarmefluR nicht genauesatsW m? gemessen
werden kann spielt der Fehler durch die Wahl der Leitfahigkeit, Warmeproduktion und
sogar der Tiefe der Diskontinuitdten eine untergeordnete Rolle. Bei einem Oberfla-
chenwéarmefluR von 86 mW ni? liegt die berechnete Temperatur in 16 km Tiefe in
einem Temperaturintervall zwischen 421°C bis 494°C und in 35 km Tiefe zwischen
788°C und 918°C. Sind die Temperaturen an den Diskontinuitdten bekannt, kann der
Temperaturverlauf mit der Tiefe in sehr guter N&herung durch einen linearen Fit ange-
nahert werden (gestrichelte Linie in Abbildung 2.3).

Die Vernachlassigung des konvektiven Anteils der Warmeleitung in ( 2.1 ) fihrt in
Regionen in denen Grundwasserkonvektion stattfindet zu einer Uberschatzung des
(konduktiven) Oberflachenwarmeflusses. Damit wird die Temperatur in der Tiefe zu
hoch abgeschatzt. Zwei und dreidimensionale Heterogenitaten in der Warmeproduktion
und in der thermischen Leitfahigkeit fUhren zu lateralen Temperaturdnderungen. Chap-
man und Furlong (1992) zeigen an einem zweidimensionalen Modell mit krustalen
Heterogenitaten, dal3 Isothermen eine Tiefenvariation von mehreren Kilometern aufwei-
sen konnen. Insbesondere ist die Moho in diesem Modell, obwohl horizontal, keine
Isotherme.

Die Lithospharen-Asthenosphéarengrenze kann uber das Erreichen einer bestimmten
Temperatur (z.B. 1300°C) oder dem Schnittpunkt der Geotherme mit der Soliduskurve
des oberen Mantels definiert werden. Mit den von Chapman und Furlong vorgeschlage-
nen verallgemeinerten Geothermen kann die Machtigkeit der thermischen Lithosphare
in Abhangigkeit des Oberflachenwarmeflusses berechnet werden. Wie aus Abbildung

Oberkruste

Unterkruste

ol
o
|

lithosphérischer Mantel

Asthenosphére
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=
o
o
|

—

ol
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Abbildung 2.4: Abhéangigkeit der Lithospharenmachtigkeit vom Oberflachenwarmeflul. Die Lithos-
pharen-Asthenospharengrenze ist hier als Schnittpunkt der Geothermen mit der Soliduskurve des oberen
Mantels (ca. 1300°C) definiert.
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2.2 bzw. Abbildung 2.4 ersichtlich variiert die thermische Lithosphéare zwischen Werten
von Uber 200 km bei geringem Warmeflul3 und 45 km fiir Gebiete mit extrem hohem
Warmeflul3.

2.4 Festigkeit von Gesteinen

In einfachen Worten kann der Begriff ,Festigkeit* als die maximale Spannung, der ein
Festkorper unter gegebenen Bedingungen ohne Versagen standhalten kann, erklart
werden. Beim Versagen eines Festkorpers, sei es Bruch oder Flie3en, werden atomare
Bindungen innerhalb des Gitters getrennt. Als erste Abschatzung fiinesiestische
Festigkeit von Festkdrpern kann daher die Spannung betrachtet werden, die benotigt
wird um Bindungen entlang einer Gitterebene zu brechen. Abschéatzungen dieser theore-
tischen Festigkeit liefern Werte im Bereich von 5-10 GPa (Orowan, 1949); sie sind
damit um mehrere GrofRenordnungen grof3er als die experimentell bestimmten Werte.
Die Diskrepanz wird durch die in allen realen Festkdrpern auftreten Materialdefekte
erklart. Dabei spielen zwei Arten von Defekten eine Rolle: (Mikro-)Risse und Disloka-
tionen, wie z.B. Stufenversetzungen oder Schraubenversetzungen im Kiristallgitter
(Scholz, 1990). Beide Arten von Defekten kdnnen aufgrund von auf3eren Spannungen,
die weit unterhalb der theoretischen Festigkeit liegen, propagieren und zu Versagen
innerhalb des Festkorpers fuhren. Die Ursache dafur ist, dal3 bei beiden Mechanismen
die theoretische Festigkeit nur lokal, also nicht im gesamten Festkorper, Gberwunden
werden muf3. Durch Spannungskonzentrationen an Rif3enden oder Dislokationen kann
diese theoretische Festigkeit Uberschritten werden.

Das makroskopische Verhalten ist stark davon abhangig, welcher Versagensmecha-
nismus auftritt. FUr Festkorper, bei denen die Risse als Defekte aktiviert werden, beob-
achtet man ein Zerbrechen, also die Separation des Kdrpers in Bruchstiicke. Ein Prozel3,
der meistens innerhalb kirzester Zeit ablauft und oft eine vollstandige Zerstérung des
Kdrpers bewirkt. Dieses Verhalten wird als ,spréd” oder gleichbedeutend als ,brtichig*
bezeichnet. Werden im Gegensatz dazu die Gitterdislokationen aktiviert, tritt plastisches
FlielBen auf. Hierbei deformiert sich der Koérper permanent und ohne dafl} dabei der
Kristallgitterverbund zerstért wird. Obwohl es einen als ,halb-sprode” bezeichneten
Ubergangsbereich gibt, scheinen sich die beiden Prozesse weitgehend auszuschlieRen.
Das Verhalten eines Festkdrpers kann demnach entweder als ,sprod” oder ,plastisch®
charakterisiert werden. Abhangig von Umgebungsdruck und Temperatur werden in der
Lithosphare beide Versagensmechanismen beobachtet.

Engelder (1993) schlagt aufgrund dessen eine Unterteilung der Lithosphére in eine
spréde Schizosphare und eine plastische Plastosphére vor. Im folgenden werden die
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unterschiedlichen Deformationsverhalten von Gesteinen vorgestellt und diskutiert. Eine
gute Einfuhrung geben z.B. Scholz (1990), Ranalli (1995) oder Engelder (1993). Eisba-
cher (1991) gibt, unter Verwendung der deutschen Begriffe, einen kurzen Uberblick.
Der aktuelle Stand der Forschung wird in dem von Ahrens editierten AGU Handbuch
(1995) zusammengefalit.

2.4.1 Brichiges Versagen

Bei moderaten Temperaturen und Driicken verhalt sich Gestein sprode; es versagt ent-
weder durch Neubildung von Briichen oder durch Gleiten entlang praexistenter Bruch-

flachen. Im folgenden werden beide Versagensmechanismen vorgestellt und zur Ab-

schatzung der brichigen Festigkeit in Abhéangigkeit des Umgebungsdrucks verglichen.

2.4.1.1 Neubildung von Briuchen - Bruchfestigkeit

Abhangig vom externen Spannungszustamd>o, = g,, wobei wie in der Geophysik

Ublich Kompression positiv gewahlt wird) unterscheidet man bei Laborexperimenten
drei unterschiedliche Bruchmoden (eine Beschreibung findet sich z.B. in Paterson,
1978; Jaeger und Cook, 1979). Bei Zugspannung, d.h. einem Spannungszustand bei dem
o, =0, =0 und o, <0 ist, entsteht ein Extensionsbruch (Abbildung 2.5 a); die Bruch-
flache steht bei diesem Buchmodus mehr oder weniger senkrecht zur Richtuag.von
Unter einem kompressiven Spannungszustand (d.h. uniaxiale oder triaxiale Kompressi-
on g, 20, 2 0,2 0) bildet sich im allgemeinen unter einem spitzen Winkebzweine
Scherbruchflache aus (Abbildung 2.5 b). Bei kleinen oder fehlenden Umlagerungs-
drucken, die die Probe seitlich begrenzen, beobachtet man in Kompressionsversuchen
manchmal auch sogenannte Spaltungsbriche (Abbildung 2.5 c). Bei diesem Bruchmo-
dus ist nicht vollstandig geklart, ob es sich um einen intrinsischen Bruchmodus handelt,

v |

\ 7 i
T 7 \\ i
|

A

Abbildung 2.5: Drei unterschiedliche, bei Laborexperimenten beobachtete Bruchmoden von Gesteinen.
(a) Extensionsbruch, (b) Scherbruch und (c) Spaltbruch (nach Scholz, 1990).
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oder ob Randbedingungen zu diesem Versagen fuhren (Scholz, 1990).

Die Zugfestigkeit von Gesteinen, also die Zugspannangnter der bei einem Zugver-

such ein Extensionsbruch auftritt, ist sehr gering und liegt bei rund 1 bis 4 MPa. Aus
thermodynamischen Uberlegungen zeigt Griffith (1920; 1924), daR die fir den Exten-
sionsbruch notwendige kritische Zugspannung von der Lange des préaexistenten Mikro-
risses und von der Energie, die zur Schaffung einer freien Oberflache benétigt wird,
abhangt. Wird die kritische Zugspannung erreicht, so vergrof3ert sich die Rif3lange und
die kritische Zugspannung wird herabgesetzt. Der Prozel3 lauft somit selbstverstarkend
und im Endstadium sehr schnell ab. Mit Hilfe der Elastizitatstheorie berechnete Orowan
(1949) die Spannungskonzentrationen, die durch einen Rif3 innerhalb einer homogenen
Platte unter einer einheitlichen externen Zugspanmmpgentstehen. Er ndherte einen

Ri3 durch eine Ellipse mit den beiden Halbachsemdc (c >>b) an und erhielt eine
Verstarkung der externen Zugspannung um einen Faktoc/d+Zir einen Ril3 mit
atomarer Dicke werden so am Ri3ende Spannungen erreicht, die ausreichen um atomare
Bindungen zu brechen. Wie bei den Uberlegungen von Griffith sagt diese Naherung
ebenfalls ein katastrophisches Versagen voraus. Beginnt der Rif3 zu wachsen, so vergro-
Rert sich die Spannung am Rif3ende und der Ril3 propagiert weiter.

Reine Zugspannungen erwartet man in der Natur nur in der Nahe der Erdoberflache,
z.B. in Gebieten mit erhOhter Topographie. Im wesentlichen treten innerhalb der Erde
kompressive Spannungen auf. Bei Laborexperimenten wird in Kompressionsversuchen
die Druckfestigkeit von Gesteinen ermittelt. Als Druckfestigkeit bzw. Bruchfestigkeit
im kompressiven Spannungsfeld wird die differentielle Spannopg o, -0, be-
zeichnet bei der Probekorper entlang einer Bruchflache voélligen Kohasionsverlust zeigt.
Messungen zeigen, dal3 die Druckfestigkeit von Gesteinen mit steigendem Umlage-
rungsdruck wachst. Selbst bei kleinen Umlagerungsdriicken= &, — 0) ist die
Druckfestigkeit um ein bis zwei GrofRenordnungen groRer als die Zugfestigkeit (z.B.
Lockner, 1995).

Abbildung 2.6 zeigt ein vollstéandiges, fur Kompressionsversuche bei moderaten Umla-
gerungsdriicken typisches Spannungs-Deformations Diagramm. Das Diagramm kann in
sechs charakteristische Stadien unterteilt werden (Brace et al., 1966). Zu Beginn (l) ist -
besonders bei uniaxialen Versuchen - die Spannungs-Deformationskurve konkav ge-
krimmt. Das Gestein wird starker kompaktiert als von der linearen Elastizitatstheorie
vorhergesagt. Hier werden die im Gestein vorhandenen Mikrorisse, vorwiegend die
senkrecht zur grofdten Spannung, geschlossen. Bei triaxialen Versuchen wird dieses
Stadium nicht beobachtet, da hier die Mikrorisse durch die Umlagerungsspannungen
meist schon geschlossen sind. Nachdem der Grof3teil der Mikrorisse geschlossen wur-
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Abbildung 2.6: Spannungs-Deformations Diagramm fir Gestein in einem Kompressionsversuch (nach
Wawersik und Brace, 1971) . Die einzelnen Stadien (I-VI) werden im Text erklart.

den beobachtet man einen linearen Spannungs-Deformations Zusammenhang (ll). Das
Gestein deformiert sich in diesem Bereich nahezu elastisch, die Deformation ist tber die
materialabhéngigen elastischen Konstanten linear mit der Spannung verknupft

(Hooke’sches Gesetz). Die in diesem Bereich erzielten Deformationen sind reversibel.

Bei einer Differenzspannung die normalerweise ungefahr der halben Druckfestigkeit
entspricht, beginnt die Probe starker als durch das Hooke’sche Gesetz vorhergesagt
lateral zu expandieren (lind IV). Als Folge der elastischen Querdehnung 6ffnen und
bilden sich nun Extensions-Mikrorisse (Mode |, Abbildung 2.7) vorwiegend parallel zu
o,, deren Offnung und Ausbreitung zu einer irreversiblen Dilatation senkrectt zu
fuhrt. Stadium IV unterscheidet sich von Stadillindadurch, daf3 hier eine lokalisierte
Deformation zu beobachten ist (Scholz, 1968b; Scholz, 1968a). Die Extensions-
Mikrorisse wechselwirken, wachsen in verstarkten Mafie zusammen und beginnen in
einemen echelorangeordneten Rif3system einen Makrorif3 zu bilden, der das Versagen
der Probe einleitet. Bei Uberschreiten der maximalen Spannung (Druckfestigkeit) in
Stadium V nimmt die Belastungsfahigkeit der Probe zuerst langsam, dann schneller ab.
Die in Stadium IV begonnene Rif3lokalisierung setzt sich fort und es bildet sich ein
Scherbruch aus der die Probe zerteilt. Die Bruchflache bildet einen spitzen Winkel mit
der Kompressionsrichtungo,. Unter echten triaxialen Versuchsbedingungen
(o, # 0, # 0;) beobachtete Mogi (1977), dal3 die Richtung der kleineren lateralen Aus-
dehnung, die im allgemeinen mit der Richtung wmn tibereinstimmt, in der Bruch-
ebene liegt. Soweit es die Versuchsbedingungen erlauben wird im Anschul3 an die
Bruchbildung (VI) ein Spannungsplateau beobachtet; die Spannung wird nun durch die
Reibung auf der neu geschaffenen Bruchflache bestimmt.

19



FESTIGKEIT UNDRHEOLOGIE DER KONTINENTALENL ITHOSPHARE

Mode | Mode Il Mode IlI
Abbildung 2.7: Die drei in der Bruchmechanik unterschiedenen RiRausbreitungsmoden. Bei Mode |, de
als Extensions- oder Offnungsmodus bezeichnet wird bewegen sich die RiRwande senkrecht zur RiRfla-
che. Bei beiden Schermoden findet die Verschiebung in der Bruchebene statt; bei Mode Il semkrecht zu

Rikante, bei Mode Il parallel dazu. Die RiBausbreitungsmoden sind nicht mit den in Abbildung 2.5
gezeigten Bruchmoden zu verwechseln.

Die experimentell ermittelte Bruchfestigkedt,, ., =0, —0, kann in einem Mohrdia-
gramm dargestellt werden. Fur einen gegebenen Spannungszastandbeschreibt

der Mohrsche Kreis die Beziehung zwischerund o, auf einer Flache die za, um

einen beliebigen Winkel geneigt ist. Bestimmt man fur mehrere Proben eines Gesteins
die Bruchfestigkeit bei unterschiedlichen Umlagerungsdrickend€rgeben sich Mohr-

sche Kreise unterschiedlicher Grof3e (siehe z.B. auch Abbildung 2.9, Seite 23). Die
Einhullende dieser Kreise kann als Versagensgrenze in Abhangigkeit word o,
interpretiert werden. Sie trennt den stabilen Bereich, also den Bereich in dem die Probe
den Spannungen standhélt, von dem Bereich in dem Versagen zu erwarten ist.

Bei vielen Messungen zeigt sich, dal? die Versagensgrenze bei nicht zu hohen Dricken
annadhernd linear mit dem Umlagerungsdruck verlauft, bei hdheren Werten jedoch deut-
lich geringer ansteigt (z. B. Ismail und Murrell, 1990; Scholz, 1990). Neuere Messungen
(Abbildung 2.8) an silikatreichen Gesteinen bei hoheren Driicgen600 MPa, ent-
sprechend einer Auflast in ca. 20 km Tiefe ) weisen ebenfalls darauf hin, dafl3 der Ver-
lauf der Versagensgrenze zu héheren Driicken hin abflacht und schlief3lich wieder - mit
einer geringeren Steigung - anndhernd linear mit dem Umlagerungsdruck zunimmt
(Shimada und Cho, 1990; Shimada, 1992; Shimada, 1993; Hirth und Tullis, 1994,
Kohlistedt et al., 1995).

Aufgrund von Unterschieden in der akustischen Emission und im Bruchverhalten schla-
gen Shimada et al. (1993) einen Wechsel vom oben beschriebenen ‘Niederdruck’-
Versagen, zu einem sogenannten ‘Hochdruck’-Versagen vor. Elektronenmikroskopauf-
nahmen der Proben zeigen, dafd sich - im Gegensatz zum Niederdruck-Versagen - vor-
wiegend Scher-Mikrorisse (Mode Il, Abbildung 2.7) anstelle von Extension-Mikrorissen
bilden. Sie treten Uber die gesamte Probe verteilt auf und sind nicht wie beim Nieder-
druck-Versagen in der Nahe des Hauptbruches konzentriert. Die sich bildende Bruchfla-
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Abbildung 2.8: Bruchfestigkeit von Granit in Abhéngigkeit des Umlagerungsdrucks (a) fur 100°C und (b)
fur 250°C bzw. 300°C. Niederdruck-Versagen ist durch offene, Hochdruck-Versagen durch ausgefiillte
Symbole gekennzeichnet. Die gestrichelte Linie zeigt die Bruchfestigkeit bei Raumtemperatur, die durch-
gezogene Linie ist ein Fit fur die jeweilige Hochtemperaturbruchfestigkeit. Zum Vergleich ist als ge-
punktete Linie die nach Byerlee ( 2.8 ) berechnete Reibungsfestigkeit eingezeichnet (beide Abbildungen
stammen aus Shimada, 1992).

che die zum makroskopischen Zerbrechen der Probe flhrt, ist deutlich schmaéler, als
beim Niederdruck-Versagen und zeigt reinen Scherversatz; sie ist unter einem Winkel
von ca. 45° zur Hauptspannungsrichtung orientiert (Shimada, 1993; Kohlstedt et al.,
1995). Der Ubergang von einem zum anderen Versagensmodus tritt unabhangig von der
Temperatur bei Granit und Gabbro bei ca. 800 MPa, bei Dunit im Bereich von 1 GPa
und bei Eklogit im Bereich von 2 GPa auf (Shimada, 1993; Hirth und Tullis, 1994;
Kohlstedt et al., 1995); er liegt bei Umlagerungsdriicken, bei denen die Scherbruchfe-
stigkeit im Bereich der Reibungsfestigkeit liegt (siehe Abschnitt 2.4.1.2 und Diskussion
in 2.4.1.3).

Bei der Bildung und Ausbreitung von Mikrorissen muR Arbeit zur Uberwindung der
Reibung auf den Ri3flachen und zur Volumenvergréf3erung aufgebracht werden. Diese
Arbeit nimmt mit zunehmendem Umlagerungsdruck zu. Im Bereich des Niederdruck-
Versagen wird das Versagen durch Extensions-Mikrorisse (Mode I) hervorgerufen. Die
Dilatanz - und damit die zur Volumenvergro3erung erforderliche Arbeit - ist fur diese
Mikrorisse groRRer, als fur die im Hochdruck-Versagen hauptsachlich auftretenden
Scher-Mikrorisse (Mode 1I). Dies erklart qualitativ die reduzierte Abhangigkeit vom
Umlagerungsdruck beim Hochdruck-Versagen.
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Uniaxiale Messungen an Proben unterschiedlicher Gr63e zeigen, dal3 die Bruchfestig-
keit von der Probengrof3e abhangt (z.B. Pratt et al., 1972; Paterson, 1978; Jaeger und
Cook, 1979; Lockner, 1995). Mit zunehmender Grdlteer Probe nimmt die Bruchfe-
stigkeit oy,,, Nach

~ ¢
aBruch d

ab. ¢ ist kleiner als 1 und liegt z. B. bei Quarz-Diorit fur 0.05 mh<1 m im Bereich

von 0.5 (Pratt et al., 1972). Diese Skalierung mit der Grof3e der Probe laf3t sich erklaren,
wenn man annimmt, dafd der langste in der Probe vorkommende Mikrori3 proportional
zur ProbengrofRe ist. Wie oben kurz diskutiert, wird die Spannungskonzentration am
RilRende von der Grol3e des Risses beeinflulit; ein langerer Ril3 fuhrt zu einer grol3eren
Spannungskonzentration und damit bei kleineren externen Spannungen zum Versagen
der Probe. Genaue Rechnungen ergeben einen Wert von &4(fecholz, 1990, Seite

29). Bei Proben Uber 1 m deutet sich eine Unabhangigkeit der Bruchfestigkeit von der
ProbengroRe an. Dies mag darauf zuriickzufiihren sein, dal3 bei der Auswahl der Proben
darauf geachtet wurde, daf3 keine offensichtlichen Risse vorhanden waren. Fir Messun-
gen an noch grofR3eren Proben fehlen momentan die technischen Einrichtungen. Geht
man von einer ublichen Probengréf3e von ca. 15 mm aus, so reduziert sich die auf eine
ProbengroRe von 1 m skalierte Festigkeitpei 0.5 um nahezu eine Potenz.

Aufgrund von technischen Schwierigkeiten existieren nur wenig triaxiale Messungen
die den Einflu der Probengrof3e auf die Bruchfestigkeit untersuchen. Im allgemeinen
scheint der Umlagerungsdruck den Effekt der Probengrdf3e zu verringern (Paterson,
1978, und Referenzen darin). Die vorhandenen Messungen an Granit zeigen, daf3 jedoch
auch unter triaxialen Versuchsbedingungen eine Abhangigkeit der Bruchfestigkeit von
der Probengrof3e besteht (Singh und Huck, 1973). Die Ergebnisse von Singh und Huck
zeigen, dafl3 fur Proben mit 81 cm Durchmesser die Bruchfestigkeit gegentiber den Pro-
ben mit 5 bzw. 10 cm Durchmesser ungeféahr halbiert ist. Shimada (1993) verwendet
den in dieser Messung vorhandenen Trend zur Extrapolation der Hochdruck-Bruch-
festigkeit auf lithosphéarische Bedingungen (siehe Abschnitt 2.5.4.1).

Bei trockenen Silikatgesteinen ist der Einflu® von Temperatur und Deformationsrate
relativ gering. Jedoch kénnen schon geringe Mengen von Wasser die Temperaturabhan-
gigkeit der Bruchfestigkeit zur Folge haben (Wong, 1982). Des weiteren wird durch
Wasser die plastische Deformation als Versagensmechanismus begunstigt; die Proben
zeigen bei niederen Temperaturen plastisches Verhalten und brechen nicht (Lockner,
1995).

22



2.4 FESTIGKEIT VONGESTEINEN

Zur quantitativen Beschreibung der makroskopischen kompressiven Versagensgrenze
existieren nur empirische bzw. semi-empirische Regeln. Bei kompressivem Spannungs-
zustand wird Versagen im allgemeinen durch das Coulomb Kriterium (auch Navier-
Coulomb oder Coulomb-Mohr Kriterium) beschrieben (z.B. Jaeger und Cook, 1979;
Ranalli und Murphy, 1987; Scholz, 1990):

T=UO, +T, (2.4)

Hierbei ist 7 die Scherspannung auf der sich bildenden Bruchflaghedie Normal-
spannung senkrecht dazu ungd die gesteinsabhéangige Kohasiqn.ist der ebenfalls
gesteinsabhangige interne Reibungskoeffizient, der oft (ibertang ausgedrickt

wird; ¢ bezeichnet man als internen Reibungswinkel. Aus geometrischen Uberlegun-
gen folgt, dafl3 sich beim Erreichen der Bruchfestigkeit zwei Bruchflachen bilden, die
mit der Richtung vono, einen spitzen Winkel vor® =45°-¢/2 einschliel3en. Das
Coulomb Kriterium, das aus dem einfachen Reibungsgesetz unter Hinzunahme des
Kohasionsterms entwickelt wurde, sagt einen linearen Zusammenhang zwischen Scher-
spannung und Normalspannung voraus. Dies wird, wie schon erwéahnt, bei moderaten
Dricken auch experimentell beobachtet. Dies sollte jedoch nicht zu der Annahme ver-
leiten, dal3 die physikalischen Bruchvorgange durch Reibung erklart werden kdnnen; die
Bruchflache auf der Reibung stattfinden kdnnte, existiert vor dem Versagen noch nicht.

Abbildung 2.9 zeigt das Navier-Coulomb Kriterium zusammen mit zwei Mohrschen
Kreisen. Durch Hauptspannungen ausgedrtckt 1ai3t sich ( 2.4 ) nach einigen Umformun-
gen wie folgt darstellen (Scholz, 1990):

T
4 T=U0C,+T,

versagen

stabil

Y 7/

4 A\

Abbildung 2.9: Mohrsche Kreise fur unterschiedliche Spannungszustande beim Erreichen der Versagens-
grenze und die graphische Darstellung des Navier-Coulomb Kriteriums. Der gestrichelte Mohr-Kreis
deutet an, dalR bei hoheren Umgebungsdriicken die Probe schon bei geringeren differentiellen Spannun-
gen als durch das Navier-Coulomb Kriterium prognostiziert, versagt.
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o (1 1) - ] - o (42 + "+ ] = 2, (25)

In der g,,0, Ebene entspricht ( 2.5 ) einer Geraden, die uniaxiale Festigkeit, d.h. die
Festigkeit beio, =0 betragt:

G =2t (i + )"+ (256)

Kombiniert mit dem Versagenskriterium fur Zugbedingunggr- -T, lautet das Na-
vier-Coulomb Kriterium

fiir o, < C[1- G T,/ 4r2] 0,=-T,

fir o, > C[1- T,/ 4] 01[(/,12 +1 -u] _03[(/12 e +u] a7

Experimentell ist das Navier-Coulomb Kriterium nur fir Dricke, die in Tiefen von ca.
20-25 km erreicht werden, bestatigt. Insbesondere wird das oben beschriebene Hoch-
druck-Versagen und die damit verbundene Abweichung vom linearen Anstieg bei h6he-
ren Dricken nicht durch das Navier-Coulomb Kriterium vorhergesagt. Der Einfluld der
mittleren Hauptspannung, auf die Bruchfestigkeit wird ebenfalls nicht bertcksichtigt.

Zur besseren Anpassung des experimentell beobachteten Abweichens vom linearen
Verlauf, schlagen einige Autoren empirisch bestimmte, nichtlineare Versagenskriterien
vor (eine kurze Zusammenfassung siehe Lockner, 1995).

2.4.1.2 Gleiten entlang préexistenter Briiche - Reibungsfestigkeit
Unter der Annahme von kohdasionsfreien, praexistenten Brichen mit beliebiger, und
damit auch optimaler Orientierung, vereinfachte Sibson (1974) Gleichung ( 2.4 ) zu:

r= lloan ( 28 )

Diese Gleichung besagt, dal? auf eiestierenderBruchflache Gleiten einsetzt, wenn

die Scherspannung auf der Bruchflache die Normalspannuog multipliziert mit

dem Reibungskoeffizieny,, erreicht. Analog zur Bruchfestigkeit kann diese Scher-
spannung als Reibungsfestigkeit bezeichnet werden. In Hauptspannungen ausgedrickt
ergibt sich analog zu (2.5):

12 12
01[(/102 +1) - /Jo] - 03[(/102 + l) + /Jo] =0 (2.9)
Die optimal orientierte Bruchflache auf der Reibungsgleiten einsetzt ist gegentber der
maximalen Hauptspannurg, um einen Winkeb = 45— arctary, geneigt.

Byerlee (1978) zeigte, dal3 diese lineare Relation bei kleinen Normalspannungen relativ
gut erfullt wird, u, jedoch - abhéngig von den gewahlten Gesteinstypen und Oberfla-
chenrauhigkeiten - stark variiert. Bei gréReren Normalspannungez 200 MPa)
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EXPLANATION
SYMBOL REFERENCE ROCK TYPE

s 2F Granite , fractured

v 26 Gronite , ground surfoce

v 3 Limeslone , Gobbro , Dunite
Yoo 5 Granite , ground surface

° of Weber Sandstone | faulted
B . 65 Weber Sandstone | saw cul Ge
ok . 9 Granodiorite )

¢ 13 Goeiss and Mylonite
ik C 13 Ploster in joint of Quartz Monzonite

U 20 Quartz Monzonite joints

. 23 Westerly Granite  Chlorite Serpentinite

ilite , Kaolinite , Holloysite
Monimorillomte Vermiculile
26 Granite
© 27 kaotiniie |, Halloysite, Itiite | .
Montmorillonite Vermiculite

SHEAR STRESS, T {BARS £ 10%)

] ] 1 I 1 | ] 1 ] ] |
© | 2 3 4 5 & 1 8 9 10 0 42 13 14 15 % (T 18 13 20

NORMAL STRESS ..o, (BARS x 10%)

Abbildung 2.10: Scher- oder Reibungsfestigkeit in Abhangigkeit der Normalspannung (aus Byerlee,
1978). Ein kBar entspricht 100 MPa.

jedoch ist y, nahezu unabhangig von Gesteinstyp und Oberflachenbeschaffenheit.
Abbildung 2.10 zeigt die Orginaldaten von Byerlee (1978). Der von Byerlee vorge-
schlagene Fit fur diese Daten lautet (in MPa):

fur 0,< 200 MPa: 1 =0.850, (2.10a)
fur o,> 200 MPa: 1t =50MPa+ 0.60, (2.10 b)

Wegen ihrer allgemeinen Gliltigkeit werden diese Gleichungen auch als Byerlee-Gesetz
bezeichnet. In leicht modifizierter Form wird oft ein linearer Zusammenhang fir den
gesamten Druckbereich verwendet und der konstante Term in ( 2.10 b) vernachlassigt;
dies wird manchmal durch einen leicht erhéhten Reibungskoeffizient von 0.7 ausge-
glichen. Das Byerlee Gesetz gilt fur einen relativ grof3en Temperatur- und Druckbereich
und ist in erster Naherung unabhéngig von der Gleitgeschwindigkeit und der Rauhigkeit
der Kontaktflachen. Vorhandene Fluide haben sowohl physikalische als auch chemische
Einflusse. Der physikalische Effekt des Porendruckgswird berdcksichtigt, indem

man in obengenannten Gleichungen effektive Spannuaﬁbn 0, — 9, p, verwendet.
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(a) dry (b) hydrostatic pore fluid pressure
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Abbildung 2.11: Maximale Spannungsdifferenz { o3) in Abhangigkeit der Tiefe z fir Abschiebungs-
(NF), Blattverschiebungs- (SS) und Aufschiebungsregime (TF). (a) ohne Porendradk) nd (b) fi
hydrostatischen Porendruck (d.h.= 0.37). Die Kurven wurden fi, = 0.6, p = 2800 kg ¥, und

0= 0.5 berechnet.

Unter der Annahme, dal3 eine der Hauptspannumgeno, > o, vertikal steht [af3t
sich ( 2.9 ) jeweils fur ein Abschiebungsregime (ME=S,,0,= §,0,= ), Blatt-
verschiebungsregime (SS1,=S,,0,= §,0,= $§) und Aufschiebungsregime (TF:
0,=S,,0,= §,0,= ) in Abhangigkeit der Tiefe darstellen (Sibson, 1974):

(R-Y)

Abschiebung (NF): 0,-0,= Tpgz(l—/\) (2.11a)
Blattverschiebung (SS): 0, -0 =Mpgz(l—/\) (2.11b)
P71+ 8(R-D)

Aufschiebung (TF): 0,-0,=(R-1)pg{1-2) (2.11c)

mit R= [(uo2 +1)]/2 + “"]2

Der Porendruckfaktord gibt das Verhaltnis von Porendruck zu Auflast an.liegt
zwischen 0.0 fur trockene Gesteine und 0.37 fur hydrostatischen Porendruck. Fir
lithostatischen Porendruck, d.i.=1 verschwindet die effektive Normalspannung und
die Reibungsfestigkeit geht gegen Null. Der Fakdof0<d<1) ergibt sich dadurch,

daR die mittlere Hauptspannung duteh=0,+5(0, -0 ;) ausgedriickt wird.

Abbildung 2.11 zeigt die nach ( 2.11 a-c) berechnete Reibungsfestigkeit in Abhangigkeit
der Tiefe und der (effektiven) Auflast. In trockenem Gestein kdnnen Reibungsfestig-
keiten von ca. 600 MPa in 10 km Tiefe erreicht werden; der physikalische Einflul3 von
Fluiden reduziert diesen Wert auf unter 400 MPa.
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Sv=01

Sv=07

Z Y7
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a) Abschiebung b) Blattverschiebung c) Aufschiebung

Si=0n

Abbildung 2.12: Darstellung der nach dem Byerlee-Gesetz optimal zur Reaktivierung orientierten Bruch-
flache in einem Abschiebungs-, Blattverschiebungs- und Aufschiebungsregime.

Wie in Abbildung 2.12 dargestellt, werden - je nach tektonischem Regime - Bruchfla-
chen mit unterschiedlichem Einfallswinkel (dip) aktiviert. Die Bruchflache ist gegen-
Uber o, um den Winkelg geneigt;o, liegt in der Ebene der Bruchflache. Bei einem
Reibungskoeffizient vony, =0.6 ist in einem Abschiebungsregime eine Flache mit
einem Einfallswinkel von ca. 60° optimal orientiert, wahrend in einem Aufschiebungs-
regime die optimal orientierte Flache einen deutlich flacheren Einfallswinkel von ca.
30° besitzt. Bei einer Blattverschiebung steht die optimal orientierte Flache senkrecht.

Bei der Extrapolation der Mel3ergebnisse in gréRere Tiefen mufd man sich vor Augen
halten, da? Labormessungen im allgemeinen nur bis zu Umlagerungsdriicken durchge-
fuhrt werden konnen, die in ca. 30-40 km Tiefe erreicht werden. Auf3erdem zeigen

Versuche, dal3 die Reibungsfestigkeit nur bis zu Temperaturen von 400 - 500°C tempe-
raturunabhéangig ist, bei hoheren Temperaturen jedoch deutlich abnimmt (Stesky et al.,
1994). Neuere Messungen zeigen, dal3 der Einflul? von Wasser durch die Formulierung
des Byerlee-Gesetzes uber effektive Spannungen nicht ausreichend beriicksichtigt wird,;
bei Quarz und Granit beobachtet man bei héheren Temperaturen und kleinen Verschie-
bungsraten, dafd aufgrund des chemischen Einflusses von Wasser der Reibungskoeffizi-
ent und damit auch die Reibungsfestigkeit deutlich verringert wird (Blanpied et al.,
1991; Chester und Higgs, 1992; Chester, 1994; Blanpied et al., 1995).

Bei experimentellen Versuchen wird - je nach Versuchsaufbau - nur bis zu wenigen
Zentimetern relativer Verschiebung gemessen. Wird die Reibungsfestigkeit im An-
schluf3 an ein Bruchexperiment durchgefihrt, so passen die Topographien der beiden
Bruchflachen zusammen. Die Extrapolation so ermittelter Daten auf grof3e und seit
langerem aktive Stérungszonen wie z.B. der San Andreas Fault in Kalifornien oder der
Alpine Transform Fault auf Neuseeland mufd mit einer gewissen Skepsis durchgefihrt
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werden. Diese Storungen sind seit langer Zeit aktiv und weisen mehrere 100 km Versatz
auf. Auf vielen Storungen findet sich sogenanntes Gesteinsmehl (gouge) das durch
langeres Reiben entsteht und die Reibungsfestigkeit deutlich herabsetzen kann, da ein
Teil der Reibung durch Rollreibung aufgebracht wird. Seit mehreren Jahren wird z.B.
fur die San Andreas Fault diskutiert, ob die experimentell vorhergesagten Reibungs-
krafte, und damit verbundene Warmeproduktion, realistisch sind (siehe Scholz, 1990,
Seite 138 ff.). Vieles deutet hier darauf hin, daf} die auf der San Andreas Fault wirken-
den Reibungskrafte deutlich geringer sind als durch Laborexperimente vorhergesagt.

Gleichung ( 2.8 ) entspricht den schon 1699 von Amonton formulierten Reibungsgeset-
zen, die besagen, dal} die Reibungskraft erstens unabhangig von der Gro3e der Kontakt-
flache, und zweitens proportional zur Normalkraft ist. Ein modernes Konzept zur
Erklarung von Reibung stammt von Bowden und Tabor (1950; 1964).

Ausgehend von der Annahme, dafl3 keine reale Oberflache absolut flach ist, sondern ein
gewisses Mal3 an Topographie zeigt, haben zwei Oberflachen nur in ein paar Punkten -
sogenannten Asperities oder ‘Rauhigkeiten’ - Kontakt (Abbildung 2.13). Die Summe
der wirklichen Kontaktflache®d, ist somit deutlich geringer, als die scheinbare geome-
trische Beruhrungsflach®& In einem ersten Modell - dem sogenannten Adhasionsansatz

- nahmen Bowden und Tabor an, dald die sich berihrenden Asperities sich plastisch
deformieren bis die Kontaktflach& ausreichend grof3 ist, um die Normalkrisiftzu

halten. Mit einem Faktqgp, der ein Mal3 fUr die Festigkeit des Materials darstellt, ergibt
sich (siehe auch Scholz, 1990):

N=pA (2.12)

Aufgrund der grof3en Auflast an den Kontaktstellen nahmen Bowden und Tabor an, dai3
sich die beiden Kontaktflachen adhasiv verbinden, also aneinander haften. Diese Ver-
bindungen mussen bei einer relativen Bewegung der beiden Flachen durch Scherung
getrennt werden. Die Reibungskré&ftware somit die Summe der Scherfestigkeit der
Verbindungen:

F=sA (2.13)
wobeis die Scherfestigkeit des Materials ist. Dividiert man ( 2.13 ) durch ( 2.12 ) ergibt
sich ein einziger Parameter, der Reibungskoeffizignt

F s

HOEE:B

Nach dieser einfachen Theorie ist der Reibungskoeffizient demnach nur das Verhaltnis
von zwei unterschiedlichen Mel3methoden der Festigkeit des Materials. Sind zwei unter-
schiedliche Materialien in Kontakt, so deformiert sich nur das weichere Material. Ob-
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Abbildung 2.13: Schematische Darstellung von realen Kontaktflachen oder sogenannten Asperities.
(a) zeigt einen Querschnitt durch eine Kontaktflache. (b) zeigt eine Aufsicht auf die geometrische Flache
A, nur in den grau schattierten Gebietenb&rihren sich die beiden Flachen (nach Scholz, 1990).

wohl p unds deutlich von Material, Temperatur und Reibungsgeschwindigkeit abhan-
gen, isty, in erster Naherung unabhangig von den genannten Paramet@ronda

nur Uber einen Geometriefaktor voneinander abweichen. Die Eleganz dieses Ansatzes
liegt darin, dal3 nicht die gesamte ‘geometrische’ Kontaktfla&cher Reibung beitragt,
sondern nur die durch die Normalkraftgeschaffene Kontaktflach&. Der durch die
Adhasions-Theorie vorhergesagte Reibungskoeffizient fur duktile Materialien wie z.B.
Metalle ist geringer als der experimentell ermittelte. Dies deutet darauf hin, dal3 bei
Reibungsgleiten noch weitere Arbeit geleistet werden muf3. Nicht bertcksichtigt wurden
in dem einfachen Ansatz von Bowden und Tabor ein Verzahnen oder Durchdringen der
Asperities; diese Terme muf3ten zusatzlich in ( 2.13 ) eingefigt werden (Scholz, 1990).

Gesteine sind héarter als Metalle. Die bei ( 2.12 ) gemachte Annahme der plastischen
Deformation ist fur Gesteine im allgemeinen nicht richtig; sie deformieren sich zumin-
dest bei geringeren Normalspannungen elastisch. Berechnepgnemt dem Ansatz,

daf} die reale Kontaktflache durch den elastischen Kontakt einer ‘Asperitie’-Kugel mit
einer Ebenen aufgebaut wird, so ergibt sich zuerst kein von der Normalkraft unabhangi-
ger Reibungskoeffizient, da die Kontaktflache nicht mehr proportionBllisti Erst mit

der Annahme, dal3 Asperities mit einer zufallsverteilten Hohe und Grol3e existieren
zeigten Brown und Scholz (1985b), dafl} der Reibungskoeffizient in erster Naherung
unabhéngig von der Normalkraft ist. Neuere Theorien (siehe Scholz, 1990) bertcksich-
tigen fraktale Verteilungen der Oberflachenrauhigkeit, da Messungen an Gesteinsober-
flachen gezeigt haben, daR natirliche Oberflachen im Bereich vormlBis 1 m
fraktalen Brownschen Oberflachen &hneln (Brown und Scholz, 1985a).

Durch das Abscheren der Asperities werden von den Kontaktflachen kleine Partikel
abgetrennt. Ein Vorgang der als Abnutzung oder Abrieb (wear) bezeichnet wird. Nach
den unterschiedlichen Mechanismen, die die Asperities verbinden und die Partikel von
den Kontaktflachen abtrennen, unterscheidet man die Abnutzung durch Abschleifen
(abrasive wear) und die Abnutzung durch Haften (adhesive wear) (Rabinowicz, 1965).
Abrieb durch Abschleifen tritt z.B. auf, wenn die beiden Kontaktflachen unterschied-
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liche Harte besitzen. Bei Gesteinen, die aus Mineralien unterschiedlicher Harte aufge-
baut sind, trifft dies im allgemeinen zu. Das hartere Material grabt aus dem weicheren
Partikel heraus. Im Bereich, in dem das massive Gestein briichiges Versagen zeigt, kann
die Abnutzung ebenfalls durch briichige Prozesse dominiert werden; hierbei bilden sich
scharfkantige Partikel. Unter hoheren Temperaturen und Normalspannungen verformen
sich die Asperities auf den Kontaktflachen, wie in der Adhasions-Theorie angenommen,
plastisch. In diesem Fall tritt adh&sive Abnutzung tritt auf; die Verbindung der Kontakt-
flachen ist so stark, daf3 nicht die Verbindung sondern ein Teil der angrenzenden Aspe-
ritie abgetrennt wird. Interessant ist, daf3 in diesem Fall das makroskopisch dem
‘briichigen’ Versagen zugeordnete Gleiten mikroskopisch durch plastische Deformation
realisiert wird. Aufgrund der grof3eren Spannungen an den Berlhrungspunkten defor-
mieren sich die Asperities plastisch, wahrend das umliegende Gestein - das ja aus dem
gleichen Material besteht - noch sprode reagiert. Je nach der Menge des erzeugten Ab-
riebs berlihren sich die Kontaktflachen nicht mehr direkt, und die Reibung auf der Fla-
che wird durch die Eigenschaften des Abriebs bestimmt (fur eine ausfuhrliche
Betrachtung siehe Scholz, 1990). Diese Unterscheidung der Abnutzungsmechanismen
ist besonders im Hinblick auf das Auftreten von krustalen Erdbeben von Bedeutung.

Fir das Auftreten von krustaler Seismizitat ist das Gleiten auf einer Flache eine not-
wendige aber keine hinreichende Bedingung. Erdbeben sind Ausdruck einer pl6tzlichen,
kurzen Bewegung, verbunden mit einem Spannungsabfall und der Freisetzung von
elastischer Energie. Im Fall von stabilem Gleiten, also von gleichférmigem Aneinander-
vorbeigleiten der beiden Kontaktflachen, treten keine Erdbeben auf. Die Analogie zwi-
schen Erdbeben und dem bei dynamischen Reibungsversuchen beobachteten stick slip
Verhalten veranlal3te Brace und Byerlee (1966) diesen Mechanismus auch als Ursache
von Erdbeben vorzuschlagen. Stick slip kann mit Haftgleiten Ubersetzt werden. Man
beobachtet, dal? es aufgrund von Variationen im Reibungskoeffizient wahrend des
Gleitens zu einer plétzlichen Bewegungen auf der Flache und zu einem Spannungsabfall
kommt. Diese Periode pl6tzlicher Bewegung wird von einer Periode ohne Gleiten ab-
geldst. In dieser Zeit wird das System ‘nachgeladen’, d.h. die zugefiihrte Energie wird
als Deformationsenergie gespeichert. Nach Uberschreiten der Haftreibungsgrenze wan-
delt sich diese in kinetische Energie um, die dann mittels Reibung dissipiert. Das Auf-
treten einer Instabilitit kann man sich nach Abbildung 2.14 (a) anhand eines
vereinfachten Modells vorstellen. Ein einfaches Reibungselement wird Gber eine Feder
mit der Steifheitk geladen. Hierbei représentiert die Feder die Steifheit der Versuchs-
einheit oder die elastischen Eigenschaften des Mediums, das die Kontaktflachen umgibt.
Angenommen die Reibungskraft zeigt die in Abbildung 2.14 (b) dargestellten Variatio-
nen, so wird nach Uberschreiten eines Maximums die Feder mit der FederkoKstante
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F A/s/ope =-K

v

slip, u

(a) (b)

Abbildung 2.14: Vereinfachte Darstellung eines stick slip Modells. (a) Reibungselement und Reder mi
einer Federkonstante K. (b) Reibungskraft Uber Verschiebung. Die dynamische Reibungskraft ist nich
konstant, sondern variiert leicht (nach Scholz, 1990).

entladen. Wenn in einem Punkt B, die Reibungskeagthneller abfallt al&, so wird

der Block beschleunigt. In einem Punkt C wird die Reibungskraft wieder groRer als die
Kraft in der Feder und der Block wird bis zum Punkt D abgebremst. Diese Instabilitat
tritt nur auf, wenn die Anderung der Reibungskeft/du groRer ist als die Steifhett

der Feder. Dieses einfache Modell erklart das Auftreten von Instabilitdten; es erklart
aber nicht das Wiederaufladen des Systems und die regelmafig wiederkehrenden stick
slip Episoden.

Theoretische Modelle, die diese wiederkehrenden stick slip Episoden erklaren kdnnen,
basieren darauf, da der Reibungskoeffizient mit zunehmender Geschwindigkeit ab-
nimmt (Rabinowicz, 1965). Dieses als Geschwindigkeitsschwachung (velocity wea-
kening) bezeichnete Verhalten kann zu einer ahnlichen Beziehung zwischen Reibungs-
kraft und Verschiebung wie oben beschrieben fuhren. Bei Gesteinen fihrt Geschwindig-
keitsschwachung meistens zu regelmafigem stick slip Verhalten und wird demnach als
notwendige Eigenschaft zur Erzeugung von Erdbeben betrachtet (Scholz, 1990). Der
Wechsel von elastisch/briichiger Deformation der Asperities zu plastischer Deformation
andert in erster Naherung den Reibungskoeffizienten nicht; jedoch wechselt die Abhén-
gigkeit des Reibungskoeffizienten von der Geschwindigkeit das Vorzeichen. Bei begin-
nender plastischer Deformation der Asperities tritt Geschwindigkeitshartung (velocity
strengthening) auf; der Reibungskoeffizient steigt mit zunehmender Geschwindigkeit
an. Dieses Verhalten fuhrt zu gleichméaRigem Gleiten; stick slip tritt nicht mehr auf.
Somit markiert dieser Ubergang die Tiefe, unterhalb der keine Erdbeben mehr initiiert
werden konnen. Eine detaillierte Ausfiihrung des stick slip Verhaltens ist in Scholz
(1990) gegeben. Wichtig ist an dieser Stelle nur, dal3 das Auftreten von (krustalen)
Erdbeben nicht von der Reibungsfestigkeit der Flache, sondern von der Stabilitdt des
Gleitens auf der Flache bestimmt wird.

Aus verschiedenen Reibungsexperimenten schlieRen Brace (1972) und Paterson (1978),
dal stick slip Verhalten vorwiegend bei silikatreichen Gesteinen, meistens bei solchen
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mit hohem Quarzanteil, auftritt. Es wird durch glatte Kontaktflachen mit wenig Abrieb
begiinstigt. Weiche Materialien wie Kalzit, Serpentinit und Ton oder eine grol3e Menge
an Abrieb verhindern stick slip Verhalten. Fir ein gegebenes Gestein und eine be-
stimmte Menge an Abrieb fuhrt eine Erhdhung der Normalspannung dazu, daf ein
Ubergang von stabilem Gleiten zu stick slip Verhalten auftritt. Erhoht man die Tempe-
ratur, so tritt der entgegengesetzte Effekt auf. Die Tiefenlage, in der es zur Bildung von
Erdbeben kommt, wird demnach von dem Druck- und Temperaturbereich bestimmt, in
dem fur eine bestimmte Bruchflache stick slip auftritt (Scholz, 1990).

2.4.1.3 Vergleich von Bruchfestigkeit und Reibungsfestigkeit

Vergleicht man Bruchfestigkeit und Reibungsfestigkeit von Gesteinen, so muf3 man sich
vor Augen halten, daf es sich es sich - zumindest bei moderaten Dricken - um zwei
physikalisch unterschiedliche Versagensmechanismen handelt. Die Bruchfestigkeit ist
eine Volumeneigenschaft des Gesteins. Bei der Neubildung von Briichen mussen
Atombindungen im Gestein gebrochen werden, ein Vorgang der durch die in allen
realen Festkorper existierenden Mikro-Risse erleichtert oder erst ermdglicht wird. Die
Bruchfestigkeit von Gesteinen ist somit nicht nur vom Umlagerungsdruck, sondern auch
von der Temperatur, der Grol3e der Probe und nicht zuletzt vom Gestein selbst abhan-
gig. Betrachtet man die Reibungsfestigkeit von Gesteinen, also die Scherspannung ab
bzw. oberhalb derer bei einem gegebenen Spannungszustand auf einer existierenden
Bruchflache Gleiten einsetzt, so handelt es sich hier um die Eigenschaft einer Oberfla-
che. Die Reibungsfestigkeit ist wie oben gezeigt in erster Ndherung unabhangig von
Temperatur, Deformationsgeschwindigkeit, Gr63e der Bruchflache und Art des Ge-
steins.

Far Druck und Temperaturen wie sie in der oberen Kruste vorherrschen ist die experi-
mentell ermittelte Bruchfestigkeit hoher als die Reibungsfestigkeit (Abbildung 2.15).
Ausgehend hiervon wird bei vielen Interpretationen (siehe Abschnitt 2.5) fur die ge-
samte Lithosphére die uUber das Byerlee-Gesetz berechnete Reibungsfestigkeit als die
mal3gebende brichige Gesteinsfestigkeit verwendet. Diese lineare Extrapolation der
beiden Festigkeiten bis in Tiefen des oberen Mantels ist jedoch fragwurdig, da sie nicht
durch die Mel3ergebnisse gerechtfertigt ist. Wie in den vorhergehenden Abschnitten
beschrieben zeigen Messungen, dal3 die Bruchfestigkeit mit ansteigendem Umlage-
rungsdruck nicht mehr so stark zunimmt und bei Driicken wie sie noch in der Kruste
auftreten die Reibungsfestigkeit erreicht und fir grof3ere Tiefen sogar unterschreitet
(siehe Abschnitt 2.4.1.1). Berucksichtigt man z.B. bei der Extrapolation der in
Abbildung 2.8 dargestellten Messungen auf lithospharische Dimensionen den Effekt der
Grol3enskalierung, so kann der Schnittpunkt von Bruch- und Reibungsfestigkeit sogar
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Abbildung 2.15: Scherspannung in Abhangigkeit der Normalspannung fiir Bruchneubildung und Rei-
bungsgleiten fur Granit (aus Lockner, 1995).

bei noch geringeren Umlagerungsdricken liegen. Shimada und Cho (1993) schatzen
aufgrund der GrolRenskalierung ab, dal? bei Probendimensionen von 1 m die Hochdruck-
Bruchfestigkeit die Reibungsfestigkeit schon bei Umlagerungsdriicken von ca. 70 MPa,

also ca. in 2.5 km Tiefe, unterschreitet. Wenn diese Messungen auf die kontinentale
Kruste anwendbar sind, ist also eine Abschatzung der brichigen Gesteinsfestigkeit tber
die Reibungsfestigkeit bei grol3eren Tiefen falsch. Ein weiteres Problem liegt darin, daf}

die lineare Extrapolation der Reibungsfestigkeit den Einflul3 der Temperatur tber 400 -

500°C nicht berucksichtigt. Entsprechende Temperaturen werden - je nach Region -
schon in der Unterkruste, auf jeden Fall jedoch im oberen Mantel erreicht.

Bei immer groReren Normalspannungen kann im Grenzfall nicht mehr zwischen Bruch
und Reibung auf einer Flache unterschieden werden. Sobald die Normalspannung so
grof3 ist, dal3 die reale Kontaktflachegleich der geometrischen Kontaktflachavird,

sind die Bruchflachen ‘verschweil3t’. Versagen muf3 nun nicht mehr zwangslaufig auf
der verschweil3ten Bruchflache auftreten; das Verhalten des Gesteins wird nun tber die
Volumeneigenschaften - also z.B. durch die Stérungen im gesamten Volumen - und
nicht mehr tber die Oberflacheneigenschaften der Kontaktflachen bestimmt.

2.4.2 Plastisches Versagen - Rheologische Gesetze

Fuhrt man Kompressionsversuche bei erhdhten Temperaturen durch, so beobachtet man
plastisches Versagen der Gesteinsprobe. Im Gegensatz zum briichigen Versagen tritt bei
der plastischen Deformation keine makroskopische Ril3bildung auf; die Probe defor-
miert sich im idealen Fall homogen (z.B. Nicolas und Poirier, 1976; Ashby und Verall,
1977; Turcotte und Schubert, 1982; Engelder, 1993; Ranalli, 1995).
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Zur Bestimmung des plastischen Deformationsverhaltens werden Versuche mit zwei
unterschiedlichen Randbedingungen durchgefiihrt. Zum einen wird bei konstanter De-
formationsrate die differentielle Spannuog = o, —o, als Funktion der Deformation
gemessen (Abbildung 2.16 a). Uberschreitet man mit der angelegten Differenzspannung
die Elastizitatsgrenzer,, verformt sich der Korper plastisch, d.h. irreversibel. Nach
Uberschreiten der Gesteins- oder FlieRfestigkejt, bleibt bei zunehmender Defor-
mation die Differenzspannung idealerweise konstant (station&res Kriechen, steady state
creep), man beobachtet jedoch auch Zunahme (Verformungshartung, strain hardening)
oder Abnahme (Verformungsschwéchung, strain weakening) der Differenzspannung. In
den letzteren beiden Féllen kann man eigentlich nichtdeorliel3festigkeit sprechen:

die momentane Fliel3festigkeit, also die zur Erzeugung einer bestimmten, konstanten
Deformationsrate benotige differentielle Spannung, ist von der Vorgeschichte der De-
formation abhangig und nicht konstant. Der Effekt der Verformungshartung tritt bei
hoheren Temperaturen nicht mehr auf und die Probe kann maximal die Gesteinsfestig-
keit halten (Ranalli, 1995). Bei der zweiten Versuchsanordnung, dem sogenannten
Kriechtest, mil3t man bei konstanter differentieller Spannung die Deformation der Probe
in Abhangigkeit der Zeit. Dabei beobachtet man die in Abbildung 2.16 (b) skizzierte
Relation. Die Probe verformt sich zunachst elastisch und beginnt danach zu kriechen.
Der Kriechbereich unterteilt sich in primares und stationares Kriechen, wobei erst im
Bereich des stationaren Kriechens ein linearer Zusammenhang zwischen Deformation
und Zeit besteht. Beschrankt man sich bei den Versuchen auf den Bereich in dem statio-
nares Kriechen auftritt, so kann die Gesteins- oder Flie3festigkgit als die differen-

tielle Spannungo, =0, — o, definiert werden, die zur Erzeugung einer (bestimmten)
konstanten Deformationsrate erforderlich ist.

(a) konstante Deformationsrate (b) konstante Differenzspannung

Versagen

Q

yield

Q

o8

stationares Kriechen

Deformation

strain weakening

Differenzspannung

primares Kriechen

elastische Deformation

Deformation Zeit

Abbildung 2.16: (a) Spannungs-Deformations-Diagramm bei konstanter Deformationsrate und (b) Defor-
mations-Zeit-Diagramm bei konstanter differentieller Spannung flr plastisches Gesteinsversagen. De
Unterschied zwischen Elastizitatsgrenzg und Gesteinsfestigked g ist klein ist und wird bei de
Annahme eines ideal elastisch-plastischen Kérpers vernachlassigt.
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Fuhrt man die Versuche bei unterschiedlichen Temperaturen und Deformationsraten
durch, so zeigt sich, dad., mit steigender Temperatur abnimmt. Dagegen nimmt die
Flie3festigkeit zu, wenn die Probe mit einer hoheren Deformationsrate belastet wird. Im
Gegensatz zu brichigem Verhalten ist der EinfluR des Umgebungsdrucks gering, da
Kriechprozesse volumenerhaltend ablaufen; er wird im allgemeinen vernachlassigt. Aus
der Kombination der MelRergebnisse bei unterschiedlichen Temperaturen, Deforma-
tionsraten und Differenzspannungen ergeben sich fur ein Mineral oder Gestein die
funktionalen Zusammenhénge zwischen Temperbtibeformationsrate und diffe-
rentieller Spannung, . Diese Beziehungen werden als FlieRgesetze oder Rheologische
Gesetze des Minerals bzw. Gesteins bezeichnet.

Fur geophysikalische Betrachtungen beschréankt man sich auf den Bereich in dem statio-
nares Kriechen stattfindet. Dies bedeutet, dal? das reale Verhalten durch einen ideal
elastisch-plastischen Kérper angenahert wird, der bis zur Elastizitdtsgrenze ideal elasti-
sches Verhalten zeigt und bei hoheren differentiellen Spannungen ohne Limit deformiert
werden kann. Eine Mdglichkeit zur Berechnung der Elastizitdtsgrenze bietet das Mises-
Hencky Kriterium (z.B. Reiner, 1960; Jaeger und Cook, 1979). Es besagt, dal’ ein ideal
elastisch-plastischer Korper dann beginnt sich plastisch zu deformieren, wenn die pro
Volumeneinheit gespeicherte deviatorische Deformationsenergie ein fur das Material
kritischen Wert erreicht. Bei der Betrachtung von geologisch langen Zeitabschnitten
wird der elastische Teil oft noch vernachlassigt. Anschaulich bedeutet dies, dal3 das
Gestein auch bei kleinsten Spannungen mit plastischer Deformation reagiert, sich also
wie eine Flussigkeit verhalt.

Flie3gesetze lassen sich, je nach Zusammenhang zwischen Spannung und Deforma-
tionsrate, in lineare (newtonische) und nichtlineare FlieRgesetze unterteilen. Bei einem
linearen Fliel3gesetz sind, wie der Name schon impliziert, die Scherspannung
T =(0,-0;)/2=0,/2 und die Deformationsraté proportional (z.B. Ranalli, 1995).

T =2n¢ (2.14)

Der Proportionalitatsfakton ist materialabh&ngig, im allgemeinen auch temperaturab-
hangig und wird als dynamische Viskositat bezeichnet. Materialien mit einer hohen
Viskositat reagieren mit einer geringeren Deformationsrate auf eine bestimmte Scher-
spannung als Flussigkeiten mit einer kleineren Viskositat. Unter den geophysikalisch
relevanten Kriechmechanismen zeigt Diffusionskriechen ein lineares Kriechgesetz
(Turcotte und Schubert, 1982; Ranalli, 1995). Beim Diffusionskriechen wird durch die
thermische Aktivierung der Atome eine Diffusion von Fehlstellen bzw. Atomen in
einem inhomogenen externen Spannungsfeld ermdglicht. Abhangig davon, ob die Mi-
gration vorwiegend entlang der Kristallgrenzen oder innerhalb der Kristallkorner statt-
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findet, unterscheidet man Coble-Kriechen und Nabarro-Herring-Kriechen. Diffu-
sionskriechen ist bei Temperaturen tUber O[8ST,, als Solidustemperatur in Kelvin)

und geringen Scherspannungen der dominante Deformationsmechanismus. Es wird im
allgemeinen fir das Deformationsverhalten des asthenospharischen Mantels angenom-
men.

Far die in der Kruste typischen Mineralien und Gesteine gilt bei hbheren Temperaturen
und moderaten Scherspannung@r>(» T, mit T als Solidustemperatur in Kelvin und

o, 1J10 - 100 MPa) ein nichtlinearer Zusammenhang zwischen Deformationsrate und
differentieller Spannungr, =0, —o, bei dem die Deformationsrate proportional zur
n-ten Potenz der differentiellen Spannung ist (Potenzialgesetz, power law). Der zugrun-
de liegende Prozel3 wird als Dislokations- oder Versetzungsflie3en oder Weertmann
Kriechen bezeichnet; hier werden durch Gleiten von Schrauben- und Stufenversetzun-
gen im Spannungsfeld Deformationen des Kristallgitters erzeugt. Das Rheologische
Gesetz lautet im Falle einer uniaxialen Kompression oder Dilatation (z.B. Weertman,
1978; Kirby, 1983; Ranalli, 1995, Seite 75):

o n  O-HO £ h O H O

E=A (ad) exn%RTabS% bzw. g, = @EQ ex%% (2.15)
Hierbei ist R=8.3143Jmol™ K™ die universelle Gaskonstante uiig_ die absolute
Temperatur;A’, der Spannungsexponemtund die Aktivierungsenergiél sind empi-
risch bestimmte Materialparameter, die fur bestimmte Temperatur und Druckbereiche
als konstant angenommen werden. Im allgemeinen werden fur Krustengesteine Werte
fur H zwischen 100 und 450 kJ rifolind fiir n zwischen 1 und 5 gemessen. Analog
zu den Newton’schen Materialien kann eine (effektive) Viskositat definiert werden, die
jetzt jedoch von der Magnitude der differentiellen Spannung bzw. der Deformationsrate
abhangt (Abbildung 2.17).

Gleichung ( 2.15) laf3t sich unter der Annahme, daf} das Material inkompressibel ist mit
Hilfe der zweiten Invariantero; des deviatorischen Spannungstensgysfir einen
beliebigen Spannungszustand erweitern (Ranalli, 1995, Seite 77):

. |:|_ H |:| (n_l)
6 = Aexr b0
ab53( bo (2.16)
H " U L ! I ]/2
mt A=———A  oL= (%Uijaij)
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nichtlinear

v

Abbildung 2.17: Schematisches Spannungs-Deformationsratendiagramm fir ein lineares und nicht-
lineares FlielRgesetz. Fir letzteres Material hangt die effektive Viskositat von der Deformationsrate bzw.
der differentiellen Spannung ab.

Der Faktor 3™"2/2 ergibt sich durch die Umrechnung des im uniaxialen Versuch
bestimmten Paramete®s’ auf die allgemeine Tensorform (zur Herleitung siehe Ranal-
li, 1995). Fur einen beliebigen Spannungszustand ist die Viskositatdjbe2ng;
definiert. Hieraus ergibt sich die effektive Viskositat von (2.16 ) zu

_]/n
1By - ol
o.M ==0Ae s Yn-1
Mler = 5 AR T o PMRT, %

Tabelle 2.2 listet experimentell bestimmte Kriechparameter flr Mineralien und Ge-
steine. Da die von verschiedenen Autoren gemessenen Werte fur gleiche Gesteine oder
Mineralien stark variieren konnen, sollen die in der Tabelle gegebenen Werte nur einen
Anhaltspunkt darstellen. Die Gesteine lassen sich abhéngig von ihrer Fliel3festigkeit,
also der differentiellen Spannung, die zur Erzeugung einer konstanten Deformationsrate
erforderlich ist, qualitativ in drei Gruppen unterteilen (Ranalli, 1995). Gesteine mit
hohem Quarzanteil wie Granit oder Quarzit sind relativ ,flieRfreudig“; sie haben Akti-
vierungsenergien im Bereich zwischen 100 - 150 kJ'mBei Gesteinen mit hohem
Anteil an Plagioklas werden Aktivierungsenergien im Bereich von 200-250 K3 mol
gemessen. Ultramafische Gesteine, d.h. Gesteine mit hohem Olivinanteil, wie Dunit und
Peridotit weisen noch hohere Aktivierungsenergien auf und sind somit noch zaher.
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Tabelle 2.2: Experimentell bestimmte Kriechparameter fur in der Kruste auftretende Mineralien und
Gesteine sowie fir Olivin. A" wird in uniaxialen Versuchen gemessen; A ist der fiir die Tensordarstellung
(2.16 ) umgerechnete Wert fir A'.

Mineral  Gestein A (MPa"sh) A (MPa"s?) n E (kJ mol™®)
Quarz 1.010° 2.6010° 2.0 167
Plagioclase (Af) 3.310* 1.6610° 3.2 238
Orthopyroxen 3.210" 1.04 2.4 293
Klinopyroxen 1.57.10 5.6710" 2.6 335
Granit 1.810° 9.0410° 3.2 123
Granit (naR) 2.010* 4.9210* 1.9 137
Quarzit 6.7.10° 2.1710° 2.4 156
Quarzit (naR) 3.210* 9.8010* 2.3 154
Quarz-Diorit 1.310° 4.2110° 2.4 219
Diabase (basaltisches Gestein) 2.010* 1.1210° 3.4 260
Anorthosit (Diorite, Gabbro) 3.210* 1.61:10° 3.2 238
felsischer Granulit 8.010° 3.8010? 3.1 243
mafischer Granulit 1.410° 1.2210° 4.2 445
Peridotit 2.510 1.4810° 35 532
Peridotit (naR) 2.010° 1.5610" 4.0 471
Olivin 4.010° 1.8010 3.0 540

zusammengestellt von Ranalli (1995) aus Kirby (1983), Kirby und Kronenberg (1987), Ranalli und
Murphy (1987), Wilks und Carter (1990) und Ji und Zhao (1993).

Abbildung 2.18 zeigt die mit ( 2.15 ) berechnete uniaxiale Fliel3festigkeit von krustalen
Gesteinen in Abhangigkeit der Temperatur. Die Kurven wurden fir eine Deformations-
rate von 13° s mit den Parametern aus Tabelle 2.2 berechnet. Auffallend ist die starke
Temperaturabhangigkeit der Fliel3festigkeit. Leichter deformierbare Gesteine wie nasser
Granit und Quarzit unterschreiten schon bei Temperaturen von ca. 350°C Flie3festig-
keiten von einem MPa. Dies bedeutet, dal} diese Gesteine bei Belastung mit einer De-
formationsrate von It s* (ca. 310° a?) - d.h. Uiber lange Zeitraume hinweg - keine
differentielle Spannung Utber ein MPa halten kénnen. Bei trockenem Granit, Quarzit und
Quarz-Diorit liegt die Fliel3festigkeit bei 500°C unter 10 MPa.

Bei konstanter Temperatur I&R3t sich aus ( 2.15 ) die Abhéngigkeit der FlieRRfestigkeit
von der Deformationsrate berechnen. In Abbildung 2.19 ist die Flie3festigkeit fur kru-
stale Gesteine fiir Deformationsraten vorr§" bis 10’ s* dargestellt; beide Achsen

sind logarithmisch unterteilt. Eine Deformationsrate von®s3 liegt am unteren Ende

des geologisch relevanten Bereichs. Wie aus Tabelle 2.3 ersichtlich vergehen bei dieser
Deformationsrate 48 Ma bis eine Deformation von 15% erreicht wird.
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Abbildung 2.18: FlieRfestigkeit, d.h. differentielle Spannung zur Erzeugung einer stationaren Deforma-
tionsrate, in Abhéngigkeit der Temperatur.

Die GroRenordnung der geologischen Deformationsraten kann aus dem Vergleich von
Kontinentalrandern abgeschatzt werden (z.B. Zoback et al., 1993). Mehr als 135 Millio-
nen Jahre nach der Offnung des siidlichen Atlantiks stimmen die 927 m Isobathen von
Afrika und Stidamerika sehr gut Gbereinstimmen (Bullard et al., 1965). Schatzt man aus
der ‘sehr guten’ Ubereinstimmung ab, daR die Uiber die Kontinente gemittelte horizon-
tale Deformation im Bereich von 15% liegt, so ergeben sich fir intrakontinentale Ge-
biete Deformationsraten kleiner als 0.15/135 Ma-£0% s, In Kollisionsbereichen
liegen die Deformationsraten um ein bis drei Magnituden héher (Eisbacher, 1991).

Bei FlieBexperimenten werden Deformationsraten vofi stObis 10* s* verwendet;
langsamere Deformationen sind experimentell nur schwer zu realisieren. Bei einer
Deformationsrate von 10s* muR die Temperatur und Deformationsrate iiber mehr als

Tabelle 2.3: Deformationsraten und resultierende Zeit zur Akkumulation von 15% Deformation.

Deformationsrate Zeit zur Akkumulation von 15% Deformation
(sh (Jahr™® (Wochen) (Jahre) (Millionen Jahre)
101® 3.1510° 2.4710° 4.7610 47.6
10 3.1510” 2.4710 4.7610° 0.476
10%? 3.1510° 2.4710° 4.7610° 4.7610"
1010 3.1510° 2.4710° 47.6 4.7610°
108 0.315 24.7 0.476 4.7610°
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Abbildung 2.19: FlieRfestigkeit in Abhangigkeit der Deformationsrate bei konstanter Temperatur.

24 Wochen konstant gehalten werden um eine Deformation von 15% zu erreichen
(Tabelle 2.3).

Die Extrapolation der experimentell ermittelten Werte tber den Bereich von 6 Magnitu-
den ist nicht so kritisch (Ranalli, 1997). Zum einen wird die héhere Deformationsrate
durch eine entsprechend hohere Temperatur, bei der die Versuche stattfinden, ausgegli-
chen. Zum anderen stimmen die aus der Festkdrperphysik vorhergesagten theoretischen
Modelle sehr gut mit den im Labor gemessenen Abhangigkeiten tberein. Ein Problem
ist jedoch, ob bei der Bestimmung der Parameter der Bereich der stationaren Deformati-
on wirklich erreicht wurde (Rutter und Brody, 1992). Die Proben kdnnen experimentell
nur bis 20 oder 30% deformiert werden, da bei gréReren Deformationen die Probe nicht
gleichmafiig verformt wird; der Bereich, in dem station&res Kriechen erreicht wird, ist
dementsprechend gering und die Extrapolation entsprechend ungenau.

Bei konstanter differentieller Spannung hat die Temperatur einen deutlichen Einflul3 auf
die Deformationsrate (Abbildung 2.20). Bei einer differentiellen Spannung von 50 MPa
ergibt sich z.B. fiir Quarz-Diorit bei 400°C eine Deformationsrate von ¢&.stQbei

500°C liegt die Deformationsrate schon iiber*1$'. Eine Erhohung der absoluten
Temperatur um 15% bewirkt eine um einen Faktor 100 grof3ere Deformationsrate.

Unter der Annahme einer konstanten Deformationsrate lafit sich aus ( 2.15 ) bei be-
kanntem Temperaturprofil die Variation der Fliel3festigkeit mit der Tiefe berechnen.
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Abbildung 2.20: Deformationsrate in Abhéngigkeit der Temperatur bei konstanter differentieller Span-
nung.

Abbildung 2.21 und Abbildung 2.22 zeigen die Fliel3festigkeit von krustalen Gesteinen
und Olivin berechnet fiir eine Deformationsrate vor®i<.

In Abbildung 2.21 wurde eine Geotherme fur einen Oberflachenwarmeflul? von
40 mW m? zugrunde gelegt, wéhrend Abbildung 2.22 fiir einen Oberflachenwarmeflul
von 80 mW nif ermittelt wurde. Die Geothermen wurden, wie in Abschnitt 2.3 be-
schrieben, berechnet. Beide Abbildungen sind auf den gleichen Fliel3festigkeits- und
Tiefenbereich skaliert. Die nichtlineare Skala auf der rechten Seite zeigt die Temperatur
in der entsprechenden Tiefe.

Je nach Temperatur unterscheidet sich die Fliel3festigkeit eines Gesteins in einer be-
stimmten Tiefe um mehr als 2 Zehnerpotenzen. In einem kalten tektonischen Regime
(40 mW ni’) betragt z.B. bei Quarzit die zur Erzeugung einer konstanten Deforma-
tionsrate von 16°s* erforderliche differentielle Spannung in 20 km Tiefe 100 MPa,
wahrend in einem Gebiet mit hohem WarmefluR (80 mW die FlieRfestigkeit unter

1 MPa liegt. Die Fliel3festigkeit von Olivin ist gegentber den krustalen Gesteinen er-
hoht.
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Abbildung 2.21: FlieRfestigkeit fiir unterschiedliche Gesteine und Mineralien berechnet fur ein Gebiet mi
einem geringen WarmefluR (40 mW)m
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Abbildung 2.22: FlieRfestigkeit fiir unterschiedliche Gesteine und Mineralien berechnet fur ein Gebiet mi
einem hohen WarmefluR (80 mW)min ca. 65 km ist die Lithospharen-Asthenospharengrenze erreicht,
hier &ndert sich die Temperatur und damit auch die Flie3festigkeit von Olivin nicht mehr stark.
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2.4.3 Der Ubergang von briichigem zu plastischem Versagen - Terminologie

Bei zunehmenden Driicken und Temperaturen wird das briichige bzw.%sgeibal-

ten von Gesteinen mehr und mehr durch plastisches Versagen abgelost. Der als ,halb-
sprode* (semi-brittle) bezeichnete Ubergangsbereich zwischen Bruchneubildung und

plastischem Versagen ist auf mikroskopischer Ebene durch eine Koexistenz von spro-
dem und plastischem Versagen gekennzeichnet. Makroskopisch verhélt sich das Gestein
in diesem Ubergangsbereich bereits duktil.

Im folgenden wird zur Unterscheidung zwischen Versagensmechanismus und Deforma-
tionsmechanismus die von Rutter (1986) vorgeschlagene und von vielen anderen Auto-
ren (z.B. Scholz, 1990; Middelton und Wilcock, 1994; Kohlstedt et al., 1995) Uber-
nommene Nomenklatur verwendet. Zur Ubersicht sind die unterschiedlichen Begriffe in
Abbildung 2.23 zusammengefal3t. Nach Rutter bezeiculéll einenmakroskopischen
Deformationsstilbei dem grof3e Deformationen homogen - im Gegensatz zu lokalisiert

- akkumuliert werdenPlastischbezeichnet demikroskopischen Versagensmechanis-
mus dem Kiristallplastizitat wie z.B. Dislokations- oder Diffusionskriechen zugrunde
liegt. Analog unterscheidet man bei einer lokalisierten Deformation nach den mikrosko-
pischen Versagensmechanismen: Liegt sprodes Verhalten zugrunde, so spricht man von
Bruchbildung oder von brichigem Versagen (Abbildung 2.23, Bereich 1); bei plasti-
schem Versagen bezeichnet man das Gebiet mit lokalisierter Deformation als plastische
Scherzone (Bereich 2). Gro3raumig homogen verteilte Deformation aufgrund von pla-
stischem Versagen nennt man plastisches Fliel3en (Bereich 3); die Kombination von
duktiler Deformation mit mikroskopisch brichigem Versagen wird kataklastisches
FlieRen genannt (Bereich 4).

Diese Einteilung in vier Bereiche beriicksichtigt nicht die Ubergangsbereiche zwischen
sprédem und plastischem Versagen und zwischen stark lokalisierter und vollstandig
homogener Deformation. In Abbildung 2.23 ist der halb-sprode Bereich gestrichelt
eingezeichnet. Der Pfeil A skizziert den im folgenden kurz behandelten Ubergang von
sproder zu plastischer Deformation. Ein Ubergang von lokalisiertem briichigem Versa-
gen zu duktiler Deformation kann auch durch einen Ubergang von Bereich 1 zu Bereich
4 realisiert werden (Pfeil B).

Der graduelle Ubergang von briichigem Verhalten zu plastischem FlieRen (Pfeil A in
Abbildung 2.23) wird in Abbildung 2.24 in Abhangigkeit von Temperatur und Umlage-
rungsdruck schematisch dargestellt. Im Ubergangsbereich kénnen Mikrorisse und Dis-

2 Die beiden Begriffe ,briichig® und ,sprod* werden im Deutschen gleichbedeutend verwendet; im Engli-
schen verwendet man die Bezeichnung ,brittle".
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Abbildung 2.23: Terminologie zur Unterscheidung von Deformations- und Versagensmechanismus nach
Rutter (1986). Die dicken Pfeile deuten den EinfluR einer zunehmenden Deformati@nsTaeperatu

T und Umlagerungsdruck p an. Der Pfeil A deutet den Ubergang von lokalisierter Bruchneubildung zu
homogenem plastischen FlieRen an (Abbildung 2.24); Pfeil C den Ubergang von Gleiten auf einer exis-
tierend Bruchflache zu plastischem FlieBen (Abbildung 2.25).

lokationen &hnlich leicht propagieren und beide Mechanismen tragen zum Versagen bei.
Wie schon erwéahnt, muf3 bei der Bildung und Ausbreitung von Mikrorissen Arbeit zur
Uberwindung der Reibung auf der RiRflache und zur VolumenvergréRerung aufgebracht
werden. Die zu verrichtende Arbeit nimmt mit zunehmendem Umlagerungsdruck zu.
Die plastische Deformation lauft volumenerhaltend ab und ist demnach in erster Nahe-
rung unabhéngig vom Umlagerungsdruck. Andererseits wird die Mobilitat von Kristall-
gitterdislokationen durch zunehmende Temperaturen thermisch begiinstigt, wahrend die
RilBausbreitung in erster Naherung temperaturunabhangig ist. Volle Plastizitat bei Dis-
lokationsflie3en besteht erst dann, wenn in einem Kristall fiinf unabhéngige Verset-
zungssysteme aktiv sind; sie werden - je nach Orientierung - bei unterschiedlichen
Scherspannungen und Temperaturen aktiviert.

In einem realen Gestein, das aus mehreren Mineralien zusammengesetzt ist und in dem
jedes Korn eine andere Orientierung besitzt, ist der Ubergang ‘verschmiert’. Zusétzlich
kommt es noch zu Wechselwirkungen zwischen Ri3bildung und plastischer Deforma-
tion. Zum einen begunstigen Risse aufgrund der hohen Spannungskonzentrationen an
den RiRenden plastisches Verhalten, zum anderen kann es - wenn nicht genug Verset-
zungssysteme aktiv sind - an Korngrenzen zur Haufung von Versetzungen und, hervor-
gerufen durch die damit verbundene Spannungskonzentration, zur Bildung von Mikro-
rissen kommen (Scholz, 1990).
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Abbildung 2.24: Schematische Darstellung des sprod-plastischen Ubergangs im p-T Diagramm
(modifiziert nach Scholz, 1990). Das makroskopische Deformationsverhalten im jeweiligen Béreich is
kursiv geschrieben.

Im rein spréden Bereich ist die Deformation an Bruchflachen lokalisiert. Mit beginnen-
der Plastizitat verteilt sich im halb-spréden Bereich die Deformation immer mehr und
das makroskopische Verhalten wird duktil; mikroskopisch wird die Deformation durch
RiBbildung, RilBausbreitung und Reibungsgleiten auf den Ri3systemen sowie durch
plastische Deformation aufgebracht. Im Gegensatz zum rein plastischen Bereich, beob-
achtet man - aufgrund der Mikrori3bildung - im halb-spréden Bereich Dilatanz. Ein
zunehmender Umlagerungsdruck (Linie A - B in Abbildung 2.24) unterdrtickt die Dila-
tanz - und damit die Mikrori3bildung - immer mehr bis schlief3lich die Deformation nur
noch durch plastisches Versagen auftritt.

Analog zum Ubergang von Bruchneubildung zu plastischem Versagen tritt bei zuneh-
mender Temperatur und Umlagerungsdruck auch ein Ubergang von Gleiten auf einer
existierenden Bruchflache zu nichtlokalisiertem plastischen FlieBen auf. Der Ubergang
verlauft in Abbildung 2.23 entlang der Linie C; Abbildung 2.25 zeigt schematisch den
EinfluB von Temperatur und Umlagerungsdruck auf den Ubergang. Wie in Abschnitt
2.4.1.2 angesprochen wechselt bei zunehmender Temperatur und Umlagerungsdruck der
Versagensmechanismus der Kontaktbereiche von spréd zu plastisch. Bei niederen Tem-
peraturen und Umlagerungsdriicken ist die Stérung durch stick slip Verhalten gekenn-
zeichnet (Abbildung 2.25). Mit beginnender Plastizitait des Abriebs und der
Bertuhrungspunkte wird gleichméRiges Gleiten beobachtet. In beiden Bereichen ist die
Deformation weiterhin auf der Stérung lokalisiert. Bei zunehmender Plastizitat verbin-
den sich die Kontaktflachen, und man beobachtet nichtlokalisiertes plastisches Fliel3en.
Bewegung auf der Stérung aufgrund von Erdbeben sind im Bereich von stick slip Glei-
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Abbildung 2.25: Schematische Darstellung des Ubergangs zwischen ruckhaftem Gleiten auf einer Bruch-
flache und nichtlokalisiertem plastischen FlieBen in Abhangigkeit der Temperatur und des Umlagerungs-
drucks (modifiziert nach Scholz, 1990).

ten und von gleichmafligem Gleiten mdglich; initiiert werden konnen krustale Erdbeben
jedoch nur im Bereich von stick slip Verhalten (siehe 2.4.1.2).

2.5 Die klassischen Festigkeitskurven und ihre Grenzen

Basierend auf der einfachen Feststellung, dal3 die in der Lithosphare vorhandene und
von ihr getragene Spannung die Festigkeit der Gesteine, die die Lithosphare aufbauen,
nicht Uberschreiten kann, entwickelte sich vor ungefahr 20 Jahren das Konzept der
Festigkeitskurven (Sibson, 1977; Goetze und Evans, 1979; Brace und Kohlstedt, 1980;
Kirby, 1980). Hierzu wurden die in Laborexperimenten bestimmten Gesteinsfestigkeiten
auf Druck- und Temperaturbedingungen wie sie in der Lithosphare bestehen extrapo-
liert; brichiges und plastisches Versagen wurden als konkurrierende Versagens-
mechanismen angenommen. Unter der Annahme, dal in der Lithosphéare - zumindest im
oberen Bereich - Bruchsysteme mit beliebigen Orientierungen existieren, wurde die
briichige Gesteinsfestigkeit durch die Reibungsfestigkeit abgeschéatzt (z.B. Goetze und
Evans, 1979; Brace und Kohlstedt, 1980). Brace und Kohlstedt (1980) begrindeten die
Wahl der Reibungsfestigkeit auch damit, daf3 in-situ Messungen von horizontalen Span-
nungen bis in ca. 3 km dem Byerlee-Gesetz fdlgéar Berechnung der FlieRfestigkeit
nahm man an, dal3 sich der plastische Teil der Lithosphare durch stationares Dislokati-

% Bei dieser Argumentation wurde jedoch nicht zwischen tatséchlich existierender Spannung und der
Spannung, die das Gestemaximalhalten kann, unterschieden. Diese beiden Spannungen sind jedoch nur
dann gleich, wenn die horizontale Spannung die Versagensgrenze erreicht hat.
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Abbildung 2.26: Schematische Darstellung zur Konstruktion einer kontinentalen Festigkeitskurve fir eine
durch Quarz und Olivin bestimmte Rheologie. Im doppelt schraffierten Gebiet wird weder die Reibungs-
noch die Fliel3festigkeit unterschritten; in diesem Bereich kann die Lithosphéare die differentielle Span-
nung tragen. Die Kurven wurden fiir eine 60 mW@eotherme, hydrostatischen Druck und eine Defor-
mationsrate von I8s* berechnet.

onsflieRen mit einer tber den gesamten Tiefenbereich konstanten Deformationsrate
verformt (siehe Abschnitt 2.4.2). Die verwendeten Deformationsraten liegen im Bereich
von 10% s bis 10 s?, im allgemeinen wird I& s* angenommen. Der lithologische
Aufbau der Lithosphéare wurde in den Anfangen stark vereinfacht. So gingen Brace und
Kohlistedt (1980) von einer kontinentalen Lithosphare aus, deren rheologisches Verhal-
ten in der Kruste durch Quarz und im Mantel durch Olivin gepragt war.

2.5.1 Das Konzept

Abbildung 2.26 stellt schematisch die Konstruktion einer Festigkeitskurve dar. Das
vorwarts schraffierte Gebiet (///) zeigt den Bereich der differentiellen Spannung, der die
Lithosphare nach dem Byerlee-Gesetz in einem bestimmten Tiefenintervall standhalten
kann, ohne durch Gleiten entlang vorherrschender Bruchsysteme zu versagen. Der
Gradient der Reibungsfestigkeit mit der Tiefe ist wie in Abschnitt 2.4.1.2 gezeigt ab-
hangig vom angenommenen tektonischen Regime. Das rickwarts schraffierte Gebiet
(\\\) zeigt den Bereich der differentiellen $pang in dem eine stationare Deformation

mit einer Deformationsrate kleiner oder gleich*1@&* erfolgt. Die durchgezogenen
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Linien geben die Festigkeit fir den jeweiligen Versagensmechanismus an. Da, wie oben
schon erwéhnt, die beiden Versagensmechanismen als konkurrierend angenommen
werden, ist die effektive Festigkeit des Gestein in einem bestimmten Tiefenbereich
gleich der kleineren der beiden Festigkeiten. In Abbildung 2.26 stellt sich die resultie-
rende Festigkeit als ‘doppelt’ schraffiertes Gebiet dar; in dieser Region versagt die
Lithosphare weder durch Reibungsgleiten noch durch plastische Deformation.

Bei geringeren Tiefen ist die Reibungsfestigkeit kleiner als die Fliel3festigkeit, hier
versagt die Lithosphare durch Gleiten entlang von optimal orientierten Bruchsystemen.
Wahrend die aus dem Byerlee-Gesetz abgeleitete Reibungsfestigkeit linear mit der Tiefe
zunimmt (Abschnitt 2.4.1.2), wird durch die mit der Tiefe zunehmende Temperatur die
plastische Flie3festigkeit immer geringer. Ab einer bestimmten Tiefe unterschreitet die
Flie3festigkeit von Quarz die Reibungsfestigkeit; das Gestein deformiert sich plastisch
und kann keine groReren differentiellen Spannungen halten. An einer lithologischen
Grenze kann, je nach Rheologie und Temperatur, die Flie3festigkeit wieder Uber die
Reibungsfestigkeit ansteigen. In Abbildung 2.26 geschieht dies beim Ubergang von
Quarz zu Olivin. Im oberen Bereich des lithosphéarischen Mantels ist hier die Festigkeit
durch die Reibungsfestigkeit gegeben bis sie in einer bestimmten Tiefe wieder durch die
Fliel3festigkeit unterschritten wird.

Die Schnittpunkte von Reibungsfestigkeit und Fliel3festigkeit werden in der Literatur
teilweise als sprod-duktiler (brittle-ductile) oder briichig-duktiler Ubergang bezeichnet.
Folgt man der im letzten Abschnitt gegebenen Terminologie, so handelt es sich jedoch
eigentlich um einen sprod-plastischen Ubergang, wobei der halb-sprode Ubergangsbe-
reich nicht beriicksichtigt wird. Um Verwirrungen mit den von Kohlstedt et. al. (1995)
bei den modifizierten Festigkeitskurven verwendeten Begriffen zu vermeiden wird im
folgenden der Begriff ,briichig-plastischer Ubergang® (brittlesfic transition, BP-
Ubergang) oder ,sprod-plastischer Ubergang” verwendet.

Im Konzept der Festigkeitskurven ist die Tiefenlage dieses Ubergangs bei gegebener
Rheologie von der Temperatur, der Deformationsrate, vom tektonischen Regime und
dem Fluidgehalt der Kruste abhangig (Abbildung 2.27). Bei gegebener Rheologie und
tektonischem Regime wandert der sprod-plastische Ubergang in Gebieten mit hoherem
Warmeflul3 in geringere Tiefen; eine Erhohung der Deformationsrate hat ein Absenken
des Ubergangs zur Folge. Wie in Abschnitt 2.4.1.2 gezeigt, reduzieren Fluide die effek-
tive Normalspannung und damit die Reibungsfestigkeit. Bei zunehmendem Fluidgehalt
verschiebt sich der sprod-plastische Ubergang zu groReren Tiefen. Beriicksichtigt man
bei zunehmendem Fluidgehalt jedoch auch eine an nassen Proben bestimmte Rheologie,
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Abbildung 2.27: Tiefenlage des sprod-plastischen Ubergangs in Abhéngigkeit des tektonischen Regimes,
des Fluidgehaltes, der Temperatur T und der Deformationsrate

so ist diese vereinfachte Aussage nicht mehr zwangslaufig richtig, da die Fliel3festigkeit
von Gesteinen im allgemeinen bei Wasserzufuhr reduziert wird.

2.5.2 Anwendungen der klassischen Festigkeitskurven

Wahrend Goetz und Evans (1979) das Konzept der Festigkeitskurven entwickelten, um
die Biegefestigkeit und das Biegemoment von ozeanischer Lithosphare zu berechnen,
ubernahmen andere die Methode zur Abschatzung der maximalen horizontalen Span-
nung in der Lithosphare (Brace und Kohlstedt, 1980). Sibson (1982) und Meissner und
Strehlau (1982) verglichen die Tiefenlage des briichig-plastischen Ubergangs mit der
Tiefenverteilung von Erdbeben. Andere Autoren differenzierten die anfangs stark ver-
einfachte Quarz-Olivin Lithologie der kontinentalen Lithosphare weiter und berechneten
Festigkeitskurven fur unterschiedliche tektonische und thermische Regionen (z.B. Ra-
nalli und Murphy, 1987; Cloetingh und Banda, 1992). Die hieraus resultierenden Fe-
stigkeitskurven wurden mit tektonischen Kraften verglichen und in Bezug auf
intrakontinentale und interkontinentale Deformationen diskutiert. Fur kontinentale
Festigkeitskurven weisen viele Autoren (z.B. Kirby und Kronenberg, 1987; Ord und
Hobbs, 1989; Lobkovsky und Kerchman, 1992) darauf hin, daf3 die Unterkruste eine
geringere Festigkeit besitzt als die Oberkruste und der obere Mantel. Im folgenden
werden diese Punkte kurz angesprochen.

2.5.2.1 Der briichig-plastische Ubergang und die Tiefenverteilung der Seismizitat

Sibson (1982) und Meissner und Strehlau (1982) fanden eine grobe Ubereinstimmung
des in den klassischen Festigkeitskurven konstruierten BP-Uberganges mit der maxi-
malen Tiefe in der krustale Erdbeben auftreten. Dies wurde als Bestatigung daflr ange-
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sehen, daR der BP-Ubergang die maximale Tiefenlage der Erdbeben bestimmt. Regional
unterschiedliche Tiefenverteilungen der Beben wurden durch Unterschiede in der Li-
thologie und im Warmeflul3 erklart (Chen und Molnar, 1983; Sibson, 1984). Wie in den
vorhergehenden Abschnitten gezeigt, sprechen mehrere Punkte gegen diese stark verein-
fachende Betrachtungsweise. Erstens tritt - wie in Abschnitt 2.4.3 gezeigt - der briichig-
plastische Ubergang nicht @iner Tiefe auf; er ist tiber einen Tiefenbereich verschmiert

in dem halb-sprodes Verhalten auftritt. Fur diesen Bereich existieren keine rheologi-
schen Gesetze und die Extrapolation der rheologischen Gesetze aus dem brichigen und
plastischen Bereich in den halb-spréde Bereich und die Konstruktion des Schnittpunktes
ist nicht zulassig. Zweitens ist das Auftreten von Seismizitat auf den Tiefenbereich einer
Verwerfung beschrankt in dem stick slip Verhalten auftritt. Wie in Abschnitt 2.4.1.2
und 2.4.3 erwahnt, ist die maximale Tiefe, in der Erdbeben initiiert werden kdnnen,
durch einsetzende Plastizitat der weichsten Komponente des Abriebs und der Asperities
gekennzeichnet. Plastisches Versagen kann hier - aufgrund von Spannungserhéhungen
an den Kontaktstellen - lokal schon bei Umlagerungsdriicken auftreten, bei denen das
umgebende massive Gestein noch keine plastisches Versagen zeigt. Die Untergrenze der
(durch stick-slip hervorgerufenen) Seismizitat sollte demnach in geringeren Tiefen
auftreten als der briichig-plastische Ubergang; detaillierte Untersuchungen von Lamon-
tagne und Ranalli (1996) bestatigen dies.

2.5.2.2 Klassische Festigkeitskurven fur unterschiedliche Regionen

Viele Autoren (z.B. Ranalli und Murphy, 1987; Cloetingh und Banda, 1992; Cloetingh
und Burov, 1996) berechnen Festigkeitskurven fir unterschiedliche tektonische und
thermische Regionen. Abbildung 2.28 bis Abbildung 2.31 zeigen exemplarisch einige
klassische Festigkeitskurven fur einen Teil der in Abschnitt 2.2 erwahnten tektonischen
Provinzen. Die nach Byerlee berechneten Reibungsfestigkeiten flr hydrostatischen
Porendruck sind fur die drei tektonischen Regime als gepunktete Linien eingezeichnet.
Die zur Berechnung der Fliel3festigkeiten verwendeten Geothermen wurden, wie in
Abschnitt 2.3 beschrieben, mit den fur die entsprechende Region geanderten Tiefenla-
gen der Conrad und Moho berechnet. Im Gegensatz zu den bisher gezeigten Festigkeits-
kurven ist bei diesen Abbildungen die Festigkeitsachse logarithmisch unterteilt. Das
ermoglicht einen besseren Vergleich zwischen den einzelnen Modellen. Die Zusammen-
setzung der kontinentalen Kruste variiert stark; aus diesem Grund werden hier die Fliel3-
festigkeiten von allen in Tabelle 2.2 gelisteten Krustengesteinen gezeigt. Die
flieRfreudigeren Gesteine wie Quarzit und Granit, die vorwiegend in der Oberkruste
auftreten, sind mit einer Strich-Punkt Linie eingezeichnet, die Mittel- bis Unterkrusten-
gesteine mit einer gestrichelten Linie. Man sieht deutlich, dal3 die Wahl des Gesteins
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Tabelle 2.4: Gro3en zur Berechnung der unterschiedlichen Festigkeitskurven fur die Modelle O1, 02, S
und AK.

Modellname 01 02 S AK

Tektonische Provinz Orogen (alt) Orogen (aktiv)  Schild/Plattform Ausgediinnte
Kruste

Conrad (km) 21 25 16 17

Moho (km) 46 50 42 32

Lith./Asthen.grenze (km) 159 67 154 64

warmeflu® (mW rif) 50 80 50 80

Deformationsrate (§ 10*° 10 10%° 10%°

einen erheblichen Einflul3 auf die berechnete lithospharische Festigkeit hat. Berticksich-
tigt man zusatzlich noch, dal3 die Fliel3festigkeiten einzelner Gesteine variieren, so wird
deutlich, dal3 die aus den Festigkeitskurven gezogenen Schliisse mit groRRen Unsicher-
heiten behaftet sind. Im folgenden werden die einzelnen Modelle kurz vorgestellt und
diskutiert:

Modell O1 (Abbildung 2.28) reprasentiert ein altes Orogen (z.B. Ural, Appalachen,
Tien Shan). Die Kruste ist verdickt, der WarmefluR mit 50 mWgering. Die Tempe-

ratur an der Moho betréagt ca. 600°C. Die Deformationsrate liegt Mtstoim mittle-

ren Bereich. Abhéngig von der gewahlten Lithologie und dem tektonischen Regime
unterschreitet die FlieRfestigkeit in 10 - 34 km die nach Byerlee berechnete Reibungsfe-
stigkeit. Geht man von einer ‘typischen’ und oft verwendeten Quarzit (bis 25 km) und
Diabase (25 km - Moho) Krustenzusammensetzung aus, so ergibt sich fur die Festigkeit
eine typische Sagezahnkurve. Der erste Einbruch der Festigkeit in 10 - 13 km wird
durch die geringe FlieRfestigkeit von Quarzit hervorgerufen. Am Ubergang zu Diabase
steigt die Festigkeit wieder an und fallt bis zur Moho auf unter 20 MPa ab. Im oberen
Mantel Uberschreitet die FlieR3festigkeit von Olivin oder Peridotit die Reibungsfestig-
keit, in diesem Bereich liegt die (theoretische) Festigkeit - je nach Regime - bei ca. 600 -
2000 MPa. Bei einer weiteren Unterteilung der Lithologie lassen sich weitere Springe
in der Festigkeit ‘erzeugen’. Charakteristisch fur das Modell O1 ist jedoch die Unter-
teilung der Lithosphare in eine briichige Oberkruste, eine plastische Mittel- und Unter-
kruste und einen brichigen oberen Mantel. Je nach Gestein liegt die FlieRfestigkeit an
der Moho zwischen 2 und 60 MPa.

Das Modell O2 (Abbildung 2.29) steht fir ein aktives Orogen (z.B. Alpen, Anden,
Tibet). Aufgrund der Kollision ist die Temperatur erhdht und die Deformationsrate ist
mit 10** s* geologisch gesehen hoch. Die Moho ist auf 50 km abgesenkt. Die FlieR3-
festigkeit ist aufgrund der erhéhten Temperatur deutlich geringer als im Modell O1. Alle
krustalen Gesteine unterschreiten unterhalb von 20 km die Reibungsfestigkeit. Die
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Abbildung 2.28: Festigkeitskurven fiir das Modell O1. O1 reprasentiert ein ‘altes’ Orogen. Der Wéarme-
flui ist gering und die Deformationsrate liegt im mittleren Bereich. Die Festigkeit ist logarithmisch
aufgetragen; die gepunkteten Linien zeigen die Reibungsfestigkeit nach Byerlee fiir ein Aufschiebungs-
(TF), Blattverschiebungs- (SS) und Abschiebungsregime (NF). Diskussion siehe Text.

Flie3festigkeit an der Moho liegt bei allen Gesteinen unter 1 MPa. Im oberen Mantel
ergibt sich aufgrund des lithologischen Wechsels eine kleine Erhdhung der Festigkeit
auf 4 MPa. Diese ‘Nase’ wird durch die logarithmische Darstellung hervorgehoben, bei
einer linearen Auftragung wird deutlich, dal3 der obere Mantel in diesem Modell keine
relevante Festigkeit besitzt. Die maximale Festigkeit wird am briichig-plastischen Uber-
gang in der Kruste erreicht; sie liegt - je nach Regime und Lithologie - bei 100 bis
500 MPa.

Modell S (Abbildung 2.30) reprasentiert ein Schild oder eine kratonische Plattform
(z.B. Kanadischer Schild,, Osteuropaische Plattform, Sibirische Plattform). Der ange-
nommene WarmefluR betragt 50 mW?ndie Moho liegt bei 42 km. In Ubereinstim-
mung mit den geologischen Beobachtungen wird die Deformationsrate Hfits10

klein gewéahlt. S unterscheidet sich von dem Modell O1 durch eine etwas geringere
Mohotiefe und eine um einen Faktor 10 erniedrigte Deformationsrate. Wie O1 zeigt
auch dieses Modell eine typische Unterteilung in briichige Oberkruste, plastische Mittel-
und Unterkruste und brichigen oberen Mantel. Die maximale Festigkeit wird im oberen
Mantel erreicht; sie liegt bei einem Aufschiebungsregime bei ca. 2000 MPa, bei einem
Abschiebungsregime bei ca. 600 MPa.
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Abbildung 2.29: Festigkeitskurven fir das Modell O2. O2 reprasentiert ein aktives Orogen, der Warme-
flud und die Deformationsrate sind hoch. Kurven und Abkirzungen siehe Abbildung 2.28; Diskussion
siehe Text.
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Abbildung 2.30: Festigkeitskurven fur das Modell S. S reprasentiert ein Schild bzw. eine Plattform. Der
Warmeflul3 und die Deformationsrate sind gering. Kurven und Abkirzungen siehe Abbildung 2.28;
Diskussion siehe Text.
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Abbildung 2.31: Festigkeitskurven fur das Modell AK. AK repréasentiert eine ausgediinnte Kruste, de
warmefluR ist hoch und die Deformationsrate liegt bei®16%. Kurven und Abkiirzungen siehe
Abbildung 2.28; Diskussion siehe Text.

DasModell AK (Abbildung 2.31) beschreibt eine auf 32 km ausgedinnte Kruste. Der
WarmefluR ist mit 80 mW fhoch, die Deformationsrate liegt beif&*. Das Modell

AK ist reprasentativ fur die westeuropdaische Lithosphare oder die Basin and Range
Provinz in Kalifornien. Die Temperaturzunahme mit der Tiefe ist &hnlich wie in Modell
02. Unterhalb von 7 - 20 km - je nach Regime und Gestein - sagt das Modell eine sich
plastisch deformierende Kruste und oberen Mantel voraus. Aufgrund der geringeren
Mohotiefe ist der Festigkeitssprung an der Moho im Vergleich zu O2 etwas deutlicher;
die Festigkeit im oberen Mantel liegt bei maximal 40 MPa. Wie bei Modell O2 tritt die
maximale Festigkeit in der Kruste auf; sie liegt bei ca. 100 - 500 MPa, abhangig von
Regime und Lithologie.

Bei allen vorgestellten kontinentalen Festigkeitskurven ist die Flie3festigkeit in der
Unterkruste deutlich reduziert. Dieser Bereich wird von vielen Autoren (z.B. Carter und
Tsenn, 1987; Kusznir und Matthews, 1988; Meissner und Weaver, 1988; Ord und
Hobbs, 1989; Lobkovsky und Kerchman, 1992) als Entkopplungsschicht (detachment
level) interpretiert, an dem sich die Oberkruste und der obere Mantel unabhangig von-
einander bewegen kdnnen. Diese Interpretation verletzt die Annahme, die dem Konzept
der klassischen Festigkeitskurven zugrunde liegt, namlich daf3 die Deformationsrate mit
der Tiefe konstant ist. Dieser Punkt wird in Abschnitt 2.5.3 diskutiert werden.
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2.5.2.3 Die integrierte Festigkeit - Vergleich mit tektonischen Kraften

Berechnet man aus den Plattenrandkraften eine mittlere tektonische Spannung, so erge-
ben sich bei einer Lithosphéarendicke von 100 km Werte von ca. 10 - 30 MPa, bei einer
minimalen Lithosphéarendicke von 50 km liegen die maximalen tektonischen Spannun-
gen bei ca. 60 MPa. Diese tektonischen Spannungen sind zu klein, um im gesamten
brichigen Bereich der oberen Kruste die Reibungsfestigkeit zu Uberschreiten. Nach
diesem einfachen Modell dirfte nur bis in maximal ca. 7 km - je nach Regime und
Wassergehalt der Kruste - Reibungsgleiten auftreten. Die mit den klassischen Festig-
keitskurven vorhergesagte maximale Festigkeit der Lithosphére liegt bei mindestens
100 MPa (Modell O2, AK), fur ‘kaltere’ Regionen jedoch sogar bei mehr als 500 MPa.
Die kontinentale Lithosphéare dirfte sich demnach im Konzept der Festigkeitskurven
aufgrund von Plattenrandkraften nicht deformiéremd es dirfte keine Seismizitat in
groReren Tiefen auftreten. Um dieses Problem zu umgehen, wird aus den Festigkeits-
kurven die integrierten Festigkeit berechnet und mit den Plattenrandkraften verglichen.

Die integrierte Festigkeltder Lithosphare wird au&o(z) = (al - 03) Uber

z=7

| = J’Aa(z)dz (2.17)

z=0
berechnet. Die integrierte Festigkeit kann als die ‘zusatzliche’, d.h. vom lithostatischen
Spannungszustand abweichende Kraft interpretiert werden, der die Lithosphéare uber
ihre gesamten HOhe auf einer Breite von 1 m - ohne zu versagen - standhalten kann. In
einem Aufschiebungsregime ist dies eine zusatzlich wirkende kompressive Kraft. In
einem Abschiebungsregime eine zusatzlich zur lithostatischen Kompression wirkende
Zugkraft, die zu einer deviatorischen Zugspannung fuhrt. Graphisch a3t sich die inte-
grierte Festigkeit als die Flache unter der Festigkeitskurve interpretieren. Abhangig von
der Wahl des Regimes, dem Wassergehalt der Kruste im briichigen Bereich, der litholo-
gischen Zusammensetzung und nicht zuletzt auch der Geotherme ergeben sich Werte fur
die integrierte Festigkeit die zwischen 0.5 -1D%°N m™ liegen. Die integrierte Festig-
keit ist z.B. hoch fur Aufschiebungsregime, geringen Oberflachenwéarmefluf3 und eine
trockene brichige Kruste. Bei sonst gleichbleibenden Parametern besitzt eine dinne
Kruste eine grofRere integrierte Festigkeit als ein verdickte; bei einer dinneren Kruste
sind die Temperaturen im oberen Mantel geringer und damit die Flie3festigkeit hoher,
als in der verdickten Kruste.

“ Der Teil der briichigen Lithosphére in dem die Reibungsfestigkeit durch die tektonischen Spannungen
nicht Uberschritten werden agiert als ‘elastischer’ Kern und verhindert eine Deformation im schwacheren
Teil, siehe auch Kritikpunkt 9 in 2.5.3.
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Abbildung 2.32 a zeigt die von Zoback et al. (1993) fir die Kontinentale Tiefbohrung
der Bundesrepublik Deutschland (KTB) vorgeschlagene Festigkeitskurve. Messungen
belegen, dafd die differentielle Spann&g S, bis in 7.7 km Tiefe der aus dem Byerlee
Gesetz berechneten Festigkeit fur ein Blattverschiebungsregime entspricht (Brudy,
1995). Zur Abschatzung der integrierten Festigkeit berechnen Zoback et al. (1993) fur
zwei unterschiedliche Granulite, wovon der eine leicht plastisch zu deformieren ist und
der andere sich zah verhalt, die Flie3festigkeit. Die integrierte Festigkeit liegt, je nach
rheologischem Verhalten der Unterkruste, bei 205 N m™* (Abbildung 2.32 b).

Tektonisch relevante Krafte liefert nach Zoback et al. in Westeuropa vorwiegend die
vom mittelatlantischen Rucken ausgehende Rickendruckkraft (ridge push force). Die
Magnitude der Ruckendruckkraft liegt, gemittelt Gber die Lithospharendicke, bei
2-5.10 N m* (Dahlen, 1981; Fleitout und Froidevaux, 1983; Zoback et al., 1993).
Aus der Ubereinstimmung von integrierter Festigkeit und tektonischen Kréaften schlie-
Ren Zoback et al., dal3 die Spannungen in der Lithosphéare in Westeuropa an der aus den
klassischen Festigkeitskurven berechneten Versagensgrenze liegen und damit im spro-
den Bereich der Kruste ein dynamisches Gleichgewicht erreichen.

a 5,-S; (MPa) b Cumulative force (10'2N m™!)
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Abbildung 2.32: (a) Festigkeitskurve fur die KTB Bohrung in der Oberpfalz nach Zoback et al.
(modifiziert nach Zoback et al., 1993). Die offenen Kreise zeigen die aus ‘hydraulic fracturing’ Experi-
menten bestimmte Spannungsdifferenz zwischemd $,. Die horizontalen Linien deuten den Bereich

der moglichen Spannungsdifferenz an, der aus einer kombinierten Analyse von Bohrlochrandausbriichen
und bohrtechnisch induzierten Rissen abgeleitet wurde (aus Brudy, 1995). (b) aus (a) berechnete inte-
grierte Festigkeit.
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2.5.3 Kiritikpunkte und Grenzen

Die Kritik an den (klassischen) Festigkeitskurven laf3t sich in neun Hauptargumente
unterschiedlichen Charakters unterteilen. Ein Teil der Kritikpunkte betrifft die Reali-
sierung des Konzepts (Punkt 1 - 2), ein Teil das Konzept selbst (Punkt 3 - 7). Die
Punkte 8 und 9 zeigen die Grenzen des Konzepts und Anwendungsbereiche in denen
gegen die Modellannahmen verstol3en wird.

Realisierung:

(1) Die zur Konstruktion der klassischen Festigkeitskurven verwendeten briuchigen
Versagensgrenzen sind zu stark vereinfacht (siehe auch Diskussion in Abschnitt
2.4.1.3). Dies fiihrt bei allen Modellen zu einer Uberschatzung der Festigkeit. Wie in
Abschnitt 2.4.1.2 erwéhnt, ist die im Labor gemessene Reibungsfestigkeit nur bis 400 -
500°C temperaturunabhéangig; sie nimmt bei héheren Temperaturen deutlich ab. Diese
Temperaturen werden in der Lithosphére, je nach Warmefluf3, schon in 15 km Tiefe
(Modell O2 und AK, Abschnitt 2.5.2.2) maximal jedoch in 35 - 40 km Tiefe (Modell

O1 und S, Abschnitt 2.5.2.2) erreicht. Die Bestimmung der differentiellen horizontalen
Spannung in KTB bestatigte zwar das Byerlee Gesetz, konnte aber leider auch nur bis
7.7 km Tiefe bzw. bis ca. 200°C durchgefihrt werden; fur grol3ere Umlagerungsdriicke
und Temperaturen stehen bislang nur Labormessungen zur Verfigung. Au3erdem muf3
in groReren Tiefen das Versagen durch Bruchneubildung beriicksichtigt werden. Die
experimentell an ‘kleinen’ Proben ermittelte Bruchfestigkeit unterschreitet bei ca.
800 MPa bis 1 GPa - abhangig vom Gestein - die nach dem Byerlee Gesetz berechnete
Reibungsfestigkeit. Ein Umlagerungsdruck von 1 GPa wird in 35 km Tiefe erreicht. Bei
maximal dieser Tiefe ist somit die Reibungsfestigkeit nicht mehr relevant; bertcksich-
tigt man den Effekt der GroRenskalierung, so kann der Schnittpunkt von Reibungs- und
Bruchfestigkeit schon in der oberen bis mittleren Kruste auftreten (Abschnitt 2.4.1.1 und
2.4.1.3). Basierend auf diesen Ergebnissen stellt Shimada (1993) eine modifizierte
Festigkeitskurve vor (siehe Abschnitt 2.5.4.1).

(2) Bei den klassischen Festigkeitskurven wird der halb-sprode Ubergangsbereich

vernachlassigt. Wie in Abschnitt 2.4.3 gezeigt, erstreckt sich dieser Ubergang tiber einen
breiten Tiefenbereich. Kohlstedt et. al (1995) versuchen bei der von ihnen vorgeschla-

genen Festigkeitskurve den halb-sproden Ubergangsbereich zu beriicksichtigen (siehe
Abschnitt 2.5.4.2); fehlende rheologische Gesetze fur den halb-sproden Bereich erlau-

ben ihnen jedoch nur eine qualitative Abschéatzung.
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Konzept:

(3) Die Reibungs- und die Flie3festigkeit beschreiben zwei nicht direkt vergleichbare
Festigkeiten. Die Reibungsfestigkeit ist die maximale Differenzspannung, die ein in
optimaler Orientierung vorgebrochenes Gestein halten Kagwgres zu eineBewe-
gungauf der Bruchflache kommt. Wird die Reibungsfestigkeit Gberschritten, so bewe-
gen sich die beiden Bruchflachen relativ gegeneinander; tber die Geschwindigkeit oder
den Versatz kbnnen keine Aussagen gemacht werden. Sie hangen von den Randbedin-
gungen und den elastischen Eigenschaften des Gesteins ab. Die Reibungsfestigkeit gibt
fur die real im Gestein bestehende Spannung nur eine obere Grenze an, die tatsachliche
Spannung kann deutlich kleiner sein. Im Gegensatz zur Reibungsfestigkeit setzt der
Begriff der Fliel3festigkeit ein&ontinuierliche Deformationvoraus (siehe Abschnitt
2.4.2). Die Fliel3festigkeit eines Gesteins ist immer nur fur eine bestimmte Deforma-
tionsgeschwindigkeit definiert; andert sich diese, so wird sich auch die Fliel3festigkeit
andern. Bei einer gegebenen Deformationsrate gibt die Flie3festigkeit die real existie-
rende Spannung an, sie ist keine obere Grenze. Von einigen Autoren wird die zur Be-
rechnung der Fiel3festigkeit eingesetzte Deformationsrate als obere Grenze fir die
(unbekannte) real existierende Deformationsrate interpretiert. In diesem Fall wird auch
die Fliel3festigkeit zu einer oberen Grenze. Die Konstruktion der Festigkeitskurven und
des BP-Ubergangs ist bei dieser Interpretation jedoch nicht mehr giltig.

(4) Zur Konstruktion der Festigkeitskurven und des spréd-briichigen Ubergangs mufR
die Deformationsrate Uber den gesamten Tiefenbereich der Lithosphare - nicht nur im
plastischen Bereich - ungleich Null sein. Liel3e man in einem als briichig bezeichneten
Tiefenbereich die Deformationsrate kleiner werden und im Grenzfall gegen Null gehen,
so wirde die (theoretische) Fliel3festigkeit kleiner werden und ginge ebenfalls gegen
Null. Damit wirde sie die Reibungsfestigkeit unterschreiten, ware damit die maf3geben-
de Festigkeit in diesem Bereich, und das Gestein wirde sich nicht mehr bruchig verhal-
ten. In diesem Fall miRte der briichig-plastische Ubergangsbereich weiter nach oben
verschoben werden. Diese zugegebenermal3en etwas Uberspitzte Argumentation zeigt
einen Widerspruch dieses Konzeptes auf: in einem als bruchig definierten Bereich mufl3
eine konstante, durch plastische Deformation erzeugte Deformationsrate postuliert
werden.

(5) Sowohl bei den klassischen als auch bei den modifizierten Festigkeitskurven wird
implizit angenommen, daR am briichig-duktilen Ubergang das Deformationsverhalten
von lokalisierter Deformation auf einer Verwerfung zu homogen verteiltem plastischen
Flie3en wechselt. Wie in Abbildung 2.33 skizziert kann nicht gleichzeitig diese Defor-
mationsbedingung und der Zusammenhalt der beiden Schichten erfillt werden. Zumin-
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lokalisierte Deformation
auf Verwerfung

BD-Ubergang —> <—

duktile Deformation

Abbildung 2.33: Deformationsverhalten der Kruste wie zur Konstruktion der Festigkeitskurven ange-
nommen. (a) undeformierte Kruste mit optimal orientierter Aufschiebungs-Verwerfung im brichigen
Bereich. (b) Kruste wurde horizontal um ca. 10% verkirzt. Im briichigen Bereich wird die Verwerfung
aktiviert, wahrend im duktilen Bereich die Deformation homogen verteilt ist. Im schraffierten Gebiet trit

eine Uberschneidung bzw. ein ‘Liicke’ auf.

dest lokal muRten fur den duktilen Bereich inhomogene Deformationen gefordert wer-
den; hierdurch wiirde jedoch die Festigkeitskurve im Bereich des Ubergangs modifi-
ziert. Die in Reflexionsprofilen erkennbaren Strukturen in der oberen Kruste kénnen im
allgemeinen mit an der Oberflache erkennbaren geologischen Verwerfungen korreliert
werden. In den allermeisten Fallen werden diese Verwerfungen in midkrustalen Tiefen
listrisch, d.h. der Einfallswinkel der Verwerfung wird mit zunehmender Tiefe immer
flacher. Damit kann zwar die Bewegung auf der Verwerfung lateral Gber eine breiteren
Bereich verteilt werden und der ‘Anschlufl?’ an den duktilen Bereich vereinfacht sich,
aber die Verwerfung ist nicht mehr optimal orientiert und um eine Bewegung auf ihr zu
erzeugen sind hohere Spannungen erforderlich. Damit ware die Abschatzung der Rei-
bungsfestigkeit falsch.

(6) Es ist sehr fraglich, ob die Annahme einer konstanten Deformationsrate mit der
Tiefe bei der Berechnung der krustalen Fliel3festigkeit gerechtfertigt ist (Ranalli, 1997).
Eine Uber krustale Bereiche einheitliche Deformationsrate setzt eine einheitliche kru-
stale Deformation voraus. Dies ist in Widerspruch zu der Beobachtung, daf3 die duktile
Deformation in der Unterkruste stark heterogen ist (Fountain et al., 1992; Ranalli,
1997). Geologische Untersuchungen von exhumiertem Unterkrustenmaterial zeigen, dai3
im Bereich der Unterkruste grol3e Deformationen stattgefunden haben.

(7) Die Herleitung der kontinentalen Festigkeitskurven basiert auf einer mit der Tiefe
konstanten Deformationsrate. Dies ist aquivalent zu der Annahme, dal3 die gesamte
Lithosphare horizontal Uber ihre gesamte Machtigkeit um einen bestimmten Betrag
gestaucht oder gedehnt wird. Nimmt man an, dal3 die gesamte Lithosphéare, wie in
Abbildung 2.33 skizziert, durch in horizontaler Richtung wirkende Normalspannungen
belastet wird, so kann sich das Gestein im plastischen Bereich erst dann deformieren,
wenn die Reibungsfestigkeit im brichigen Bereich tberschritten ist. Bei einer brichig-
plastisch-brtichigen Schichtung fangt der brichige Bereich die Krafte ab - analog zu
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Abbildung 2.34: Deformation der Lithosphére bei (a) einer mit der Tiefe konstanten horizontalen Defor-
mationsrate £,, und (b) einer mit der Tiefe konstanten Scherdeformagign In beiden Fallen is
zwischen Kruste und Mantel keine kinematische Entkopplung méglich.

einem Schraubstock in dem eine starre Platte das weitere Schlie3en verhindert - solange
die Reibungsfestigkeit noch nicht Uberschritten ist. Die Deformation im plastischen
Bereich wird nicht aktiviert und die Fliel3festigkeit ist demnach identisch null
(Abbildung 2.34 a). Fur die in Abbildung 2.34 a skizzierten Randbedingungen sind die
Festigkeitskurven nur dann korrekt, wenn die Reibungsfestigkeit im gesamten briichigen
Tiefenintervall Uberschritten ist; also wenn die gesamte Lithosphare versagt. Wie in
Abschnitt 2.5.2.3 schon erwéhnt reichen die mittleren tektonischen Spanhumigen

aus, die gesamte kontinentale Lithosphare zu deformieren. Im allgemeinen wird dieses
Problem dadurch umgangen, dal3 aus den Festigkeitskurven die integrierte Festigkeit
berechnet und mit den tektonischen Kréften verglichen wird. Eine physikalische Recht-
fertigung fur diese Vorgehensweise ist im Konzept der klassischen Festigkeitskurven
nicht moglich. Erst das von Kusznir vorgeschlagene ‘constant force’ Modell (siehe
Abschnitt 2.5.4.3) erklart wie diese relativ kleinen Plattenrandkrafte zu lithosphéarischer
Deformation fuhren kénnen.

Grenzen:

(8) Das tektonische Regime fir den briichigen Bereich mul3 vorgegeben werden, erst
dann kann die Festigkeitskurve berechnet werden. Das Konzept erméglicht es nicht, das
tektonische Regime aus den Festigkeitskurven abzuleiten.

(9) Wie oben erwahnt, wird die reduzierte Fliel3festigkeit, die sich bei hoheren War-
mefliissen im krustalen Bereich ergibt, oft als Beleg einer kinematischen ‘Entkopplungs-
schicht’ zwischen Kruste und Mantel interpretiert. Unter einer kinematischen Entkopp-
lungsschicht versteht man eine Schicht, die eine unabh&ngige, nur tber Scherspannun-
gen gekoppelte Bewegung von Kruste und Mantel ermdglicht. Eine solche kinematische
Entkopplungsschicht ist jedoch inkompatibel mit der Annahme einer konstanten Defor-

® Zur Berechnung der mittleren tektonischen Spannungen werden die tektonischen Kraften iber die
Lithospharenmachtigkeit gemittelt, in jedem Tiefenintervall wirkt somit die gleiche Spannung.
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mationsrate mit der Tiefe. Eine konstante Deformationsggtewie sie aus einer in
Abbildung 2.34 (a) skizzierten Randbedingung folgt, 1af3t tberhaupt keine unterschiedli-
che Geschwindigkeit, und damit auch keine kinematische Entkopplung zwischen Kruste
und Mantel zu. Nimmt man als konstante Deformationsrate eine Scherdeforggtion

an, so folgt hieraus eine mit der Tiefe linear zunehmende horizontale Geschwifidigkeit
Uber die gesamte Lithosphare. In diesem Modell ist keine Tiefe besonders ausgezeich-
net; auch hier bildet sich kein kinematischer Entkopplungshorizont aus. Die aus den
Festigkeitskurven berechnete Scherspannung im Tiefenintervall des postulierten Ent-
kopplungshorizonts kann nicht zur Abschéatzung der koppelnden Scherspannung zwi-
schen Kruste und Mantel verwendet werden. Die beiden Grof3en Spannung und
Deformationsrate sind nach ( 2.16 ) miteinander verknupft. Das bedeutet, dal3 die fur
eine Deformationsrate berechnete Fliel3festigkeit auch nur fiir diese Deformationsrate
gilt, d.h. es ist unzuléssig aus einer so berechneten geringen Festigkeit darauf zu schlie-
Ren, dal sich das Gestein ja dann leichter und damit auch mit einer héheren Rate defor-
miert. Das Deformationsverhalten der Lithosphare im Fall einer kinematischen
Entkopplung kann aus den klassischen Festigkeitskurven nicht berechnet werden; es
wird durch die Modellannahmen festgelegt.

Im folgenden werden kurz die in Punkt 1, 2 und 7 angesprochenen modifizierten Festig-
keitskurven diskutiert. In Kapitel 3 wird ein neues Modell entwickelt, das es erlaubt die

Scherspannungen und die Deformationsrate im sich plastisch deformierenden Bereich
der Kruste zu berechnen, wenn obere Kruste und Mantel kinematisch entkoppelt sind.
Die Einschrankung einer mit der Tiefe konstanten Deformationsrate wird fallengelassen.

2.5.4 Modifizierte Festigkeitskurven

Die in den 90er Jahren von Shimada (1993) und von Kohlstedt et al. (1995) vorgeschla-
genen Festigkeitskurven berucksichtigen die in den letzten Jahren durchgefihrten Mes-
sungen der Bruchfestigkeit bei hoheren Dricken bzw. den oben beschriebenen halb-
spréden Ubergangsbereich. Das von Kusznir (1982; 1984; 1991) schon in den 80er
Jahren entwickelte ‘constant force’ Modell bertcksichtigt im Ansatz transiente Effekte
und erklart wie die relativ geringen Plattenrandkrafte zu Deformationen in der
Lithosphare fihren kénnen. Im folgenden werden die drei Konzepte kurz vorgestellt.

® Der Deformationsratentesor ist mit dem Geschwindigkeitsfeld tiber ( 3.27 ) verkniipft. Hieraus folgt fiir
ein mit der Tiefe konstantes,, die horizontale Geschwindigkeit (2) = 2¢,, z.
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2.5.4.1 Shimada, 1993

Shimada (1993) modifiziert bei der von ihm ausgearbeiteten Festigkeitskurve den bru-
chigen Bereich. Wie in den vorigen Abschnitten kurz beschrieben zeigen Bruchfestig-
keitsmessungen, dafd sich bei hohen Umlagerungsdriicken der Bruchmodus andert, die
Bruchfestigkeit in den Bereich der Reibungsfestigkeit absinkt und bei hdheren Umlage-
rungsdriicken - aufgrund der geringeren Druckabhangigkeit - die kleinere der beiden
Festigkeiten ist (siehe Abschnitt 2.4.1.1 und 2.4.1.3). Shimada unterteilt den brichigen
Bereich in ein Tiefenintervall in dem die Festigkeit durch die aus dem Byerlee-Gesetz
berechenbare Reibungsfestigkeit gegeben ist und einen anschlieenden Bereich in dem
die Festigkeit Uber die Bruchfestigkeit des Hochdruck-Bruchversagens bestimmt ist
(Abbildung 2.35). Die an Laborproben bestimmten Bruchfestigkeiten wurden zur Be-
ricksichtigung der Gréf3enskalierung auf Probendimensionen von ca. 1 m umgerechnet
(oberhalb dieser GrolRe erwartet man, dal3 der Grof3eneffekt vernachlassigbar ist). Die
Temperaturabhangigkeit des Hochdruck-Versagens wurden von Shimada aus den in
Abbildung 2.8 gezeigten Messungen bestimmt. Unter Annahme eines tektonischen
Regimes und einer Geotherme laRt sich aus Abbildung 2.35 die Festigkeit in einer be-
stimmten Tiefe ermitteln.

Abbildung 2.36 zeigt die von Shimada vorgeschlagene Festigkeitskurve. Im oberen
Bereich ist die Festigkeit durch die aus dem Byerlee-Gesetz berechnete Reibungsfestig-
keit bestimmt. Sie wird - je nach tektonischem Regime und Wassergehalt in der Kruste -
in Tiefen zwischen 2.5 und 10 km von der Festigkeit der Hochdruck-Bruchversagens
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Abbildung 2.35: Aus Kompressionsversuchen abgeschéatzte Festigkeit fir gro3e Granitproben bei brichi-
gem Verhalten in Abhangigkeit des Umlagerungsdrucks und der Temperatur (Abbildung 3 aus Shimada,
1993). Die Kreise geben die Tiefenlage (in km) der Bruchfestigkeit fur ein Aufschiebungsregime bei eine

Geotherme von 15°K/km an.
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Abbildung 2.36: Von Shimada (1993) vorgeschlagene kontinentale Festigkeitskurve fiir Aufschiebungs-
(TF), Blattverschiebungs- (SS) und Abschiebungsregime (NF) (Abbildung 4 aus Shimada, 1993). Die
FlieRfestigkeit wurde fiir eine Deformationsrate vort1$' aus rheologischen Parametern fiir trockenen
Granit (Kirby und Kronenberg, 1987) berechnet.

abgeldst. Der briichig-plastische Ubergang wird wie bei den klassischen Festigkeitskur-
ven durch den Schnittpunkt der briichigen Festigkeit mit der Flie3festigkeit bestimmt.

Im Vergleich zu klassischen Festigkeitskurven fallt auf, daf3 die maximale Festigkeit der
Lithosphare deutlich reduziert ist. Sie liegt - in erster Naherung unabhangig von tektoni-
schen Regime und dem Wassergehalt der Kruste - im Bereich von 200 bis 250 MPa. Die
Tiefenlage der maximalen Festigkeit ist nicht mehr direkt oberhalb des brichig-
plastischen Ubergangs sondern zu geringeren Tiefen verschoben.

2.5.4.2 Kohlstedt et al., 1995

Kohlstedt et al. (1995) beziehen den halb-spréden Ubergangsbereich zwischen rein
briichigem und rein plastischem Verhalten mit ein. Wie in Abbildung 2.37 dargestellt
unterscheiden sie den Ubergang von lokalisiertem briichigen Verhalten zu halb-sprédem
duktilen FlieBen - den sogenannten briichig-duktilen Ubergang (BDT; brittle-ductile
transition) - und den anschlieRenden Ubergang von halb-spréodem FlieRen zu vollstandig
plastischem Verhalten (BPT; brittle-plastic transition). Da zur Berechnung der Festig-
keit im halb-sproden Ubergangsbereich keine physikalisch fundierten Gesetze existie-
ren, nehmen Kohlstedt et al. an, daR? der briichig-duktile Ubergang auftritt, wenn die
FlieRfestigkeit die finffache Reibungsfestigkeit unterschreitet. Der zweite Ubergang
fallt in den Bereich, in dem die FlieRRfestigkeit ungefahr gleich dem effektiven Umlage-
rungsdruck ist; d.h. bei dem Schnittpunkt der FlieRfestigkeitskurve mit der Geraden
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Abbildung 2.37: Schematische Darstellung der Bruchfestigkeit (durchgezogene Linie) in Abhéngigkei
von Umlagerungsdruck bei konstanter Temperatur und Deformationsrate nach Kohlstedt et al. (1995).
Der Ubergang zwischen lokalisiertem briichigen Verhalten zu halb-spréden FlieBen (BDT, brittle-ductile
transition) tritt bei geringeren Umlagerungsdriicken auf als der Ubergang von halb-sprédem FlieBen zu
nichtlokalisiertem plastischen FlieRen (BPT, brittle-plastic transition).

0,-0,=05". Letztere empirische Regel bezeichnen sie nach Goetze als Goetze-
Kriterium.

Abbildung 2.38 zeigt die Konstruktion der modifizierten Festigkeitskurve. Analog zu

den ‘Standard’-Festigkeitskurven wird oberhalb des BD-Ubergangs die Festigkeit tiber
das Byerlee-Gesetz bestimmt; unterhalb des BP-Ubergangs ist die Festigkeit durch die
zur Erzeugung einer konstanten Deformationsrate erforderlichen Differenzspannung
gegeben. Uber die Festigkeit im halb-spréden Bereich existieren keine Aussagen. Kohl-
stedt et al. verbinden die beiden Ubergdnge linear. Im Vergleich zu den klassischen
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Abbildung 2.38: Konstruktion des briichig-duktilen (BDT) und des briichig-plastischen (BPT) Ubergangs
nach Kohlstedt et al. (1995).
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Abbildung 2.39: Festigkeitskurve fiir ozeanische und kontinentale Lithosphére nach Kohlstedt et al. (Abb.
9, 1995). Der BD- und der BP-Ubergang sind mit einer gepunkteten Linie verbunden.

Festigkeitskurven deformiert sich nach diesem Modell die Lithosphéare schon in geringe-
ren Tiefen duktil und die maximale Festigkeit ist bei den kontinentalen Festigkeitskur-
ven leicht reduziert. Die Unterscheidung zwischen BD- und BP-Ubergang modifiziert
die ozeanischen Festigkeitskurven starker. Aufgrund der durch Olivin bestimmten
Rheologie ist die Festigkeit im Bereich von 10 - 40 km grol3er als bei einer typischen
kontinentalen Lithosphare (Abbildung 2.39).

Bei der Argumentation von Kohlstedt et al. wird nicht ganz klar, mit welcher Begrin-
dung sie den halb-sproden Ubergangsbereich - der ja den Ubergang von Bruchneubil-
dung zu plastischer Deformation darstellt - auf die Reibungsfestigkeit anwenden. Wie
bei Shimada modifizieren Kohlstedt et al. den Tiefenbereich in dem bei den klassischen
Festigkeitskurven die maximale Festigkeit auftritt. Wahrend jedoch bei Shimada der
briichige Bereich in groRere Tiefen ausgedehnt wird, wird dieser Bereich bei Kohlstedt
et al. reduziert.

2.5.4.3 Kusznir - das ‘constant force’ Modell

Das von Kusznir (1982; 1984; 1991) vorgeschlagene ‘constant force’ Modell (CF-

Modell) ist genaugenommen keine modifizierte Festigkeitskurve, sondern ein Modell

zur Abschatzung der aufgrund von Plattenrandkréaften real in der Lithosphare existie-
renden Spannungen. Zur Herleitung des Modells geht Kusznir von einer zeitlich kon-
stanten horizontal wirkenden Plattenrandkraft

7=z
F = IGX dz=const.
z=0
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Abbildung 2.40: (a) Aus dem constant force Modell berechnete horizontale Spannung in Abhingigkei
der Tiefe fiir unterschiedliche Zeiten nach Aufbringen der tektonischen Spannung'3¥6hnid (b)
Schematische Darstellung der Spannungs-Tiefenverteilung fir zunehmende Zeit. Mit zunehmiender Zei
wird die Spannung in der oberen Kruste konzentriert und verstéarkt (aus Kusznir, 1991).

aus, die auf die gesamte Lithosphare wirkt. Diese Kraft bewirkt entweder elastische,
bruchige oder plastische Deformationen in der Lithosphare. Als Versagensgrenzen wahlt
Kusznir, wie auch bei den klassischen Festigkeitskurven, im briichigen Bereich das
Byerlee Gesetz und im plastischen Bereich das Potentialgesetz. Die Lithosphare wird in
infinitesimal diinne Schichten zerlegt, die sich bruichig-viscoelastisch verhalten. Visco-

elastisches Verhalten wird durch einen Maxwell-Kdrper realisiert; dieser besteht aus
einer elastischen Feder, die mit einem viskosen Element in Reihe geschaltet ist. Ma-
xwell-Korper reagieren auf eine plotzliche Dehnung zuerst mit einer rein elastischen

Spannung, die mit zunehmender Zeit jedoch exponentiell abnimmt. Des weiteren nimmt
Kusznir an, dal3 die einzelnen infinitesimalen ‘Schichten’ der Lithosphére miteinander

verbunden sind; jede Schicht erfahrt zu einem Zeitpunkt die gleiche horizontale Defor-

mation. Anschaulich bedeutet dies, dal’ die Deformationsrate, wie bei den klassischen
Festigkeitskurven angenommen, mit der Tiefe konstant ist, sich zeitlich jedoch &ndern
kann.

Abbildung 2.40 zeigt wie sich nach dem CF-Modell die horizontale Spannung in der
Lithosphare im Laufe der Zeit in der oberen Kruste konzentriert und dort - aufgrund der
angenommenen ‘Krafterhaltung’ - verstarkt wird. Die zum ZeitptinkO urspriinglich
aufgebrachte tektonische Kraft (gestrichtelte Linie in Abbildung 2.40 a) ist nach 1 Ma
im unteren Bereich der Lithosphare abgebaut und im oberen Bereich um einen Faktor 4
verstarkt worden.

Die Spannungsverteilung mit der Tiefe wird vorwiegend uber die Temperaturverteilung
in der Lithosphé&re kontrolliert. Wie in Abbildung 2.41 a gezeigt ‘verteilt’ sich die Kraft

in einer kalten Lithosphére Uber einen grél3eren Tiefenbereich, als in einer durch héhere
Temperaturen gekennzeichneten Lithosphare. Aufgrund der geringeren Fliel3festigkeit
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Abbildung 2.41: Horizontale Spannung in Abhangigkeit der Tiefe 1 Ma nach Aufbringen einer tektoni-
schen ‘Zugkraft' von 8 N m* (a) fiir eine kalte, durchschnittliche und warme kontinentale Lithosphére
(b) fur eine (i) 20 km (ii) 35 km und (iii) 60 km dicke Kruste mit durchschnittichem Warmeflul3 (aus
Kusznir, 1991)

von krustalen Gesteinen fiihrt eine dicke Kruste zu einer Spannungsverstarkung in der
oberen Kruste (Abbildung 2.41 b).

Im Konzept des CF-Modells ist die horizontale Deformationsrate identisch null, so
lange noch in einem Tiefenbereich in der Lithosphare ein sich elastisch deformierender
‘Kern’ existiert. Erst wenn Uber den gesamten Tiefenbereich der Lithosphére briichiges
oder plastisches Versagen auftritt, deformiert sich die Lithosphare mit einer mit der
Tiefe konstanten Deformationsrate. Kusznir bezeichnet diesen Zustand als ‘whole
lithospheric failure’, also als das Versagen der gesamten Lithosphare. Lalst man im CF-
Modell in der gesamten Lithosphére plastische Deformation zu, ist es theoretisch nur
eine Frage der Zeit bis die gesamte Lithosphare versagt. Die Zeitkonstante wird durch
die Relaxationszeit bestimmt mit der die plastische Deformation die Spannungen ab-
bauen kann. Sie kann jedoch so grol3 sein, dal’ ein Versagen der gesamten Lithosphare
nicht in geologischen Zeitraumen erreicht wird. Die durch das Modell vorhergesagte
Spannungsverstarkung in Bereich der oberen Kruste erklart, warum die kontinentale
Lithosphare in vielen Gebieten an der Versagensgrenze ist. Im Gegensatz zu den klassi-
schen Festigkeitskurven sagt das CF-Modell von Kusznir eine transiente Spannungs-
verteilung in der Lithosphéare voraus; die Annahme einer mit der Zeit konstanten
Deformationsrate muf3 nicht gemacht werden. Das CF-Modell liefert eine physikalische
Rechtfertigung fur den Vergleich der integrierten Festigkeit mit den Plattenrandkraften.

Kritikpunkte beim CF-Modell sind die stark vereinfachten Versagensgrenzen, die ad
hoc Annahme des Regimes in der Kruste und die fixierte Lithospharenmaéchtigkeit. Bei
den Versagensgrenzen wird im plastischen Bereich - obwohl transiente Effekte vorhan-
den sind - das fur stationdres Kriechen relevante Potentialgesetz verwendet. Die
Lithosparendicke mul3 in diesem Modell festgelegt werden; sie bestimmt sich nicht aus
der rheologischen Festigkeit des Gesteins. Wie man in Abbildung 2.40 a sieht, wird im

67



FESTIGKEIT UNDRHEOLOGIE DER KONTINENTALENL ITHOSPHARE

Laufe der Zeit die ‘tektonische’ Lithosph&re immer dunner, die Lithospharenmachtigkeit
ist im Modell jedoch konstant gehalten. Wie bei allen anderen Festigkeitskurven ist
auch im CF-Modell die Deformationsrate mit der Tiefe konstant. Die oft diskutierte
kinematische Entkopplung zwischen Kruste und Mantel kann somit auch nicht be-
schrieben werden.
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3 Die kontinentale Unterkruste als ‘Fllssigkeit’: das
‘differential velocity’ Modell

3.1 Einfuhrung

In diesem Kapitel wird ein neues Modell zur Berechnung der Spannung und Defor-
mation in der Unterkruste entwickelt. Das Modell basiert auf der Annahme, daf eine
kinematische Entkopplung von Kruste und Mantel besteht, sich die beiden also mit
unterschiedlicher Geschwindigkeit bewegen. Obwohl nur ein Teil der in Abschnitt 2.5.3
angesprochenen Kritikpunkte an den klassischen Festigkeitskurven mit diesem Modell
behandelt werden kann, ist es das einzige Modell, das es erlaubt, die aus einer unter-

schiedlichen Bewegung von Kruste und Mantel resultierende Deformation in der Unter-
kruste zu beschreiben.

Wie in Abschnitt 2.4.2 gezeigt, verhalt sich Gestein im Temperatur- und Druckbereich,
wie er in der Unterkruste herrscht, tber geologische Zeitraume wie eine (sehr langsam
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flieBende) Flussigkeit; d.h. es wird unter der Einwirkung einer Scherspannung konti-
nuierlich und permanent deformiert (einen guten Uberblick geben z.B. Turcotte und
Schubert, 1982; Middelton und Wilcock, 1994; Ranalli, 1995). Die Deformationsrate
hangt von den Materialparametern und der Magnitude der wirkenden Scherspannung ab;
aber selbst kleinste Scherspannungen filhren zum FlieBen des Materials. Uber lange
Zeitraume kodnnen sich so grol3e Deformationen ergeben.

Im folgenden werden die fur Flissigkeiten geltenden Bewegungsgleichungen kurz
wiederholt (Abschnitt 3.2) und auf ein Modell angewendet, in dem die kontinentale

Unterkruste als eine Flussigkeit mit temperaturabhangiger Viskositat beschrieben wird
(Abschnitt 3.3). Aus der analytischen Losung werden fur unterschiedliche Lithologie-

und Temperaturbedingungen das horizontale Geschwindigkeitsprofil (Abschnitt 3.3.1),
die Deformationsrate (Abschnitt 3.3.2) und die resultierende Scherspannung (Abschnitt
3.3.3) in der Unterkruste berechnet. In Abschnitt 3.3.4 wird aus einem Vergleich der
dissipierten Energie mit der aus Plattenrandkraften gelieferten Arbeit die mdgliche
Entkopplungslange abgeschéatzt. Das Kapitel schlie3t mit einer Diskussion Uber mog-
liche Anwendungsgebiete des Modells (Abschnitt 3.4) und einem Vergleich mit den

klassischen Festigkeitskurven (Abschnitt 3.5).

3.2 Grundlagen

Definitionsgemalf3 befindet sich eine Flussigkeit in Ruhe, wenn keine Scherspannungen
wirken. In diesem Fall sind die drei Hauptspannunggjo ,,o ; gleich; es herrscht ein
isotroper Spannungszustand. Der Mittelwert der drei Hauptspannungen wird als stati-
scher Druckp bezeichnet. Bei bewegten Flussigkeiten ist die Abspaltung des statischen
Drucks p vom Spannungstensar von Vorteil. Der so definierte Tensor wird als
deviatorischer Spannungstensor bezeichnet. Die in der Stromungslehre verwendeten
Formeln sind im allgemeinen mit Hilfe des deviatorischen Spannungstensors formuliert.

3.2.1 Massenerhaltung

Das Gesetz der Massenerhaltung gilt auch fur flieBende Materie. Neben der Impuls-
erhaltung gibt dieses Gesetz eine weitere Einschrankung dafur, wie sich der flissige
Korper deformieren kann. Betrachtet man ein raumlich fixiertes, konstantes VolWimen

so gilt, dal3 die Massenzunahme innerhalb des Volumens gleich der tGber die Oberflache
A zu- oder abgestromten Masse ist. Die Masse des Volumens ist gleich dem Volu-
menintegral Uber die Dichtp; die Masse, die das Volumen verlal3t oder hinzukommt,
kann Uber das Oberflachenintegral Uber die Dichte multipliziert mit der Eulerschen
Geschwindigkeitv berechnet werden.
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%Iﬂpdvz—ﬁspVﬁdA (3.18)
V A

Konvertiert man mit Hilfe des Gauss’'schen Satzes die rechte Seite von ( 3.18 ) in ein
Volumenintegral und betrachtet die differentielle Form, so ergibt sich die sogenannte
Kontinuitatsgleichung

%p=—DEﬂp\7) (3.19)

. 0 0 00
mit 00 = ,—,—1] als Nabla-Operator.
Hox' oy’ o741 P

Fir eine quellenfreie und inkompressible Stromung vereinfacht sich (3.19) zu
O&=0 (3.20)

Diese Annahme ist fir Gestein in der kontinentalen Unterkruste gerechtfertigt.

3.2.2 Die Bewegungsgleichung einer Flussigkeit

Die Bewegungsgleichung einer Flissigkeit ergibt sich, wenn die Newtonsche Bewe-
gungsgleichungF = ma auf ein infinitesimales Volumenelemedidydz= dV ange-
wendet wird. Die auf das Volumenelement wirkende Beschleunigung ist gleich der
Summe der angreifenden Krafte dividiert durch die Massdes Volumenelementes.

Die angreifenden Kréfte lassen sich in Volumenkréﬁ\;e d.h. Kréfte proportional zu
Volumen, und Oberflachenkrafte unterteilen. Die weitere Unterteilung der Ober-
flachenkréafte in DruckkrafteF, aufgrund von Druckgefallen in der Flussigkeit und
Reibungskré\ftelfS resultiert aus der Zerlegung des Spannungstensors in isotropen und
deviatorischen Anteil. Im allgemeinen ist die einzige in der Stromungslehre relevante
Volumenkraft die GravitationdF, = dmg= pgdV mit g als Erdbeschleunigung und

p als Dichte des Korpers).

Bei einem Druckgradienten z.B. mRichtung wirkt auf das Volumenenlement nach
Abbildung 3.1 eine Kraft:

op op
dF., = pd dz@ —dx@d dz=-2Pav
P x p y pl- 0)( y dX
oder bei einer beliebigen Richtung des Druckgradienten

dF, =-gradpdVv (3.21)

Die Reibungskrafte auf der Oberflache des Volumenelementes z#Riahtung erge-
ben sich nach Abbildung 3.1 zu:
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Abbildung 3.1: Druck- und Scherkrafte auf ein Volumenelement dV.

oo’ oo’ [(Po!
yX ZX — XX
Jy dxdydz+—0.,Z dxdydz= de +

a0, s do. O

dF, =%
dy 0z

= oy dxdydz+

und fur Reibungskrafte beliebiger Richtung in vektorieller Schreibweise
di, = 0@ dV (3.22)

Fur den Fall, dal3 die Summe der angreifenden Kréfte gleich Null ist, treten keine Be-
schleunigungen auf; die Losung der Bewegungsgleichung ist stationér. Heben sich die
Krafte nicht auf, so resultiert eine Beschleunigungind somit eine Geschwindigkeits-
anderungdv/ dt des Teilvolumens. In der Eulerschen Beschreibungsweise ist die
Beziehung zwischen BeschleunigurgX,t) und Geschwindigkeitv(X,t) gegeben
durch:

A(% t):%+(D\7)DI7 (3.23)
Der erste Teil der Beschleunigung ergibt sich durch eine zeitliche Anderung der Ge-
schwindigkeit am Ortx, der zweiter Teil resultiert daher, dal3 das Volumenelement
seine Lage verandert und so an eine Lokation gefuhrt wird, an der eine andere Stro-
mungsgeschwindigkeit herrscht. Mit ( 3.21 ) - ( 3.23 ) lautet die allgemeine Form der
Bewegungsgleichung:

ﬂ+(D\7)BI7:g—lgradp+iDE17' (3.24)
2t P P

Far Medien mit linearem Spannungs-Deformationsraten-Zusammenhang wie in ( 2.14 )
vereinfacht sich ( 3.24 ) zur sogenannten Navier-Stokes Gleichung, die fur eine inkom-
pressible und quellenfreie Flissigkeit eine lineare partiellen Differentialgleichung fur
die Geschwindigkeitv darstellt. Fir Medien mit einer nichtlinearen Rheologie wie in
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(2.16 ) folgt eine nichtlineare partielle Differentialgleichung, die nicht allgemein I6sbar
ist. Im folgenden wird ein einfaches Modell vorgestellt, das analytisch behandelt werden
kann.

3.3 Das ‘DV’ Modell: eine Couette Stromung mit temperatur-
abhangiger Viskositat

In dem einfachen ‘differential velocity’ Modell (DV-Modell) wird die Unterkruste als
Flussigkeit zwischen zwei horizontal unendlich ausgedehnten Platten betrachtet
(Abbildung 3.2). Die obere Platte (A) reprasentiert die Unterkante der Oberkruste, bzw.
die Tiefenlage ab der innerhalb der Kruste plastisches Verhalten beobachtet wird. Die
untere Platte (B) reprasentiert den oberen Mantel, oder die Tiefenlage in der aufgrund
sich &ndernder rheologischer Eigenschaften die Festigkeit des Gesteins zunimmt. Zur
Erzeugung einer Couette-Stromung bewegen sich die beiden Platten mit unterschiedli-
cher Geschwindigkeit ix-Richtung. Im Gegensatz zu den im vorherigen Kapitel be-
handelten Festigkeitskurven wird nun nicht die Deformationsrate Uber den gesamten
Tiefenbereich der Unterkruste konstant gehalten, sondern aus der Randbedingung der
GeschwindigkeitsdifferenAv, zwischen A und B berechnet.

Die Geschwindigkeit der Platten und der Flussigkew ioew. in z-Richtung sind fir
dieses einfache Beispiel identisch null; wederxjny noch z-Richtung existiere ein
Druckgradient (dies ist &quivalent zur Annahme einer Couette-Stromung). Betrachtet
man die stationare Form der Bewegungsgleichung ( 3.24 ), so reduziert sich die Bewe-
gungsgleichung mit diesen Annahmen unter Berlcksichtigung der Kontinuitatsglei-
chung ( 3.20) auf:

S

Ta Ts A
. AT R Vx
o = aZ=12Za
Nz Fluid B
(@) ——3P VitAvx
Y-7=7s

Abbildung 3.2: Darstellung des vereinfachten Modells fur die Unterkruste. Die beiden unendlich ausge-
dehnten Platten A und B bewegen sich mit unterschiedlicher Geschwindigkeit in x-Richtung.
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oV . 1 1
— +(OVYI¥ =g- —gradp +— 0O
—— % P P
= - —_—
=0 quellenfrei u. =0
stationareL.osung - jnkompressibel kein Druckgradient
0=pg+00

Fur die BewegungsgleichungxrRichtung bleibt:

da;x do_)'/X do_z'x —
dx+dy+dz_0 (3.25)

Nach den in Abschnitt 2.4.2 gegebenen rheologischen Gesetzen sind der deviatorische
Spannungstensar; und der Deformationsratentensgr tber die Viskositat verknupft.
Der relevante Deformationsmechanismus im Temperatur- und Druckbereich der unteren
Kruste ist Uber das Potentialgesetz gegeben. Nach ( 2.16 ) laf3t sich die deviatorische
Spannung durch
_yn
ol = EAexU%%% gy omit g=(38g)" (3.26)

abs

ausdricken. Der Term

_l/n
— DA < 1/n-1
Ter = o PR &

abs

beschreibt die effektive Viskositat, die in diesem Fall nicht nur vom Spannungszustand
sondern auch von der Temperatur abhangt.

Der Deformationsratentensor berechnet sich aus der Geschwind?gks{itx,vy,vz)
uber:
‘ ]_dei 0Vj 0
=— +

& 2 X; o"'_xﬁ (3.27)

Fir das in diesem Modell angenommene Geschwindigkeitﬁftal(x\/X ,0,0) ergibt sich

O 19%[]

. D O O 2 0z D . . 10\/

§=00 0 00O unddamit SEZEO"ZX (3.28)
2% 0 of

Setzt man ( 3.28 ) in ( 3.26 ) ein, so folgt fur den deviatorischen Spannungstensor:
74/n n o 14

o J-H %avg % =

= X 2

% OPRTM ozt D0 (3.29)
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und damit fur die Bewegungsgleichung (3.25):

(92 T dz%A DR'I;bSD] @v (3:30)

Aus ( 3.30 ) lassen sich zwei Folgerungen ziehen. Die Scherspaonyigy - wie flr

eine Couette-Strémung zu erwarten - mit der Tiefe konstant. Fir die Geschwindigkeit
v,(2) stellt Gleichung ( 3.30 ) eine nichtlineare partielle Differentialgleichung dar.
Aufgrund der Temperaturabhangigkeit der effektiven Viskositat andert sich die Ge-
schwindigkeitv, (2) nichtlinear mit der Tiefe.

Zur Vereinfachung von ( 3.30 ) wird ein linearer Temperaturverlauf

TN

AT T,-T,
Tus(d = Ty+ 2+ 273K =T, + 22+ 273K (3.31)

zwischen den beiden Platten angenomnignist die Temperatur in °Celsius an der
Unterkante der Platte Az die Temperatur an der Oberkante der Plattg Bndzs sind

die Tiefenlagen der Platte A bzw. B (siehe Abbildung 3.2). Nach den in Abschnitt 2.3
gezeigten Geothemen ist die Annahme einer linearen Temperaturzunahme gerechtfer-
tigt.

Mit den Randbedingungen, (z= z)=0und y( z= z) =A y lalt sich die partielle
Differentialgleichung ( 3.30 ) I6sen. Fur die Geschwindigkeix-Richtung in Abhan-
gigkeit von der Tiefe ergibt sich:

v(2/ay == G ERexLEiD T2 - HEIE)*%

[RT.(30 ORT.(3L0
(3.32)
+iexpﬂi%—| exn] %EIE A % RT, E
G UR Taaps L0 LR Tpapdd ORT g0l 0
mit:
Taas = Ta+t273K und T, = T+ 278K
C = expi N exi 1
DR Taaps DRTBabJJ
C,= REéxpﬂi b Q%L%T ] HQEEIBLE—EIH
OR Tupe 0 *° DR Tyl AabSD O OR T LR Tg, 1]

Ei(x) = IM dt

t=1

Die Deformationsrate in Abhangigkeit der Tiefe ergibt sich nach ( 3.28 ) aus ( 3.32) zu:

75



DIE KONTINENTALE UNTERKRUSTE ALS'FLUSSIGKEIT: DAS ‘DIFFERENTIAL VELOCITY' M ODELL

g,(z)_lé'v 14v, [ Rl (3:33)
29720z 2 Az C, lOEDR'I;bS(z)D '

mit den fur ( 3.32 ) gegebenen Abklrzungen.

Die Scherspannung ist, wie oben schon erwahnt, mit der Tiefe konstant und berechnet
sich nach (3.30) zu:

D—HED():/n av, ¢, atd”

A X 1Rof 34
PR 9 d2AC, " AzD (334)

Die KonstanterC,; undC, ergeben sich durch die Randbedingungen bei der Integration;
sie hangen von der Aktivierungsenertieind der Temperatur an den Platten A und B,
aber nicht vorz ab.

Im folgenden wird zuerst der Verlauf der Geschwindigkeitnd der Deformationsrate

£, mit der Tiefe betrachtet. Danach wird die Magnitude der Scherspannung in der
zwischen den Platten A und B vermittelnden ‘Fluidschicht’ diskutiert. Der lineare Tem-
peraturverlauf in der Unterkruste wird aus den in Abschnitt 2.3 flr unterschiedliche
Oberflachenwarmefliisse berechneten Geothermen bestimmt. Aus den in Abbildung 2.2
gezeigten Geothermen wurde hierzu im Bereich zwischen 16 und 60 km ein linearer Fit
berechnet. Die Mittelung tGber die Moho hinweg erlaubt, dal? der Fit Gber einen gréf3eren
Tiefenbereich angewendet werden kann; bei der Diskussion der Scherspannung wird die
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Abbildung 3.3: Kontinentale Geothermen in Abhangigkeit des Oberflachenwarmeflusses (siehe
Abbildung 2.2). Die gestrichelten Linien zeigen den jeweiligen linearen Fit fur den Tiefenbereidh von 1
bis 60 km, bzw. von 16 km bis zur Lithospharen-Asthenosphéarengrenze.
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Tiefenlage der Moho variiert werden.

3.3.1 Das Geschwindigkeitsprofil Mz) mit der Tiefe

Die horizontale Stromungsgeschwindigkeit zwischen den beiden Platten nimmt mit der
Tiefe nach ( 3.32 ) zu. Das normierte Strémungspmafiiz)/Av, wird von der Akti-
vierungsenergiéd und der Temperaturverteilung,{z) bestimmt; es ist jedoch unab-
hangig vonA und dem Exponentamdes rheologischen Gesetzes.

Wie in Abbildung 3.4 dargestellt nimmt die horizontale Stromungsgeschwindigkeit mit
der Tiefe im oberen Bereich nur sehr langsam, zu grof3eren Tiefen deutlich starker zu.
Fur eine gewahlte Tiefenlage der Moho ist der Einflul} des Warmeflusses merkbar, aber
nicht gravierend. Legt man die ‘fluide’ Unterkruste in den Tiefenbereich von 15 bis
35 km, so wird erst in einer Tiefe von ca. 33 km das 1/e-fache der Geschwindigkeitsdif-
ferenz erreicht (siehe Pfeil in Abbildung 3.4). In diesem Beispiel werden 90% der Ge-
schwindigkeitsdifferenz zwischen den beiden Platten im 5 km breiten Band oberhalb der
Moho aufgebracht. Eine Verschiebung der Moho in grél3ere Tiefen entzerrt das Ge-
schwindigkeitsprofil zu etwas geringeren Tiefen, das charakteristische Bild bleibt je-
doch erhalten.

Die Aktivierungsenergiéd bestimmt wie zah das Material bei einer gegebenen Tempe-
ratur ist. FUr hohe Aktivierungsenergien wird das Band, in dem die grof3te Geschwin-

15 1 1 1 1 1 1 1 1 1 40 1 1 1 1 1 1 1 1
Mohotiefe: 35 km I Mohotiefe: 60 km
Aktivierungsenergie H: 260 kJ/mol Aktivierungsenergie H: 260 kJ/mol
20 - 45 -
N e ]
= =
o 25 o 50 -
) E k) .
[ =
q =280
30 55 i -
i 4 q=40
35 T T T T T T T 60 T T T T T T T
0.0 0.2 0.4 0.6 0.8 1.0 0.0 0.2 0.4 0.6 0.8 1.0
vX(z)/AvX vx(z)/AvX

Abbildung 3.4: Normierte horizontale Stromungsgeschwindigkeit fiir unterschiedliche Warmefldsse un
unterschiedliche Tiefenlage der ‘fluiden’ Unterkruste. (a) Unterkruste liegt zwischen 15 und 35 km. (b)

Unterkruste liegt zwischen 40 und 60 km. Der Pfeil markiert in welcher Tiefe die Geschwindigkeit das
1/e-fache der maximalen Geschwindigkeit betragt.

77



DIE KONTINENTALE UNTERKRUSTE ALS'FLUSSIGKEIT: DAS ‘DIFFERENTIAL VELOCITY' M ODELL

15 ! | ! | ! | ! |
1 obertiachenwarmefiug: 70 mw m”
: B Granit: 123 kJ/mol -_450
20 AN Quarzit: 156 kd/mol T
N Qz-Diorit: 219 kJ/mol [
) Anorthosit: 238 kJ/mol 500
T N Diabase: 260 kJ/mol [ .
— ) \Olivin: 540 kJ/mol 3
E .-
o 25 550 3
@ T S
l_ —_
-1 | o
; 600 &
4 \ B
307 \ [
1 N - 650
4 _ N
71 Olivin
35 T 1 T 1 T 1 T 1 _700

0.0 0.2 0.4 0.6 0.8 1.0

Abbildung 3.5: Normierte horizontale Stromungsgeschwindigkeit fir unterschiedliche Gesteine. Die
gestrichelte Gerade ergibt sich fir H = 0, also fir eine nicht temperaturabhéngige Viskositat (Akti-
vierungsenergien: siehe Tabelle 2.2).

digkeitsdifferenz aufgebracht wird, noch starker zur Moho hin konzentriert (Abbildung
3.5); bei kleineren Aktivierungsenergien wird der Bereich in dem eine merkliche Stro-
mungsgeschwindigkeit auftritt zu etwas geringeren Tiefen aufgeweitet. Im Grenzfall
von H = 0 nimmt die Geschwindigkeit linear mit der Tiefe zu. In diesem Fall ist die
Viskositat nicht mehr temperaturabhangig und es ergibt sich die Losung fur die Couette-
Stromung mit konstanter Viskositéat. Die gleiche Losung ergibt sich auch fur den Fall,
dal3 kein Temperaturgradient zwischen oberer und unterer Platte existiert.

3.3.2 Die Scherdeformationsrate, (z) mit der Tiefe

Die Deformationsrates,, nimmt nach ( 3.33 ) mit der Tiefe zu. Zur einfacheren Dar-
stellung wird £, mit Av, /(2A2) normiert. £, =Av /(2A2) entspricht der mittleren
horizontalen Scherdeformationsrate Uber die als fluid betrachtete Unterkruste; im
Grenzfall einer temperaturunabhangigen Viskositat wirde diese mittlere Scherdeforma-
tionsrate im gesamten Tiefenbereich beobachtet werden. Mit der Normierung werden
die Kurven unabhangig von der gewéhlten Geschwindigkeitsdifferenz. Die normierte
Deformationsratez,,/(Av,/(242) gibt an, um welchen Faktaf,, von der mittleren
Scherdeformationsrat&, abweicht.

Abbildung 3.6 zeigt die normierte horizontale Scherdeformationsrate fur verschiedene
Warmeflisse und Tiefen der fluiden Unterkruste. Wie bei der horizontalen Stromungs-
geschwindigkeit ist der Einflu3 unterschiedlicher Warmeflisse und der Tiefenlage der
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Abbildung 3.6: Normierte horizontale Scherdeformationsraten fur unterschiedliche Warmefliisse und (a)

fur eine Unterkruste zwischen 15 und 35 km und (b) fur eine Unterkruste zwischen 40 und 60 km. Bei de
vertikalen gestrichelten Linie entspricht die Scherdeformation der mittleren Scherdeformationsrate

£, =Dv,/(2A7) . Die Insets zeigen die gleichen Kurven in logarithmischer Darstellung.

Moho gering (dies ist nicht weiter verwunderlich, da die Deformationsrate die Anderung
der horizontalen Stromungsgeschwindigkeit mit der Tiefe ist). Nur in einem 5 - 6 km
breiten Band oberhalb der Platte B wird die mittlere Scherdeformationsrate erreicht
bzw. tiberschritten. Nimmt man z.B. eine mittlere Scherdeformation vonsio bei

der hier gewahlten Schichtdicke von 20 km entspricht das einer Geschwindigkeitsdiffe-
renz von ca. 1.3 mm/a - so werden nach Abbildung 3.6 (a-Inset) erst in ca. 27 km geolo-
gisch signifikante Deformationsraten von£0s® (d.h. von 13-10%°s%) erreicht.

Direkt oberhalb der Platte B ist die horizontale Scherdeformationsrate um bis zu einem
Faktor 10 erhoht.

3.3.3 Die Scherspannun@y

Nach ( 3.34 ) hangt die Magnitude der Scherspannung - wie die Geschwindigkeit und
die Deformationsrate - vodv, , H und dem vorgegebenen Temperaturfeld ab; aul3er-
dem wird sie noch durcA und den Exponenten des rheologischen Gesetzes beein-
flut. Nach ( 3.34 ) ist die Scherspannung proportional ten Wurzel der
GeschwindigkeitsdifferenzAv, ; diese Abhangigkeit ist in Abbildung 3.7 fur einige
Gesteine und Mineralien dargestellt. Fur ein typischen Unterkrustengestein wie Diabase
liegt die Scherspannung bis zu einer Geschwindigkeitsdifferenz von 5 mm/a unter
10 MPa.
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Abbildung 3.7: Horizontale Scherspannung in Abhéngigkeit der GeschwindigkeitsdiffAkgnZur
unterschiedliche Gesteine und Mineralien. Die Tiefenlage der fluiden Unterkruste wurde zu 15 - 35 km
gewahlt. Das Temperaturfeld wurde aus dem linearen Fit fir einen WarmefluR von 76 bahkéahnet.

Die relativ willkurlich gewéhlte Tiefenlaga, unterhalb der das Krustengestein als fluid
betrachtet wird, ist fir die Magnitude der Scherspannung und das Geschwindigkeitspro-
fil von geringer Bedeutung. Variiert man, unter beibehalt der Mohotiefenlage und des
Temperaturfeldes, die Schichtmachtigkéiz der fluiden Unterkruste, so hat diese
Variation in einem weiten Bereich keinen Einflul3 auf die Scherspannung (Abbildung
3.8). Erst furAz kleiner als ca. 7 km steigt die Scherspannung an; ein merklicher An-
stieg ist erst fuAz kleiner als 3 km zu beobachten.

Betrachtet man das zugehorige Geschwindigkeitsprofil, so ist dies leicht einzusehen.
Der horizontale Flul3 ist - aufgrund der geringeren Viskositat im unteren Bereich - auf
ein Band von ca. 7 km oberhalb der Moho lokalisiert (siehe z.B. Abbildung 3.4). Die
Beschrankung der Schichtméachtigkeit hat erst dann einen Einflu3 auf die Scherspan-
nung, wenn der Fluf3 in diesem Band eingeschrankt wird. Fur die Anwendung auf geo-
physikalische Fragestellungen bedeutet dies, daf} die Tiefe, in der das Gestein sich
plastisch zu deformieren beginnt, nicht genau bekannt sein muf3, wichtig ist nur, daf3 in
einem ca. 7 km breiten Band oberhalb der Moho eine plastische Deformation méglich
ist.

Fur geophysikalische bzw. geologische Anwendungen ist es interessant, die Magnitude
der horizontalen Scherspannung flur verschiedene Warmeflisse und Tiefenlagen der
Moho zu betrachten. Abbildung 3.9 zeigt fur eine Geschwindigkeitsdifferenz von

2 mm/a die resultierende Scherspannung fur Diabase und Anorthosit als Kontourplot in
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Abbildung 3.8: Scherspannung in Abhéngigkeit der Schichtméchtigkeder fluiden Unterkruste. Das
Temperaturfeld (hier 70 mW ™wurde nicht verandert. Gezeigt sind die Scherspannungen fiir zwei
Gesteine fiir eine unterschiedliche Tiefenlage der Moho.

Abhangigkeit des angenommenen Oberflachenwarmeflusses und der Tiefenlage der
Moho.

Zur Berechnung wurde jeweils fur einen festen Warmeflwidd eine Schichtmachtig-

keit von 15 km die Tiefenlage; der Moho variiert. Fir einen konstanten Warmefiul3
nimmt die Scherspannung mit zunehmendgiab, da die Temperatur mit zunehmender
Tiefe zunimmt. Aus dem gleichen Grund nimmt flr konstamtedie Scherspannung

ab, wenn der Warmeflu3 sich erhéht. Entlang der herausgehobenen Kontourline ist die
Magnitude der Scherspannung 10 MPa. Bei kleop@rnrd die 10 MPa Kontour nur far
groRRe Tiefenlagen der Moho unterschritten; ab ca. 75 - 80 mWjennach Gestein -

liegt die Scherspannung immer unterhalb von 10 MPa. Zu héheren Warmeflissen und
gréReren Mohotiefen nimmt die Scherspannung noch um ca. 2 Potenzen ab. Bei gerin-
geren Warmeflissen und Mohotiefen erreicht die Scherspannung Maximalwerte von
tber 1000 MPa.

Die Festlegung auf eine Schichtmachtigkeit von 15 km bedeutet keine Einschrankung.
Die Scherspannungen erhéhen sich erst signifikant, wenkleiner als ca. 7 km wird.

Da die Scherspannung proportional mtten Wurzel der Geschwindigkeitsdifferenz ist,
laikt sich die Scherspannung fur ein andexes aus Abbildung 3.9 durch Multiplika-

tion mit dem FaktOI(Av;/(Z mrrya))yn berechnen.
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Abbildung 3.9: Scherspannung in Abhé&ngigkeit von Mohotigfeind Oberflachenwarmeflu qrfu
Diabase und Anorthosit bei einer Geschwindigkeitsdifferenz von 2 mm/a und einer Schichtméchtigkei
von 15 km. Die Kontourintervalle sind nicht &quidistant gewahit.

3.3.4 Dissipierte Energie - Entkopplungslénge,L

Zur Aufrechterhaltung der Geschwindigkeitsdifferenz zwischen den beiden Platten A
und B mulR dem System sténdig Energie zugefuhrt werden. Fir inkompressible Medien
laRkt sich die pro Einheitsvolumen und Zeit dissipierte Enafgiéiber (Ranalli, 1995,

Seite 69):

. . R S
W =N Ei&f = Nt & & ZEJU‘% (3.35)

berechnen. Fir das vorgestellte DV-Modell ergibt sich mit ( 3.33), (3.34) und ( 3.35):

n+l

(1 Av, c.an

5 ATRCH X%mﬂ (3.36)

1
W=2= 5 00En(D = AV
Die pro Einheitsvolumen und Zeit umgesetzte Arbeit ist demnach proportional zur
Scherdeformationsrate. Die meiste Energie wird im Gebiet der groRRten Anderung der
horizontalen Geschwindigkeit - also kurz tiber der Moho - umgesetzt.

Wendet man das ‘differental velocity’ Modell auf die kontinentale Lithosphare an, so
mul3 die zur Aufrechterhaltung der unterschiedlichen Geschwindigkeit zwischen Kruste
und Mantel erforderliche Energie durch die Plattenrandkrafte geliefert werden. Nimmt
man an, daf} die Kruste blockiert ist und auf den oberen Mantel eine Plattenrafdkraft

in horizontaler Richtung wirkt (Abbildung 3.10 a), so ist zur Verschiebung der unteren
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Abbildung 3.10: Skizze der wirkenden Krafte und Randbedingungen: (a) die obere Platte ist blockiert, F
wirkt auf die untere Platte und (b) die untere Platte ist blockigntyiFkt auf die obere Platte.

Platte um eine StreckAx die Arbeit F, Ax erforderlich. Die Leistung entspricht der
pro Zeiteinheit geleisteten Arbeit und betragt:

AX
P=FE —=FA 3.37
XAt XVX ( )

Aus ( 3.36 ) lalt sich die in einem Volumen der Labgend der Breite 1 m innerhalb
der fluiden Unterkruste dissipierte Leistung berechnen:

x=Ly=1z=7 x=L,y=1
P = J/'W dv= X[O y[o z:IzAUZX g, dxdydz XJ:o y[ OUZX A v dxdy (3.38)
=0,Av, L,

Die dissipierte Leistung ist demnach proportional zur Ausdehihyrdes Modells in
x-Richtung.

Im stationaren Gleichgewicht ist die im System dissipierte Leidtggggleich der von
aul3en zugefiihrten Leistuiy Gleichsetzen der Gleichungen ( 3.37 ) und ( 3.38 ) er-
moglicht es, flr eine gegebene Scherspanrmpgund eine horizontal wirkende Kraft
F« die Lange. zu bestimmen:

L =—x (3.39)

Lx ist die horizontale Ausdehnung, tber die aufgrund von Plattenrandkréaften eine Ge-
schwindigkeitsdifferenz zwischen Kruste und Mantel aufrecht erhalten werden kann; sie
hangt von der Scherspannung in der fluiden Unterkrusté,abird im folgenden als
Entkopplungslange bezeichnet.

Die Uber die gesamte Lithospharendicke wirkenden Plattenrandkrafte liegen im Bereich
von 1 bis maximal 100" N m*. Nimmt man an, daR maximal die Halfte der Platten-
randkraft auf die eine ‘Platte’ wirkt, so liegen die relevanten Kréafte bei maximal
5.10* N m. Signifikante Entkopplungslangen ergeben sich, wie in Abbildung 3.11
dargestellt, fur kleine Scherspannungen und grof3e Kréafte.oEfir= 5 MPa und

F, = 0.510"2 N m'* ergibt sich z.B. eine Entkopplungslange von 100 km.
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Abbildung 3.11: Mdgliche Entkopplungslange in Abh&ngigkeit der Scherspannurm,, und de
Randkraft F. Die gezeigten Kontourintervalle sind nicht &quidistant.

Bei zu kleinen Entkopplungslangen liefert das Modell einen Widerspruch zur Modell-
annahme. Bei der Herleitung geht man von unendlich ausgedehnten Platten aus; bei
einer theoretischen Entkopplungslange von 20 km und einer fluiden Schichtméachtigkeit
von 15 km ist diese Annahme sicherlich nicht mehr gerechtfertigt. In diesem Fall maf3-
ten Randeffekte berlcksichtigt werden.

Die Abschatzung der Entkopplungslange zeigt, dal realistische Plattenrandkrafte nur bei
einer relativ geringen Scherspannung von maximal 10 MPa zu einer kinematischen
Entkopplung von Kruste und Mantel fihren kénnen. Wie in Abbildung 3.9 fur zwei
typische Unterkrustengesteine gezeigt, wird bei einer Geschwindigkeitsdifferenz von
2 mm/a dieser Wert bei einem WarmefluR von mehr als 80 mVitimalle Mohotiefen
unterschritten. In diesen Gebieten ware nach dem DV-Modell - bei entsprechenden
Randbedingungen - eine kinematische Entkopplung von Kruste und Mantel mit einer
Geschwindigkeitsdifferenz von 2 mm/a mdglich. In Gebieten mit geringerem Warme-
flul 1aRkt sich nur eine geringe Geschwindigkeitsdifferenz erreichen, bzw. eine Ent-
kopplung ist nur moglich, wenn die Moho zunehmend tiefer liegt.

Der grofdte Teil der dissipierten Energie wird in Warme umgewandelt; ein kleinerer Tell
steht fur chemischen oder physikalischen Anderungen des Gesteins zur Verfuigung.
Nimmt man an, daR alle Energie in Warme umgewandelt wird, entsp¥ictier War-
meproduktionsrate pro Einheitsvolumen. Diese zusatzliche Warmeproduktion ist in der
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Abbildung 3.12: Maximale Warmeproduktionsrate fur unterschiedliche krustale Gesteine in Abh&ngigkei
der differentiellen Geschwindigkeitv, bei einem OberflachenwéarmefluR von 40 mW und eine
Mohotiefe von 35 km.

Berechnung der kontinentalen Geothermen in Abschnitt 2.3 nicht berlcksichtigt. Die
groRte Warmeproduktion ergibt sich fur hohe Scherspannungen und grof3e differentielle
Geschwindigkeiten direkt Gber der Moho. Abbildung 3.12 zeigt fir unterschiedliche
krustale Gesteine die Warmeproduktionsrate pro Einheitsvolumen an der Moho bei
einem OberflachenwérmefluR von 40 mW im Abhéngigkeit der Geschwindigkeits-
differenz Av, . Bis zu einemAv, von 100 mm/a liegt die Warmeproduktion bei allen
Gesteinen - auRer mafischem Granulit - unter Q@AW i3,

Die Warmeproduktion aufgrund von radioaktivem Zerfall liegt - je nach Gestein - in der
GroRenordnung von 2- 010° W m® (Schon, 1983). Die durch den ScherfluR erzeugte
Warmeproduktionsrate ist demnach, bis bei mafischem Granulit, um mindestens einen
Faktor 50 geringer als die durch radioaktiven Zerfall erzeugte Wéarme und kann in sehr
guter Naherung bei der Berechnung der Geothermen vernachlassigt werden. Bei mafi-
schem Granulit wird die Scherspannung und damit auch die Warmeproduktionsrate bei
groBeren Geschwindigkeitsdifferenzen relativ grof3. BisAx~ 20 mm/a liegt die
Warmeproduktionsrate ebenfalls unter 2% der mittleren Warmeproduktion fur die Un-
terkruste (Tabelle 2.1); zumindest in diesem Geschwindigkeitsbereich kann sie ebenfalls
vernachlassigt werden. Hohere Geschwindigkeitsdifferenzen sind bei mafischem Gra-
nulit aufgrund der hohen Scherspannung (siehe Abbildung 3.7) physikalisch auch nicht
erklarbar; die Entkopplungslange wirde sehr klein werden.
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Auf lokalisierten Scherzonen kann die durch den Scherflul3 erzeugte Warme zu einer
thermomechanischen Kopplung zwischen Temperatur und Scherspannung fihren
(Ranalli, 1995). Wird die Geschwindigkeitsdifferenz tber einen kleinen Bereich von
wenigen 100 Metern aufgebracht, so sind sowohl die Scherspannung als auch die De-
formationsrate und damit auch die Warmeproduktion hoéher. Lokal ‘heizt’ sich das
Material auf, die Viskositat sinkt und bei gleicher Scherspannung kann eine grofere
differentielle Geschwindigkeit erreicht werden. Durch die erhéhte Geschwindigkeitsdif-
ferenz wird dann wieder die Warmeproduktionsrate und damit die Temperaturerhbhung
beeinflul3t. Diese Ruckkopplung fihrt zu einer thermischen Schwachung (thermal sof-
tening) der Scherzone und letztendlich, aufgrund der erniedrigten Viskositat, zu einer
weiteren Lokalisierung der Deformation auf der plastischen Scherzone. Ein Gleichge-
wicht stellt sich ein, wenn alle durch plastische Scherdeformation erzeugte Wé&rme
durch Warmetransport abgeleitet wird. Bei einer konstanten Scherspannung kann es
theoretisch sogar zu immer hoheren Geschwindigkeiten und zu lokalem Aufschmelzen
des Gesteins in der Scherzone kommen; wird als ‘Randbedingung’ eine konstante Ge-
schwindigkeitsdifferenz vorgegeben kann sich keine Instabilitat ausbilden, die Viskosi-
tat und die Scherspannung passen sich an (Ranalli, 1995).

3.3.5 Das DV-Modell im drei Schichten Fall

Bei der bisherigen Herleitung wurde angenommen, dal’ sich die Viskositat zwischen den
beiden Platten nur aufgrund der mit der Tiefe zunehmenden Temperatur &ndert, d.h. daf}
das Gestein gleich bleibt. Wendet man das DV-Modell auf die gesamte kontinentale
Kruste an, so mul3 die sich andernde Lithologie bertcksichtigt werden. Die effektive
Viskositat ist jetzt nicht mehr stetig und nur stiickweise definiert; die Scherspannung ist
jedoch weiterhin tber den gesamten Tiefenbereich konstant. Fir die in Abschnitt 2.2
vorgestellte ‘ausgediinnte Kruste’ ergeben sich die in Abbildung 3.13 und Abbildung
3.14 gezeigten Geschwindigkeitsprofile, Deformationsraten und Deformationen. Die
horizontale Geschwindigkeit ist an den Ubergéangen stetig, die Deformationsrate zeigt
deutliche Springe uber mehrere 10er Potenzen. Wie in Abbildung 3.13 fiuhrt die ange-
nommene Scherspannung von 5 MPa zu einer Geschwindigkeitsdifferenz von ca.
1.7 mm/a Uber die gesamte Kruste. Der grofdte Teil der Geschwindigkeitsdifferenz
(60%) wird in der mittleren Kruste aufgebracht, der Rest verteilt sich auf die obere
Kruste (38%) und die untere Kruste (2%). Die horizontale Deformation eines recht-
eckigen Krustenausschnittes nach 10 Mio. Jahren zeigt, dal3 sich die Moho gegenuber
Oberflache um 17 km verschoben hat. Bei dieser Konstellation treten die grof3ten inter-
nen Deformation in 18 - 20 km Tiefe und in 22 - 27 km Tiefe auf. Die im undeformier-
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Abbildung 3.13: Geschwindigkeitstiefenprofil, Deformationsrate und Deformation nach 10 Mio. Jahren
bei einer Scherspannung von 5 MPa fiir eine ausgediinnte kontinentale Kruste (WarmefluR: 8) mwW m
Die gestrichelten Linien zeigen den Ubergang von oberer zu mittlerer Kruste bzw. von mittlerer zu
unterer Kruste, die angenommene Gesteinsfolge ist Granit, Quarz-Diorit, Diabase (Werte siehe Tabelle
2.2)

ten Zustand kreisformigen ‘Marker’ werden in diesen Abschnitten deutlich verzerrt und
bis zu einem Faktor 4 verlangt.

Nimmt man, bei gleicher Temperaturverteilung und Lithologie, eine Scherspannung von
10 MPa an, so ergibt sich eine Geschwindigkeitsdifferenz von 11.6 mm/a. Die Ge-
schwindigkeitsdifferenz verteilt sich nun zu 51% auf die obere, 45% auf die mittlere
und 4% auf die untere Kruste (Abbildung 3.14). Die auf den ersten Blick verwunderli-
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Abbildung 3.14: Geschwindigkeitstiefenprofil, Deformationsrate und Deformation nach 1 Mio. Jahren
bei einer Scherspannung von 10 MPa fiir eine ausgediinnte kontinentale Kruste (WarmefluR: 80 mw m
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che Anderung in der prozentualen Verteilung der Geschwindigkeitsdifferenz liegt an
dem nichtlinearen Spannungs-Deformationsraten-Zusammenhang: die differentielle
Geschwindigkeit ist proportional zurten Potenz der Scherspannung, der Exponent
variiert von Gestein zu Gestein. Die Verschiebung der Moho gegenuber der Oberflache
lage nach 10 Mio. Jahren bei mehr als 116 km; hier ist die horizontale Deformation
nach 1 Mio. Jahren dargestellt.

Die beiden Abbildungen zeigen deutlich, dal3 sich an den lithologischen Grenzen ein
kinematischer Entkopplungshorizont ausbilden kann, aber nicht muf3. In dem vorge-
stellten Beispiel verschiebt sich die Unterkruste als nahezu rigider Block. Im Gegensatz
zu den einschichtigen Modellen bildet sich hier nicht ein Entkopplungshorizont knapp

Uber der Moho, sondern es treten zwei Entkopplungshorizonte in midkrustalen Tiefen
auf. Wahlt man ein ‘flie3freudigeres’ Gestein als Unterkrustenmaterial, so wird sich

oberhalb der Moho ebenfalls ein Entkopplungshorizont ausbilden, und die beiden mid-
krustalen Horizonte werden weniger deutlich ausgepragt.

3.4 Anwendungsgebiete des ‘differential velocity’ Modells -
Diskussion

Das vorgestellte DV-Modell kann in Gebieten angewendet werden, in denen eine unter-
schiedliche horizontale Geschwindigkeit von verschiedenen lithosphérischen Stockwer-
ken bekannt ist oder aufgrund von unabhangigen Beobachtungen angenommen wird.
Ein Beispiel hierfir sind kontinentale Kollisionszonen. Das Modell ermdglicht auch fur
einige Regionen die kinematische Entkopplung krustaler Blécke vom lithosphérischen
Mantel zu erklaren und evtl. die Tiefenlage der Entkopplungsschicht zu bestimmen. Im
folgenden werden einige Regionen oder Szenarien vorgestellt, in denen das DV-Modell
anwendbar ist.

3.4.1 Blockrotationen und Bewegung von Mikroplatten

Aus geologischen, geodéatischen, seismischen und paleomagnetischen Beobachtungen
folgt, dal’ in einigen Gebieten (z.B. Neuseeland, Zentralasien, Westen der USA, Japan)
die kontinentale krustale Deformation teilweise durch die Bewegung von ‘Mikroplatten’
beschrieben werden kann (Thatcher, 1995). In vielen aktiven Gebieten beobachtet man
eine Rotation von krustalen Blocken um mehr als 35° um die senkrechte Achse oder
eine laterale Verschiebung der Blocke (Thatcher, 1995). Ratschbacher et al. (1991,
1991) erklaren die geologische Konstellation in der Region zwischen den oOstlichen
Alpen und dem Karpatenbogen durch eine lateralen Extrusion (lateral extrusion) von
krustalen Einheiten nach Osten. In diesem Prozel3 wurden krustale Blécke um bis zu
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200 km verschoben. Als treibende Krafte sehen Ratschbacher et al. das gravitative
Zergleiten der Ostalpen und die aus der Konvergenz der afrikanischen bzw. apulischen
und der europaischen Platte resultierenden Plattenrandkrafte. Die in der oberen Kruste
existierenden Storungssysteme setzen sich nicht bis zur Lithosphéren-
Asthenospharengrenze durch; zwischen dem oberen Mantel und den krustalen Bl6cken
muld demnach zur Zeit der Bewegung eine differentielle laterale Geschwindigkeit exi-
stiert haben.

Muller et al. (1997) zeigen aus einer Analyse der Spannungsindikatoren der World
Stress Map (Zoback et al., 1989; Mlller et al., 1992; Zoback, 1992), dal3 das tektonische
Spannungsfeld in Westeuropa durch reine Plattenrandkrafte in Verbindung mit den
klassischen Festigkeitskurven nicht vollstandig erklart werden kann. Die Spannungsin-
dikatoren zeigen in der westeuropéaischen Spannungsprovinz nordlich der Alpen und
Pyrenden eine nahezu homogene Orientierung der maximalen horizontalen Kompressi-
on mit N145%25°E, wéahrend das vorwiegend aus Erdbeben abgeleiteten tektonische
Regime kleinrdumig zwischen Blattverschiebung (49% der Daten), Abschiebung (30%)
und Aufschiebung (21%) wechselt. Die Richtung der maximalen horizontalen Kom-
pression ist durch eine Uberlagerung des ridge push vom mittelatlantischen Riicken und
der Konvergenz der afrikanischen und eurasischen Platte sehr gut zu erklaren. Diese
Randkrafte fihren im Untersuchungsgebiet zu einer horizontalen Kompression, die sich
in Aufschiebungs- und Blattverschiebungsregime manifestieren sollte. In diesem Bild
sind der relativ hohe Anteil an Daten die auf ein Abschiebungsregime hinweisen nicht
zu verstehen. Zur Erklarung dieses scheinbaren Widerspruchs entwickeln Muller et al.
(1997) ein tektonisches Modell, in dem die obere Kruste durch - in friheren tektoni-
schen Ereignissen angelegte - Storungen in Blocke zerlegt ist (Ziegler, 1995a; Ziegler,
1995b). Mit Hilfe des DV-Modells laf3t sich abschatzen, dal sich diese krustalen Blocke
aufgrund des hohen Warmeflusses von ca. 70 - 80 mf\inmUntersuchungsgebiet
(Cermak, 1979) kinematisch vom lithospharischen Mantel entkoppeln lassen. Nimmt
man eine Plattenrandkraft vorl@? N m™* und eine Entkopplungslange iiber das ge-
samte Untersuchungsgebist= 500 km an, so ergibt sich nach Abbildung 3.11 eine
(ent)koppelnde Scherspannung von ca. 2 MPa. Je nach Tiefenlage des Entkopplungsho-
rizontes und des lithologischen Aufbaus der Kruste lassen sich hiermit Geschwindig-
keitsdifferenzen bis zu 2 mm/a erklaren (Abbildung 3.7). In diesem Bild erklaren Mdller
et al. die zunachst verwunderlichen Abschiebungsbeben wie folgt: Als Reaktion auf die
(kompressiven) Plattenrandkréafte bewegen sich die krustalen Blécke relativ gegenein-
ander und ermoglicht durch die geringe Scherspannung zwischen Kruste und Mantel
auch unabhéngig vom oberen Mantel; abhangig von der Orientierung der Blockgrenzen
gegenuber dem externen Spannungsfeld kommt es bei dieser Bewegung zu Aufschie-
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bungs- und Blattverschiebungsbeben, aber auch zu Abschiebungsbeben an den Block-
grenzen. Da die Blockgrenzen keine ausgepragten Schwachezonen - wie z.B. die San
Andreas Fault - darstellen, wird die Orientierung der gréf3ten horizontalen Kompression
nicht signifikant durch die Blockgrenzen beeinfluf3t.

3.4.2 Die reflektive Unterkruste - das Abbild einer horizontalen Deformation

Die in vielen kontinentalen Reflexionsprofilen (z.B. Westeuropa ( BIRPS: Matthews,
1986; ECORS: Bois et al., 1988; DEKORP: Meissner und Group, 1991) oder Basin
und Range (Thompson und Hill, 1986)) beobachtete reflektive Unterkruste wird oft als
Abbild eines horizontalen Materialtransportes interpretiert (z.B. Mooney und Meissner,
1992; Rey, 1993, und Zitate darin). Sie wird vorwiegend in Regionen beobachtet, in
denen das letzte pragende tektonische Ereignis zu einer Ausdinnung der Kruste fuhrt
oder gefuhrt hat (Rey, 1993). In der Basin and Range Provinz ist der Prozel3 rezent; die
World Stress Map (Zoback, 1992) zeigt, daf3 hier die ausgedinnte Kruste unter Exten-
sion steht. In Westeuropa wird die Ausdiinnung der Kruste mit der variskische Orogene-
se und deren postorogenem gravitativem Zergleiten in Verbindung gebracht. In beiden
Regionen ist zur Zeit der Deformation die Temperatur in der Kruste erhoht (Rey, 1993).
Wie in den vorherigen Abschnitten gezeigt, sagt das DV-Modell bei erhohten Tempe-
raturen eine mogliche Entkopplung von Kruste und Mantel vorher.

Obwohl die klassischen Festigkeitskurven oft zur Begrindung eines horizontalen Mas-
sentransports verwendet werden, kdnnen sie - wie in Abschnitt 2.5.3 diskutiert - entwe-
der keine differentielle Geschwindigkeit oder nur eine mit der Tiefe konstante
Geschwindigkeitszunahme zwischen unterschiedlichen Tiefen erklaren. Das hier vorge-
stellte DV-Modell sagt bei einer differentiellen Geschwindigkeit zwischen Kruste und
Mantel die Bildung von einer oder mehreren ‘Bandern’ vorher in denen sich die Defor-
mation lokalisiert. Geht man davon aus, dal3 die Geschwindigkeitsdifferenz nur Gber die
Unterkruste aufgebracht wird, so bildet sich direkt Gber der Moho eine ca. 5 - 7 km
breite Zone in der es zu einer erhdhten Scherdeformation kommt. Kann sich aufgrund
der angreifenden Kréfte die Geschwindigkeitsdifferenz tber die gesamte Kruste ausbil-
den, so kommt es zu der in Abbildung 3.13 und Abbildung 3.14 skizzierten Scherde-
formation. Je nach Gestein, Temperatur und Geschwindigkeitsdifferenz sind die
jeweiligen Scherzonen unterschiedlich stark ausgepragt. Wie in Abbildung 3.13 und
Abbildung 3.14 skizziert, fihrt diese Scherung bei grof3en Kréaften innerhalb geologisch
kurzer Zeitraume zu einer deutlichen Elongation von Heterogenitaten in horizontaler
Richtung. Nimmt man an, dal} die Heterogenitaten einen Impedanzkontrast gegentber
der Matrix aufweisen, so kann man die reflektive Unterkruste als Abbild einer lamel-
lierten Unterkruste interpretieren. In diesem Bild versteht man die Lamellen als in hori-
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zontaler Richtung ausgedehnte ‘Marker’; diese Marker kdnnen entweder bei der Entste-
hung der Kruste gebildet und durch den Scherflul3 elongiert worden sein, oder sich
durch die Scherung ausgebildet haben (z.B. mylonitische Gesteine, Christensen und
Szymanski, 1988). Bei dem gravitativen Zergleiten eines Orogens sind die bei der Her-
leitung des DV-Modells gemachten Annahmen, dal3 alle Bewegungen in horizontaler
Richtung stattfinden und ein Druckgradient in horizontaler Richtung vernachlassigt
werden kann sicherlich zu einfach. Das DV-Modell erlaubt jedoch die Krafte, die zur
Erzeugung einer differentiellen Geschwindigkeit innerhalb der Lithosphéare erforderlich
sind, abzuschéatzen. Ein Vergleich mit den tektonischen Kraften zeigt, dal3 sich die
Lamellen, wenn sie durch eine differentielle Bewegung erzeugt werden, in tektonisch
aktiven Regionen gebildet werden.

3.4.3 Kontinent-Kontinent Kollisionszonen

Kontinent-Kontinent Kollisionszonen entstehen, wenn sich - aufgrund fortschreitender
Subduktion von ozeanischer Lithosphare an einem Kontinentalrand - ein Ozean voll-
standig geschlossen hat. Die vergleichsweise geringe Dichte von kontinentaler Kruste
verhindert, dal3 diese subduziert wird. Im relativ ‘grof3skaligen’ Bild der Plattentektonik
in dem die kontinentalen Anteile der Lithosphare als feste, undeformierbare Platten
beschrieben werden, ist damit eine weitere Konvergenz der beiden Platten nicht mog-
lich. In vielen kontinentalen Kollisionszonen beobachtet man jedoch eine weitere Kon-
vergenz der Platten und eine Ausweitung der Deformation senkrecht zur Plattengrenze
auf einen breiten Gurtel von mehreren 100 km (Eisbacher, 1991; Keary und Vine,
1996).

Uber das Deformationsverhalten der Lithosphére in einer solchen Kontinent-Kontinent
Kollision existieren kontrare Modelle (z.B. Molnar und Taponier, 1975; England und
McKenzie, 1982; Bird, 1988; Willet et al., 1993), die in Abbildung 3.15 vereinfacht
dargestellt sind. Bei der einen Modellvorstellung (Abbildung 3.15 a) deformiert sich die
gesamte Lithosphare aufgrund von in horizontaler Richtung wirkenden externen Kraften
in reiner Scherung (pure shear); Kruste und lithospharischer Mantel werden in gleichem
Mal3e ‘gestaucht’ und verdicken sich, eine Relativbewegung zwischen einzelnen Stock-
werken der Lithosphare findet hierbei nicht statt.

Bei diesen Randbedingungen kann die Festigkeit der Lithosphé&re aus den klassischen
Festigkeitskurven abgeschatzt werden. Diese Modellvorstellung erlaubt gro3raumige

Problemstellungen durch die thin-sheet Naherung auf ein 2-D Problem zu reduzieren.

Bei der thin-sheet Naherung wird angenommen, daf die Spannungen und die horizon-
tale Geschwindigkeit mit der Tiefe konstant sind. Die Lithosphéare wird wie der Name
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Abbildung 3.15: Mdgliche Modelle zum Deformationsverhalten der Lithosphéare in Kontinent-Kontinen
Kollisionszonen A gibt die Breite der krustalen Deformationsfront senkrecht zu den Plattengrenzen an,
Ay ist die Breite der Deformationszone im Mantel. Die Diagramme skizzieren die fur die jeweilige
Deformation relevante Festigkeitskurve. (a) Die gesamte Lithosphére deformiert sich um den gleich
Betrag (Ac = Ay, ), es findet keine Scherbewegung zwischen Kruste und Mantel statt. (b) Scherbewegung
zwischen Kruste und Mantel ermoglichen eine unterschiedliche Deformidignd,,. (c) De&
lithosphéarische Mantel subduziert ohne grof3e interne Deformatign ¢ 0), die Kruste wird aufgruch

der Scherspannung an ihrer Basis deformiert (modifiziert nach Ellis et al., 1995b).

schon sagt, durch eine ‘diinne Platte’ angenahert. Molnar und Tapponier (1975) wenden
diese Naherung bei der Berechnung der Kollision von indischer und eurasischer Platte
an. Dabei wird die indische Lithosphare als starrer Indentor, die eurasische Lithosphéare
als leichter deformierbare Platte betrachtet.

Abbildung 3.15 b skizziert ein mdgliches ‘Zwischenmodell’ zwischen (a) und (c). Kru-
ste und lithospharischer Mantel deformieren sich - ermdglicht durch eine Zone ernied-
rigter Viskositat im Bereich der Unterkruste - unterschiedlich. Die Festigkeit der
Lithosphare fir diesen Deformationsstil ist analytisch nicht einfach zu berechnen. Bird
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(1988; 1989) behandelt diese Problemstellung mit Hilfe von zwei tbereinander liegen-
den dunnen Schichten, die tber eine viskose Unterkruste entkoppelt sind.

In der letzten Modellvorstellung (Abbildung 3.15 c) wird die Konvergenz der beiden
Platten und die Deformation in der Kruste durch die Subduktion des lithospharischen
Mantels der einen Platte hervorgerufen (Willet et al., 1993; Beaumont et al., 1994, Ellis
et al., 1995b). Der lithospharische Mantel der rechten Platte I6st sich im Punkt S von der
Kruste und taucht aufgrund des negativen Auftriebs ab. Dieses Modell benotigt keine
seitlichen tektonischen Kréafte, die die Kruste deformieren; der sich mit unterschiedli-
cher horizontaler Geschwindigkeit bewegende Mantel (bt eine horizontale Scherspan-
nung auf die Kruste aus und fihrt in dieser zu Deformationen. In dieser Vorstellung
konnen die kontinentalen Orogene als ein groBes Aquivalent zu Akkretionskeilen ver-
standen werden (Willet et al., 1993; Ellis et al., 1995b). Beaumont et al. (1994) und
Ellis et al. (1995a) untersuchen das krustale Deformationsverhalten bei diesen Randbe-
dingungen, indem sie einen vertikalen Schnitt durch die Kruste durch ein plane-strain
Finite-Elemente Modell realisieren. Der Mantel wird nicht in das Modell aufgenommen,
sondern seine Bewegung als Geschwindigkeitsfeld an der Basis der Kruste aufgegeben.
Die Randbedingungen sind in diesem Fall vergleichbar mit denen des DV-Modells
(vergl. z.B. Abbildung 3.10 a). Wie auch durch das DV-Modell vorhergesagt, bilden
sich bei Beaumont et al. - je nach Wahl der Rheologie und der Temperatur - horizontale
Zonen erhohter Deformationsraten in der Unterkruste. Aufgrund der kinematischen
Randbedingungen - die zur Aufrechterhaltung der Geschwindigkeitsdifferenz erforderli-
chen Krafte werden nicht berticksichtigt - ermdglicht das Modell von Beaumont et al.
und Ellis et al. jedoch keine Abschatzung der Entkopplungslange.

Wie in Abschnitt 3.3.4 gezeigt, kann eine unendlich lange Entkopplungszone durch
tektonische Kréafte nicht erzeugt werden. Das in Abbildung 3.15 c¢ skizzierte ‘Extrem-
modell’ beriicksichtigt dies nicht. Daher scheint eine Kombination von b und c eine
realistischere Modellvorstellung fir eine Kontinent-Kontinent Kollision zu sein; sie ist
in Abbildung 3.16 dargestellt.

Wie von Willet et al. (1993) und Beaumont et al. (1994) vorgeschlagen und in
Abbildung 3.15 c skizziert, |0st sich der lithospharische Mantel der einen Platte (Platte
I1) von der Kruste und subduziert. Der negative Auftrieb des subduzieren Mantels fuhrt
zu einer Kraft (slab pull, &p), die auf den lithospharischen Mantel dieser Platte wirkt.
Die Festigkeit der Lithospharenplatte nimmt ab, da zu einer weiteren Konvergenz nur
noch eine Deformation der Kruste, aber nicht des lithosphérischen Mantels notwendig
ist; der Mantel kann ohne grof3e Deformation unter der Kruste ‘hindurchgeschoben’
werden. Wenn die Plattenrandkrafte;zdFund die Kraft auf den Mantel der Platte I
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Abbildung 3.16: Modell fur die krustale Deformation in einer Kontinent-Kontinent Kollisionszone. Zone
A: lithospharischer Mantel bewegt sich mit einer Geschwindigkeitsdifferenz gegentber der Kruste, die
Kruste ist bereits deformiert, eine weitere Deformation in dieser Zone wird nicht aufgebaut. Zore B: hie
findet die aktuelle Deformation in der Kruste statt. Die differentielle Geschwindigkeit nimmt von rechts
nach links zu. Zone C: keine Deformation in der Kruste oder im Mantel, keine differentielle Geschwin-
digkeit.

ausreichen, um diese reduzierte Festigkeit der Kruste zu Gberwinden, kommt es zu einer
weiteren Konvergenz der beiden Platten. Dabei kommt es einerseits durch die
‘nachschiebende’ Platte und andererseits - wie von Ellis et al. und Beaumont et al.
gezeigt - durch die Scherbewegung an der Basis der Kruste zu einer krustalen Deforma-
tion. Sie fuhrt in einem Bereich (Zone A und B in Abbildung 3.16) zu einer Geschwin-
digkeitsdifferenz zwischen Kruste und Mantel.

In Zone A besteht eine mit der Entfernung von S nahezu konstante Geschwindigkeits-
differenz zwischen Kruste und Mantel. Die Kruste ist deformiert, eine weitere Konver-
genz in diesem Bereich tritt nicht auf. Auf der rechten Seite tritt in die Zone A gleich
viel Mantelmaterial ein, wie auf der linken Seite die Zone wieder verlaf3t. In Zone B
nimmt die Mantelgeschwindigkeit von links nach rechts ab; am rechten Rand von Zone
B ist die Geschwindigkeitsdifferenz null. In einem festen Zeitintervall verlal3t mehr
Mantelmaterial Zone B auf der linken Seite, als von der rechten Seite nachriickt. Das ist
gleichbedeutend damit, dal sich diese Zone verkirzt. Da das Krustenmaterial in Zone B
erhalten bleibt, muR3 sich die Kruste verdicken, es kommt es zu einer Deformation in
diesem Bereich Die Grenzen zwischen Zone A und B sowie B und C verschieben sich
leicht nach rechts. Damit verbreitert sich Zone A und die Region aktueller krustaler
Deformation (Zone B) schreitet nach rechts in bislang undeformiertes Gebiet fort. In-

! LaRt man einen Materialtransport parallel zur Plattengrenze zu, kann das Krustenmaterial auch
(teilweise) in dieser Richtung ausweichen.
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nerhalb Zone C besteht keine differentielle Geschwindigkeit zwischen Kruste und
lithospharischem Mantel.

In Zone A ist das DV-Modell anwendbar. Damit wird eine grobe Abschéatzung der
moglichen Entkopplungslange zwischen Kruste und Mantel und damit auch der Breite
der Deformationsfront méglich. Wie in Abschnitt 3.3.4 gezeigt, ist bei gegebener tekto-
nischer Kraft die Entkopplungslange abhéangig von der Geschwindigkeitsdifferenz und
von der Scherspannung, die sich in der fluiden Unterkruste aufbaut. Bei gleichmé&Rig
fortschreitender Deformation in Zone B entspricht die differentielle Geschwindigkeit in
Zone A der Konvergenzgeschwindigkeit der beiden Platten. Bei aktiven Kontinent-
Kontinent Kollisionszonen folgen aus den Plattenbewegungen Konvergenzgeschwin-
digkeiten im Bereich von 10 - 50 mm/a (Bott, 1982). Fur ein Orogen mit erh6htem
WarmefluR (80 mW m) und einer auf ca. 50 km abgesenkten Moho liegt nach
Abbildung 3.9 fur diese Geschwindigkeitsspanne die Scherspannung zwischen 1.5 und
2.5 MPa. Nach Abbildung 3.11 sind bei einer realistischen tektonischen Kraft von
1 TN mi* Entkopplungsléangen von ca. 500 - 700 km méglich. Diese Abschéatzung ist
sicherlich zu hoch, denn sie vernachlassigt die Geschwindigkeitsdifferenz und die dar-
aus resultierende Scherspannung in Zone B und den Einflu3 der sich verdickenden
Kruste (dieser Effekt ist im DV-Modell Ansatz nicht enthalten). Die Werte liegen je-
doch in der gleichen Grof3enordnung wie die in Kollisionszonen beobachteten Defor-
mationsgurtel. Nach dem DV-Modell ist die Tiefe des Deformationsgurtels abhangig
von der Temperaturverteilung, der Magnitude des negativen Auftriebs des subduzieren-
den Mantels (slab pull) und von der Konvergenzgeschwindigkeit der beiden Platten. Sie
nimmt fir héhere lithospharische Temperaturen, grof3eren slab pull und kleinere Kon-
vergenzgeschwindigkeiten zu.

Die an der Basis der brichigen Kruste wirkende Scherspannung fihrt zu einer mit ab-
nehmender Entfernung von S zunehmenden zusatzlichen Kompression senkrecht zur
orogenen Front (Melosh, 1977). Diese Kompression Uberlagert sich den Plattenrand-
kraften und fuhrt zu einer Lokalisierung der Deformation am Plattenrand.

In den Regionen der Kollisionszone in denen eine differentielle Geschwindigkeit zwi-
schen Kruste und Mantel besteht, sagt das DV-Modell die Bildung einer horizontalen
Deformationszone oberhalb der Moho voraus. Die auf einer Reflexionssektion am
nordlichen Alpenrand beobachtete reflektive Unterkruste (Abbildung 3.17) kann in
diesem Sinne interpretiert werden. Das Profil lauft von einem Gebiet mit alpiner De-
formation (Schweizer Jura) in ein durch die alpine Orogenese nicht beeinflul3ten Be-
reich. Nach der in Abbildung 3.16 skizzierten Uberlegung, kann man im Bereich des
Schweizer Jura eine mehr oder weniger rezente differentielle Geschwindigkeit zwischen
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Abbildung 3.17: Zeitmigrierte Reflexionssektion am nérdlichen Alpenrand. Das Profil verlauft vom
sudlichen Schwarzwald in den Schweizer Jura. Die reflektive Unterkruste ist auf dem gesamtent Profil gu
zu erkennen. Im Bereich des Jura deutet sich eine Konzentration der Reflektivitat auf einen schmales
Band oberhalb der Moho an (aus Mayer et al., 1997).

Kruste und Mantel erwarten. Die im Bereich des Jura (linke Bildseite, Abbildung 3.17)
in einem ca. 5 - 7 km breiten Band oberhalb der Moho beobachtete Reflektivitat kann
als Ausdruck der rezenten Deformation in der Unterkruste verstanden werden. Die
Méachtigkeit der Deformationszone stimmt sehr gut mit der durch das DV-Modell vor-
hergesagten tberein. Die reflektive Unterkruste unterhalb des sudlichen Schwarzwalds -
also aul3erhalb der aktiven Kollisionszone - kann nicht durch einen aktuellen lateralen
Massentransport erklart werden. Die Reflektivitat in der Unterkruste mufd durch altere
Prozesse, evtl. wie von Rey (1993) vorgeschlagen sogar wéhrend der variskischen Oro-
genese, entstanden sein.

3.5 Vergleich des DV-Modells mit den klassischen Festigkeitskurven -
Zusammenfassung

Das hier vorgestellte DV-Modell beschreibt - im Fall einer Geschwindigkeitsdifferenz
zwischen einzelnen Stockwerken der Kruste - die Scherspannung und das Geschwindig-
keitsprofil in dem dazwischen liegenden, sich plastisch deformierenden Teil der Kruste.
Es ermdglicht die Deformationsrate und effektive Viskositat in Abhangigkeit der Tiefe
zu berechnen. Die Berechnung der moglichen Entkopplungslange zeigt, dal? die tektoni-
schen Krafte eine differentielle Geschwindigkeit vorwiegend in Regionen mit hohem
Warmefluf3 initiieren kdnnen.

Ein Vergleich des DV-Modells mit den klassischen Festigkeitskurven (constant strain
rate model; CSR-Modell) zeigt, dafd sich die beiden Modelle deutlich unterscheiden. In
Abbildung 3.18 sind fiir eine Region mit ausgedinnter Kruste und hohem Warmeflul3
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Abbildung 3.18: Scherspannung, Geschwindigkeit, Deformationsrate und effektive Viskositéat in Abh&n-
gigkeit der Tiefe fur das DV-Modell und die klassischen Festigkeitskurve (CSR-Modell). Fir das CSR-
Modell gibt es zwei Mdglichkeiten, eine mit der Tiefe konstante Deformationsrate zu erzeugen: Modell
CSR-A entspricht der Ublichen Interpretatiof) (= const.), Modell CSR-B ist eine alternative Méglich-

keit (£,,= const.). Die konstante Deformationsrate im Fall der CSR-Modelle betragt08%”. Die

drei kleinen Skizzen verdeutlichen, wie die Kruste in den einzelnen Modellen deformiert wird.

(80 mW m?) die Scherspannung, Geschwindigkeit, Deformationsrate und die effektive
Viskositat fur das DV-Modell und das CSR-Modell dargestellt. Wie in Abschnitt 2.5.3
diskutiert, kann die im CSR-Modell geforderte konstante Deformationsrate durch zwei
Konstellationen erzeugt werden (Abbildung 3.18: Modell CSR-A, Modell CSR-B). Die
Deformationsrate im CSR-Modell wurde so gewahlt, daf3 die Geschwindigkeitsdifferenz
zwischen Kruste und Mantel im Modell CSR-B gleich der im DV-Modell ist. Die Mo-
delle sind somit vergleichbar.

Die Scherspannung in der Unterkruste betragt im DV-Modell 5 MPa, sie ist mit der
Tiefe konstant und liegt bis ca. 16 km unter der Scherspannung die sich aus dem CSR-
Modell ergibt. Im CSR-Modell wird die maximale Scherspannung von 140 MPa am BP-
Ubergang erreicht.
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Abbildung 3.19: Vergleich unterschiedlich angreifender tektonischer Krafte und relevanter Modelle. (a)

Kraftansatz der zu einer unterschiedlichen horizontalen Geschwindigkeit zwischen der (blockierten)
oberen Kruste und dem Mantel fiihrt; DV-Modell. (b) Die gesamte Kruste wird durch horizontal angrei-

fende Krafte deformiert. Modell CSR-A.

A A A A A

Im DV-Modell variiert die Deformationsrate stark mit der Tiefe; in einem ca. 4 km
breiten Band im unteren Bereich der Oberkruste und der Mittelkruste Uberschreitet sie
die Deformationsrate des CSR-Modells um einen Faktor 5 bzw. 10. Das DV-Modell
sagt eine Lokalisierung der Deformation in der Unterkruste vorher, das CSR-Modell
kann diese Fragestellung aufgrund der Randbedingungen nicht behandeln.

Interessant ist ein Vergleich der effektiven Viskositét. Sie ist ein Mal3 dafir wie leicht
sich eine ‘Flussigkeit’ deformieren laf3t. Die effektive Viskositat des DV-Modells und
des CSR-Modells unterscheiden sich in der mittleren und unteren Kruste teilweise um
mehr als eine Potenz.

Die zur Deformation der Kruste erforderlichen tektonischen Kréafte unterscheiden sich
bei den beiden Modellen deutlich. Die aus Abbildung 3.18 fir das CSR-A Modell be-
rechnete integrierte Festigkeit betragt-807* N m*. Damit kénnen nur tektonische
Krafte die groRer sind als 810'* N m*, die Kruste - wie Abbildung 3.19 b skizziert -
Uber die gesamte Tiefe hinweg um den gleichen Betrag verklrzen. Fr tektonische
Krafte, die unter diesem Wert liegen, tritt (nach der Modellvorstellung) keine Deforma-
tion in der Kruste auf. Als mdgliche tektonische Krafte, die auf diese Weise angreifen,
sind Rickendruckkréafte (ridge push) vorstellbar. Eine Deformation der Kruste ist im
DV-Modell schon bei viel kleineren Kréaften erreichbar. Initiiert durch eine am oberen
Mantel (Abbildung 3.19 a) angreifende Kraft ist eine differentielle Geschwindigkeit
zwischen Kruste und Mantel moglich. Im DV-Modell gibt es fur die tektonischen Krafte
keine untere Grenze unterhalb der sich die Kruste nicht deformiert; allerdings ist in
diesem Modell die laterale Ausdehnung der Deformation auf die Entkopplungslange
beschrankt. Eine tektonische Kraft, die im Modell CSR-A gerade zur Deformation der
Kruste ausreicht, ermdglicht im DV-Modell eine differentielle Geschwindigkeit von 1.7
mm/a Uber einer Entkopplungslange von ca. 180 km; bei einer differentiellen Ge-
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schwindigkeit von ca. 10 mm/a betragt die mogliche Entkopplungslange immerhin noch
ca. 90 km.

Wie bei den Kontinent-Kontinent Kollisionszonen angesprochen, ermdéglicht das DV-
Modell in einer lateral nicht variierenden Platte die Lokalisierung der Deformation an
einem Plattenrand zu erklaren. Im CSR-Modell wirde sich eine solche Lithosphéaren-
platte entweder gar nicht, oder Uber die gesamte Lange gleich deformieren.

Die in Abschnitt 2.5.3 angesprochenen Probleme der klassischen Festigkeitskurven
konnen mit Hilfe des DV-Modells teilweise geldst werden. Ein Teil der Kritikpunkte an
den klassischen Festigkeitskurven bezieht sich auf den spréden Bereich der Kruste (die
Berechnung der Festigkeit im sproéden Bereich (1) und die Vorgabe des tektonischen
Regimes (8)). Da das DV-Modell die Spannung und das Deformationsverhalten im sich
plastisch deformierenden Bereich der Kruste behandelt, konnen diese Punkte nicht
diskutiert werden.

Die fehlende Beriicksichtigung des halb-sproden Ubergangsbereichs (2) und die Be-
rechnung des sprod-plastischen Ubergangsbereiches durch Gleichsetzen von Reibungs-
und FlieRfestigkeit (4) in den klassischen Festigkeitskurven wird im DV-Modell um-
gangen. Der sprod-plastische Ubergang wird im DV-Modell sinnvollerweise durch die
Festlegung einer Temperatur bestimmt oberhalb der sich das Krustengestein plastisch
deformieren kann; ein moglicher Temperaturbereich istt8388C. Wie in Abschnitt

3.3.3 gezeigt, ist die Wahl dieser Tiefenlage fir das Deformationsverhalten nicht kri-
tisch. Die Ergebnisse des DV-Modells bleiben bis zu einer Schichtmachtigkeit der
fluiden Unterkruste von ca. 3 km gleich; nur bei geringeren Schichtmachtigkeiten steigt
die zur Erzeugung der differentiellen Geschwindigkeit erforderliche Scherspannung an.
Eine erhdhte Scherspannung bedeutet bei gleichbleibender tektonischer Kraft eine klei-
nere Entkopplungslange. Im Grenzfall zu kleiner Entkopplungslangen kann keine diffe-
rentielle Geschwindigkeit aufgebaut werden.

Wie in Punkt (7) angesprochen, gelten die klassischen Festigkeitskurven streng genom-
men erst dann, wenn die gesamte Lithosphére versagt. Im DV-Modell kann die Scher-
spannung im fluiden Teil der Unterkruste berechnet werden, ohne dal3 die sprode Kruste
versagt haben mul3. Bei den im DV-Modell angenommenen Randbedingungen wirkt die
sprode Kruste nicht wie eine starre Platte, die die Deformation in der fluiden Unterkru-
ste verhindert. Die Basis der fluiden Unterkruste wird in einer Scherbewegung horizon-
tal gegenuber der sproden Kruste verschoben.
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Den in Punkt (5) angesprochenen Widerspruch beim Wechsel von lokalisierter zu ho-
mogener Deformation, der bei den klassischen Festigkeitskurven am sprod-plastischen
Ubergang auftritt, behandelt das DV-Modell nicht.

Der bei den klassischen Festigkeitskurven auftretende Widerspruch zwischen der Beob-
achtung von heterogener Deformation in der Unterkruste und der Modellannahme einer
konstanten Deformationsrate (6) tritt im DV-Modell nicht mehr auf. Das DV-Modell
sagt eine Lokalisierung der Deformation in einem oder mehreren ‘Bandern’ - je nach
Lithologie - voraus; die Vorhersagen stimmen damit besser mit den geologischen Beob-
achtungen uberein.

Last not least ermdglicht es das hier vorgestellte DV-Modell die in Punkt (9) angespro-
chene kinematische Entkopplung zwischen Kruste und Mantel analytisch zu behandeln.
Wahrend aus den klassischen Festigkeitskurven nur ein Tiefenintervall mit erniedrigter
Flie3festigkeit abgelesen werden kann, kann mit dem DV-Modell die mit der Tiefe sich
andernde Deformationsrate und Deformation (Abschnitt 3.3.1 und 3.3.2) berechnet
werden. Die Berechnung der zwischen Kruste und Mantel wirkenden Scherspannung
(Abschnitt 3.3.3) und der Vergleich mit tektonischen Kraften erlaubt eine maximale
Entkopplungslange zu ermitteln (Abschnitt 3.3.4).

Die maximale Entkopplungslange nimmt mit zunehmender Temperatur an der Moho zu.
Relevante Entkopplungslangen werden - je nach Mohotiefe - bei einem Warmeflul? tber
60 mW m? erreicht; d.h. das DV-Modell kann in Regionen mit erhthtem Warmeflu
angewendet werden. Mit einigen N&herungen ermdglicht das DV-Modell die Bildung
von krustalen Heterogenitaten wie sie in Reflexions- und Refraktionsssektionen beo-
bachtet werden, zu behandeln.

Das Beispiel der Kontinent-Kontinent Kollision zeigt, daf3 die Festigkeit der Lithos-
phare - also der ‘Widerstand’ gegen eine Deformation - nicht allgemein angegeben
werden kann. Sie ist vielmehr abhangig davon, wie die Kréfte aufgebracht werden. Die
bis dato verwendeten klassischen Festigkeitskurven kodnnen somit nur bedingt als
‘allgemeine’ Festigkeitskurven verwendet werden. Bei Fragestellungen, die die interne
Deformation der Lithosphare behandeln, - wie z.B. bei der kinematischen Entkopplung
von einzelnen Lithosph&renstockwerken - ist das DV-Modell den klassischen Festig-
keitskurven uberlegen.
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4 Glatten von Spannungsorientierungen

4.1 Einfuhrung

In den letzten 20 Jahren stieg die Anzahl und Verfugbarkeit von rezenten krustalen
Spannungsbeobachtungen deutlich an. Aussagen uber das rezente Spannungsfeld
besonders uber die Richtung der maximalen horizontalen Kompre3gign kdnnen

aus unterschiedlichen Spannungsindikatoren wie z.B. Herdflachenlésungen, Bohrloch-
randausbriichen, Hydraulic Fracturing Test, Uberbohrverfahren und jungen geologi-
schen Indikatoren gewonnen werden.

Im allgemeinen bestimmen die unterschiedlichen Verfahren die Spannungsorientierung
in unterschiedlichen Tiefen: geologische Indikatoren werden an der Erdoberflache be-
obachtet, Bohrlochrandausbriiche und Hydraulic Fracturing Tests sind auf Bohrungen
beschrankt die selten die 5000 m Teufe Uberschreiten, wéhrend Erdbeben im gesamten
seismogenen Teil der Kruste auftreten. Die in geringeren Tiefen (0 - 5 km) bestimmten
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Spannungsorientierungen stimmen im allgemeinen sehr gut mit den in grof3eren Tiefen
(5-20 km) aus Herdflachenlésungen bestimmten Spannungsorientierungen Uberein
(Zoback et al., 1987; Zoback, 1992). Dies rechtfertigt eine kombinierte Auswertung
aller Spannungsindikatoren.

Die im World Stress Map (WSM) Projekt begonnene Kompilation globaler krustaler
Spannungsinformationen erlaubte bei Abschlul des Projektes als task force des Interna-
tionalen Lithospharenprogramms (ILP) gro3rdumige, regionale und lokale Spannungs-
doménen zu bestimmen (Zoback, 1992). Als regionale Domanen werden dabei
Spannungsfelder definiert, deren laterale Ausdehnung das 20 - 200-fache der ca. 20 -
25 km dicken bruchigen Kruste erreichen. Sie liegen damit in der Grof3e von 400 -
5000 km. Lokale Spannungsmuster erreichen eine Ausdehnung des 5 - 10-fachen der
bruchigen Kruste, ihre laterale Ausdehnung liegt also im Bereich von 100 - 250 km. Die
Festlegung der einzelnen Spannungsdomanen wurde qualitativ aufgrund einer rein
visuellen Einteilung der Spannungsorientierungen vorgenommen.

Die regionale Spannungsorientierung stellt ein wichtiges Hilfsmittel bei der Beantwor-
tung von plattentektonischen Fragestellungen dar. Der Vergleich mit absoluten oder
relativen Plattenbewegungen erlaubt Rickschlusse auf die die Platten bewegenden
tektonischen Kréafte. Das regionale Spannungsfeld dient als Datenbasis bei der numeri-
schen Modellierungen der Spannungsfelder im Innern der lithospharischen Platten (z.B.
Richardson et al., 1979; Richardson und Cox, 1984; Meijer und Wortel, 1992).

Zoback (1992) schlagt vor, daf’ aus lokalen Spannungsorientierungen die Magnitude der
plattentektonischen Spannungen abgeschatzt werden kann. Lokale Spannungs-
orientierungen lassen sich durch eine Superposition von regionalen und lokalen Span-

nungsquellen verstehen. Ist die Magnitude der lokalen Spannungsquelle (z.B. Dichte-

variationen oder Biegespannungen) bekannt, so kann aus der Reorientierung der Span-
nung die Magnitude der regionalen Spannungsquelle ermittelt werden.

Beide Methoden verlangen eine genaue Kenntnis der regionalen bzw. lokalen Span-
nungsdomanen und eimpiantitative Aussage Uber die Orientierung v8amax Diese
Information kann rein visuell aus den reinen Spannungsbeobachtungen nur in den sel-
tensten Fallen gewonnen werden. Erstens schwankt lateral die Datendichte stark, zwei-
tens beobachtet man in einigen Regionen eine starke Streuung der Orientierungen und
drittens sind die Orientierungen im allgemeinen nur innerhalb bestimmter Fehlergrenzen
bekannt; die Berticksichtigung dieser unterschiedlichen Fehler bei einer visuellen Glat-
tung Ubersteigt gewohnlich das menschliche Urteilsvermogen.
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Um zu einer quantitativen Aussage zu gelangen wurden von einigen Autoren unter-
schiedliche Ansatze zur Berechnung von interpolierten oder geglatteten Spannungs-
feldern vorgeschlagen (Watson, 1985; Hansen und Mount, 1990; Lee und Angelier,
1994; Coblentz und Richardson, 1995; Bird und Li, 1996). Unter einem interpolierten
oder gemittelten Spannungsfeld versteht man im (streng) mathematischen Sinn eine
Funktion f(x) die im Untersuchungsgebiet definiert ist und an den Lokationen, an
denen die Beobachtungen, vorliegen, den Beobachtungswert annehmen; d.h.
f(x,) =y, . Dieser Ansatz ist bei Mel3werten, die fehlerbehaftet sind nicht sinnvoll. Hier
ist es geeigneter nach einer glattenden Funkfifx) zu suchen, die die Beobachtungen

gut annahert; d.hf (x;) -y, soll klein sein.

Bei skalaren Beobachtungen wikdliging als die statistisch optimale Berechnung von
geglatteten Feldern angesehen (Watson, 1985; Bird und Li, 1996). Diese Methode ist
auf Richtungsdaten nicht anwendbar, denn sie berlcksichtigt die 180° bzw. 360° Peri-
odizitat dieser Daten nicht. So sind zwei Spannungsbeobachtungen mit einem Azimut
von N1°E und N179°E nahezu identisch, der Mittelwert liegt jedoch bei N9O°E.

Lee und Angelier (1994) berechnen aus qualitatsgewichteten Datenpunkten ein gemit-
teltes Spannungsfeld. Die von ihnen vorgestellte Methode erlaubt keine Glattung des
Spannungsfeldes. Bird und Li (1996) wéhlen einen nichtparametrisierten statistischen
Ansatz. Coblentz und Richardson (1995) bestimmen die Orientierun§qygninner-

halb von 5° auf 5° grol3en Regionen durch einen statistischen Test. Sie testen die Null-
hypothese, dal} die in der Region beobachteten Spannungsorientierungen statistisch
zufallig verteilt sind. Dabei werden alle Beobachtungen innerhalb dieser Region zu-
sammengefalit, der Abstand der einzelnen Beobachtungen wird nicht bertcksichtigt. Die
Auflésung dieser Methode wird durch die Einteilung in 5° auf 5° grof3e Regionen sehr
grob. Laterale Variationen innerhalb dieser Region, wie z.B. ein gradueller Wechsel der
Spannungsorientierung, konnen nicht aufgelost werden. Das mittlere Spannungsfeld
kann nicht an jeder beliebigen Stelle berechnet werden, sondern gilt immer fur die
spezifische 5° auf 5° Region.

Die von Watson (1985) vorgeschlagene und von Hansen und Mount (1990) aufgegrif-
fene Glattungsmethode erlaubt die Berechnung von geglatteten Spannungsfeldern an
beliebigen Lokationen; die Darstellung des geglatteten Spannungsfeldes durch Span-
nungstrajektoriehwird damit méglich. Die von Hansen und Mount verwendete Ab-
standswichtungsmethode verwendet eine feste Anzahl von nachsten Nachbarn zur

! Unter einer Spannungstrajektorie versteht man eine Kurve, deren Tangente an jedem Punkt in Richtung
einer der prinzipiellen Spannungen weist (Jaeger und Cook, 1979).

103



GLATTEN VON SPANNUNGSORIENTIERUNGEN

Berechnung des geglatteten Spannungsfeldes. Ein Nachteil diese Methode ist, dal? sie
nur in Regionen mit einer relativ gleichmafligen Datenverteilung eine Kontrolle tber die
laterale Ausdehnung der Region uber die geglattet wird erlaubt. Bei einer stark variie-
renden Datenverteilung, wie sie z.B. in der WSM auftritt, wird tUber unterschiedlich
groRe Gebiete geglattet. Die Spannungsbeobachtungen werden im Extremfall tber
Entfernungen von mehren 1000 km - evtl. in eine andere Spannungsdomane - extrapo-
liert. Mit dieser Abstandswichtungsmethode ist es demnach nicht mdglich regionale
oder lokale Spannungsdoméanen ‘auszumessen’.

Ziel der hier vorliegenden Untersuchung war es, diese Glattungsmethode so weiterzu-
entwickeln, dal3 eine direkte Kontrolle tber die Grof3e der Region, die zur Berechnung
des geglatteten Spannungsfeldes verwendet wird, moéglich ist. Dieser modifizierte Glat-
tungsalgorithmus stellt ein wichtiges Werkzeug in der Bestimmung von regionalen und

lokalen Spannungsdoménen dar.

Uber die Bestimmung von regionalen und lokalen Spannungsdomanen hinaus haben
geglattete Spannungsfelder weitere Anwendungsgebiete. Sie erleichtern zum einen den
Vergleich von Spannungsdaten mit geodatischen Messungen. Durch zunehmende GPS-
Messungen stieg in den letzten Jahren die Datendichte Uber krustale Verschiebungen
sprunghatft an. In Regionen, wie z.B. Kalifornien, in denen sowohl Spannungs- als auch
Verschiebungsmessungen in grof3er Zahl vorliegen, kann aus einem Vergleich der bei-
den Datensatze auf die krustale Deformation geschlossen werden. Im allgemeinen liegen
die Beobachtungen an unterschiedlichen Lokationen vor. Eine Quantifizierung des
Vergleichs ist daher nur mdglich, wenn fur eine Grol3e - z.B. fur das Spannungsfeld -
aus den Beobachtungen an einer beliebigen Lokation ein geglattetes Feld berechnet
werden kann. Bei der Erdolprospektion erleichtert eine genaue Kenntnis des Spannungs-
feldes die gezielte Anordnung von Injektions- und Forderbohrungen.

Im folgenden wird in Abschnitt 4.2 kurz die neue Ausgabe der Weltspannungskarte
WSM97-1 vorgestellt. Sie stellt die momentan umfangreichste globale Datenbank tber
das rezente tektonische Spannungsfeld in der Kruste dar und dient als Datenbasis fur die
Berechnung der geglatteten Spannungskarten. In Abschnitt 4.3 wird dann die von
Watson (1985) vorgeschlagene Theorie zur Berechnung von geglatteten Spannungs-
feldern gezeigt. Die Theorie ist auf unregelmaRig angeordnete Beobachtungen von
Richtungsdaten mit einer 180° Periodizitat anwendbar. Abschnitt 4.4 wiederholt die
Glattungsmethode von Hansen und Mount und beschreibt die im Rahmen dieser Arbeit
entwickelte Methode fir die Glattung Uber ein fest vorgegebenes Gebiet. Die Notation
ist in enger Anlehnung an Watson (1985) und Hansen und Mount (1990) gewahlt. Mog-
liche Darstellungen der geglatteten Spannungsfelder werden in Abschnitt 4.5 behandelt.
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In Abschnitt 4.6 wird die neu entwickelte Methode mit der von Hansen und Mount
verglichen und ihre Vorteile bei einer lateral schwankenden Datendichte demonstriert.
Eine Diskussion der Parameter (Abschnitt 4.7) und eine kurze Zusammenfassung
schlieRen das Kapitel. Das Programmo8TH wird im Anhang beschrieben.

4.2 Die neue Ausgabe der Weltspannungskarte: WSM97-1

Mit der Beendung des ,World Stress Map (WSM) Projects” als task force des Interna-
tionalen Lithosphéarenprogrammes (ILP) stand 1992 eine Datenbasis von mehr als 7300
in situ Spannungsbeobachtungen zur Verfugung; 4400 davon wurden als zuverlassige
Indikatoren fur die Richtung der maximalen horizontalen Kompression in der Erdkruste
eingestuft (Zoback, 1992). Seit 1995 wird die WSM als Projekt ,Weltspannungskarte*
der Heidelberger Akademie der Wissenschaften an der Universitat Karlsruhe weiterge-
fuhrt und unter Einhaltung der strengen Qualitdtsbestimmungen kontinuierlich erweitert.

Anfang 1997 wurde eine aktualisierte Version der Weltspannungsdatenbank - die Aus-
gabe WSM97-1 - fertiggestellt (Wehrle und the World Stress Map Working Group,
1997). Die neuen Daten stammen vorwiegend aus Publikationen, direkten Beitragen von
Wissenschaftlern und dem CMT-Katalog von 1995 und 1996 aus Harvard. Die aktuali-
sierte Weltspannungskarte WSM97-1 ist in Abbildung 4.1 dargestellt; das Inset zeigt die
Lokationen der neuen oder Uberarbeiteten Daten.

In der neuen Ausgabe der Datenbank WSM97-1 sind nahezu 9150 Daten enthalten.
5680 dieser Eintrage sind als gesicherte Spannungsbeobachtungen (A-C Qualitat) klassi-
fiziert. Die Qualitatseinteilung beschreibt mit welcher Zuverlassigkeit der Datenpunkt
die Richtung der maximalen horizontalen KompresSan.x beschreibt; Datenpunkte

mit Qualitat A, B bzw. C geben die Richtung vBamax mit einer Genauigkeit kleiner

oder gleich+12°,+20° bzw.+25° wieder. 1940 Datenpunkte sind als Qualitdt D einge-
stuft. Bei diesen Daten ist entweder die beobachtete Richtun&m@unicht ausrei-

chend genau bekannt (Standardabweichung grof3&2%a1$, oder die Beobachtung wird

nicht als aussagekréaftig fur einen grofReres Volumen der Erdkruste erachtet (z.B. Herd-
fachenlésungen von Erdbeben mit Magnitude kleiner 2.5). Im allgemeinen kann mit
diesen Daten jedoch zumindest der Quadrant bestimmt werden, i8.dgntiegt. Die
restlichen 1490 Daten mit Qualitat E werden aus datentechnischen Grinden gefuhrt; mit
diesen Beobachtungen kdnnen keine Aussagen uber die Orientieruggngegetrof-

fen werden.
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4.2 DIE NEUEAUSGABE DERWELTSPANNUNGSKARTE WSM97-1

Abbildung 4.2 zeigt die Verteilung der Spannungsindikatoren nach Typ und Qualitat.
Die grol3te Anteil der als gesicherten Beobachtungen (A-C) eingeteilten Daten stammen
von Herdflachenlosungen (focal mechanism: 62.7% der Daten), gefolgt von Bohr-
lochrandausbriichen (breakouts: 26.2%), geologischen Indikatoren (fault slip and volca-
nic alignment: 7.2%), Hydraulic Fracturing Tests (hydrofrac: 2.4%) und
Uberbohrverfahren (overcoring: 1.6%).

Eine Beschreibung der Verfahren und eine Diskussion der Unsicherheiten findet sich
z.B. in Engelder (1993), Zoback und Zoback (1980), Zoback et al. (1989) sowie Zoback
und Zoback (1991). Nur ein Teil der Spannungsindikatoren erlaubt es die relativen
Spannungsmagnituden und somit das tektonische Regime zu bestimmen.

—3000

—2000

Number

—1000

Focal Mechanism
Breakouts

Overcoring

Fault Slip

Type Volcanic Alignment

Abbildung 4.2: Verteilung der Spannungsindikatoren in der WSM97-1 nach Typ und Qualitat.

vorhergehende Seite:

Abbildung 4.1: Aktualisierte Weltspannungskarte WSM97-1. Die Symbole zeigen die Richtung der maxi-
malen horizontalen Kompression,3, die aus den in der Legende erklarten Spannungsindikatoren
bestimmt wurde. Nur die Daten der Qualitdt A bis C sind dargestellt. Das Inset rechts unten zeigt die
Lokation aller in der neuen Ausgabe der WSM hinzugekommenen Daten (A-E Qualitat).
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4.3 Theorie der Spannungsglattung nach Watson

Gegeben seien Datenpunkte. Die Lokation dégen Datenpunktsi € 1, ..., ) werde

durch einen Vektox, = ()gl, )gz) beschrieben. Die Richtungsbeobachtyng (yil, yz)

an der Stellex, wird durch einen Punkt auf dem iy zentrierten Einheitskreis darge-

stellt. Fur die oben beschriebenen Spannungsindikatoren entspricl®n geographi-

schen Koordinateny, wird tber tan@ =y,,/y, aus dem Azimutd, des jeweiligen
Spannungsindikators berechnet. Spannungsdaten haben - wie oben schon erwahnt - eine
Periodizitat von 180°. Fur die Richtungsvektoren sind somit die beiden Ldsungen

y, = (coseI ,sir‘e) undy, = (— cosq - sirﬂ) aquivalent.

Gesucht wird nun eine Funktiof, die beliebige Punkt& aus der Ebené&l® so auf

den Einheitskreis abbildet, dal3 die Residualvektorfe(rxi{) -y, i =1,...,n} klein sind.

Die Funktion f ist eine Néaherung oder ein ‘Prediktor’ fir das wahre, aber leider unbe-
kannte Spannungsfeld. Wahit mdnso, daR fir allé gilt: f(xi) =y, so ergibt sich fiir

die Residualvektoren null. Zeigen zwei oder mehr Datenpunkten an der gleichen Stelle
einen unterschiedlichen Azimut, so kann diese Bedingung nicht erfullt werden. Eine so
definierte Funktion wird im allgemeinen ebenfalls nicht die Anforderung einer ‘glatten’
Funktion erflllen.

Eine maximal glatte Funktion ergibt sich, Werfr(xi):const gesetzt wird. Diese
Funktion wirde jedoch zu groRen Residualvektoren fihren. Da die gesuchte Funktion
f beide Eigenschaften vereinigen soll, mul sie so gewéhlt werden, dal3 sie einerseits
eine gute Reprasentation der beobachteten Richtungsvektoren darstellt und andererseits
zwischen den Beobachtungen glattet.

Der von Watson (1985) vorgeschlagene statistische Ansatz geht von einer Fiinktion
aus, die die Lokationefx;} der Datenpunkte ifl* auf den Einheitskreis abbildet. Per
Definition sind sowohlf (x;) als auchy, Einheitsvektoren. Das quadrierte Skalarpro-
dukt zweier Einheitsvektoren ist 1, wenn die beiden Vektoren parallel oder antiparallel
sind, und null, wenn sie senkrecht aufeinander stehen. Hieraus folgt, dal3

S[rey ] (41)

grof3 ist, oder sogar seinen Maximalwererreicht, wenn jeded (x;) nahezu parallel
oder antiparallel zy, ist. In diesem Fall nahert die Funktibdie beobachteten Daten
optimal an. Um eine glatte Funktiézu erhalten, mufd das Produkt

[T fox)] (4.2)

gegen 1 gehen, wenq in der Nahe vorx; liegt.
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o
N}
a
[}
®

(b) 0=5,R =10

Abbildung 4.3: Beispiel fir (a) ein wenig geglattetes Spannungsfeld mit hoher Datentreue und (b) fur ein
stark geglattetes Spannungsfeld. Die beiden Spannungsfelder wurden aus dem gleichen synthetischen
Datensatz mit unterschiedlichen Glattungsparamétdrerechnet.

Um ein gegléattetes Spannungsfeld an den Purfki@nzu berechnen wird die Funktion
f so gewahlt, dal sie die folgende Funktkff ) maximiert:

K(H=3 ﬁf )7y, dex X)*A lzm[f(xi 10| dix x, )E (4.3)
Der erste Term in ( 4.3 ) bewirkt eine optimale Anpassung an die Daten, der zweite
Term sorgt fur ein moglichst glattes Spannungsfeld. Der Skalaestimmt, wie stark
diese beiden konkurrierenden Anteile gewichtet werden; fur gko®&d ein mdglichst
glattes, fir kleineA ein sehr gut die Daten reprasentierendes Spannungsfeld berechnet
(Abbildung 4.3).

Mathematisch betrachtet ist(x;,x;) eine Funktion, die Elemente aus derf x 0°
Ebene auf die realen Zahlen abbildet. Sie nimmt fur abnehmenden Aljgtand |
zwischen den beiden Lokationen stetig zu und mu3}i x| — 0 nach oben be-
schrankt sein. Anschaulich laBt siah(x;,x;) als Wichtungsterm beschreiben, der
bestimmt, bis zu welchem Anteil die am Punkt gemessenen Spannungsorientierung
bei der Berechnung der geglatteten Spannungsorientierung am>>urditragt. Inner-
halb der oben genannten Einschrankungen kafxq,x;) noch frei gewahlt werden;
maogliche Wichtungsmethoden und -funktionen werden in Abschnitt 4.4 behandelt.

Zur Bestimmung des Maximums vadQ(f) wird ( 4.3 ) mit Hilfe einiger Vektorbezie-
hungef zu:

oo =[dg =[5 g b= o o -
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K(f)= i f(xi)T{[yiyiT] d(X;. ;)
- : (4.4)
+)\':Z’#[f(xj)f(xj)T]d(xi,xj W} )

umformuliert. Aus der Matrixtheorie folgt (z.B. Anderson, 1984, Appendix A2), dal3
K(f) dann maximal wird, wenh so gewahlt wird, daf} fur jedes f (x;) der zum
grof3ten Eigenwert von

M :|yiyiTI d(x;x;)+A z I fx;)fx; )TI dix; X ;) (4.5)
2x2 Matrix =L 2x2 Matrix

gehorende Eigenvektor idil stellt eine 2x2 Matrix dar; die Berechnung der Eigenwerte
und Eigenvektoren ist daher trivial.

Watson schlagt zur Bestimmung véreinen iterativen Ansatz vbrAls Startwerte
werden fur alle die gemessene Richtungsbeobachtypgin der Stellex, eingesetzt;
d.h. £O(x,) =y, . Mit diesen Startwerten werden dann fiir aléeis den jeweiligen 2x2
MatritzenM die Eigenvektorenf (x,) zu den gréRten Eigenwerten berechnet. Die in
derm-ten Iteration aus den gréf3ten Eigenwerten von

IyiyiTld(xi,xi)+)\lZA[f(m)(xj)f(m)(xj)T d(x, x,) (4.6)
2x2 Matrix J=LIA 2x2 Matrix

berechneten Eigenvektoreh™(x,) werden als Startwerte fiir di@+1-te Iteration
eingesetzt. Die Wahl des Vorzeichens ist beliebig, die Eigenvektoren mussen jedoch
Einheitsvektoren sein. Die Iteration kann n&¢tIschritten abgebrochen werden, wenn
sich K(f ™) nicht mehr signifikant &ndert.

Die aus der lteration berechnetar}\/ektoren{f N (x, )} sind ‘Schatzungen’ fur das
geglattete Spannungsfeld an debokationen, an denen Richtungsdaten vorliegen. Aus
ihnen kann der gesuchte, glattende Predilttaan einer beliebigen Stebleaus

f (x) = Eigenvektor voni [£) F Y x)] d(x,x,) (4.7)

zum grofRten Eigenwert bestimmt werden. Der Predilft(o«) kann an jeder Stellg in
0% berechnet werden; er ist nicht auf dikokationen beschrankt, an denen die Rich-
tungsbeobachtungen vorliegen.

% Watson fiihrt keinen allgemeinen Beweis, daR die Iteration immer konvergiert. Dies stellt jedoch keine
Einschrankung dar, da in jedem einzelnen Fall die Konvergenz numerisch belegt werden kann (siehe auch
Watson, 1985).
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Im allgemeinen ist der Prediktof (x,) ungleich der Schatzung™ (x,) an der glei-
chen Stelle. Die beiden waren nur gleich, wenn die Wichtungsfunktiorx firx,
gegen unendlich gehen wirde.

4.4 Wichtung der einzelnen Datenpunkte

Der in ( 4.3 ) eingefiihrte Wichtungsterd(x,x;) kann - unter Einhaltung der oben
genannten Bedingungen - noch frei gewahlt werden. Im allgemeinen ist es sinnvoll,
zusatzlich zur Abstandswichtunw/(x,x;) noch die Zuverlassigkeit der jeweiligen
Richtungsbeobachtung als Qualitatswichtum@) mit einzubeziehen. Allgemein [af3t
sich der Wichtungsterm als das Produkx,x;) = w(x,x )[g(i) der beiden Terme
schreiben.

4.4.1 Methoden der Abstandswichtung

Die Abstandswichtung beschreibt, in wie weit der an der Stellgemessene Span-
nungswert in die Berechnung des geglatteten Spannungsfeldes an dex Stedjeht.

Im folgenden wird die von Hansen und Mount (1990) vorgeschlagene Abstandswich-
tungsmethode mit einer festen Anzahl von nachsten Nachbarn (FANN) und die im
Rahmen dieser Arbeit erarbeitete Abstandswichtungsmethode mit einem festen Suchra-
dius fur die nachsten Nachbarn (FSRN) vorgestellt. Bei der FANN-Abstandswichtung
handelt es sich um eine lokale, d.h. von Ort zu Ort variierende Wichtungsmethode, die
durch die Verteilung der Daten bestimmt wird. Die FSRN-Abstandswichtung ist eine
globale Wichtungsmethode und damit unabhangig von der Datenverteilung; der Ab-
standswichtungsterm hangt nur vom euklidischen Absfard | zwischen den beiden
Punkten ab.

4.4.1.1 FANN-Methode (Festerxahl der_richsten_Nichbarn)

Bei dieser Abstandswichtungsmethode werden zur Berechnung des geglatteten Span-
nungsfeldes eine feste AnzaRl von nachsten Nachbarn verwendet. Die Abstands-
wichtungsfunktionw(x,x;) wird identisch null, wenrx; nicht unter derR nachsten
Nachbarn vorx ist. Fur x =x; gilt w(x,x;) =1; w(x,x;) fallt stetig bis zumR-ten
nachsten Nachbarn auf O ab. Der funktionelle Zusammenhang kann innerhalb dieser
Grenzen frei gewahlt werden. Hansen und Mount (1990) folgen einem Ansatz von
Cleveland (1979) und definieren die lokale Abstandswichtungsfunéiben

e e
woxx,) = 4 9 B o (4.8)
w(x,X;) =0 sonst
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h(x) ist der euklidische Abstand vonzumR-+ten Nachbarn. Die so definierte Funktion
wird als trikubische Wichtungsfunktion (tricubiceight function, twf) bezeichnet. Sie
hat die geforderten Eigenschaften:

Osw(x,x;)<1 und w(x ,x)=1

Der funktionelle Verlauf zwischer und h(x) kann auch durch eine andere Funktion
beschrieben werden. Eine Mdaglichkeit ist die im folgenden Abschnitt beschriebene
‘power-distance’ Funktion. Wie fur eine lokale Abstandswichtungsfunktion zu erwarten,
gilt im allgemeinenw(x;,X;) # wW(X; ,x ). Im folgenden wird die Abstandswichtungs-
funktion mita abgekdurzt.

Bei einer nicht gleichm&Rigen raumlichen Verteilung der gemessenen Daten variiert
h(x) und damit auchw(x,x;) von Datenpunkt zu Datenpunkt. In einem Gebiet mit
hoher Datendichte ist der Abstand zidRyten n&chsten Nachbarn kleiner als in einer
Region mit wenig Daten. Bei einer hohen Datendichte werden demnach Daten aus
einem kleinen Gebiet zur Berechnung des geglatteten Spannungsfeldes anx Punkt
verwendet als bei einer geringeren Datendichte. In diesem Fall wird Gber ein grofRes
Gebiet geglattet.

Abbildung 4.4 a zeigt einen synthetischen Datensatz und das aus diesen DRter/mit
berechnete Spannungsfeld. Die fur die Punkte A, B und C eingezeichneten Kreise gehen
durch denR-ten Nachbarn des jeweiligen Datenpunktes; sie umschlieBen somit alle
Daten, die fur die Berechnung des geglatteten Spannungsfeldes an den Punkten A, B
oder C verwendet wurden. Wie in Abbildung 4.4 b gezeigt féallt die Abstandswichtung
fur diese Punkte mit zunehmendem euklidischen Abstand unterschiedlich schnell ab.
Das verdeutlicht einen grofRen Nachteil dieser Wichtungsmethode: das gegléattete Span-
nungsfeld im Punkt A ist reprasentativ fur eine kleinere Region als das in den Punkten B
oder C.

Der Einfluld des zweiten Terms - also des Glattungsterms - in ( 4.6 ) hangt indirekt von
der Verteilung der Beobachtungen ab. Dies wird deutlich, wenn man von einer unglei-
chen Datenverteilung ausgeht. Nimmt man an, daf3 fur den Rurskle bericksichtig-

ten nachsten Nachbarn ungefahr gleich weit entfernt sind, so wird die Abstandswichtung
fur alle diese nachsten Nachbarn klein. In diesem Fall dominiert der erste Term in (4.6)
und das Spannungsfeld wird an diesem Punkt kaum geglattet.

Um ein von der Datenverteilung unabhangiges Gleichgewicht zwischen den beiden
Termen in ( 4.6) zu erzielen, schlagen Hansen und Mount eine Reskalierung
(‘rescaling’) der Abstandswichtungsfunktion vor. Hierzu wird die Summe der Ab-
standswichtungen aller nachsten Nachbarn, auRer dem Rusétbst berechnet
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Abbildung 4.4: Abstandswichtung mit einer festen Anzahl von nachsten Nachbarn (FANN). (a) Origi-
naldaten und geglattetes Spannungsfeld; die Kreise umschliel3en die zur Berechnung an den Punkten A, B
und C verwendeten Daten. (b) Trikubische Wichtungsfunktion fiir die Punkte A, B und C.

G(x;) = ZV\(Xi’Xj) (4.9)
IBE:
und die Abstandswichtungsterme wie folgt reskaliert
_ W(X; X, ) P
WX, X)) =———— ari

W(X;, %) = WX % ) =1

Die Summe der Abstandswichtungsterme aller nachsten Nachbarn ist somit gleich grof3
wie die des Datenpunktes selbst. Die Reskalierung der Abstandswichtung ist nur fir die
Bestimmung vorf aus ( 4.6 ) notwendig. Bei der Berechnung des Predikoraus

(4.7 ) wird nur tber die {"(x,)} summiert; eine Reskalierung ist hier nicht erfor-
derlich. Als Abkurzung wird bei einer Reskalierung der Abstandswichtungsfunktion ein
‘r vorangestellt (z.Ba = rtwf: reskalierte trikubische Wichtungsfunktion).

4.4.1.2 FSRN-Methode (Festeushradius fir Nachbarn)

Bei dieser neu entwickelten Methode wird nicht eine feste Anzahl nachster Nachbarn
sondern ein fester Suchradidsvorgegeben. Zur Berechnung des gegléatteten Span-
nungsfeldes am Punkf werden nur die Punkte verwendet, deren euklidischer Abstand
kleiner oder gleich dem Suchradifsst. Die Abstandswichtungsfunktion ist somit tber

wW(X,X;) = a(”x—xi ||) far ||x—xi || <A

(4.11)
w(x,x,) =0 sonst

gegeben. Fur die Wahl der Abstandswichtungsfunktiogibt es mehrere Moglich-
keiten. Eine Moglichkeit is& wie folgt zu definieren_(powerstance @inction, pdf):
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Abbildung 4.5: Abstandswichtung in Abhangigkeit des Abstandes fir die trikubische Wichtungsfunktion
(twf, (4.13)) und fur unterschiedliche Potenzen p der Potenz-Abstandswichtungsfunktion (pdf, ( 4.12)).

a(||x—xi||):1— %@g mit p OON (4.12)

Bei dieser Wahl fallta proportional zump-ten Potenz des euklidischen Abstandes ab.
Analog zu ( 4.8 ) kana kann auch als eine trikubische Wichtungsfunktion (twf) defi-
niert werden:

alfc-x,)= %ﬁg (4.13)
d

Im Gegensatz zur Wichtung mit einer festen Anzahl von nachsten Nachbarn (FANN)
fallt die Wichtungsfunktion hier nicht bis zuRten nachsten Nachbarn, sondern bis
zum AbstandA auf null ab. Je nach Wahl der Wichtungsfunkigowerden entferntere
Daten mehr oder weniger stark gewichtet (Abbildung 4.5).

Zur Berechnung des geglatteten Spannungsfeldes werden bei dieser Wichtungsmethode
nicht immer die gleiche Anzahl von Nachbarpunkten verwendet. Im Grenzfall einer
geringen Datendichte und eines kleinen Suchradius existieren fir manche Datenpunkte
auch keine Nachbarn innerhalb des Suchradius. Fur diese Lokationen ist die Berechnung
eines geglatteten Spannungsfeldes nicht moglich.

Abbildung 4.6 a zeigt den gleichen Datensatz wie Abbildung 4.4 a und das fir einen
festen Suchradius voA = 225 km berechnete geglattete Spannungsfeld. Die Kreise
zeigen das Gebiet um die Punkte A, B und C das nach nachsten Nachbarn ‘durchsucht’
wird. Um den Punkt A ist die Datendichte relativ hoch, hier liegen 12 Punkte innerhalb
des Suchradius. Punkt B liegt am Rand des Untersuchungsgebietes und die Datendichte
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Abbildung 4.6: Abstandswichtung mit einem festen Suchradius (FSNR). (a) Originaldaten und geglattetes

Spannungsfeld; die innerhalb der Kreise liegenden Daten werden zur Berechnung des geglatteten Span-
nungsfeldes an den Punkten A, B und C verwendet. (b) Trikubische Wichtungsfunktion fiir die Punkte A, B
und C. Die Wichtungsfunktion ist fir alle Punkte gleich, die Anzahl der zur Berechnung des geglétteten

Spannungsfeldes verwendeten Nachbarn variiert von Punkt zu Punkt.

ist relativ gering; fur diesen Punkt sind nur 2 n&chste Nachbarn vorhanden. Die Ab-
standswichtung ist fur alle Datenpunkte gleich und hangt nur vom euklidischen Abstand
zwischen den Punkten ab (Abbildung 4.6 b).

Bei der FSRN-Methode ist die Abstandswichtung eine globale Funktion. Im Gegensatz
zur FANN-Methode wird hier der Abstandswichtungsterm nicht durch die Verteilung
der nachsten Nachbarn beeinflu3t; er hangt nur vom euklidischen Abstand ab. Eine
Reskalierung, wie sie von Hansen und Mount bei der FANN-Methode verwendet wird,
ist also nicht notwendig. Allerdings variiert bei der FSRN-Methode die Anzahl der
nachsten Nachbarn, tber die bei der Berechnung der ‘Schatzwdrie’( 4.6 ) und des
Prediktorsf (x) in (4.7 ) summiert wird.

Bei der Berechnung der ‘Schatzwerte’ in ( 4.6 ) wird durch die variierende Anzahl von
nachsten Nachbarn ein unterschiedlich starkes Gewicht auf den zweiten Term, d.h. den
‘Glattungsterm’ gelegt. Bei einer groRen Anzahl von nachsten Nachbarn ware die Ge-
wichtung auf ein glatteres Spannungsfeld grél3er, als bei wenigen nachsten Nachbarn.
Um ein Gleichgewicht zwischen dem ersten und zweiten Term in ( 4.6 ) zu erlangen, ist
es daher sinnvoll die Abstandswichtungsterme aller nachsten Nachbarn auf die Anzahl
der nachsten Nachbam zu normieren:

_ WX, X;)

W(x;,X;) = fari # j

n, (4.14)
W(X;, ;) = WX ,x ) =10
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Abbildung 4.7: Vergleich zwischen (a) einer nicht auf die Anzahl der ndchsten Nachbarn normierten

Abstandswichtung (a = twf) und (b) einer auf die Anzahl der nachsten Nachbarn normierten Abstands-
wichtung (a = ntwf). Die Doppelpfeile zeigen die Spannungsbeobachtungen, die grauen Striche fgeben au
einem regelmaRigen Gitter das geglattete Spannungsfeld wieder. Diskussion siehe Text.

Abbildung 4.7 verdeutlicht die Auswirkung der Normierung an einem synthetischen
Datensatz. Berechnet man ohne Normierung der Abstandswichtungen ein geglattetes
Spannungsfeld (Abbildung 4.7 a) so werden die Beobachtungen besonders im Nord-
osten nur sehr unzureichend angepaldt; im wesentlichen wird aus allen Beobachtungen
eine mittlere Spannungsrichtung berechnet. Bei einer Normierung wird der in den Daten
erkennbare Trend gut aufgel6st (Abbildung 4.7 b).

Wird bei der Berechnung der Abstandswichtungsterme eine Normierung nach ( 4.14 )
benutzt, so wird der Abstandswichtungsfunktion ein ‘n’ vorangestellt @ .8.ntwf:
normierte trikubische Wichtungsfunktion). Wie die Reskalierung bei der FANN-
Methode, ist diese Normierung nur bei der Berechnungfvams ( 4.6 ) notwendig.
Sowohl Reskalierung als auch Normierung sorgen dafur, daf die Gewichtung zwischen
maoglichst guter Anpassung an die Daten und einem glatten Spannungsfeld unabhéngig
von der Datenverteilung wird.

Bei der Berechnung des Prediktof$x) aus ( 4.7 ) wird bei der FSRN-Methode Uber

die ‘Schatzungen’ fur das Spannungsfeld unterschiedlich vieler nachster Nachbarn sum-
miert. Dies fUhrt dazu, daf’ innerhalb des Glattungsgebietes Regionen mit hoher Daten-
dichte einen starken Einflul3 auf Regionen mit geringer Datendichte ausiben.

Abbildung 4.8 zeigt, wie bei einer normierten Abstandswichtung das geglattete Span-
nungsfeld durch eine lokal erhéhte Anzahl von Beobachtungen beeinflu3t wird. Bei

einer mehr oder weniger gleichmaRigen Uberdeckung werden die Beobachtungen gut
angepaldt (Abbildung 4.8 a). Tritt innerhalb des Glattungsgebietes ein Datencluster auf,
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(a) Datensatz A: a = ntwf, A =400 km
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(b) Datensatz B: a = ntwf, A =400 km

Abbildung 4.8: Auswirkung einer lokal erhéhten Datendichte auf das geglattete Spannungsfeldrbei eine
Normierung der Abstandswichtungsterme nach ( 4.14 ). (a) Datensatz A zeigt eine relativ gleichmaiige
Uberdeckung mit Beobachtungen (Doppelpfeile). (b) Zu Datensatz A wurde ein Datencluster im Siidwe-
sten hinzugefiigt. Das geglattete Spannungsfeld (graue Striche) wird durch den Datencluster beeinfluf3t.

so wird das geglattete Spannungsfeld tUber einen gréf3eren Bereich von den im Cluster
auftretenden Beobachtung dominiert (Abbildung 4.8 b). Dieser Effekt kann bei Daten
mit einer starken Richtungsstreuung erwiinscht sein, denn ‘Ausreier’ werden durch die
Summierung Uber viele ‘Schatzungen’ unterdrickt.

Ist der dominierende Einfluf3 von Datenclustern nicht erwiinscht, so bietet es sich bei der
Berechnung der Abstandswichtungsterme an die néchsten Nachbarn zu ‘Gruppen’
(‘bins’) zusammenzufassen. Dazu wird der Kreis, der durch den Suchradius aufgespannt
wird, in Sektoren unterteilt und die Anzahl der nachsten Nachhgi$) im jeweiligen
Sektors bestimmt (siehe Abbildung 4.10). Dividiert man die Abstandswichtungsterme
der nachsten Nachbarn in Seksaturch die Anzahin(s) der Beobachtungen, so wird

der Einflul3 von Sektoren mit einer hohen Anzahl von Beobachtungen reduziert.

Die Abstandswichtungsterme in ( 4.7 ) berechnen sich wie folgt:

wW(X., X,
WX, X, ) firi#j undj O Sektos
n(s (4.15)

WX, %) = WX, % ) =10

W(X;, X, )=

117



GLATTEN VON SPANNUNGSORIENTIERUNGEN
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Abbildung 4.10: Berechnung der Abstandswichtungsterme bei der Normierung auf Gruppen (& = nbtw
oder a = nbpdf) am Beispiel des Datenpunkts im Zentrum. Das Suchgebiet wird in Sektorentunterteil
(gestrichelte Linien, Sektornummer kursiv). Fir jeden besetzten Sektor wird die A(®ademnachsten
Nachbarn bestimmt (siehe Tabelle). Die Anzahl k der besetzten Sektoren betréagt hier 16.

Bei ( 4.6) mussen - analog zur oben vorgestellten Normierung - die Abstandswich-
tungsterme zusatzlich auf die Anz&tder belegten Sektoren normiert werden:

0 1 2 3 4 5° 0 1 2 3 4 5
5° ‘ / ‘ ‘ / 5 5 ‘ / ‘ ‘ f 5
e / s /
4 A ' L4 4 L4
= s = ~
3 1 -3 3 - 3
e < s aSSNE
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1" S \\ 1 17 A - \\ r 1
) ‘ RGN [PV P ‘ il
0 1° 2 <3 4 5° 0 1° 2 3 & 5°
(a) Datensatz A: a = nbtwf, A =400 km (b) Datensatz B: a = nbtwf, A =400 km

Abbildung 4.9: Bei einer Normierung auf Gruppen wird sowohl fur den Datensatz A als auch fur den
Datensatz B das gleiche geglattete Spannungsfeld berechnet. Die gepunkteten Linien zeigen die Eintei-
lung des Suchgebietes in Sektoren.
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W(X. ,X.
W, %) furi#j undj O Sektos
kn(9 (4.16)

W(X;, %) = w(x; ,% ) =10

W(X;,X;) =

Die in ( 4.15 ) und ( 4.16 ) definierte Verfahrensweise zur Berechnung von Abstands-
wichtungstermen wird im folgenden als ‘Normierung auf Gruppen’ (normalizg) b
bezeichnet. Den Abstandswichtungsfunktionen wird zur Kennzeichnung ein ‘nb’ vorge-
stellt, z.B.a = nbtwf.

Abbildung 4.9 zeigt die mit einer Normierung auf Gruppen berechneten Spannungs-
felder fur die schon in Abbildung 4.10 verwendeten Datensétze. Bei einer Datenhaufung
innerhalb des Suchgebietes (Abbildung 4.9 b) wird das gleiche Spannungsfeld wie bei
einer relativ homogenen Datenverteilung (Abbildung 4.9 a) berechnet. Die Normierung
auf Gruppen ist bei einer hohen Datenqualitat sinnvoll. Bei stark streuenden Richtungs-
beobachtungen werden die Streuungen hervorgehoben und der zugrunde liegende Trend
wird schwerer zu erkennen. Der Unterschied zwischen einer einfachen Normierung und
einer Normierung auf Gruppen wird in Abschnitt 4.7 an einem realen Datensatz disku-
tiert.

4.4.2 Qualitatswichtung

Im allgemeinen sind die gemessenen Spannungsorientierungen mit unterschiedlicher
Zuverlassigkeit bekannt. Die Qualitatswichtung ermdoglicht es, das Wissen Uber die
Verlalllichkeit einzelner Datenpunkte in die Berechnung des geglatteten Spannungs-
feldes einflie3en zu lassen. Wie oben erwahnt sind die in der WSM verwendbaren Da-
ten in die Qualitdten A bis D unterteilt. Im Programmo®TH kann fiur jede Qualitat

einen Wichtungsfaktor vorgeben werden oder Daten mit bestimmter Qualitat (z.B. D-
Qualitat) konnen von der Berechnung des gegléatteten Spannungsfeldes ausgeschlossen
werden.

Der absolute Wert der Qualitatswichtungsfaktoren ist bei der Bestimmung der geglatte-
ten Spannungsfelder nicht relevant, wichtig sind nur die Verhaltnisse der Wichtungsfak-
toren untereinander. Werden jedoch Schwellenwerte (Abschnitt 4.5.2) oder mittlere
Abweichungen (Abschnitt 4.5.4) berechnet, so spielt der absolute Zahlenwert eine Rol-
le. Falls nicht anders angegeben werden im folgenden die in Tabelle 4.1 angegebenen

Tabelle 4.1: Qualitatswichtungsfaktoren bei der Berechnung von geglétteten Spannungsfeldern.

Qualitat des Datenpunktes A B C D
Wichtungsfaktom(i) 1.0 0.75 0.5 0.25

Bei einigen Berechnungen werden die Daten der Qualitat D nicht verwendet, hier wird der Qualitéts-
wichtungsterm fir D auf 0.0 gesetzt.
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Qualitatswichtungsfaktoren verwendet.

4.5 Darstellung geglatteter Spannungsfelder

Zur Darstellung des gegléatteten Spannungsfeldes gibt es mehrere Moglichkeiten. Erstens
kann an dem Lokationen an denen die urspringlichen Richtungsbeobachtungen vorlie-
gen das geglattete Spannungsfeld berechnet und als geglattete Datenpunkte gezeigt
werden. Fur eine flachenhafte Darstellung des geglatteten Spannungsfeldes bieten sich
die in den vorangegangenen Bildern gezeigten Rasterkarten (gridded maps) oder Span-
nungstrajektorien an. Die in Abschnitt 4.5.1 - 4.5.3 gezeigten Beispiele wurden alle mit
dem gleichen Glattungsparameter und der gleichen Abstandswichtung berechnet. Sie
unterscheiden sich nur in der Darstellung des geglatteten Spannungsfeldes.

Wenn mdoglich sollte das geglattete Spannungsfeld zusammen mit den Originalbeob-
achtungen gezeigt werden. Dies erlaubt den Grad der Glattung zu beurteilen, und zeigt
in welchen Regionen das gegléattete Spannungsfeld nur durch wenig Daten gestiitzt ist.
Bei der Darstellung von gro3raumig geglatteten Daten ist dies aufgrund der hohen Da-
tendichte oft nicht moglich. In diesem Fall kann durch die gleichzeitige Darstellung der
in Abschnitt 4.5.4 definierten mittleren Abweichung und durch den Einsatz von
Schwellenwerten (Abschnitt 4.5.5) noch ein Teil der urspriinglichen Information gezeigt
werden.

4.5.1 Geglattete Datenpunkte

Ein guter Vergleich zwischen Originaldaten und geglattetem Spannungsfeld ergibt sich,
wenn die Originaldaten zusammen mit den aus ( 4.7 ) an den Lokationen der Origi-
naldaten berechneten geglatteten Datenpunkten gezeigt werden. In Abbildung 4.11 sieht
man, dafd sich fir das hier gezeigte Beispiel die grofdite Abweichung von gegléattetem
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Abbildung 4.11: Beispiel fir die Darstellung der geglatteten Datenpunkte (dickere Striche). Parameter:
A =1.0, A=200 km, a = npdf, p = 2.

120



4.5 DARSTELLUNG GEGLATTETERSPANNUNGSFELDER

o 2 & & g o 2 & & g
| |

/ / 74::407 74::
LSS S LSS

VYA E e e e / s - -
/“"?/////////////jé////
2° ///&4////{///{//////—/—-72"2“7 —2°
////4;»///{//////——————)—«*— - — — — — —_—
- —— ]

e
| e e =]
e e T

0° 0°

I [ l 0’0 I [ l
o 2 & & g o 2 & & g

Abbildung 4.12: Beispiel einer Rasterkarte fiir den synthetischen Datensatz (a) Rasterweite 0.5° (= 28%

des Suchradius) (b) Rasterweite 1.5° (= 83% des Suchradius). Parameter:1.0, A = 200 km,
a =npdf, p=2.

Datenpunkt zu Originaldaten fur den Punkt bei ca. 4°E/2.5°N ergibt.

4.5.2 Rasterkarten - ‘Gridded Maps’

Bei sogenannten Rasterkarten oder ‘gridded maps’ wird das gegléattete Spannungsfeld an
den Schnittpunkten eines regelmafigen Rasters berechnet und die Richtung der gréf3ten
oder kleinsten horizontalen Spannung durch kleine, am Berechnungspunkt zentrierte
Striche dargestellt. Die Rasterweite wird entsprechend der Datendichte und der ‘Glatte’
des Spannungsfeldes gewabhit.

Glatte Spannungsfelder lassen sich mit einer relativ groRen Rasterweite noch sehr gut
darstellen; bei Spannungsfeldern die sich kleinraumig &ndern, sollten zur Auflésung
einer Drehung des Spannungsfeldes um 45° mindestens zwei bis drei Rasterwerte vor-
handen sein. Besonders bei der Abstandswichtung mit einem festen Suchradius darf die
Rasterweite 1/3 - 1/2 des Suchradius nicht Uberschreiten. Wie in Abbildung 4.12 b
dargestellt wird bei einer gro3en Rasterweite nur noch der groRraumige Trend, nicht
jedoch die kleineren Variationen des geglatteten Spannungsfeldes sichtbar.

4.5.3 Spannungstrajektorien

Die Berechnung von Spannungstrajektorien ist numerisch am aufwendigsten. Die Vor-
gehensweise ist in Abbildung 4.13 skizziert. Flr einen Startpynkird aus ( 4.7 ) die
Richtung 6, des geglatteten Spannungsfeldes berechnet. Ausgehend von diesem Start-
punkt werden nun zwei weitere Punktg und x_; berechnet, die vors ein kleines

Stuckt entfernt sind und deren Verbindungslinien miden Winkel 8, bzw. 180°+6,
einschlieRen. An der Stelbe.; wird nun wieder die Richtung des geglatteten Span-
nungsfeldesd,; berechnet und hieraus zwei Punktg undx..2) bestimmt, die vorx.,

ein kleines Stick in Richtung®,, oder 180+6,, entfernt liegen. Zur Fortfihrung der
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Abbildung 4.13: Vorgehensweise bei der Berechnung der Spannungstrajektorien.

Trajektorie wird nun der Punkt ausgewahlt, der xgram weitesten entfernt liegt (in
diesem Falk,,) und fur diesen Punkt wieder die Richtung des geglatteten Spannungs-
feldes berechnet.

Die Trajektorie endet, wenn der Rand des Untersuchungsgebiet erreicht ist, oder wenn -
wie bei der FSRN-Abstandswichtung mdglich - das gegléattete Spannungsfeld am aktu-
ellen Punkt nicht berechnet werden kann oder aufgrund eines gesetzten Schwellenwertes
(siehe Abschnitt 4.5.4) nicht berechnet werden soll. Wenn der Startwert innerhalb des
Untersuchungsgebietes liegt, wird die Trajektorie wie oben beschrieben noocty von

aus in die andere Richtung verfolgt.

Eine sinnvolle Wahl der Startwerte setzt eine gewisse Kenntnis des gegléatteten Span-
nungsfeldes voraus; in der Praxis bietet es sich an vor der Berechnung von Span-
nungstrajektorien eine Rasterkarte zu erzeugen.

Abbildung 4.14: Beispiel fur die Darstellung des geglatteten Spannungsfeldes mit Hilfe von Span-
nungstrajektorien. Die durchgezogenen Linien geben die Richtung der gréf3ten horizontalen Spannung,
die gestrichelten Linien die Richtung der kleinsten horizontalen Spannung an. Parareterl.0,

A =200 km, a = npdf, p = 2.
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4.5.4 Aussagefahigkeit eines geglatteten Datenpunktes

Die Berechnung eines geglatteten Spannungsfeldes ist im allgemeinen auch in Gebieten
madglich, in denen die beobachteten Spannungsorientierungen stark streuen. Das fur
diese Lokation berechnete geglattete Spannungsfeld ist jedoch weniger verlaRlich als
das, das in einer Region mit einheitlichem Trend berechnet wurde.

Als ein Mal3 fur die Aussagefahigkeit eines geglatteten Datenpunktes kann die mittlere
gewichtete Abweichung zwischen geglattetem Spannungsfeld und Originalbeobachtung
verwendet werden. Die mittlere Abweichuagwird wie folgt definiert:

OT:%Zaid(x,xi):%Zaiw(x,xi)q(i) (4.17)

Dabei istr die Anzahl der beobachtete Spannungsorientieruggetie zur Berechnung
des geglatteten Spannungsfeldé(&) an der Lokatiorx verwendet wurden und; ist
der Betrag des Winkel zwischein(x) und Y, .

Die mittlere Abweichungx wird in Grad angegeben; sie ist grof3 in Regionen in denen
die Originalbeobachtungen stark streuen und klein in Regionen in denen die Origi-
naldaten einen einheitlichen Trend zeigen. In Abbildung 4.15 ist ein Beispieldatensatz
mit unterschiedlicher Streuung und Datenverteilung dargestellt. Im Bereich um 5°E/2°N
liegen viele Beobachtungen mit teilweise widersprichlichen Orientierungen vor. Die
Orientierung des geglatteten Spannungsfeldes in dieser Region ist gleich dem regionalen
Trend. Die mittlere Abweichungr jedoch - die hier Gber den Grauwert der Span-
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Abbildung 4.15: Spannungstrajektorien und mittlere Abweichandir einen synthetischen Datensatz
mit unterschiedlicher Streuung und Datendichée; (deviation) ist Giber den Grauwert der Trajektorien
dargestellt.a ist grof3 in Gebieten in denen die Originaldaten eine starke Streuung zeigen (Parameter:
A = 1.0, A=160 km, a = ntwf).
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nungstrajektorien dargestellt wird - ist in diesem Gebiet hoch. Im restlichen Untersu-
chungsgebiet ist klein. Wie im Gebiet um 10°E/2°N zu sehen bleibt auch bei
einer hohen Datendichte mit einheitlichem Trend klein.

Die Berechnung und Darstellung der mittleren Abweichungist besonders dann
sinnvoll, wenn - um die Ubersichtlichkeit zu wahren - die Spannungsbeobachtungen
nicht gleichzeitig mit dem geglatteten Spannungsfeld gezeigt werden kdnnen. Dies ist
besonders in Gebieten mit vielen Beobachtungen wie z.B. Westeuropa oder Nord-
amerika der Fall (siehe Abschnitt 4.7.4). Der Wert der mittleren Abweichung hangt -
wie an (4.17 ) zu sehen - davon ab, welche absoluten Werte fiir die Qualitatswichtungs-
faktoren vorgegeben werden. Vergleicht man geglattete Spannungsfelder, die mit unter-
schiedlichen Qualitatswichtungsfaktoren berechnet wurden, mufd dies beriicksichtigt
werden.

Wird mit der FSRN-Methode Uber ein grofl3es Gebiet geglattet, so berechnet man den
regionalen Trend des Spannungsfeldes. Kleinraumige lokale Variationen der Span-
nungsrichtung sind hierbei - wie erwinscht - in der Orientierung des geglatteten Span-
nungsfeldes nicht mehr sichtbar. In der mittleren Abweichung treten die Gebiete mit

kleinraumigen Variationen als Gebiete mit erhohierauf.

4. 5.5 Schwellenwerte bei der FSRN-Methode

Bei der FANN-Methode wird immer Uber die gleiche Anzahl von néachsten Nachbarn
geglattet. Im Gegensatz dazu schwankt bei der FSRN-Methode die AnzdRl ver-
wendeten nachsten Nachbarn. Stehen bei dieser Methode an einer Lekk&ore
ausreichende Anzahl nachster Nachbarn zur Verfiigung, sind die ndchsten Nachbarn von
‘geringerer’ Qualitat oder zu weit entfernt, so ist es nicht sinnvoll fir diese Lokation
eine geglattete Spannungsrichtung anzugeben.

Tabelle 4.2: Bezeichnung und Berechnung der Schwellenwerte bei der Darstellung von geglatteten
Spannungsfeldern.

Schwellen-  Berechnung tber geglattetes Spannungsfeld an der Stelle x
wert wird berechnet wenn ...
I n, z.B. beil, = 3 mindestens 3 nachste Nachbarn

innerhalb des Suchradius liegen
Znn q(i) z.B. beilg= 1.0 die Summe der Qualitatswich-
i=1

tungsfaktoren aller Datenpunkte innerhalb
des Suchradius 1.0 erreicht oder Uberschreitet

M R el . z.B. beil,, = 0.5 die Summe der Wichtungsfak-
hw Zizld(x'xi) - Zizlw(x’xi ) o toren (Qualitatbstand) fur die Stell® den
Wert 0.5 erreicht oder Giberschreitet.

Qualitatswichtungsfaktoren wie in Tabelle 4.1 angegeben.
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Im Programm 800TH kann bei der FSRN-Methode fiir die Anzaf)l der verwendeten
Nachbarn, die Summe der Qualitdtswichtungsfaktoren oder die Summe der Wichtungs-
terme einen Schwellenwert vorgeben werden, der tberschritten werden muf3, um ein
geglattetes Spannungsfeld an der Stelleu berechnen (siehe Tabelle 4.2). Der
Schwellenwert wird erst bei der Berechnung des geglatteten Spannungsfeldes an der
Stellex aus ( 4.7 ), nicht bei der Iteration ( 4.6 ) wirksam. Im allgemeinen ist die Festle-
gung eines Schwellenwertes sinnvoll. Bei qualitativ unterschiedlichen Daten bietet es
sich an einen Schwellenweld fir die Summe der Qualitatswichtungsfaktoren oder
einen Schwellenwett, fir die Summe der Wichtungsfaktoren festzulegen, da hier die
unterschiedliche Qualitat der Originaldaten bertcksichtigt wird.

4.6 Vergleich der FANN und FSRN Abstandswichtungsmethoden

Im folgenden werden die beiden unterschiedlichen Abstandswichtungsmethoden FANN
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Abbildung 4.16: (a) Synthetisch erzeugter Datensatz. (b) Testdatensatz, zuféllig ausgewéhlte Teilmenge
aus (a). Die Datendichte im Testdatensatz nimmt von links nach rechts ab.
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Abbildung 4.17: Geglattetes Spannungsfeld berechnet aus dem Testdatensatz in Abbildung 4.16 b mit de
FANN-Methode mit (a) 15 nachsten Nachbarn. (b) 25 nachsten Nachbarn. Das Schachbrettmuster ist nu
im Bereich mit hoher Datendichte zu erkennen.

und FSRN an einem synthetisch erzeugten und einem realen Datensatz verglichen.
Gezeigt wird der Vorteil der neu entwickelten FSRN-Methode bei der Bestimmung von
Spannungsdomaéanen im Fall einer ungleichen Datenverteilung.

4.6.1 Vergleich an einem synthetischen Datensatz

Der urspringliche synthetische Datensatz zeigt ein Schachbrettmuster (Abbildung
4.16 a), die Richtung variiert auf einer Lange von ca. 225 km zwischen NO°E und
N90°E. Aus diesem Datensatz wurde statistisch verteilt eine Teilmenge enthommen
(Abbildung 4.16 b). Die Datendichte in diesem Testdatensatz nimmt von links nach
rechts hin ab. Zum Vergleich der FANN- und der FSRN-Methode wurden aus diesem
Testdatensatz jeweils geglattete Spannungsfelder berechnet.

Wahlt man eine feste Anzahl von nachsten Nachbarn (FANN, Abbildung 4.17) kann bei
einer hoheren Datendichte das Schachbrettmuster noch aufgeldst werden. In Gebieten
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Abbildung 4.18: Geglattetes Spannungsfeld berechnet aus dem Testdatensatz aus Abbildungt4.16 a mi
der FSRN-Methode mit (a) 150 km Suchradius und (b) 300 km Suchradius. Bei einem kleinen Suchradius
wird unabhéngig von der Datendichte das Schachbrettmuster aufgeldst. Bei einem gréReren Suchradius
kann Uber das Muster geglattet werden und der grof3raumige Trend wird erkennbar.

mit geringerer Datendichte wird Gber ein groReres Gebiet geglattet und die kleinraumi-
geren Strukturen werden ‘verschmiert’. In Abbildung 4.17 wandert mit zunehmender
Anzahl der nachsten Nachbarn, die zur Berechnung des gegléatteten Spannungsfeldes
verwendet werden, die Grenze, ab derer das Muster nicht mehr aufgelést wird, nach
links. Die Datendichte des Testdatensatz ist am linken Rand so grof3, daf® auch bei 25
nachsten Nachbarn (Abbildung 4.17 b) das Schachbrettmuster erkennbar ist.

Bei der FSRN-Methode wird explizit vorgegeben, tber welches Gebiet geglattet werden
soll. Damit hat man bei geeigneter Wahl des Suchradius einerseits die Mdglichkeit das
relativ kleinraumige Schachbrettmuster herauszuheben (Abbildung 4.18 a), andererseits
kann - wenn man Uber ein grolR3eres Gebiet glattet - der groRraumige Trend berechnet
werden (Abbildung 4.18 b).
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Die Dichte der Originalbeobachtungen hat bei dieser Methode nahezu keinen Einflul3

auf das berechnete Spannungsfeld. Wahlt man den Suchradius kleiner oder gleich der
Wellenlange des Schachbrettmusters (Abbildung 4.18 a), so wird Uber die gesamte

Testregion - unabhangig von der Datendichte - das Muster erkennbar.

Reale Daten weisen im allgemeinen keine ‘Schachbrettmuster’-Orientierung mit kon-
stanter Wellenlange auf. Berechnet man jedoch mit der FSRN-Methode geglattete
Spannungsfelder mit unterschiedlichem Suchradius, so kann man so eine Aussage uber
die Ausdehnung von Spannungsdomanen geben.

4.6.2 Vergleich an einem realen Datensatz: Das Spannungsfeld im Karpatenbogen

Nach dem Vergleich der FANN- und der FSRN-Methode an einem synthetischen Da-
tensatz werden die beiden Methoden nun an einem realen Datensatz verglichen. Unter-
sucht wird u.a., wie die beiden Methoden sich in Regionen mit wenig, oder keinen
Daten unterscheiden.

Als Beispiel wurden aus der WSM97-1 die 0Ostlichen Alpen und der Karpatenbogen
gewahlt (Abbildung 4.19). Die Datendichte variiert in dieser Region deutlich und die
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Abbildung 4.19: Rezente Spannungsbeobachtungen im Karpatenbogen. Die Symbole zeigen die Richtung
der maximalen horizontalen Kompression, die Lange der Symbole ist ein Maf fiir die Qualitat der Beob-
achtung (siehe Legende). Die kleine Ubersichtskarte unten rechts zeigt die Lokation des Kartenaus-
schnitts.
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Abbildung 4.20: (a) Mit der FSRN-Methode berechnetes geglattetes Spannungsfeld. Der Suchradius fi
die nachsten Nachbarn betragt A = 175 km. Als Schwellwert fir Darstellung eines geglatteten Span-
nungspunktes wurde die Summe der Wichtungsteymedl3 gesetzt. (b) Kumulatives Histogramm fii

die Anzahl der zur Glattung verwendeten nachsten Nachbarn. Bei 50% aller Beobachtungen ist die
Anzahl der nachsten Nachbarn kleiner oder gleich 35.

vorliegenden Spannungsbeobachtungen zeigen, dal sich das krustale Spannungsfeld
kleinraumig andert. Aus einer ersten ‘visuellen Mittelung’ 1&Rt sich im 6stlichen Ungarn
eine NNE Orientierung voBymax ablesen. An der suddstlichen Spitze des Karpatenbo-
gens beobachtet man eine ESE Orientierung. Am nérdlichen Kartenausschnitt deuten
die Daten eine Rotation v@®max von NW auf N an. Im dstlichen Osterreich und west-
lichen Ungarn streuen die Daten stark; hier kann visuell k&jps Richtung ermittelt
werden.

Zur Berechnung der gegléatteten Spannungsfelder wurden bei diesem Beispiel die Daten
der Qualitat A-D verwendet; die Qualitdt wurde im Wichtungsterm beriicksichtigt. Um
eine gute Datentreue und eine moderate Glattung zu erreichen, wurde der Glattungspa-
rameterA =10 gewabhilt.

Aus den in Abbildung 4.19 dargestellten Richtungsbeobachtungen wurde jeweils mit
der FSRN- und der FANN-Methode ein geglattetes Spannungsfeld berechnet. Zur Auf-
|I6sung der lokalen Spannungsfeldvariationen wurde bei der FSRN-Methode (Abbildung
4.20 a) der Suchradius fur die nachsten NachBarnl75 km gewahlt. Die Anzahl der

zur Glattung verwendeten Nachbarn (Abbildung 4.20 b) schwankt deutlich: fir 50% der
Daten liegen 35 oder weniger nachste Nachbarn innerhalb des Suchradius, bei 20% der
Datenpunkte stehen weniger als 15, bei 20% mehr als 80 nachste Nachbarn zur Verfu-
gung. Ein Vergleich des geglatteten Spannungsfeldes mit den Originalbeobachtungen
zeigt, dal’3 das geglattete Spannungsfeld die rein visuell gefundenen Trends des Span-
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Abbildung 4.21: (a) Mit der FANN-Methode berechnetes geglattetes Spannungsfeld. Bei dieser Methode
ist die Anzahl der nachsten Nachbarn die zur Berechnung verwendet werden fest. (b) Kumulatives Histo-
gramm Uber den Abstand zum R-ten Nachbarn. Bei 50 % aller Beobachtungen ist der Abstand zum R-ten
Nachbarn kleiner oder gleich 175 km.

nungsfeldes bestatigt. Fir das westliche Ungarn wird eine Ost-West Orientierung von
SHmax berechnet.

Bei der FANN-Methode (Abbildung 4.21 a) wurde die Anzahl der nachsten Nachbarn
zu R = 35 gewahlt. Wie in Abbildung 4.21 b dargestellt liegt bei 50% der Beobachtun-
gen der Abstand zutR-ten Nachbarn unter ca. 175 km. D.h. der Paranfeteuarde so
gewahlt, daf? die beiden Methoden von den ‘mittleren’ Werten her vergleichbar sind.

Aufgrund der unterschiedlichen Datendichte variieren die Abstande zi-tienNach-

barn stark; bei ca. 20% der Daten liegt der Abstand unter 75 km, bei 20% tber 300 km,
der maximale Abstand liegt bei ca. 750 km. Wie bei der Vorstellung der Methode in
Abbildung 4.4 b gezeigt, spannt der Abstand Zuen Nachbarn einen Kreis auf, der

all die Daten umfalfit, die zur Glattung verwendet werden.

Bei der FANN-Methode weicht der geglattete Wert im sudoéstlichen Karpatenbogen
deutlich von der visuellen Mittelung ab. Aufgrund der in Ungarn beobachteten
SimaxRichtung wird hier fliSmax €ine Ost-West Orientierung berechnet.

Vergleicht man die beiden geglatteten Spannungsfelder, so féllt als erstes auf, dal3 bei
der FSRN-Methode (Abbildung 4.20 a) nicht fir die gesamte Region ein geglattetes
Spannungsfeld berechnet wurde. In der ‘ausgelassenen’ Region standen entweder keine
Beobachtungen innerhalb des Suchradius zur Verfigung, oder der Schwellwert von
lw = 0.3 wurde nicht Gberschritten. Bei der FANN-Methode wird fur die gesamte Test-
region ein geglattetes Spannungsfeld berechnet. Im Nordosten liegen keine Beobachtun-
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Abbildung 4.22: Differenz zwischen den nach der FANN- und der FSRN-Methode berechneten Span-
nungsorientierungen (weil3e Kreise) Wie in der Legende oben rechts gezeigt ist die Symbolgré3e propor-
tional zur Differenz. Im suddstlichen Teil weichen die beiden Spannungsfelder systematisch um 15 - 20°
voneinander ab.

gen vor; die geglattete Spannungsrichtung wird hier aus weit entfernten Beobachtungen
extrapoliert.

Zum besseren Vergleich der beiden geglatteten Spannungsfelder wurde fur die Lokatio-
nen, an denen fur beide Methoden ein gerasterter Datenpunkt vorhanden war, die Diffe-
renz der Orientierung berechnet. Der Betrag der Differenz ist in Abbildung 4.22 Uber die
SymbolgréfRe der weillen Punkte kodiert. Im westlichen Testgebiet unterscheiden sich
die beiden geglatteten Spannungsfelder nicht signifikant. Die relativ lokalisierten Ab-
weichungen treten an den ‘Randern’ der lokalen Spannungsdomanen auf. Hier rotiert
das geglattete Spannungsfeld - je nach Methode - an einer etwas anderen Stelle. Im
ostlichen Testgebiet beobachtet man jedoch signifikante Abweichungen. Die Abwei-
chungen zwischen 23°E und 25°E werden durch die unterschiedliche Datentreue er-
zeugt. Im sudoéstlichen Karpatenbogen weichen die beiden Spannungsfelder in einem
grof3en Gebiet zwischen 15° - 20° voneinander ab. In dieser Region werden durch die
FSRN-Methode (Abbildung 4.20 a) die ‘lokalen’ Originalbeobachtungen viel besser
beschrieben. Bei der FANN-Methode wird hier aufgrund der geringen Datendichte tber
grof3e Bereiche geglattet, der lokale Trend wird verwischt. Bei der FSRN-Methode
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Abbildung 4.23: (a) Mit der FANN-Methode berechnetes geglattetes Spannungsfeld, im Gegensatz zu
Abbildung 4.21 wurden nur 7 nachste Nachbarn verwendet. (b) Kumulatives Histogramm Uber den
Abstand zum R-ten Nachbarn. Im Gegensatz zu Abbildung 4.21 a wird bei einer so geringen Anzahl von
nachsten Nachbarn keine ‘glattes’ Spannungsfeld berechnet.

werden in dieser Region weniger nachste Nachbarn zur Glattung verwendet und die
Beobachtungen besser wiedergegeben.

Bei der FANN-Methode kann die Abweichung zwischen Originalbeobachtungen und
dem gegléatteten Spannungsfeld im Studwesten durch die Wahl einer geringeren Anzahl
von nachsten Nachbarn verringert werden. In diesem Fall wird zur Berechnung des
geglatteten Spannungsfeldes im Studwesten nicht mehr auf die Daten aus dem 6stlichen
Ungarn zurtickgegriffen, die einen anderen lokalen Spannungstrend zeigen.

In Abbildung 4.23 a ist das mR = 7 nachsten Nachbarn berechnete, geglattete Span-
nungsfeld dargestellt. Man erkennt, dal3 der ESE-Trend im sudostlichen Karpatenbogen
jetzt besser wiedergegeben wird. Ein groRer Nachteil ist jedoch, dal3 aufgrund der gerin-
gen Anzahl von verwendeten nachsten Nachbarn die starke Streuung der Originalbeob-
achtungen z.B. im westlichen Ungarn nicht geglattet wird. Die in NE-Orientierung von
Simax die in den ostlichen Karpaten berechnet wird, ist ein Artefakt der FANN-
Methode. Hier wird Uber die Originalbeobachtungen vom suddstlichen Karpatenbogen
und den Daten aus dem Norden Rumaéniens geglattet. Dieses Beispiel zeigt, dald bei
stark streuenden Originalbeobachtungen die Anzahl der nédchsten Nachbarn nicht zu
klein gewahlt werden darf.

4.6.3 Diskussion der Vor- und Nachteile beider Methoden

In den beiden vorangegangenen Abschnitten wurde gezeigt, dal’ bei der FSRN-Methode
die Berechnung von geglatteten Spannungsfeldern bei einer lateral stark variierenden
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Tabelle 4.3: Zusammenfassung der wichtigsten Vor- und Nachteile der FANN- und FSRN-Methode in
Bezug auf gestellte Anforderungen.

Anforderung FANN FSRN
Kontrolle Giber die Grol3e des Gebiets -- sehr schlecht. Gebiet ++ sehr gut; wird direkt
aus dem Beobachtungen zur variiert bei nicht gleich- vorgegeben
Berechnung des geglétteten maRiger Datenverteilung

Spannungsfeldes an einem Punkt stark
verwendet werden

Kontrolle tber die Anzahl der zur ++ sehr gut; wird direkt 0 nicht direkt méglich, aber
Berechnung des gegléatteten vorgegeben Schwellwert bietet
Spannungsfeldes an einem Punkt Mdglichkeit geglattete
verwendeten Beobachtungen Datenpunkte, die nicht

ausreichend durch Daten
gestutzt sind, ‘auszublenden’

Unabhé&ngigkeit von der Verteilung der-- hohe Abhangigkeit von  ++ sehr geringe Abhangigkeit
Beobachtungen Datenverteilung von Datenverteilung

-- lokale Trends werden bei

einer unglnstigen Wahl von

R mit regionalen Trends

vermischt und ‘weggeglattet’

Geglattetes Spannungsfeld wird an jedem Punkt des bei einer ausreichenden An-
berechnet ... Testgebietes. zahl von nachsten Nachbarn;
- Nachteil: Vorhersagen tberfir einige Lokationen ist
geglattetes Spannungsfeld inkeine Berechnung méglich.
Regionen die nicht von Datent Vorteil: keine Extra-
belegt werden polation in ‘unbekannte’
Gebiete

Verteilung von Originalbeobachtungen moglich ist. Bei geeigneter Wahl des Suchradius
A kdnnen entweder lokale oder regionale Tendenzen aufgelost werden.

Die FANN-Methode zeigt zwei Schwachpunkte. Erstens wird zur Berechnung des
geglatteten Spannungsfeldes bei einer variierenden Datendichte Uber unterschiedlich
groBe Regionen geglattet. Lokale Trends, die durch eine geringere Anzahl von Beob-
achtungen belegt sind, kdnnen dadurch evtl. durch Beobachtungen aus anderen Span-
nungsdomanen Uberpragt werden. Zweitens wird das geglattete Spannungsfeld - unter
der impliziten Annahme, dal3 sich die Spannungsrichtung nicht &ndert - auch in Regio-
nen extrapoliert, in denen keine Beobachtungen vorliegen. Diese Annahme ist besonders
bei der Glattung von grof3en Regionen oder bei unterschiedlichen tektonischen Provin-
zen nicht gerechtfertigt.

Bei der FSRN-Methode wird die gute raumliche Auflésung dadurch erkauft, dal3 weni-
ger Beobachtungen zur Glattung zur Verfligung stehen. Das bedeutet, daf einige ge-
glattete Datenpunkte durch weniger Beobachtungen belegt sind, als andere. Mit der
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Vorgabe eines Schwellenwertes (siehe Abschnitt 4.5.2) kann man verhindern, daf3 fur
‘schlecht’ belegte Lokationen ein geglatteter Datenpunkt berechnet wird.

Bei einer gleichmafiigen Datenverteilung unterscheiden sich die beiden Methoden nicht;
die ParameteA bzw. R kdnnen in diesem Fall entsprechend gewahlt werden. Tabelle
4.3 fal3t die wichtigsten Vor- und Nachteile der beiden Methoden zusammen.

4.7 Einflul} der Parameter bei der FSRN-Methode

Abgesehen vom Suchradius bieten der Glattungsparametar, die Abstandswich-

tungsfunktiona und die Qualitatswichtungsfaktorendie Moglichkeit das geglattete
Spannungsfeld zu beeinflussen. Der Einflul3 des Suchradwisd in Abschnitt 4.7.4

am Beispiel Europas diskutiert.

Um den Einflul vont, a undq zu zeigen, werden als Untersuchungsgebiet wieder die
dstlichen Alpen und der Karpatenbogen verwendet. Alle nachfolgend gezeigten geglat-
teten Spannungsfelder sind mit einem Suchradius Aon 175 km berechnet, der
Schwellenwert wurde auf, = 0.3 gesetzt. Ausgehend von dem in Abbildung 4.24
gezeigten ‘Referenzspannungsfeld’ wird jeweils ein Parameter variiert. Die Abweichung
zum Referenzspannungsfeld ist wie im vorherigen Abschnitt Gber die Symbolgrél3e der
weil3en Kreise dargestellt.
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(a) D a=ntwf, g={1.0,0.75,0.5,0.25}, A=175km (b) Originaldaten

Abbildung 4.24: (a) Geglattetes ‘Referenzspannungsfeld’ berechnét=nit0, einer normierten trikubi-

schen Abstandswichtungsfunktion a = ntwf, und den Standardwerten fir die Qualitdtswichtungsfaktoren.
Der Grauwert der gerasterten Datenpunkte zeigt die in Abschnitt 4.5.4 definierte mittlere Abweichung.
(b) Originalbeobachtungen und Legende.
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Abbildung 4.25: EinfluR des Glattungsparametérauf das geglattete Spannungsfeld: (a) Kit 0.25
berechnetes geglattetes Spannungsfeld. (b) Differenz zwischen Referenzspannungsfeld (Abbildung 4.24 a)
und (a). (c) MitA = 10 berechnetes geglattetes Spannungsfeld. (d) Differenz zwischen Referenzspan-
nungsfeld und (c). Diskussion siehe Text.

4.7.1 Variation des Glattungsparameterst

Der Glattungsparameter vermittelt zwischen einer moglichst guten Anpassung an die
Originalbeobachtungen und einem moglichst glatten Spannungsfeld (siehe auch Ab-
schnitt 4.3, Abbildung 4.3). Bei einer Reskalierung der Abstandswichtung werden fur
A =10 beide Anforderungen gleich gewichtet. Fur 1.0 wird auf Kosten der Daten-
treue ein glatteres Spannungsfeld berechnetABel0 paldt das berechnete Spannungs-
feld die Variationen in den Richtungsbeobachtungen der Originaldaten besser an.

Abbildung 4.24 a zeigt das ‘Referenzspannungsfeld’, dasAmiL0 berechnet wurde.

Fiar A =0.25 ergibt sich das in Abbildung 4.25 a dargestellte geglattete Spannungsfeld.
Der Unterschied zwischen den beiden Spannungsfeldern (Abbildung 4.25 b) liegt bis
auf einige Punkte unter 5°. Kleinraumigere Fluktuationen in der Spannungsorientierung
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konnen auch bei kleinem bei einem Suchradius vok = 175 km bzw. der relativ
groben Rasterweite von 0.5° nicht aufgel6st werden; in den stark streuenden Orientie-
rungsbeobachtungen ware ein solcher Versuch auch nicht sinnvoll.

Fir A =10 (Abbildung 4.25 c) werden die Ubergange zwischen den einzelnen Span-
nungsdomanen ‘weicher’. Der relativ abrupte Wechsel von einer E-W Orientierung im
westlichen Ungarn auf eine NNE Richtung im ehemaligen Jugoslawien, ddriki
auftritt, wird fir A =10 schwécher. Das geglattete Spannungsfeld um den NNE gerich-
teten ‘Ausreil3er’ im Norden Ruméniens wird Ber 10 an das restliche Spannungsfeld
angepallt.

4.7.2 Variation der Qualitatswichtungstermeq

Der Qualitatswichtungsterm berticksichtigt die Zuverlassigkeit der Originalbeobach-
tungen. In Abschnitt 4.4.2 wurden die Standardwertegftestgelegt. Danach werden
Daten der Qualitat A bis D mit den Faktoren 1.0, 0.75. 0.5 bzw. 0.25 gewichtet.

Bei der Berechnung des geglatteten Spannungsfeldes in Abbildung 4.26 a wurden die
Daten der Qualitat D nicht bertcksichtigt. Der Vergleich mit dem Referenzspannungs-
feld (Abbildung 4.26 b) zeigt, daf’3 die Vernachlassigung der D-Daten den generellen
Trend nicht verandert. Nur fir einige ‘Punkte’ an den Grenzen der einzelnen Span-
nungsdomanen kommt es zu deutlichen Unterschieden. Im siddstlichen Karpatenbogen
weichen die beiden Spannungsfelder um ca. 5° voneinander ab. Das aus den Daten der
Qualitat A-C berechnete Spannungsfeld ist gegentuber dem Referenzspannungsfeld
etwas starker in Richtung SE orientiert.

Bertcksichtigt man die unterschiedliche Qualitatseinteilung der Daten nicht, so ergibt
sich das in Abbildung 4.26 ¢ dargestellte Spannungsfeld. Sowohl im dstlichen Oster-
reich, als auch im siuddstlichen Karpatenbogen zeigen sich nun Abweichungen zum
Referenzspannungsfeld. Im hier gezeigten Beispiel ist die MiBachtung der Qualitats-
information sicherlich nicht sinnvoll, denn die C und D-Qualitatsdaten zeigen eine
starke Streuung in der Orientierung. Durch die starkere Wichtung der B, C und D Daten
‘greift’ der Schwellenwert erst bei einem grol3eren Abstand, das geglattete Spannungs-
feld wird flr ein etwas gréReres Gebiet berechnet.

Far grol3raumige, regionale Spannungsfelder ist es zweckmalfiig die Daten der Qualitat
D nicht in die Berechnung mit einzubeziehen, da durch eine geringer Datenanzahl die

Rechenzeit im allgemeinen deutlich gesenkt werden kann. Die Gewichtung der D-Daten

ist so gering - und sollte auch so gewahlt werden - , dal? sie den regionalen Trend sehr
wenig beeinflussen.
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Abbildung 4.26: EinfluR der Qualitdtswichtung g auf das geglattete Spannungsfeld: (a) Mit A-C Daten
g={1.0, 0.75, 0.5, 0.0} berechnetes gegléattetes Spannungsfeld. (b) Differenz zwischen Referenzspan-
nungsfeld (Abbildung 4.24 a) und (a). (c) Ohne Qualitatswichtung q={1.0, 1.0, 1.0, 1.0} berechnetes
geglattetes Spannungsfeld. (d) Differenz zwischen Referenzspannungsfeld und (c). Diskussion siehe Text.

4.7.3 Variation der Abstandswichtunga

Die Abstandswichtung bestimmt - wie der Name schon sagt - wie stark ein Beobach-
tungswert in einer bestimmten Entfernung gewichtet wird. Wie in Abschnitt 4.4.1 an
einem synthetischen Datensatz gezeigt wurde, ist es sinnvoll, die Abstandswich-
tungsterme entweder auf die Anzahl der nachsten Nachbarn zu normieren oder eine
Normierung auf Gruppen durchzufihren.

Abbildung 4.27 a zeigt ein geglattetes Spannungsfeld, das mit einer Normierung auf
Gruppen berechnet wurde. Unterschiede zum ‘Referenzspannungsfeld’ ergeben sich im
wesentlichen im 6stlichen Ungarn und westlichen Osterreich. Hier wird im Vergleich
zum Referenzspannungsfeld die laterale Ausdehnung der E-W orientierten Spannungs-
provinz verkleinert. Ohne eine Normierung auf Gruppen wird im Ubergangsbereich
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Abbildung 4.27: Einflul3 der Abstandswichtung a auf das geglattete Spannungsfeld: (a) Mit einer Normie-
rung auf Gruppen (a = nbtwf) berechnetes geglattetes Spannungsfeld. (b) Differenz zwischen Referenz-
spannungsfeld (Abbildung 4.24 a) und (a). (c) Mit einer normierten Potenz-Abstandswichtungsfunktion
(a =npdf, p = 4) berechnetes Spannungsfeld. (d) Differenz zwischen Referenzspannungsfeld und (c).
Diskussion siehe Text.

beim Referenzspannungsfeld die Spannungsrichtung durch die grél3ere Anzahl von E-W
Beobachtungen dominiert. Durch die Normierung auf Gruppen wird der Einflul3 von
einer lokal gré3eren Anzahl von Beobachtungen reduziert. In diesem Beispiel ist eine
Normierung auf Gruppen nicht sinnvoll, denn die Richtungsbeobachtungen streuen
stark.

Die Abstandswichtungsterme werden auch durch die Wahl der Abstandswichtungs-
funktion bestimmt. Mdgliche Funktionen, wie die trikubische Wichtungsfunktion und
die Potenz-Abstandswichtungsfunktion, sind in Abschnitt 4.4.1.2 gezeigt worden. Die
Funktion beschreibt, abhédngig vom euklidischen Abstand, wie stark ein Nachbar ge-
wichtet wird.
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Die Wahl der Wichtungsfunktion hat einen relativ geringen Einflu auf das geglattete
Spannungsfeld. Sie wirkt sich wie in Abbildung 4.27 ¢ zu sehen, vorwiegend in Regio-
nen aus, in denen das Spannungsfeld sich kleinraumig dreht (Ostliches Testgebiet). Die
Abstandswichtungsfunktion beeinflu3t indirekt den Schwellenwgrt Da die in
Abbildung 4.27 ¢ verwendete Potenz-Abstandswichtungsfunktion mit zunehmendem
Abstand nicht so schnell abféllt, wie die trikubische Wichtungsfunktion Wirbei

etwas grOof3eren Abstéanden unterschritten. Es wird fur ein etwas grofReres Gebiet ein
gegléattetes Spannungsfeld berechnet.

4.7.4 Variation des SuchradiuA

Der Suchradius spannt um jeden Puxldinen Kreis auf, der zur Berechnung des ge-
glatteten Spannungsfeldes nach néchsten Nachbarn durchsucht wird. Alle Nachbarn
aul3erhalb des Suchgebietes gehen nicht in die Berechnung fur denxRainktDie
Festlegung des Suchradius erlaubt damit eine direkte Kontrolle dartber, Gber welches
Gebiet geglattet wird. Die Abstandswichtungsfunktion fallt mit zunehmendem euklidi-
schen Abstand bis zum Suchradius auf Null ab. Damit bestimmt der Suchradius auch
die Abstandswichtungsterme. Bei einer trikubischen Abstandswichtungsfunktion wird
ein Nachbar mit dem euklidischen Abstand von 200 km z.BA €250 km mit 0.1, bei

einem Suchradius voA =500 km mit 0.8 gewichtet (Zahlenwerte siehe Abbildung
4.5).

Je nach Wahl des Suchradius kénnen lokale oder regionale Trends des Spannungsfeldes
hervorgehoben werden. Der Einflu des Suchradius laf3t sich am Beispiel des européi-
schen Spannungsfeldes gut zeigen. Berechnet man aus den Spannungsindikatoren der
WSM97-1 (Abbildung 4.28) mit dem Suchradius var= 250 km bzwA = 500 km

jeweils ein geglattetes Spannungsfeld, so kdnnen lokale Spannungsorientierungen her-
vorgehoben oder unterdrtickt werden.

Bei einem Suchradius von 250 km (Abbildung 4.29) kann fur einen grof3en Teil von
Europa ein geglattetes Spannungsfeld berechnet werden. Lokale Trends wie z.B. die
facherformigeSimax Orientierung in den westlichen Alpen, die E-W Orientierung im
westlichen Ungarn oder die kleinrAumige Variation 8pax in Spanien werden auf-
gelost. Die mittlere Abweichung (average deviation) zeigt, dal3 in einigen Gebieten wie
z.B. den Pyrenéden oder Sizilien das geglattete Spannungsfeld die Originalbeobachtun-
gen nicht gut beschreibt. In diesen Gebieten beinhalten die Daten entweder einzelne
kleine ‘Spannungsdoménen’, deren laterale Ausdehnung deutlich unter der des Such-
radius liegt (z.B. Sizilien), oder die beobachteten Spannungsorientierungen streuen
extrem stark (z.B. Pyren&en).
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Das mit einem Suchradius vén= 250 km in den dstlichen Alpen und im Karpaten-
bogen berechnete Spannungsfeld stimmt gut mit dem lokalen Spannungsfeld (z.B.
Abbildung 4.26 a) Uberein; letzteres wurde mit einem Suchradiu®\vi75 km be-
rechnet. Offensichtlich hat in dieser Region die Vergrof3erung des Suchradius um 75 km
keinen entscheidenden Einflul3.

Das geglattete Spannungsfeld in Abbildung 4.30 wurde mit einem Suchradius von
A =500 km bestimmt. Bei diesem Wert wird Uber ein relativ groRes Gebiet geglattet
und das regionale Spannungsfeld bestimmt. Die lokalen Variationen, die in Abbildung
4.29 noch auftreten, sind wie z.B. in Spanien abgeschwacht, oder wie in den Alpen und
im westlichen Ungarn ganz verschwunden. Mehr oder weniger unverandert ergibt sich
das gleiche Spannungsmuster in Stidosteuropa.

Ein Vergleich der beiden geglatteten Spannungsfelder (Abbildung 4.31) zeigt, in wel-
chen Regionen durch die Glattung tber ein grol3eres Gebiet lokale Spannungsrichtungen
unterdriickt wurden. In dieser Karte treten Gebiete mit lokalen Spannungsorientierungen
durch erhéhte Abweichungen hervor. Diese Darstellung erleichtert die Identifizierung
von lokalen Spannungsdomanen und deren laterale Ausdehnung. Variiert man den
Suchradius, so kann die Wellenlange der sekundaren Spannungsquelle, die die lokalen
Orientierungen erzeugt, bestimmt werden.

In der Alpenregion kann so z.B. die Entfernung bestimmt werden, Uber die das sekunda-
re Spannungsfeld, das durch Dichtekontraste in der Lithosphéare erzeugt wird (Pavoni,
1980; Muller et al., 1992), abklingt. Sie liegt nach Abbildung 4.29 und Abbildung 4.30
zwischen 500 und 1000 km.

Fur Westeuropa (Sudengland, Frankereich, Deutschland, Beneluxstaten) bestatigen
beide geglatteten Spannungsfelder die Existenz einer Spannungsdomane mit einheitli-
cher nordwestlicher bis nord-nordwestlicher Orientierung§ani,. Diese als westeuro-
paische Spannungsdomane bezeichnete Region wurde von anderen Autoren (z.B. Ahor-
ner, 1970; Ahorner, 1975; lllies und Greiner, 1979; Grinthal und Stromeyer, 1986;
Klein und Barr, 1987; Miiller et al., 1992) auf einer teilweise geringeren Datenbasis und
in variierender lateraler Ausdehnung erkannt. Interessant ist, dald in dieser Region auch
bei einer Glattung miA = 250 km keine Variationen in der Spannungsorientierung
auftreten. Anschaulich bedeutet dies, dal} sekundare Spannungsquellen - falls vorhanden
- keine lokalen Spannungsdoméanen erzeugen, die gréf3er als ca. 250 km sind.
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Abbildung 4.28: Ausschnitt aus der WSM97-1. Die Symbole zeigen die Richtung der maximalen horizon-
talen Kompression, die Symbollénge ist ein Mal3 fir die Qualitat der Beobachtungen (siehe Legende).
Aufgrund der hohen Datendichte und Streuung ist in einigen Regionen kein offensichtlicher Trend zu
erkennen. Die gestrichelten Linien zeigen die politischen Grenzen in Europa, die dicken, durchgezogen

Linien geben die Plattengrenzen an.
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Abbildung 4.29: Mit der FSRN-Methode fiir einen Suchradius von A = 250 km berechnetes, geglattetes
europdisches Spannungsfeld. Die Orientierung der Striche gibt die Richtung\Q@arg der Grauwert

zeigt die mittlere Abweichung (siehe Legende). Die gestrichelten Linien zeigen die politischen Grenzen.
Als Datenbasis wurden die Daten der Qualitat A-C der WSM97-1 verwendet. Die Halbkreise am linken
Rand der Karte haben jeweils einen Durchmesser von 250 km; sie zeigen in Abhangigkeit der geo-
graphischen Breite die GroRBe des Suchgebietes das nach néchsten Nachbarn durchsucht wird.
(Parameter: A = 250 kmj = 1.0, a = ntwf, g = {1.0, 0.75, 0.5},,I= 0.4).

142



4.7 EINFLUR DERPARAMETER BEI DERFSRN-METHODE

-20° -10° 0° 10° 20° 30° 40°
| L | L | I
RN N SRS RN N
::\ ¥ \ \ \\\\\ \\\\\\\\\ \\\\\\\\
o NN 7.0 S D e S S O R o
70° A ,0‘ = - 70
A A B S G ’-(‘ Y \\\\\\\’;\\\\\B} =R S CCN
= ) /i
RO R N A e R SR \\\\\ 1\\\\7\\\\\ R e
|<\j -
e e 4\ ;\7\ \\\\\$\\\\\\\ \;\\\\\\\\\\\\\\\\
,,,,,,,, SR -
R )
N —— - h
B s v —
T o o A T e T T T e T e T
A e A T T S T R Py e ,,\\\\\\\(\ BN
2 ’ )2
IS CCCECCOREN S St :‘z‘/ e SCCRERNNS KN 22
: ;
O\ AN S e NN A NSRS SANNNNNN \\\\\\\ 20 a
A §\\\\\\\\ SO SO \\\\\\\ NN SN \\\\\\\\\\\\/\/i\ Y
L R O N R NSEC SN SN \\\\\\\ SO OO 18 e
. REEERRRESRC \\\\\\\:H\\\\\\\\\\\w\ UGN RRRR NN G r .
60" AEERERRESSSS \\\\\\\\ NN \\\\\\\\\\\ S \\ a - 60
R S EE R SR O =SSN E R SR 14 g
N A \\\\\\% AN\
NS CCCCECCCOUNR X W\ 12 d
PN NN AN VLTl
10 ©
SN 000 NN AN IREREREE Vv
DAY \§ RERARRRREN g i
ASNNNN NN M w‘ L LL4d T a
NS RNNRN ANNANAY \\\H//H//H 6 t
\\\\\w\\\\\\\\&\\\\\uM///////// i
SN \‘\\\\\\\\\\\\\\\\\‘wH//’H///// 4
11l o
\\W\,\\\\\\\\\\\\\\\\\\\w\ YNy
- OONNNSNNNNNNNNSSESNNNN IV 2 n
50° - NCOUCOEERNNY \\\\\\ SN \x\\\\\* Nocr i 203777111 - 50°
AN N \\\\\ AN \\\\\\\\\v i 0
SANY GO RN AT e
CONNINNR VNN VN ANEAN N s
RS NN NSNS \\\\\\\\\\ VX\ AN \/'// < g
~~ S0 YA \\\\\\\\”\,\'\\*\\\\5\* S 2 A
AR \\\ﬁ AAAVN VRN
VAN NN~/ [ ~
ANAAN AN/ NN\
VINWAN \ SRR SN
A WO ﬂ"\\\\\ 22 =SSO
AN AN - AN VAR
SRR \\\\\\//,,, A0 OO
e UNANNAN RN N L/ eSO L 200
40 AAANNAN ~=>SONANN LN 40
R NRRVARN =SSN NN
\ ~\\\\\\ \\ S A\
g AN
ANV
\ SRRER N
\\\\\\\\\\\\\ / N 7~
3 \RRAY j\\\\\\\\
LAV AN\
RN \\\\\\\\ A
o \\\\\\ \\\\ N
30" A AN
N
T T T T T
-20° -10° 0° 10° 20° 30° 40°

Projection: Mercator

Abbildung 4.30: Mit der FSRN-Methode fiir einen Suchradius von A = 500 km berechnetes, geglattetes
europdisches Spannungsfeld. Die Orientierung der Striche gibt die Richtung\Q@arg der Grauwert

zeigt die mittlere Abweichung (siehe Legende). Die gestrichelten Linien zeigen die politischen Grenzen.
Als Datenbasis wurden die Daten der Qualitat A-C der WSM97-1 verwendet. Die Halbkreise am linken
Rand der Karte haben jeweils einen Durchmesser von 500 km; sie zeigen in Abhangigkeit der geo-
graphischen Breite die GroRRe des Suchgebietes das nach néchsten Nachbarn durchsucht wird.
(Parameter: A =500 kmj = 2.0, a = ntwf, g = {1.0, 0.75, 0.5},,I= 0.4).
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Abbildung 4.31: Differenz der geglatteten Spannungsorientierungen von Abbildung 4.29 (A = 250 km)
und Abbildung 4.30 (A = 500 km). Zur besseren Ubersicht sind nur Abweichungen tiber 15° dargestellt.

Die Symbolgréi3e ist proportional zur Differenz (siehe Leg

ende).

Der ‘Kernbereich’ der westeuropaischen Spannungsdoméane hat eine Ausdehnung von
ca. 1500 auf 1200 km. Bei der Glattung it 250 km (Abbildung 4.29) wird er im
Suden durch das lokale Spannungsfeld der Alpen und Pyrendaen begrenzt. Berechnet
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man das geglattete Spannungsfeld i 500 km, so a3t sich die westeuropaische
Spannungsdomaé&ne bis Mittelitalien bzw. Portugal und Marokko verfolgen. Dies zeigt,
dald - obwohl die lokalen Spannungsfelder kleinraumig die OrientierungSven
dominieren - die ebenfalls vorhandene regionale Spannungsorientierung durch geeignete
Wabhl der Glattungsparameter sichtbar gemacht werden kann.

4.7.5 Geeignete Wahl der Parameter

Die beste Wahl fir die einzelnen Parameter hangt von der Problemstellung und dem
jeweiligen Datensatz ab. Explizite Regeln kdnnen daher nicht aufgestellt werden. Viel-
mehr sollte man bei der Berechnung von geglatteten Spannungsfeldern eine gewisse
Bandbreite von Parametern austesten.

Gute ‘Startwerte’ fur die Parameter folgen aus der Aufgabenstellung. Bei der Unter-
suchung von lokalen Spannungsfeldern darf der Suchradius nicht zu grol3 gewahlt wer-
den, da sonst Uber den lokalen Trend hinweggeglattet wird (siehe Abschnitt 4.6.1,
Abbildung 4.18). Allerdings wird ein zu kleiner Suchradius in Regionen mit wenig
Daten nicht zu befriedigenden Ergebnissen flhren. Bei ausreichender Datendichte ist fur
lokale Spannungsfelder ein Suchradius von 60 - 200 km ein guter Startwert. Fir eine
hohe Datentreue sollte der Glattungsparamétén Bereich zwischen 0.25 und 1.0
liegen.

Bei der Berechnung von lokalen Trends bietet es sich an, alle zur Verfigung stehenden
Daten, also auch die der Qualitat D zu verwenden. Im allgemeinen ist die Datenmenge
nicht so grof3, als dal® die Rechenzeit dadurch negativ beeinflu3t wird. Die Qualitats-
information der Daten sollte jedoch auf jeden Fall bertcksichtigt werden.

Die Berechnung von regionalen Spannungsdoménen zielt auf die Auflésung von grof3-

raumigen Trends ab. Der Suchradius wird dementsprechend im Bereich zwischen 350
und 1000 km gewahlt. Ein Glattungsparameitaon 2.0 bis 3.0 hilft, lokale Variatio-

nen zu unterdriicken. Da die Daten der Qualitat D per Definition keine Aussagefahigkeit

fur einen gréReres Volumen der Erdkruste enthalten, kbénnen sie bei der Berechnung von
regionalen Spannungsdomanen vernachlassigt werden. Durch die kleinere Anzahl an
Beobachtungen wird die Rechenzeit geringer.

Wie in Abschnitt 4.4.1.2 gezeigt, missen die Abstandswichtungsterme normiert werden,
d.h. man sollte ein@ormierte trikubische Wichtungsfunktiona(= ntwf) oder eine
normierte Potenz-Abstandswichtungsfunktioa £ npdf) verwenden. Die Normierung

auf Gruppend = nbtwf odera = nbpdf) bringt nur bei einer hohen Datenqualitat Vor-
teile. Die Wahl der Wichtungsfunktion beeinflu3t das geglattete Spannungsfeld nicht
wesentlich. Wie in Abschnitt 4.7.3 gezeigt, ergibt sich bei der Verwendung einer Po-

145



GLATTEN VON SPANNUNGSORIENTIERUNGEN

Tabelle 4.4: Geeignete Wahl der Parameter fiir lokale und regionale Spannungsfelder; allgemeine
Regeln.

Lokale Spannungsfelder:
Suchradiu$A = 60 - 200 km, je nach Datendichte und Qualitat
Glattungsparameter klein wahlen, zB= 0.5 oderi = 1

Daten der Qualitat A-D verwenden und mit Qualitat wichten
Regionale Spannungsfelder:

Suchradiu#A > 400 km

Daten der Qualitat A-C verwenden und mit Qualitat wichten

Glattungsparameter etwas groRer wahlen, z.82.0 oderl = 3.0
Allgemeine Regel:

Abstandswichtungsterme mussen normiert werden, bei guter Datenqualitat ist evtl. auch eine Normierung
auf Gruppen méglich. Abstandswichtungsfunktolnat nur wenig Einflul3.

Originaldatensatz so grof3 wahlen, daR3 die gewlinschte Region um mindestens einen Suchradius
umschlossen wird.

Geglattetes Spannungsfeld zusammen mit Originaldaten zeigen, oder wenn dies nicht moglich ist
zumindest die mittlere Abweichung darstellen. Schwellenwerte setzen.

Rasterweite in sinnvollem Verhéaltnis zum Suchradius und zur Variation im Spannungsfeld wahlen. Zur
Auflésung von einer 45° Drehung ca. 2 - 3 Rasterpunkte.

tenz-Abstandswichtungsfunktion (pdf) nahezu das gleiche Spannungsfeld wie fur eine
trikubische Wichtungsfunktion (twf).

Berechnet man fur einen Teildatensatz der WSM ein geglattetes Spannungsfeld, so
sollte der Teildatensatz eine Region umfassen, die in allen vier Richtungen um minde-

stens einen Suchradius groR3er ist als die dargestellte Region. So wird sichergestellt, daf3
zur Berechnung der geglatteten Datenpunkte in den Randbereichen alle zur Verfliigung
stehende Information genutzt wird.

Wenn mdglich sollte das geglattete Spannungsfeld zusammen mit den Originaldaten
gezeigt werden. Fur Regionen in denen dies durch die hohe Datendichte nicht méglich
ist, sollte zur geglatteten Richtung zusatzlich die mittlere Abweichung gezeigt und ein

sinnvoller Schwellenwert gesetzt werden.

Tabelle 4.4 fal3t die Richtwerte und Faustregeln zusammen.

4.8 Zusammenfassung

In Kapitel 4 wurde eine neue Methode (FSRN-Methode) und ein Programm zur Berech-
nung von geglatteten Spannungsfeldern entwickelt. Die neue Methode basiert auf einer
Theorie von Watson (1985) zur Glattung von ungerichteten Liniendaten. Sie ermdglicht,
aus Spannungsbeobachtungen mit einer lateral variierenden Datendichte fur beliebige
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4.8 ZUSAMMENFASSUNG

Lokationen ein geglattetes Spannungsfeld zu berechnen. Durch die explizite Vorgabe
eines Glattungsgebietes ermdglicht die FSRN-Methode - je nach Wahl der Parameter -
unabhangig von der Beobachtungsdichte, lokale und regionale Spannungsdomanen
aufzuldsen. Bisherige Algorithmen zur Berechnung von geglatteten Spannungsfeldern
erlaubten bei einer lateral schwankenden Datendichte keine Kontrolle tiber die Ausdeh-
nung des Glattungsgebietes; lokale und regionale Trends konnten nicht getrennt werden.

Die Anwendung der FSRN-Methode auf die WSM97-1, der momentan gréi3ten globalen
Datenbank rezenter krustaler Spannungsbeobachtungen, zeigt, dal3 aus den oft stark
streuenden Richtungsbeobachtungen quantitative Aussagen Uber die Orientierung der
maximalen horizontalen KompressiBamax getroffen werden kdnnen. Die in den Origi-
nalbeobachtungen visuell nur schwer erkennbaren Trends kénnen so numerisch ver-
starkt werden. Die mit der FSRN-Methode berechneten geglatteten Spannungsfelder
konnen z.B. als Datenbasis bei der Behandlung von plattentektonischen Fragestellungen
eingesetzt werden.
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Anhang: Das Programm $/100TH

Das Programm I$0OTH zur Berechnung von geglatteten Spannungsorientierungen
wurde in ANSI C++ entwickelt. Die Mdglichkeit der dynamischen Speicherplatzreser-
vierung und die unter C durchfihrbare Zeigerakrobatik, erlauben das Programm auch
fur eine grol3e Anzahl von Spannungsbeobachtungen auszulegen. Auf eine graphische
Ausgabe wurde verzichtet. Die numerische Ausgabe der Ergebnisse kann direkt vom
Programmpaket 1ResMaP', das zur Darstellung der beobachteten Spannungs-
orientierungen verwendet wird, eingelesen und visualisiert werden.

Dieser Anhang behandelt programmtechnische Aspekte, die in Kapitel 4 nicht ange-
sprochen wurden. Es wird kurz auf die Realisierung des Programms eingegangen und
anhand eines FluRdiagramms der schematisierte Ablauf des Programms beschrieben.

! Dieses Programmpaket besteht aus einer Reihe von C-Shell und awk-Skripten, die die Spannungs-
beobachtungen so aufbereiten, da’ sie mit dem public domain Softwarepaket GMT (Wessel und Smith,
1995) zusammen mit anderen Informationen in einer Karte dargestellt werden kdnnen.
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ANHANG: DAS PROGRAMM SMOOTH

Des weiteren werden die Kommandozeilenargumente aufgelistet und das Format der
Ein- und Ausgabedateien erklart.

A.1 Realisierung des Programms

Das Programm sollte - mit ‘verniinftigem’ Zeit und Speicherbedarf - die Berechnung
von geglatteten Spannungsfeldern aus einer grol3en Anzahl von Beobachtungen ermog-
lichen. Einige Voruberlegungen zeigten, dal3 diese Anforderung nur mit anspruchsvolle-
ren Programmiertechniken geldst werden konnte.

Bei z.B. 10000 Spannungsbeobachtungen mujedi@nDatenpunkt der Abstand zu den

9999 restlichen Beobachtungen berechnet und die 9999 Nachbarn nach zunehmendem
Abstand sortiert werden. Aus diesen sortierten Nachbarn werden entweder die gefor-
derte Anzahl nachster Nachbarn (FANN-Methode) oder die nachsten Nachbarn inner-
halb des Suchradius (FSRN-Methode) bestimmt. Bei der Iteration (Gleichung (4.6),
Abschnitt 4.3) muld fur die nachsten Nachbarn, zusatzlich zum euklidischen Abstand
aus dem der Abstandswichtungsterm berechnet wird, noch die Qualitat, der Azimut (bei
FSRN, Normierung auf Gruppen, siehe Abschnitt 4.4.1.2) und nattrlich die Spannungs-
beobachtungew;, sowie die Schatzung fiir das geglattete Spannungsf@lim m-ten
Iterationsschritt verfugbar sein.

Wirden diese Werte der nachsten Nachbarn fur jeden Datenpunkt kopiert werden, so
ware der Speicherbedarf des Programms sehr hoch (z.B. bei 10000 Datenpunkten und
durchschnittlich 250 nachsten Nachbarn ca. 95 Mb nur fir die Speicherung der Infor-
mation Uber die nachsten Nachbarn) und die Performance entsprechend langsam. Aul3er-
dem ware die Aktualisierung, der fir jeden lIterationsschritt neu berechneten Schatzun-
gen fur das geglattete Spannungsfeld, sehr zeitaufwendig. Um dieses Problem zu ver-
meiden, wurde fur jeden Datenpunkt eine Datenstruktur definiert, in der die fur diese
Spannungsbeobachtung relevante Information (Koordinaten, Qualitdt, gemessener Azi-
mut, Schatzung fir das Spannungsfeld usw.) zu einem Block (‘structure’) zusammenge-
fal3t werden. Bei der Speicherung der Information tber die nachsten Nachbarn muf3 nun
fur jeden Datenpunkt nur noch die Speicheradresse des Blocks (Zeiger) fur den Nach-
barn gespeichert werden. Unter dieser Adresse sind alle zu diesem Datenpunkt gehdren-
den Informationen abrufbar. Der Speicherbedarf kann so auf ca. ein Zehntel reduziert
werden. Fur den jeweiligen Datenpunkt muf3, auf3er der - nach zunehmendem Abstand
sortierten - Liste der Blockadressen der nachsten Nachbarn, nur noch der Abstand und
die hieraus berechneten Wichtungsterme gespeichert werden. Durch die dynamische
Speicherplatzreservierung wahrend der Laufzeit des Programms wird fiir jeden Daten-
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punkt nur so viel Speicher angefordert, wie fur die im allgemeinen wechselnde Anzahl
von nachsten Nachbarn erforderlich ist.

Determine Arguments
from command line

v

Read data of choosen
quality from input file

Distance weighting
method

FANN-

rMethod

FSRN-

MethodT

Determine fixed number of Determine for every data point
nearest neightbours (NN) for the nearest neighbours (NN)
every data point; within search radius;
store pointer to NN in data store pointer to NN in data
structure of respective point structure of respective point

Calcuate for every data point
the weights

d(x,%;) = w(x,x; ) ()

of the nearest neighbours

For all i, set
f(O)(Xi):yi

v

Iteration:

calculate for all i .
fmD(x )= eigenvector of vy 7] d(x;,x;)+A S [f("ﬂ(xj)f(m)(xj)T dix; x;)
'[ ] £,

2x2Matrix - 2x2Matrix
calculate K(f (m+1))

stop iteration if

K(f (M) - K(f (MD) < 10-20%K (f (@)
v
calculate predictor for smoothed stress field at any
location x in the plane from

f (x) = eigenvector ofi[f('\‘)(xi)f('“)(xi)T d(x,x;)
/ T

yes ? yes ? yes ?

v v <

output: output:
smoothed datapoints gridded maps

output:
stress trajectories

Abbildung A.1: Vereinfachtes FluRdiagramm.
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Der Programmablauf wird durch die Ubergabe von Argumenten in der Kommandozeile
bestimmt. Damit kann das Programm wiederum von anderen Programmen aus auf-
gerufen (z.B. von einem C-Shell Skript unter UNIX) und innerhalb eines Prozesses
eingesetzt werden. Der Programmablauf ist in Abbildung A.1 vereinfacht dargestellt.

A.2 Beschreibung der Kommandozeilenargumente - Beispiel

Die fur die Berechnung des gegléatteten Spannungsfeldes wesentlichen Parameter sind in
Kapitel 4 diskutiert worden. Sie werden in Tabelle A.1 nur noch einmal den jeweiligen
Kommandozeilenargumenten gegenibergestellt.

Um z.B. aus den in der Eingabedatei europe.dat gespeicherten Daten ein geglattetes
Spannungsfeld mit einem Glattungsparaméteon 1.0, einem Suchradius von 200 km,

der Abstandswichtungsfunktion nbtwf (Normierung auf Gruppen, trikubische Wich-
tungsfunktion) in der Region 0° - 30°Ost bis 25° - 60°Nord eine Rasterkarte und Span-
nungstrajektorien zu berechnen, ist folgender Programmaufruf notwendig:

> smooth europe.dat -L1.0 -A200 -Dnbtwf -da4r10 -E -G1/2
-lw/2.0 -OeuropelL1A200 -Qy/1.0/0.75/0.5/0.0 -R0/30/25/60
-Tstdin/5 -V

Aufgrund der Option -lw/2.0 wird nur fir die Lokationen ein geglattetes Spannungsfeld
berechnet, fur die die Summe der Wichtungsterme aller Nachbarn innerhalb des Suchra-
dius grof3er oder gleich 2.0 ist. Die Startwerte der Spannungstrajektorien werden bei
diesem Beispiel vostdin (d.h. interaktiv vom Terminal) eingelesen. Nach der Berech-
nung der Prediktoren, wartet das Programm auf eine interaktive Eingabe des Startwertes
fur die jeweilige Trajektorie. Fiur diesen Startwert wird dann die Trajektorie berechnet
und gleich in die Ausgabedatei geschrieben. Sie kann in einem zweiten Terminal gra-
phisch dargestellt werden, ohne das ProgramimoS$H zu unterbrechen. Diese Option

ist sinnvoll, wenn mehrere Startpunkte getestet werden sollen und die Berechnung der
Prediktoren verhaltnismalfig lange dauert.

nachste Seite:

Abbildung A.2: Online-Beschreibung der Kommandozeilenargumente.

160



ANHANG: DAS PROGRAMM SMOOTH

SMOOTH - a program to smooth stress direction data
Version 2.2
written by Veronika Wehrle

USAGE: smooth <inputfile> -L<lambda> -N<number> -A<radius> [-B] [-C<iterations>]
[-D<weightmethod>] [-da<nabin>r<nrbin>] [-E] [-G<xinc>/<yinc>]
[-I<ignore>/<num>] [-O<outputfile>] [-Q<use>/<A>/<B>/<C>/<D>]
[-[R<west>/<east>/<south>/<north>] [-S] [-T<starttrajfile>/<trajstep>] [-V]

format for input file is (type is expected, but ignored): latitude longitude azimuth type quality ...

-L set <lambda> lambda controls the degree of smoothing.
Smoothing is emphasized for high lambda, fidelity to the data for small lambda
-N set the <number> of nearest neighbors used in smoothing
-A set the search radius for nearest neighbors (<radius> in km)
-B means do robustness checking of smoothed data (BETA, default: no)
-C give the max. number of iteration steps before program stops the iteration (default: 1500)
-D <weightmethod> giving the method to use for distance weighting
<twf>: tricubic weight function
<pdf>/<n>: power distance weight function where <n> is the power of the distance (default: n=2)
use with -A option:
<ntwf>: number normalized tricubic weight function
<nbtwf>: number and bin normalized tricubic weight function
<npdf>/<n>: number normalized power distance weight function
<nbpdf>/<n>: number and bin normalized power distance weight function
use with -N option:
<rtwf>: rescaled tricubic weight function
<rpdf>/<n>: rescaled power distance weight function
-d applies to number and bin normalization of distance weights (-Dnbtwf or -Dnbpdf)

<nabin>: number of azimuth bins (default nabin=8),<nrbin>: number of radius bins (default nrbin=$

-E calculate sort of average deviation when writing gridded maps or trajectories; the average deviation
written in the fourth column of <outfile>.grdm and in the 3rd column of <outfile>.trjs.
Additional information are given in column 5 to 7.
-G write gridded map to <outputfile>.grdm
<xinc> and <yinc> spacing in longitude and latitude in degrees. <yinc> defaults to <xinc>
-1 <ignore> applies when calculating gridded maps or trajectories using option -A.
Do not calculate a gridded datapoint or do not continue trajectory if:
<n>: if less than <num> datapoints lie within search radius
<w>: if the sum of all weights (distance*quality) is less than <num>
<g>: if the sum of all quality weights is less than <num>
Eg. with -In/5 no gridded datapoints for a specific location are calculated if less than 5 neighbours
found for smoothing. Option only applies to the calculation of the smoothed points, not to the itera
-O <outputfile>: Name is:
<outputfile>.grdm for gridded maps,
<outputfile>.sdat for smoothed datapoints and
<outputfile>.trjs for trajectories
If no outputfile-name is given the name defaults to inputfile
-Q <use> switch to define if quality information of datapoints is used.
<n>: do not use quality information
<y>: use quality information. <A>, <B>, <C>, <D> give the weight which is assigned to the respecf
quality. Default is: -Qy/1.00/0.75/0.50/0.25
-R specify region for gridded map and/or for trajectories, defaults to region given by datapoints
-S write the smoothed datapoints to <outputfile>.sdat

gitude latitude. Starting from these points trajectories are calculated for every trajstep km
(default of trajstep is: 2.000 km). Set starttrajfile to 'stdin’ to read the startpoints from stdin during
gram run.

-V run in verbose mode

-T write trajectories to <outputfile>.trjs. The file starttrajfile has the following format: one line header, I01

No blank between parameter identifier and parameter!

%)

are
tion.

ve
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Tabelle A.1: Kommandozeilenargumente, Beschreibung und die entsprechende Bezeichnung der Para-
meter in Kapitel 4.

Parameter Beschreibung Bezeichnung nur verfugbar
in Kapitel 4 bei Option
-L Glattungsparametek A
-A FSRN-Methode, Suchradius in km A
-N FANN-Methode, Anzahl der nachsten Nachbarn R
-D Abstandswichtungsfunktion a
twf trikubische Wichtungsfkt. twf -A oder -N
pdf/n Potenz-Abstandswichtungsfkt. pdf/n -A oder -N
ntwf normierte trikub. Wichtungsfkt. ntwf -A
npdf/n normierte Potenz-Abstandswichtungsfkt. npdf/n -A
nbtwf auf Gruppen normierte trik. Wichtungsfkt. nbtwf -A
nbpdf/n auf Gruppen normierte Potenz-Abst.wichtfkt. nbpdf/n -A
rtwf reskalierte trikub. Wichtungsfkt. rtwf -N
rpdf/n reskalierte Potenz-Abstandswichtungsfkt. rpdf/n -N
-d Andert die Anzahl der Sektoreinteilungen von Radius - -Dnbtwf oder
und Azimut -Dnbpdfin
-E Berechnet mittlere Abweichung und gibt sie in 4-ter a -G oder -T
(*.grdm) bzw. 3-ter Spalte (*.trjs) aus.
-G Berechnet Rasterkarte mit angegebenen Rasterweiten; -
Ausgabe in Datei *.grdm
-l Setzt den Schwellenwert; nur bei der FSRN-Methode nur bei -A
n sinnvoll. I -G oder -T
q lq
w I
-0 ‘Stamm-Name’ der Ausgabedateien; -

die entsprechende Endung wird angehéngt.

Als Standardeinstellung fur den ‘Stamm-Name’ der
Ausgabedatei wird der Name der Eingabedatei ohne
die Endung verwendet. (Bsp. Eingabedatei:

europe.dat, Ausgabedateien: europe.sdat, europe.grdm,
europe.trjs)

-Q Setzt die Standardeinstellungen der q
Qualitatswichtungsterme um.
Standardeinstellungen sind: A=1, B=0.75, C=0.5,
D=0.25 (siehe Tabelle 4.1, Seite 119)

-R Region fur Ausgabe bei Rasterkarten oder -
Trajektorien.
Standardeinstellung: Von den Eingabedaten
vorgegebene Region.

-S Berechnet geglattete Datenpunkte -
Ausgabe in Datei *.sdat.
-T Berechnet Spannungstrajektorien. -

Ausgabe in Datei *.trjs
Startwerte fur die Trajektorien werden in der
angegebenen Datei, oder von stdin eingelesen.

-V Gibt wahrend der Laufzeit des Programms zusatzliche -
Information Uber Fortschritt.
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A.3 Ein- und Ausgabedateien

A.3.1 Format der Eingabedatei

Das Programm liest die Eingabedatei zeilenweise im freien Format ein, d.h. alle erfor-
derlichen Daten fir einen Datenpunkt mussen in einer Zeile stehen und durch minde-
stens ein Leerzeichen getrennt sein. Die einzelnen Zeilen missen fir jede Spannungs-
beobachtung die Angaben geogr. Breite, geogr. Lange, Azimut, (Typ), Qualitat enthalten
(Tabelle A.2). Zuséatzliche, im Anschlufd in der Zeile enthaltenen Informationen werden
ignoriert.

Tabelle A.2: Beispiel einer Eingabedatei fir das Progranva@H.

geogr. Breite geogr. Ldnge  Azimut Typ Qualitat zus. Angaben (werden ignoriert)

50.026 21.846 178 BO C U 3.709 PL25
50.004 20.839 81 BO D U 1.525 PL26
49.984 21.740 11 BO C U 3.467 PL23
45.300 24.680 60 FMA C NF 20.000 RM7
45.000 27.000 0 FMA E U 15.000 RM8

Die in der vierten Spalte gegebene Information Uber den Typ der Spannungsbeobachtung wird nicht
verwendet, sie wird nur bei der graphischen Darstellung der Spannungsbeobachtungen mit dem Pro-
gramm SRESHMAP ausgewertet.

A.3.2 Ausgabedateien

Je nach Wahl der Parameter werden die geglatteten Datenpunkte (-S), Rasterkarten (-G)
und/oder Spannungstrajektorien (-T) berechnet und in die jeweilige Ausgabedatei ge-
schrieben. Wenn nicht durch die -O Option ein anderer Name fiir die Ausgabedatei
gewahlt wird, haben die Ausgabedateien - bis auf die Endung - den gleichen Namen wie
die Eingabedatei. Die Endung lautet bei geglatteten Datenpunkten ‘.sdat’, bei Raster-
karten ‘.grdm’ und bei Trajektorien “.trjs’.

Die zusatzliche Information, die in den ‘héheren’ Spalten gegeben wird, hangt von der
Glattungsmethode ab. In Tabelle A.3 bis Tabelle A.5 sind die jeweiligen Ausgabe-

formate erklart. Die Zahlen werden im freien Format ausgegeben, d.h. sie sind durch
mindestens ein Leerzeichen getrennt.
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Tabelle A.3: Ausgabe bei der Berechnung von geglatteten Datenpunkten.

Spalte 1 2 3 4 5 6 7 8 9 10
*.sdat FSRN-Methode (-A)

geogr. geogr. Azimutdes S A" U’ Anzahlder geogr. geogr.  Azimut

Breite Lange geglatteten nachsten Lange des Breite des berechnet
Spannungs- Nachbarn entfern- entfern-  aus der
feldes innerhalb  testen testen Schatzund

(Prediktorf) Suchradius Nachbarn Nachbarn

innerhalb innerhalb
SuchradiusSuchradius

*.sdat FANN-Methode (-N)
geogr. geogr. Azimutdes S A" U" Abstand geogr. geogr.  Azimut

Breite Lange geglatteten zumR-ten Lange des Breite des berechnet
Spannungs- Nachbarn  R-ten R-ten aus der
feldes in km Nachbarn Nachbarn Schatzund

(Prediktor f )

" wird nur bei der Darstellung der geglatteten Datenpunkte mit dem Programes$IAp benétigt.

Tabelle A.4: Ausgabe bei der Berechnung von Rasterkarten.

Spalte 1 2 3 4 5 6 7
*.grdm FSRN-Methode (-A)

geogr. geogr. Azimutdes mittlere Anzahln,der Summe der Summe der

Lange Breite geglatteten Abweichung nachsten Qual.wich- Wichtungs-
Spannungs- a Nachbarn tungsfaktoren  faktoren
feldes innerhalb allern, allern,

(Prediktor f ) Suchradius Zin:lq(i) Zinz"lW(X,Xi)Q(i)

*.grdm FANN-Methode (-N)

geogr. geogr. Azimutdes mittlere Abstand zum geogr. Langegeogr. Breite des
Lange Breite geglatteten Abweichung R-ten Nach- desR-ten R-ten Nachbarn
Spannungs- a barninkm  Nachbarn
feldes

(Prediktor f )

” kann im Programm REs$AP Uiber den Grau- bzw. Farbwert der Rastersymbole dargestellt werden.

Tabelle A.5: Ausgabe bei der Berechnung von Spannungstrajektorien. Wie fur die Darstellung durch
GMT erforderlich, sind die einzelnen Segmente durch ein ,>" getrennt.

Spalte 1 2 3
*.trjis FSRN-Methode (-A) und FANN-Methode (-N)

geogr. Lange geogr. Breite mittlere Abweichumg

™ kann im ProgrammTRESHIAP iiber den Grau- bzw. Farbwert der Trajektorien dargestellt werden.
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