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THomAs KLUGEL*

Geometrie und Kinematik einer variszischen Platten-

grenze

Der Stidrand des Rhenoherzynikums im Taunus

Kurzfassung

In den mitteleuropdischen Varisziden gilt die
Grenze zwischen der Rhenoherzynischen und
Saxothuringischen Zone als ehemalige Platten-
grenze. Sie wird von der Phyllit-Zone (Nordliche
Phyllit-Zone) nachgezeichnet, deren Zugehorig-
keit und Werdegang bislang weitgehend unbe-
kannt war. Eine detaillierte strukturelle und ki-
nematische Analyse und die Konstruktion von
bilanzierten Querprofilen im Bereich
Stdtaunus erlauben eine Rekonstruktion der
Deformationsgeschichte und der 3-dimensiona-
len Struktur des stidlichen rhenoherzynischen
Plattenrandes.

Die Phyllit-Zone ist strukturell durch eine
tiberwiegend steilstehende, nahezu schich-
tungsparallele, penetrative Foliation s, gekenn-
zeichnet, die als Achsenflachenschieferung en-
ger, NW-vergenter Falten angelegt wurde. Thre
Bildung erfolgte nahe des Metamorphosehohe-
punktes und ist von Quarzrekristallisation und
Hellglimmerwachstum begleitet. Aus s, ent-
wickelt sich hiufig eine zweite Schieferung s,,
die einen tektonischen Lagenbau (,differentia-
ted crenulation cleavage®) ausbilden kann. Bei-
de Schieferungen, gemeinsam als Hauptfoliati-
on bezeichnet, werden retrograd von einer

des

tiberwiegend flachliegenden Crenulationsschie-
ferung (s,) tiberprigt, die zu keiner Hellglim-
merneubildung gefiithrt hat. Die stratigraphi-
sche Abfolge der Phyllit-Zone wird durch meh-
rere duktile Scherzonen (parallel zur Hauptfo-
liation) unterbrochen, deren bedeutendste die
Grenze zur nordlich anschlieffenden Taunus-
kamm-Einheit markiert. Diese wurde stellen-
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weise als tektonische Mélange identifiziert, wel-
che ausschlief8lich Komponenten der beiden
angrenzenden Einheiten enthilt. Metavulkanite
vom Typ der Phyllit-Zone innerhalb der Tau-
nuskamm-Einheit zeigen ein gemeinsanes vul-
kanisches Unterlager beider Einheiten an.

Analysen der finiten Verformung ergeben
grofite Achsenverhiltnisse zwischen 2,0 und 3,5.
Nach Korrektur der B,-Verformung liegen die
Strainwerte der Hauptdeformation noch hoher.
Die intensive und verteilte Verformung kenn-
zeichnet den Wechsel der dominanten Defor-
mationsmechanismen in quarzreichen Litholo-
gien: Kristallplastische Deformation mit dyna-
mischer Rekristallisation in der Phyllit-Zone ge-
geniiber Drucklosung und untergeordnet plasti-
scher Deformation mit Erholung im {ibrigen
Rheinischen  Schiefergebirge.  Uberwiegend
flachliegende Streckungslineare und x-Achsen
der finiten Strainellipsoide belegen eine starke
orogenparallele Streckung. Analysen der Ver-
formungsinkremente und Schersinnindikato-
ren lassen ein frithes Inkrement NW- bis N-ge-
richteter Uberschiebung erkennen, das in weit-
verbreitete, sinistrale Seitenverschiebungsbe-
wegungen tibergeht. Ein transpressives Milieu
wird durch oblate Straingeometrien angezeigt.
Lokal wurde ein jiingeres Inkrement dextraler
Scherung nachgewiesen.

Durch K/Ar-Datierungen synkinematischer
Hellglimmer (< 2 um-Fraktion) wurden Defor-
mationsalter gewonnen. In der Phyllit-Zone
taucht eine Altersgruppe um 323 Ma in Proben
auf, deren Gefiige Bezichungen zu NW-gerichte-



ter Faltung/Uberschiebung aufweisen. Jiingere
Alter um 308 Ma finden sich nur in stark defor-
mierten Gesteinen und Myloniten mit sinistra-
ler Blattverschiebungskinematik. Proben aus
der Taunuskamm-Einheit liefern nur ein Alter
um 318 Ma, welches die NW-gerichtete Fal-
tung/Uberschiebung datiert. Mesozoische Hell-
glimmeralter werden auf den Einfluf§ fluider
Phasen zuriickgefiihrt, die moglicherweise im
Zuge des Atlantik-Riftings entlang bedeutender
Scherzonen zirkulierten. Altersbestimmungen
detritischer Hellglimmer (250-500 pum) doku-
mentieren einen Wechsel von kambrischem zu
oberordovizisch-silurischem Detritus im Unter-
devon, der gleichzeitig mit einem Ubergang von
kurzen zu langen Transportwegen verkniipft ist.

Krustenstapelung wihrend der Kollision der
saxothuringischen Mikroplatte mit dem rheno-
herzynischen passiven Kontinentalrand fiihrt
gegen Ende des Unterkarbons zur Bildung einer
penetrativen Schieferung parallel zu Achsen-
flichen NW-vergenter Falten und NW-gerichte-
ten Uberschiebungen (323 Ma). In Fallrichtung
orientierte Mg-Riebeckite (4-5 kb, < 300°C) und
phengitische Hellglimmer in iiberschiebenden
Myloniten (4,2-5,8 kb) deuten auf SE-gerichtete
Subduktion. Das etwas jiingere Deformationsal-
ter in der Taunuskamm-Einheit resultiert aus
der NW-propagierenden Deformationsfront.
Das Aufhoren der Uberschiebung und die
gleichzeitige Temperaturzunahme wird als Zeit-
punkt der Akkretion an den Keil der Oberplatte
angesehen. Damit verlafit die Phyllit-Zone den
Niedrigtemperaturbereich und beginnt ihren
Aufstieg. Sinistrale Seitenverschiebungen an
den steilgestellten Anisotropieflichen (308 Ma)
und Aktinolithwachstum mit subhorizontaler
Vorzugsorientierung erfolgt nun am thermi-
schen Maximum (300-330 °C, Quarz rekristalli-
siert statisch, Mg-Riebeckit nicht mehr stabil,
kein Biotit). ,Out-of-sequence“-Seitenverschie-
bungen in der Phyllit-Zone und gleichzeitig NW-
gerichtete Uberschiebung im nordlichen Rhei-
nischen Schiefergebirge weisen auf eine starke
Strain-Partitionierung und mechanische Ent-

kopplung zwischen Ober- und Unterplatte am
siidlichen rhenoherzynischen Plattenrand hin.

Fiinf bilanzierte Querprofile zeigen den inter-
nen Bau und seine Anderung im Streichen der
beiden siidlichsten rhenoherzynischen Einhei-
ten. Als zusitzliche (horizontale) Profilebene
diente die geologische Karte, die aufgrund des
Achsenfallens  und  postvariszischer  Zer-
blockung implizit Vertikalinformation enthalt.
Taunuskamm-Einheit und Phyllit-Zone stellen
beide Schuppenstapel mit intern SE-gerichteter
stratigraphischer Verjiingung dar und besitzen
einen gemeinsamen Abscherhorizont und eine
gemeinsame Dachiiberschiebung (Basis der
Gieflen-Ostharz-Decke). Sie zeigen die Geome-
trien steiler bis tiberkippter ,antiformal stack®-
(Taunuskamm-Einheit) bzw.  hinterland dip-
ping duplex“-Systeme (Phyllit-Zone). Neben la-
teralen Anderungen der Schuppengeometrien
wird die 3-dimensionale Struktur durch eine
grofSe Riickfalte bestimmt, die auf den Stidrand
des Rhenoherzynikums beschrinkt ist. Bedingt
durch die NW-einfallende Achsenfliche (paral-
lel zu s;) und die SW-eintauchende Faltenachse
sind an der Oberfliche verschiedene Struktur-
niveaus der Falte aufgeschlossen und bedingen
so die unterschiedlichen Lagerungen. Nach der
Profilabwicklung betrigt die urspriingliche
Beckenbreite senkrecht zum Streichen 15-25
km fiir jede Einheit. Die Gesamtverkiirzung am
Stidrand des Rhenoherzynikums kann mit
65-75 % angegeben werden.

Geometrische Zwinge aus der Profilbilanzie-
rung, das Auftreten von Metavulkaniten der
Phyllit-Zone in der Taunuskamm-Einheit, das
Fehlen exotischer Komponenten in der begren-
zenden Mélangezone und enge Beziehungen be-
zuglich Fazies und detritischen Inhaltes weisen
darauf hin, daf$ sich die Phyllit-Zone wihrend
des variszischen Zyklus in paliogeographischer
Nidhe der Taunuskamm-Einheit befunden hat.
Daher muf$ die Phyllit-Zone des Siidtaunus als
siidliche Fortsetzung des rhenoherzynischen
passiven Kontinentalrandes angesehen werden.




Abstract

In the Mid-European Variscides the boun-
dary between the Rhenohercynian and the Sa-
xothuringian Zone is considered to represent a
former plate boundary. It is traced by the Phyl-
lite Zone (Northern Phyllite Zone), whose origin
and evolution is still an unsolved problem. A de-
tailed structural and kinematic analysis and the
construction of balanced cross-sections in the
South Taunus allow a reconstruction of the de-
formation history and the 3-dimensional struc-
ture of the southern Rhenohercynian margin.

The Phyllite Zone is structurally characte-
rized by an almost steeply dipping, nearly bed-
ding-parallel, penetrative foliation s, forming
the axial plane cleavage of tight, NW-facing
folds. Cleavage formation took place near meta-
morphic peak conditions and is accompanied
by recrystallisation of quartz and growth of
phengitic white mica. A second cleavage s, sub-
sequently evolving from s, may be developed as
differetiated crenulation cleavage. Both cleava-
ges (denoted as main foliation) have been de-
formed under retrograde conditions by an al-
most gently dipping crenulation cleavage s,,
which did not yield a new generation of white
micas. The reconstructed stratigraphic sequen-
ce of the Phyllite Zone is disrupted by several
ductile shear zones (parallel to the main folia-
tion), of which the most important, marking the
boundary to the northern adjacent Taunus-
kamm Unit, has locally been identified as a tec-
tonic mélange with components only from
these two units. Metavolcanics of Phyllite Zone-
type in the Taunuskamm Unit indicate a com-
mon volcanic basement of both units.

Finite strain analyses vield greatest axial ra-
tios between 2.0 and 3.5. Removal of B,-strain
results in even higher strain values attributed to
the main deformation. This strong and disper-
sed deformation marks the change of the domi-
nant deformation mechanisms in quartz-rich li-
thologies: mainly plastic deformation with dy-
namic recrystallisation in the Phyllite Zone op-
posed to pressure solution and minor plastic de-
formation with recovery in the Rhenish Massiv.

Almost gently dipping stretching lineations and
x-axes of the finite strain ellipsoids point to a
strong elongation along strike. The analyses of
strain increments and shear-senses reveal an
early increment of NW- to N-directed thrusting
followed by widespread sinistral wrench move-
ments. Transpressive conditions are indicated
by oblate strain geometries. A younger incre-
ment of dextral strike-slip is locally observed.

Deformation ages were obtained from K/Ar-
dating of synkinematic white micas (< 2 pm-
fraction). In the Phyllite Zone one age group
around 323 my occurs in samples with fabrics
corresponding to NW-directed folding and
thrusting. Younger ages around 308 my are
found in strongly deformed rocks and myloni-
tes with sinistral strike-slip kinematics. Samples
from the Taunuskamm Unit yield only one age
around 318 my representing the NW-directed
fold-and-thrust event. Mesozoic white mica ages
are interpreted as the result of hot fluids circu-
lating along major shear zones during the At-
lantic rifting. Age determinations of detrital
white micas (250-500 pum) exhibit a change
from Cambrian to Upper Ordovician - Silurian
detritus in the Lower Devonian, which is invol-
ved with a transition {from short to long trans-
port distances.

Crustal stacking during the collision of the
Saxothuringian terrane with the Rhenohercyni-
an passive continental margin at the end of the
Lower Carboniferous results in the formation of
a penetrative foliation parallel to the axial plane
of NW-facing folds and NW-directed thrusts (323
my). Evidence for SE-directed subduction co-
mes from preferred downdip orientated Mg-rie-
beckite, indicating pressures of 4-5 kb at tem-
peratures below 300°C , and phengitic white mi-
ca, indicating 4.2-5.8 kb. The slightly younger
deformation ages in the Taunuskamm Unit are
the result of the NW-propagating deformation
front. Cessation of thrusting and the contempe-
raneous increase in temperature is regarded as
the moment when the Phyllite Zone is attached
to the upper plate leaving the low-T regime and
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starting its uplift history. Sinistral wrench move-
ments at the steep anisotropy planes (308 my)
and growth of actinolite with preferred subhori-
zontal orientation now take place under ther-
mal peak conditions (300-330 °C , static recrys-
tallisation of quartz, breakdown of Mg-riebecki-
te, no biotite). Out-of-sequence wrench faulting
in the Phyllite Zone and NW-directed thrusting
in the northern Rhenish Massiv at the same
time point to a strong strain partitioning and
mechanical decoupling between the upper and
the lower plate at the southern Rhenohercynian
plate margin.

Five balanced cross-sections reveal the inter-
nal architecture of the two southernmost Rhe-
nohercynian units and its variation along strike.
The geological map was used as a horizontal
section plane, which contains vertical informa-
tion due to axial plunge and Postvariscan block
tectonics. Both the Taunuskamm Unit and the
Phyllite Zone show imbrication with internal
stratigraphic younging towards SE and share a
common detachment and roof thrust (base of
the Giessen-Ostharz Nappe) forming steep to
overturned antiformal stack and hinterland dip-

6

ping duplex systems respectively. Besides the la-
teral change of the thrust system geometry, the
3-dimensional structure is dominated by a huge
backfold being limited to the southern Rheno-
hercynian margin. Different structural levels of
the fold are exposed at the surface due to the
NW-dipping axial plane (parallel to s,) and SW-
plunging fold axis. After restoration the former
basin width normal to strike varies between 15
and 25 km for each unit. The total horizontal
shortening in the southern Rhenohercynian can
be estimated with 65-75 %%.

Geometric constraints from section balan-
cing, the occurrence of Phyllite Zone-metavol-
canics in the Taunuskamm Unit, the absence of
exotic components in the bounding mélange zo-
ne and strong analogies regarding sedimentary
facies and detrital contents indicate that the
Phyllite Zone and the Taunuskamm Unit have
never been far divided during the Variscan cy-
cle. Hence, the Phyllite Zone of the South Taun-
us must be regarded as the southern extension
of the Rhenohercynian passive continental
margin.
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Vorwort

Diese Dissertation ist das Ergebnis des For-
schungsprojektes ,Geometrie des Taunussiid-
randes®, Az. On 7/2 der Deutschen Forschungs-
gemeinschaft, bei der ich mich fiir grof§ziigige
Sachbeihilfen bedanken mochte.

Fiir die Initiierung und Betreuung des Projek-
tes sowie die zahllosen interessanten und lehr-
reichen Diskussionen méchte ich Herrn Prof. Dr.
0. ONCKEN (GFZ Potsdam) ganz herzlich danken.

Die K/Ar-Datierungen wurden von Dr. H. An-
RENDT und der Arbeitsgruppe Geochronologie
vom IGDL Gottingen durchgefiihrt. Thnen dan-
ke ich besonders fiir die gute Zusammenarbeit
und ihrem Einsatz bei der Aufbereitung des teil-
weise schwierigen Probenmaterials.

Mein Dank gilt auch Herrn Dipl.- Geol. H.-J.
ANDERLE vom Hessischen Landesamt fiir Bo-
denforschung (Wiesbaden). Durch seine hervor-
ragende Gelinde- und Literaturkenntnis war er
mir eine grofie Hilfe.

Herrn Prof. Dr. G. Kowarczyk (Frankfurt),
Herrn Dr. T. HEiNRICHS (Gottingen) und Herrn
Dr. G. KoBBERGER (GEOMAR Kiel) danke ich fiir
ihre Unterstiitzung sowie Dr. LEANDER FRANZ
(GFZ Potsdam) und Dipl.-Ing. ANDREAS KLUGEL
(GEOMAR Kiel) fiir die Durchfithrung der Mi-
krosondenanalysen.

1. Einleitung

Die mitteleuropdischen Varisziden wurden
bereits von Kossmat (1927) in drei geotektoni-
sche Grofleinheiten gegliedert: das Moldanu-
bikum mit seinen tberwiegend hochmeta-
morphen Serien und spitorogenen Graniten als
der interne Teil des Orogens; das Saxothu-
ringikum mitschwach- bis mittelgradig meta-
morphen, paliozoischen Abfolgen, spitoroge-
nen Graniten und einer hochmetamorphen Zo-
ne an seinem Nordrand (Mitteldeutsche Kristal-
linschwelle nach BrRinkmanN 1948); das Rhe-
noherzynikum mit fast ausschlief8lich
jungpalidozoischen Sedimenten als der externe

Dipl-Geol. NORBERT KAFER (Wiirzburg), Dr.
FrAUKE ScuArer (Midland Valley Exploration)
und Dipl-Geol. BARBARA WEIS{Wiirzburg) lie-
ferten mit den Ergebnissen ihrer Diplomarbei-
ten und in zahlreichen Diskussionen wertvolle
Beitrige. AufSerdem mochte ich allen Studen-
ten und Mitarbeitern des Geologischen und Mi-
neralogischen Instituts in Wiirzburg meinen
Dank aussprechen, die zum Gelingen dieser Ar-
beit beigetragen haben, insbesondere Dr. Uwe
DitTMAR, Dr. CARMEN ADUSUMALLI, Dr. ANDREAS
HENK, Dr. ARMIN ZEH, Dr. CHRISTOPH ARZ, Dr.
KAY BIERBRAUER und Dr. BERND FROMMHERZ.

Frau HAuck, Frau Keck und Herr ScHirm (al-
le Wiirzburg) danke ich fiir die fotographischen
und reprofotographischen Arbeiten, Frau Dzic-
GEL (GFZ Potsdam) fiir die gelungene Anferti-
gung des farbigen 3D-Strukturmodells.

Schliellich mochte ich die vielen wissen-
schaftlichen Hiltskrifte nicht unerwahnt lassen,
die grofle Arbeitsmengen bewiltigt und mich
dabei wesentlich entlastet haben: BErRTHOLD
BANGERT, MICHAEL GLASER, JAN HERMANN,
WOLFGANG HOFFMANN, NORBERT KAFER, AN-
DREAS KLUGEL, ANNE Kraus, Craus MEIRITZ,
FRAUKE SCHAFER, SABINE STEINBACH und BARBA-
RA WEISS

Falten- und Uberschiebungsgiirtel. Die Grenzen
der Einheiten sind jeweils durch bedeutende,
NW-gerichtete Uberschicbungen und Decken-
bau gekennzeichnet. Die Miinchberger Gneis-
masse als Teil des Moldanubikums liegt heute
als Klippe auf dem Saxothuringikum (z.B. FRAN-
KE 1984). Auch im Rhenoherzynikum sind al-
lochthone Einheiten als Reste einer hangenden
Deckeneinheit identifiziert worden (Giellener
Decke, z.B. ENGEL et al. 1983, Siidharz-Selke oder
Ostharz-Decke, z.B. REICHSTEIN 1965, s.a. Abb. 1).
Der Nachweis von Basalten mit MOR- bzw. E-
MOR-Signatur in der Giellener (MEYER 1981,



GROSSER & DORR 1986) und in der Ostharz-Decke
(z.B. WACHENDORF et al. 1993) sowie eine von
den parautochthonen Einheiten des Rhenoher-
zynikums abweichende, pelagische Fazies (z.B.
DORR 1990) deuten auf eine Herkunft aus einem
ozeanischen Bereich siidostlich des Rhenoher-
zynikums. Grofie und Geometrie dieses GiefSe-
ner Ozeans sowie die Kinematik seiner Off-
nung und Schlieung sind jedoch unbekannt.
Der unterkarbonische, kalkalkaline Magmatis-
mus in der Mitteldeutschen Kristallinschwelle
(z.B. OKRrUscH & RicHTER 1986) kann dabei als
Ausdruck der Subduktion dieses heute nicht
mehr vorhandenen ozeanischen Bereichs unter
das Saxothuringikum angesehen werden.

Am SE-Rand des Rhenoherzynikums kenn-
zeichnet eine Zone stiarkerer Deformation und
Metamorphose, von Scuortz (1930) als Nord-
liche Phyllit-Zone im Sinne einer nordli-
chen Schieferhiille der Mitteldeutschen Kristal-
linschwelle bezeichnet, den Grenzbereich zum
Saxothuringikum (Abb. 1) und wird als Wurzel-
zone der o.g. Decken angesehen (z.B. ReicH-
STEIN 1965, WEBER 1978). Die Nordliche Phyllit-
Zone enthilt lithologische Abfolgen, die nur z.T.
datiert sind und in ihrer Gesamtheit keine Ent-
sprechungen in den etwa gleichalten Sequen-
zen der angrenzenden geotektonischen Einhei-
ten haben: weder in der devonisch-unterkarbo-
nischen Schelfsequenz des Rhenoherzynikums,
noch in den palidozoischen und dlteren Metase-
dimenten und Magmatiten der Mitteldeutschen
Kristallinschwelle. In modernen plattentektoni-
schen Betrachtungen kommt der Nordlichen
Phyllit-Zone die Rolle einer ehemaligen Platten-
grenze mit weitreichender Uberschiebung saxo-
thuringischer Kruste iiber das rhenoherzyni-
sche Vorland zu (z.B. WEBER & BEHR 1983, MAT-
TE 1986, FRANKE 1989, FRANKE & ONCKEN 1990).
Interpretationen seismischer Daten (BEHR &
HEINRICHS 1987) sowie tiefreichende bilanzierte
Profile durch das gesamte Rhenoherzynikum
(WINTERFELD et al. 1994) stiitzen diese Auffas-
sung. Fir die Phyllit-Zone des Siidhunsriicks
konnte DITTMAR 1996 (s.a. DITTMAR & ONCKEN
1992) eine ehemalige Position am Siidrand des
rhenoherzynischen Schelfes im Ubergang zu
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dem ozeanischen Milieu des Giefiener Ozeans
nachweisen. Es wird daher statt ,Nordliche Phy-
llit-Zone* der neutralere Begriff ,Phyllit-Zone*
bevorzugt. Es ist bislang aber nicht geklart, ob
auch die Phyllit-Zone des Sidtaunus Teil des
rhenoherzynischen Kontinentalrandes war
(FRANKE & ONCKEN 1990) oder als Teil eines Ak-
kretionskeiles dem ehemals aktiven Rand der
Mitteldeutschen Kristallinschwelle zuzuordnen
ist (z.B. ENGEL et al. 1983, WEBER 1986), oder
aber ein unabhingiges Krustenfragment bzw.
Terran mit eigener Vorgeschichte darstellt.
Bisherige Arbeiten in der Phyllit-Zone des
Stidtaunus (auch Metamorphe Zone oder Vor-
dertaunus-Einheit) lieferten bereits wichtige In-
formationen beziiglich Stratigraphie (BIERTHER
1951, STENGER 1961, REITZ 1989, SOMMERMANN
et al. 1992), Tektonik (BIERTHER 1953, STENGER
1961, ANDERLE 1976, DouTsos & PRUFERT 1986,
SACHTLEBEN 1988) und Metamorphose (MEISL
1970, MEISL et al. 1982, MASSONNE & SCHREYER
1983, ANDERLE et al. 1990). Eine umfassende
Analyse der Struktur und Kinematik mit mo-
dernen strukturgeologischen Methoden sowie
eine daraus abzuleitende geodynamische Ent-
wicklung und quantitative Rekonstruktion der
Phyllit-Zone fehlen bisher. Mit Hilfe gefiige-
kundlicher Methoden, Mikrogefiigeanalysen,
quantitativen Verformungsanalysen, Analysen
der Verformungsinkremente und deren absolu-
tem Alter wird zunichst die Kinematik und der
tektonische Bau im Detail aufgelost. Danach
werden unter Einbeziehung samtlicher verfiig-
barer struktureller, kinematischer, stratigraphi-
scher und seismischer Daten fiinf parallele
Querprofile durch den Siidtaunus konstruiert
und bilanziert, um den komplexen, 3-dimensio-
nalen Strukturbau zu erfassen. Dazu wird die
Technik der Profilbilanzierung auf die Anwen-
dung in einem Gebiet geringer stratigraphischer
Variation erweitert. Dariiber hinaus wird die
Zusammensetzung und das Alter des Detritus in
Metasedimenten der Phyllit-Zone bestimmt
und mit der Taunuskamm-Soonwald-Einheit,
der bislang siidlichsten eindeutig rhenoherzyni-
schen Einheit, verglichen, um weitere Informa-
tionen tber die paliogeographische Konstellati-
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Abb. 1. Strukturelle Ubersicht des Grenzbereiches zwischen dem Rhenoherzynikum (RH) und dem Saxothu-
ringikum (ST). Diese tektonische Sutur ist durch eine Zone erhohter Metamorphose und intensiver Deformati-
on (Phyllit-Zone, PZ) und durch Deckenbau gekennzeichnet (Gielen-Ostharz-Decke). Die Phyllit-Zone, deren
Verlauf zwischen dem siidlichen Rheinischen Schiefergebirge (Stidhunsriick, Vordertaunus) und dem Siidharz
(Wippraer Zone) durch Bohrungen belegt ist, wird nach Norden an einer bedeutenden tektonischen Naht be-

grenzt; die Stidgrenze ist an keiner Stelle aufgeschlossen.

on zu erhalten. Samtliche Ergebnisse tragen
schliefilich zu einem Modell der geometrischen
und geodynamischen Gesamtentwicklung die-

ses Grenzbereichs bei, um z.B. Fragen nach der

Zugehorigkeit der Phyllit-Zone, der Lokalisie-
rung und dem Offnungsmechanismus des

1.1 Phyllit-Zone

Jeweils am SE-Rand von Hunsriick, Taunus
und Harz tritt die Phyllit-Zone zutage. Im Rhein-
tal zwischen Hunsriick und Taunus wurden Ge-

GieBBener Ozeans, der Beckenbreite der Phyllit-
Zone, dem Mal} orogener Verkiirzung und oro-
genparalleler Bewegung zu kliaren - wesentli-
che Hinweise fiir die kinematische Entwicklung
der mitteleuropdischen Varisziden.

steine der Phyllit-Zone bislang nicht identifi-
ziert. Die Fortsetzung nach NE bis in den Harz
ist unter mesozoischer Bedeckung anhand von
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Bohrungen nachgewiesen. Hinsichtlich ihres li-
thologischen und stratigraphischen Inhalts sind
die drei Phyllit-Zonen vollig verschieden,
dhneln sich hingegen in ihrer Struktur und tek-
tonometamorphen  Entwicklung sehr (s.a.

1.1.1 Stidhunsriick

Die Phyllit-Zone des Stidhunsriick (Metamor-
phe Zone, Metamorphe Schuppenzone) wird
nach Norden entlang einer tektonischen Linie,
an der cadomisches Basement zutage tritt
(Gneise von Wartenstein und Schweppenhau-
sen, s.a. BIERTHER 1941, PORTH 1961, MEISL 1986,
Meist et al. 1989), gegen die parautochthone
Soonwald-Einheit begrenzt. Sie wurde von
BIERTHER (1941) nach lithologischen Kriterien
in eine nordliche (graugriine, phyllitische Schie-
fer mit Einschaltungen von Metabasalten,
schlecht sortierten Quarziten, Grauwacken und
Buntschiefern = Hahnenbach-Serie) und
eine siidliche Einheit (dunkelgraue, phyllitische
Schiefer und Metabasalte = Vorsoonwald-
Serie) unterteilt. Die Assoziation von Kalk-
knollenschiefern, Kiesel- und Alaunschiefern
innerhalb der Hahnenbach-Serie wird als Kal-
lenfels-Serie bezeichnet. Die Kalkknollen
zeigen eine Makrofauna, die nach BIERTHER
(1953) in das Oberems gehort. Karbonatein-
schaltungen in der Hahnenbach-Serie liefern
eine oberdevonische Conodontenfauna (Adorf-
Nehden, s. MEYER 1966 und BERGER et al. 1991).
Der Nachweis von hohem Oberdevon (Wock-
lum) weiter im SE sowie die Zunahme der (ver-
mutlich ins Unterkarbon tiberleitenden) Alaun-
und Kieselschiefereinlagerungen deutet auf ei-
ne stratigraphische Verjiingung in diese Rich-
tung (BERGER et al. 1991). Die kohdrente Abfolge
endet (zumindest im SW-Hunsriick) nach SE an
einer bedeutenden mylonitischen Scherzone
(,Wiesbachtalmylonit®, ScHAFFT 1985), stidlich
derer Phyllite und Metabasalte der Vorsoon-
wald-Serie folgen. Nach Acritarchen- und Spo-
renassoziationen in phyllitischen Schiefern wer-
den die Hahnenbach- und Vorsoonwald-Serie
von EcCKE et al. (1985) unter Vorbehalt in das

ONCKEN et al. 1995). Im folgenden werden ihre
Stratigraphie, Geochemie, sowie metamorphe
und tektonische Entwicklung auf der Basis bis-
heriger Daten kurz zusammengefaf3t.

Oberems gestellt. Die datierten Schiefer im Hah-
nenbachtal sind nach Drrrmar (1996) mogli-
cherweise wihrend des Oberdevons resedimen-
tiert worden. Palynologische Datierungen von
RErTz (1989) bestitigen fir die Phyllite der Vor-
soonwald-Serie das oberemsische Alter. Der
nachgewiesene stratigraphische Umfang in der
Phyllit-Zone des Siidhunsriick reicht also vom
hohen Unterdevon bis in das hohe Oberdevon.

Wihrend Vulkanite des iibrigen, parautoch-
thonen Rhenoherzynikums durchweg konti-
nentalen Intraplattenchemismus aufweisen
(z.B. ROSLER & WERNER 1979), treten in der Vor-
soonwaldserie auch MOR-Typ Basalte auf
(MEISL 1990). DiTT™MAR (1996) kann die Phyllit-
Zone des Stidhunsriick in zwei Grofischuppen
gliedern und stellt fest, daff MOR-Typ Basalte
ausschlie8lich in der siidlichsten Schuppe auf-
treten. Aullerdem identifiziert er eine mélange-
artige Sequenz am Nordrand der Phyllit-Zone
(phyllitische Schiefer des oberen Nehden bei
Heinzenberg) als Olisthostrom mit unter- bis
frithoberdevonischen Komponenten aus der
Soonwald-Einheit (Taunusquarzit, Emsschiefer,
Kalke des Givet/Adorf) und leitet daraus eine
synsedimentire Storungsaktivitit im tiefen
Oberdevon am Stdrand der Soonwald-Einheit
ab. Darauf deutet auch die abrupte Zunahme
der Oberdevonmichtigkeit nach Siiden. Eben-
falls im oberen Nehden kommt es zu ersten
Grauwakkeneinschiiben (MEYER 1970, DITTMAR
1996). Nach den sedimentologischen und geo-
chemischen Befunden wird daher fiir den Abla-
gerungsraum der Phyllit-Zone ein nach Siiden
in ein ozeanisches Becken tiberleitender Konti-
nentalhang angenommen. Die faziell und geo-
chemisch vergleichbaren, jedoch weitaus ge-
ringmaichtigeren Einheiten der Gielener Decke



scheinen aus einem siidlich anschliefenden,
ozeanischen Bereich zu stammen.

Die Metamorphose ist durch die Paragenese
Pumpellyit, Albit, Aktinolith und Chlorit sowie
die Abwesenheit von Klinozoisit in Metabasalten
charakterisiert (Me1st 1970, 1986). Nach Liou et
al. (1987) deutet das gemeinsame Auftreten von
Pumpellyit und Aktinolith auf Temperaturen
zwischen ca. 270 und 350 °C. Anhand von Mikro-
gefligen geben DITTMAR & ONCKEN (1992) fiir den
zentralen und siidlichen Hunsriick eine einheit-
liche Temperatur wenig oberhalb der Quarz-
rekristallisationstemperatur (ca. 275 °C) an.
Scuarrr (1985) bestimmt die Graphitkristalli-
nitit an einem synmetamorphen Mylonit (Wies-
bachtalmylonit) und gibt eine obere Tempera-
turgrenze von ca. 300 °C an. Der hohe Si-Gehalt
(3,38 p.f.u) metamorpher Phengite in einem Me-
tabasalt deutet dabei auf eine druckbetonte Me-
tamorphose, wenn auch Hochdruck-Minerale
wie Lawsonit, Aragonit und Jadeit fehlen (ME1sL
1986). Nach dem Phengit-Barometer von MAs-
SONNE (1991) ergibt sich ein Mindestdruck von 5
kb bei 300 °C (keine Kalifeldspat-gepufferte Pa-
ragenese). Die gleichen Si-Gehalte zeigen auch
retrograde Phengite in Amphiboliten (3,38-3,43
p.f.u.) und Gneisen (3,38-3,50 p.f.u.) des Warten-
steiner Kristallins, welches nach Drrrmar (1996)
das Basement der nordlich anschlieffenden So-
onwald-Einheit darstellt. Somit ist im Stidhuns-
riick zwischen Phyllit-Zone und Soonwald-Ein-
heit weder nenneswerte Druck- noch Tempera-
turunterschiede festzustellen. In der Phyllit-Zo-
ne treten sogar die niedrigsten Inkohlungswerte
des gesamten siidlichen Hunsriicks auf (vgl.
Ecke et al. 1985). Der phyllitische Charakter der
Metapelite und die Quarzdeformationsgefiige
zeigen dennoch einen etwas hoheren Metamor-
phosegrad der Phyllit-Zone (ca. 320 °C) gegen-
tiber der Soonwald-Einheit an (DrrTMAR 1996).

1.1.2 Wippraer Zone (Harz)

Die am Siidrand des Harzes gelegene Zone
von Wippra wurde von FIsCHER (1929) nach li-
thologischen Aspekten von NW nach SE in sie-

Eine moderne tektonische Bearbeitung der
stidwestlichen Hunsriick-Phyllit-Zone erfolgte
durch DrrtMar (1996). Danach lassen sich in
den Metasedimenten drei Schieferungsgenera-
tionen unterscheiden. Die erste (penetrative)
Schieferung findet sich reliktisch in s,-Lamellen
und ist mit starkem Hellglimmerwachstum ver-
kniipft. Reliktische B-Falten sind subisoklinal.
In den Metabasalten fehlt eine reliktische erste
Schieferung in fast allen Fillen. Die zweite
Schieferung ist als Crenulationsschieferung
oder metamorphe Binderung ausgebildet und
wird als Hauptschieferung bezeichnet. Sie fillt
steil bis subvertikal nach NW ein und ist geome-
trisch mit s, in der Soonwald-Einheit korrelier-
bar. Thre Bildung war noch vor Unterschreitung
der Quarzrekristallisationstemperatur beendet
(z.T. mit sekundirer Rekristallisation). Die re-
trograde Crenulation s, (s, in der Soonwald-Ein-
heit) fillt iiberwiegend halbsteil nach NW ein.
Damit assoziiert sind SE-vergente, meist stark
asymmetrische  Klein-  und  Mikrofalten.
Wihrend der Deformation erfolgte weder
Quarzrekristallisation noch Hellglimmerwachs-
tum. B,Achsen und d, . -Lineare fallen flach
nach SW ein, wihrend B,/B,-Faltenachsen tiber-
wiegend nach NE abtauchen. Subparallel zur
Hauptschieferung verlaufen die sedimentiren
Materialwechsel und mylonitische Scherzonen.
Eine Scherzone bildet die Nordgrenze der Phyl-
lit-Zone, eine weitere die Stdgrenze der nordli-
chen Schuppe. Beide zeigen bei steil NW-fallen-
der mylonitischer Foliation die Kinematik einer
nordgerichteten Schrigabschiebung mit dextra-
ler Komponente. Unter Berticksichtigung der
SE-gerichteten stratigraphischen Verjiingung in-
nerhalb der Schuppen ist die heutige Lagerung
insgesamt leicht iiberkippt, so daf§ die Anlage
der Storungen als NW- bis W-gerichtete Schrig-
aufschiebungen erfolgte.

ben Serien gegliedert, die heute biostratigra-
phisch weitgehend eingeordnet sind. Serie 1 re-
prisentiert einen hoher metamorphen Anteil
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der unterkarbonischen Olisthostrome der nord-
westlich anschlieBenden Harzgeroder Zone. Se-
rie 2 besteht tiberwiegend aus dunklen Metapeli-
ten des Silur (REICHSTEIN 1964, SEHNERT 1991),
denen Metavulkanite eingeschaltet sind. Die Se-
rien 3 bis 5 (Metapelite, Quarzite, Metabasalte)
werden aufgrund biostratigraphischer Daten
und konkordanter lithologischer Ubergiinge in
das Ordovizium eingestuft (BURMANN 1973, SEH-
NERT 1991). Die wenig deformierten, mittelkorni-
gen Metabasalte sind diskordant eingeschaltet
und konnen auch subvulkanische Intrusivkor-
per jingeren Alters darstellen (Jacos, frdl
mindl. Mitt.). In Serie 4 auftretende, bims-
fiihrende Rotschiefer und gebéinderte Metatuffe
sind Hinweise auf einen explosiven Vulkanismus
zu dieser Zeit. Die Serien 6 (Metabasalte und -tuf-
fite, Karbonate) und 7 (Metapelite, Grauwacken,
Kieselschiefer, Metabasalte) werden in das Mit-
tel- und Oberdevon gestellt (SEHNERT 1991).

Geochemische Analysen der Spurenelemen-
te und der SEE ergaben fiir Metabasalte der Se-
rie 3 sowie 6 und 7 (Devon) einen primitiven
Charakter mit klarem Trend zu Ozeanbodenba-
salten (WERNER 1984). Sie werden wie auch die
Metabasalte des Stidhunsriick (vgl. Kap. 1.1.1)
und der Gieflen-Ostharz-Decke (vgl. Kap. 1.3)
als Ausdruck beginnenden spreadings® auf
ausgediinnter, kontinentaler Kruste interpre-
tiert. Metavulkanite der Serie 2 (Silur) weisen
mit tholeiitischem bis andesitischem Chemis-
mus ecine etwas hohere Differenzierung auf
(WERNER 1984).

Die Metamorphose der Wippraer Zone wird
z.B. durch das gemeinsame Auftreten von Albit,
Epidot und Aktinolith in Metabasalten (FRANZKE
1969) traditionell als griinschieferfaziell bezeich-
net. Das in Serie 4 vorkommende Mineral Kar-
pholith, frither als Indikator einer Hochdruck-
metamorphose gewertet, ist reich an Mn und da-
her als Nieder- bis Mitteldruckbildung anzuse-
hen (z.B. Kkamm 1978, LOFFLER & SCHWAB 1981).
Kramwm (1978, 1980) beschreibt in Metapeliten
der Serien 3 und 4 Mineralparagenesen mit
Chloritoid, Karpholith, Sudoit, Pyrophyllit und
Si-armem Hellglimmer und gibt dafiir Bildungs-
bedingungen von 320-380 °C und 1-2 kb an.

Ahnliche (300-400 °C) und
Driicke zwischen 2 und 4 kb erhalten Jacos et
al. (1990) tiber die Homogenisierungstemperatu-
ren fluider Einschliisse in synkinematischen
Quarzmobilisaten. Zu etwas geringeren Tempe-
raturen gelangen THEYE & S1eDEL (1993) durch
die Anwendung verschiedener Thermobarome-
ter in den Serien 3 und 4. Aus den Gleichge-
wichtsparagenesen Quarz-Chloritoid-Sudoit-
Chlorit, Quarz-Chloritoid-Sudoit-Chlorit-Kao-
linit sowie Quarz-Chloritoid-Chlorit-Pyrophyl-
lit resultieren Temperaturen von 320 + 30 °C bei
1-3 kb. Die Paragenese Quarz-Sudoit-Karpho-
lith wird als Geobarometer verwendet und er-
gibt einen Druck von 3 + 1 kb bei 320 °C. Gleiche
Ergebnisse werden von SIEDEL & THEYE (1993)
durch die Messung der Illitkristallinitit und der
b,-Werte von Hellglimmern in Metapeliten er-
zielt, namlich Temperaturen von 300-350 °C in
den Serien 2 bis 7 und niedrige bis mittlere
Driicke (b, = 9,008 £ 0,009) in den Serien 1 bis 5.
Geringere Illitkristallinititen in der Serie 1 deu-
ten auf eine groflere Storung nach dem thermi-
schen Hohepunkt zwischen den Serien 1 und 2.
Mikrosondenanalysen an Hellglimmern erga-
ben fiir die Serien 3 und 4 Si-Gehalte zwischen
3,03 und 3,12 p.f.u. Dies entspricht nach dem
Phengit-Barometer von MASSONNE (1991) einem
Druck von 1-2 kb (Minimalwert, da kein Kali-
feldspat vorhanden). Auch in Metabasalten der
Serie 6 deuten sowohl die geringe Celadonit-
komponente in metamorphen Hellglimmern als
auch die geringe Jadeitkomponente in Na-Pyro-
xenen auf eine Metamorphose bei geringen
Driicken hin (THeYE 1993). Demgegentiber zei-
gen kleine Hellglimmer einer Grauwacke der Se-
rie 7 mit Si-Gehalten von etwa 3,42 p.f.u einen
Minimaldruck von 5 kb bei 300 °C an. Zusam-
menfassend kann der metamorphe Hohepunkt
in der Wippraer Zone mit etwa 320-350 °C und
2-4 kb angegeben werden. Lediglich in der Serie
7 sind hohere Driicke nachzuweisen.

Das tektonische Inventar und die Gefiigeent-
wicklung der Wippraer Zone wird z.B. von Ja-
coB (1992) oder JAcOB & FRANZKE (1992) be-
schrieben. Altestes Gefiigeelement ist eine erste,
penetrative Schieferung, die am Metamorpho-
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sehohepunkt subparallel zur Schichtung ange-
legt wurde. Zugehorige enge bis isoklinale B,-
Falten mit langen, flachen Siidschenkeln und
kurzen, steilen Nordschenkeln sind lokal nach-
weisbar. Syn- bis postkinematisch zu s, erfolgt
die Bildung der kritischen Mineralparagenesen
(s.0.) und starkes Hellglimmerwachstum. Kar-
pholithfithrende Quarzginge werden von s, de-
formiert und sind als pra- bis synkinematische
Bildungen aufzufassen (THEYE & SIEDEL 1993).
Die gleichen Autoren beschreiben eine weitere
Foliation, in der s, als Einschluf$ in Chloritoid re-
liktisch erhalten ist. Beide Foliationen werden
retrograd im Zehntelmillimeter- bis Meterbe-
reich verfaltet (B,-Faltung). Die zugehorige Ach-
senflichenschieferung (s,, homoaxial zu s,) ist
vom Typ der ,crenulation cleavage® und bildet
i.d.R. stumpfe Winkel zu s,. Jacos et al. (1990)
geben dafiir auf der Basis von Homogenisie-
rungstemperaturen fluider Einschliisse in
Quarzmobilisaten Bildungsbedingungen von
190-270 °C und 0,7-1,5 kb an. Eine weitere,
bruchhafte Schieferung sowie abschiebende
Knickzonen sind jiinger als s,. Als jiingstes tek-
tonisches Element werden listrische Aufschie-

1.1.3 Sidtaunus

Die Phyllit-Zone des Siidtaunus (Vordertaun-
us-Einheit) unterscheidet sich hinsichtlich ihrer
Lithologie und Stratigraphie deutlich von den
Phyllit-Zonen des Hunsriicks und des Harzes.
Ein bis 4 km breites Band von sauren bis inter-
medidaren Metavulkaniten der kalkalkalinen
Differentiationsreihe in ihrem Nordteil tritt aus-
schliefflich in der Taunus-Phyllit-Zone auf (Abb.
2). Auf Analysen der Hauptelemente beruhende
Berechnungen der RirrMANN-Norm (HENTSCHEL
& MEISL 1966, MEIsL et al. 1982) sowie Analysen
der immobilen Spurenelemente (Mgist. 1990)
verweisen auf eine rhyolithische bis rhyodaziti-
sche (,Serizitgneise®,  Felsokeratophyre®) und
eine andesitisch-dazitische bis trachyandesiti-
sche (,Griinschiefer®, ,Keratophyre®) Zusam-
mensetzung der Ausgangsgesteine. Im Ti-Zr Dis-
kriminationsdiagramm nach PreArce (1983)

bungen genannt, die nach NNW oder SSE ge-
richtet sind und hiufig die erste oder zweite
Schieferung als Bewegungsbahn nutzen (Jacon
et al. 1990, JACOB & FRANZKE 1992).

Die Bildung der ersten Schieferung ist ver-
mutlich mit NW-gerichteter Faltung/Uberschie-
bung im Zuge der unterkarbonischen Krusten-
verkiirzung verkniipft. K/Ar-Altersbestimmun-
gen an synkinematisch gebildeten Hellglim-
mern (Fraktion <2 pm) datieren dieses Ereignis
auf 330-350 Ma (MARHEINE et al. 1993). Dabei ist
in den Serien 2 bis 5 ein von NW nach SE stei-
gendes  Metamorphosealter  festzustellen,
wihrend in Serie 7 entgegen dem Trend das
jungste Alter auftritt (330 Ma). Dies bedeutet,
dall erstens die Deformations- und Metamor-
phosefront von SE nach NW propagierte und
dafl zweitens die Stapelung der Serien 2 bis 5
erst nach dem Metamorphosehéhepunkt erfolg-
te. Der Grund fiir die Abweichung in Serie 7 ist
unklar; in der gleichen Serie treten jedoch auch
abweichende Drucke auf (> 5 kb, s.0.). Die zwei-
te Schieferung wird von Jacos et al. (1990) als
Ausdruck einer Riickfaltung bei andauernder
orogener Verkiirzung angesehen.

plotten mit einer Ausnahme (basaltische Ein-
schaltung in einem Metasediment der Lorsba-
cher Schiefer-Folge mit MORB-Chemismus)
samtliche Metavulkanite im Feld der Inselbo-
genvulkanite (MEisL 1990).

Von MEISL (1970) in den Metaandesiten be-
schriebene Formrelikte von Glasteilchen sind
Hinweise auf eine pyroklastische Bildung. Den-
noch werden von MEist (1990) nach Gefligekri-
terien eher Lavaergiisse als Ablagerungsmecha-
nismus vermutet.

Das Extrusionsalter der Metavulkanite wird
nach U/Pb-Datierungen an Zirkonen von Som-
MERMANN et al. (1992) mit Oberordoviz bis Silur
angegeben. Dabei ist bei den Metarhyolithen
(426 + 14 Ma, 433 £ 8 Ma) gegeniiber den Me-
taandesiten (442 + 22 Ma) tendenziell ein etwas
geringeres Alter festzustellen. Ein dazitischer
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Abb. 2. Geologische Ubersichtskarte des Taunus-Siidrandes mit Lage der 5 bearbeiteten Profile. Entlang der Scherzone zwischen der Phyllit-Zone und der
eindeutig rhenoherzynischen Taunuskamm-Einheit (NPZ-Scherzone) stehen sich im gesamten Siidtaunus jeweils die édltesten Einheiten (Metavulkanite und
Bunte Schiefer bzw. Graue Phyllite) gegeniiber. Siidostlich der Metavulkanit-Serie folgen Metasedimente der Eppsteiner und schlieflich der Lorsbacher

Schiefer-Folge. Beachte die beiden Vorkommen von Metavulkaniten der Phyllit-Zone innerhalb der Taunuskamm-Einheit (Pfeile).



Metavulkanit der Krausaue (,Quarzkerato-
phyr®), der vermutlich zu den Metavulkaniten
der Phyllit-Zone zu rechnen ist, weist ein Zir-
konalter von 434 +34/-22 Ma auf (SOMMERMANN
et al. 1994). In einem der Metarhyolithe (,Seri-
zitgneis®) ist der obere Schnittpunkt der Diskor-
dia bei 2,3 Ga ein Hinweis auf die Existenz alter
Zirkonkerne und deutet auf eine (partielle) Auf-
schmelzung von Krustengesteinen, wihrend die
Datenpunkte des Metaandesits eine Konkordia
definieren. Somit ist in den Metavulkaniten des
Stidtaunus, einzigartig in der Phyllit-Zone und
dem Rhenoherzynikum tiberhaupt, ein ausge-
dehnter, vermutlich auch explosiver Inselbo-
genvulkanismus im Oberordoviz und unterem
Silur dokumentiert.

Die im SE anschliefenden Metasedimente
wurden von ReINAcH (1904) in eine liegende
Eppsteiner Schiefer-Folge und
hangende Einheit (Lorsbacher Schiefer-
Folge n. LEppra 1924) gegliedert (s.a. Abb. 2).
STENGER (1961) verfeinerte die lithostratigraphi-
sche Gliederung und unterteilte die Lorsbacher
Schiefer-Folge in drei Abteilungen, in denen er
unterschiedliche Tonschiefer- und Quarzithori-
zonte auskartierte. Am duflersten SE-Rand der
Phyllit-Zone treten bei Lorsbach graue und dun-
kelgraue, dichte Kalke auf, die von LeppLA
(1924) mit den mitteldevonischen Massenkal-
ken von Stromberg und der Lahnmulde vergli-
chen werden. BIERTHER (1951) stimmt mit die-
ser Auffassung tiberein und nimmt fiir Schiefer
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und Quarzite der Lorsbacher Schiefer-Folge im
nordwestlichen Anschluf$ ein unterdevonisches
Alter an. Durch den Nachweis emsischer Spo-
ren in dunklen Schiefern durch Rerrz (1989)
muf$ ein groBBer Teil der Lorsbacher Schiefer-
Folge in das Ems gestellt werden. Fiir die Epp-
steiner Schiefer-Folge fehlte bis vor kurzem jede
biostratigraphische Einstufung. Da sie im Devon
des Rhenoherzynikums keine Entsprechung fin-
det, wurde sie bislang im allgemeinen als Vor-
devon angesehen. Jiigste Acritarchenfunde be-
legen tatsdachlich unterordovizische Anteile in-
nerhalb der Eppsteiner Schiefer-Folge (ReiTz et
al. 1995).

Die Metamorphose wurde anhand der Para-
genese Klinozoisit + Aktinolith + Chlorit +
Quarz und dem Fehlen von Pumpellyit in Me-
taandesiten lange Zeit auf Temperaturen zwi-
schen 400 und 450 °C bei niedrigen bis mittleren
Driicken geschitzt (z.B. MEIsL 1970, MEisL et al.
1982). Erst nach experimentellen Untersuchun-
gen von MASSONNE & SCHREYER (1987) in dem
System KMASH kann bei Fehlen von Biotit eine
obere Temperaturgrenze von ca. 330 °C festge-
legt werden. Der hohe Si-Gehalt metamorpher
Phengite von ca. 3,45 p.f.u. in den Metavulkani-
ten liefert dabei einen Druck von 5-6 kb (Kali-
feldspat-gepufferte Paragenese, MASSONNE in
ANDERLE et al. 1990). In den Metavulkaniten der
Phyllit-Zone des Taunus ist somit wie auch im
Stidhunsriick und der Wippraer Zone eine
druckbetonte Metamorphose dokumentiert.

1.2 Taunuskamm-Soonwald-Einheit

Der nachgewiesene stratigraphische Umfang
der Taunuskamm-Soonwald-Einheit  (TSE)
reicht vom tiefen Devon bis in das Oberdevon
hinein. Die dltesten Schichten bilden die auf den
Siidtaunus beschriankien Pelite sowie unreinen
Sandsteine und Quarzite der Grauen Phylli-
te. Eine vollmarine Flachwasserfauna erlaubt
die Einstufung in das hohe Untergedinne bis tie-
fe Obergedinne (STRUVE 1973), auch wenn ober-
silurische Anteile nicht ausgeschlossen werden
konnen (s. Diskussion in ANDERLE 1987a). Nach

HAHN (1990, s.a. HAHN & ZANKL 1991) lassen sich
diese Ablagerungen einem Deltabereich mit ho-
hen Sedimentationsraten zuordnen. Vermutlich
im Hangenden folgt mit unklarem Verbandsver-
hiltnis die Einheitder Bunten Schiefer,die
im Hunsriick in proximaler Fazies sedimentir
dem cadomischen Wartenstein-Kristallin aufla-
gern (DrrrMAR 1996). Die gegentiber den mari-
nen Grauen Phylliten und Taunusquarzit niedri-
gen Bor-Gehalte belegen eine Sedimentation im
Siifswasser-Milieu (WirTH 1960). Die Assoziation




roter und griiner, oft sandiger Pelite mit Quarzi-
ten und Brekzien wird von HAnuN (1990) als flu-
viatil-lakustriner Ablagerungsbereich interpre-
tiert, wo verwilderte Flufisysteme mit ausge-
dehnten Uberflutungsbecken (distale Fazies) ne-
ben nordgerichteten Schuttstromen, die ein na-
siidliches  Liefergebiet dokumentieren
(proximale Fazies), existieren. Seltene Pflanzen-
und Agnathenbruchstiicke sowie die Position im
Liegenden der Hermeskeil-Schichten (Siegen)
rechtfertigen das durch lithologischen Vergleich
mit den Ardennen postulierte Gedinne-Alter
(WIRTH 1960, SCHMIDT 1958).

Im Hangenden der Bunten Schiefer folgen Pe-
lite, tonige Sandsteine und Quarzite der Her-
meskeil-Schichten, fir diec MEYER (1970)
im ostlichen Hunsriick und schlie8lich Scuwarz
(1991) im ostlichen Taunus ein Siegen-Alter
nachgewiesen hat. Die Ablagerung erfolgte nach
HAHN (1990) in einem lagunidren Bereich, der
nach Siiden von einer Alluvialebene und nach
Norden von einer Kiistenbarriere begrenzt wur-
de. Stratigraphisch und faziell bilden die Her-
meskeil-Schichten den Ubergang zum vollmari-
nen Taunusquarzit, dessen Einstufung in
das Siegen anhand mariner Faunen gesichert ist
(s. Zusammenstellungen in KurscHer 1968 und
ANDERLE 1987a). Den michtigen, reinen Quarzi-
ten sind Pelitlagen eingeschaltet, die im Han-
genden an Zahl und Michtigkeit zunehmen
(Oberer Taunusquarzit). Der schon lange als Kii-
stennah erkannte Ablagerungsraum wird von
HAHN (1990) als gezeitenbeeinflufiter ,nearsho-
re* bis ,inner offshore* Bereich bezeichnet. Eine
siidgerichtete Korngroflenzunahme (Abnahme
der Pelitlagen, Auftreten gerollfithrender Hori-
zonte) deutet auf ein Hochgebiet im Siiden hin.

Ab dem Ems zeichnen sich mit dem Vorherr-
schen dunkler Tonschiefer zunehmend distale
Sedimentationsbedingungen ab, bis es schlief$-

hes

lich im Givet (z.T. schon im Eifel) wie an vielen
Stellen im Rheinischen Schiefergebirge zur Kar-
bonatsedimentation und lokal zur Riffbildung
kommt (Massenkalke von Stromberg, Bingen,
Rosbach und Bad Nauheim). Die insbesondere
im Unterems stark reduzierten Michtigkeiten
zeigen eine Schwellenposition der TSE zu dieser
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Zeit an, wihrend die Hintertaunus-Einheit
(Lahnmulde) bzw. das Hunsriick-Becken, abge-
trennt durch synsedimentire Storungssysteme,
grofie Sedimentakkumulationen erfahren (z.B.
MEYER 1970, MEYER & STETS 1980, ONCKEN
1988b, Drrtmar 1996). Die jiingsten datierten
Serien der TSE sind auf den Hunsriick be-
schrinkte, pelagische Ton- und Kieselschiefer
des Oberdevon (MEYER 1970), die bereits ab
dem do IT mit dem Eintrag von unreifem, glim-
merreichem Detritus erste Grauwacken aufwei-
sen (s.a. DrrrMAR 1996). Im Rheintal treten in ei-
ner tektonischen Schuppe dunkle Tonschiefer
mit Grauwacke-Bianken auf, die aufgrund ihrer
strukturellen Position und lithologischer Ver-
gleiche vermutlich in das Oberdevon einzustu-
fen sind (W E1ss1993). Diese Vorkommen wer-
den als Soonwald-Grauwacke bezeichnet (Kri-
GEL et al. 1994).

Der Strukturbau und die tektonische Ent-
wicklung der TSE im Bereich des Rheintales
kann z.B. durch Arbeiten von Juna (1955), En-
RENBERG et al. (1968), ONCKEN (1988b) und
WEIs1993) als im wesentlichen geklirt ange-
sehen werden. Eine penetrative Schieferung s,
bildet die Achsenflichenschieferung offener bis
enger, NW-vergenter B-Falten und legt sich in
Anniherung an NW-gerichtete Uberschiebun-
gen parallel dazu. Aus der engen geometrischen
Beziehung wird eine genetische Zusammen-
gehorigkeit von Faltung und Uberschiebung ab-
geleitet (JunG 1955, ONCKEN 1988b). Auf8erhalb
der Faltenscharniere verlduft die Schieferung
vor allem in Peliten subparallel zur Schichtung.
Schieferung und B,-Achsenfliichen bilden im
Rheintal einen Vergenzficher mit subhorizon-
taler bis SE-fallender Lagerung im Norden und
steilem SE- bis NW-Fallen im Siiden der TSE. Ei-
ne zweite Faltengeneration mit zugehoriger
Schieferung (s,) bildet bei flacher Lage von s,/s,
aufrechte, bei steiler Lagerung SE-vergente, of-
fene bis enge Falten.

Die erste Deformation fiihrte, begleitet von
intensiver Faltung und Schieferung, zu einem
ausgepragtem Schuppenbau mit generell SE-ge-
richteter Verjiingung innerhalb der Schuppen.
Die jlingsten Schichtglieder (Oberdevon) treten



dabei am SE-Ende der siidlichen Schuppen auf.
Bilanzierte Profile ergeben ein gemeinsames
Abscherniveau im Bereich der Bunten Schiefer,
welches nach NW mit ,ramp-and-flat“-Geome-
trie aufsteigt. Die gesamte devonische Abfolge
des mindestens 30 km breiten Beckens wird auf
etwa 1/3 der Urbreite zusammengeschoben und
fithrt wihrend der Stapelung zu einer Aufrich-
tung und antithetischen Rotation der riickwiirti-
gen Schuppen.

Im Zuge der Deformation kommt es zu kri-
stallplastischer Verformung von Quarz mit dy-
namischer Erholung und Rekristallisation, die
in mylonitischen Scherzonen zu einer Korn-
grofenreduktion auf ca. 30-40 pm fiihrt.
Streckungslineare und Fasermineralisationen
zeigen in Kombination mit Schersinnindikato-
ren (o-Klasten, Scherbinder) eine damit ver-
bundene NNW- bis NW-gerichtete Bewegung

1.3 Giefen-Ostharz-Decke

Bereits in den zwanziger Jahren wurden
fremdartige Turbiditserien im siidostlichen
Rhenoherzynikum (Gief§ener Grauwacke, Stid-
harz-Selke-Einheit) als Decken angesehen (Du-
FOUR 1925, ScHWARZ 1925, KossMAT 1927). Nach
zahlreichen autochthonen Genesevorstellungen
wurde in verschiedenen tektonischen Konzep-
ten wieder ein allochthoner Ursprung favori-
siert, zundchst als rein gravitative Gleitdecken
(z.B. REICHSTEIN 1965, KREBS & WACHENDORF
1974, Scuwas 1979), und schlieflich als
Deckentiberschiebung (WEBER 1978). In platten-
tektonischen Modellen der mitteleuropéiischen
Varisziden werden die Giefiener Grauwacke,
die Werra-Grauwacke, die Siidharz-Selke-Ein-
heit und z.T. auch die Quarzite und Grau-
wacken der Horre-Zone und des Kellerwaldes
im Rheinischen Schiefergebirge sowie der
Acker-Bruchberg-, Sieber und Tanner Zone im
Harz als Teil eines umfassenden, hangenden
Deckensystems am Stidrand des Rhenoherzyni-
kums dargestellt (z.B. ENGEL et al. 1983, WEBER
& BeEHR 1983). Von einigen Autoren werden
auch die Harzgerdder (z.B. FRANKE 1989) und

der Hangendeinheit an. Diese Gefiige werden
hiufig von einer postmylonitischen Crenulati-
onsschieferung tberprigt, die nur noch mit
Quarzlosung und Verbiegung der Phyllosilikate
einhergeht. Im Gegensatz zu siidlicheren Bewe-
gungszonen ist in der Taunuskamm-Uberschie-
bung der mylonitische Lagenbau nachtriglich
verfaltet, boudiniert und sprod zerrissen und
belegt eine spite Deformation unter geringeren
Temperaturen, die nach Faserwachstum und
Scherbiandern eine westwirts gerichtete Bewe-
gung der Hangendeinheit anzeigt. Diese Ent-
wicklung von mylonitischen zu kataklastischen
Gefiigen in der Taunuskamm-Uberschiebung
spiegelt offenbar die Verlagerung der Duplex-
stapelung nach Norden unter retrograden Be-
dingungen und Konzentration der Bewegung
auf die Scherzonen wider, withrend stidliche Be-
wegungszonen inaktiv werden.

die Blankenburger Zone im Harz (z.B. WALLISER
& ALBERTI 1983, OczLoN 1994) in dieses Decken-
system mit einbezogen, fiir das eine ehemals
wesentlich weitere Erstreckung zu vermuten ist.
So fordern z.B. ONCKEN (1988b) fiir den Stidtau-
nus und DitTMAR (1996) fiir den Stidhunsriick
aus der Kombination von Inkohlungs- und Me-
tamorphosedaten mit Daten aus Profilbilanzie-
rungen eine synkinematische Uberlagerung
von 5-12 km, die einem hangenden Deckenkor-
per zuzuschreiben ist. Eine Korrelation mit der
,Carrick Nappe® am Sitidrand der Rhenoherzy-
nischen Zone SW-Englands wird z.B. von Hot-
DER & LEVERIDGE (1986) in Erwdgung gezogen.
Dieses moglicherweise ausgedehnte Deckensy-
stem entstammt einem ozeanischen Bereich
unbekannter Grofie zwischen dem Rhenoherzy-
nikum und dem Saxothuringikum, dem GiefSe-
ner Ozean. Die sedimentire und tektonische
Entwicklung der Gieflener Grauwacke als Teil
dieser Deckeneinheit ist eng verkniipft mit der
Frage nach der paliogeographischen Position
der Phyllit-Zone, namlich am Nord- oder
Stidrand des Gieliener Ozeans.
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Gieflener Grauwacke

Die Gieflener Grauwacke wurde von DORR
(1990) in eine liegende (Krofdorfer
Schichten) und eine hangende (Jiingere
Grauwacke) Serie gegliedert. Die Krofdorfer
Schichten beginnen mit schwarzen Tonschie-
fern des oberen Ems und der Eifel-Stufe, die mit
zunehmenden Kieselschiefereinschaltungen im
oberen Givet in die Kiesel- und Alaunschiefer
der unteren Adorf-Stufe tibergehen. Ab dem un-
teren und mittleren Adorf kiindigt sich mit der
Ablagerung feingebianderter Tonschiefer wieder
ein klastischer Einflufl an mit den ersten grobe-
ren Schiittungen im do I y (Quarzwacken, lithi-
sche Grauwacken). Die Binderschiefer und
Grauwacken reichen bis in die untere Nehden-
Stufe (do 11 o). Die Werra-Grauwacke, die eben-
falls als Teil der Gielen-Ostharz-Decke angese-
hen wird, besitzt den gleichen, nachgewiesenen
stratigraphischen Umfang (do 1y - do 11 o, vgl.
Wirric 1974). Eine ausfiihrliche Beschreibung
der Krofdorfer Schichten sowie der sedimento-
logischen und sedimentpetrographischen Bear-
beitung der oberdevonischen Grauwacken gibt
DORR (1990).

Die Jiingere Grauwacke besteht durchweg
aus einer Sequenz proximaler Turbidite (voll-
stindige und gekappte Bouma-Zyklen, s. DORR
1990) und ist wahrscheinlich in das Unterkarb-
on einzustufen. Eine sedimentpetrographische
Bearbeitung der Grauwacken erfolgte durch
HENNINGSEN (1961). Die Schichtliicke zu den
Krofdorfer Schichten im Liegenden ist aufgrund
des abrupten Fazieswechsels mit dem Einsetzen
der Jiingeren Grauwacke vermutlich auf tekto-
nische Unterdriickung zuriickzufiihren.

In den Krofdorfer Schichten sind den mittel-
devonischen Tonschiefern bis zu 10 m michtige
Metabasalte und -tuffite eingeschaltet. Die Ver-
teilung immobiler Spurenelemente wie Ti, Zr,
Y, Nb und Cr sowie die SEE-Verteilungsmuster
zeigen wie auch die Metabasaltlinsen der
Solmstaler Phyllite (s.u.) typische geochemische
Merkmale von MOR-Typ Basalten (MEYER 1981,
GROSSER & DORR 1986). Es handelt sich jedoch
um keine typische Ophiolith-Abfolge wie z.B.
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dem Lizard-Komplex in SW-England (FrLoyp
1976); vielmehr miissen die MOR-Basalte als
Ausdruck embryonaler Ozeanbodenbildung auf
stark ausgediinnter, kontinentaler Kruste ange-
sehen werden.

Am Siidrand der Gieflener Grauwacke tritt
auflerdem eine Einheit stark deformierter Phyl-
lite, mylonitisierter Grauwacken und Metaba-
salt-Linsen auf (Solmstaler Phyllite), die
sich durch hoheren Metamorphosegrad (Prehnit
+ Pumpellyit + Epidot + Chlorit, 320-350 °C bei
max. 2 kb) und intensivere Deformation von den
Einheiten im Liegenden (Lahnmulde) und im
Hangenden (Gielener Grauwacke) deutlich un-
terscheiden (ENGEL et al. 1983). Thr Alter wird
von Rerrz (1989) aufgrund von Sporenfunden
mit Oberems angegeben. K/Ar-Datierungen an
synkinematischen Hellglimmern ergeben Defor-
mationsalter von 328 + 11 Ma und 335 £ 11 Ma,
die sich von den Deformationsaltern der Lahn-
mulde (ca. 315-320 Ma) deutlich unterscheiden
und eher mit dem Alter der Phyllit-Zone (ca. 327
Ma) vergleichen lassen (AHRENDT et al. 1978).
Die Solmstaler Phyllite werden daher als tekto-
nische Scherkorper, moglicherweise aus der
Phyllit-Zone oder einem siidlich anschlief{enden
Bereich, an der Basis der Gieflen-Ostharz-Decke
interpretiert (z.B. ENGEL et al. 1983).

Ein Vergleich mit den parautochthonen Ab-
folgen der Lahnmulde ldf3t die Allochthonie der
Gieflener Grauwacke aufler Zweifel. Vom ho-
hen Ems bis in das Givet steht einer kondensier-
ten, pelagischen Sequenz (ca. 20-60 m Ton- und
Kieselschiefer) die michtige, distale Schelfse-
quenz der Lahnmulde (fast 1000 m Tonschiefer
und Karbonate) gegeniiber. Beim Eintreffen der
ersten Grauwacken in den Krofdorfer Schichten
(do I'y) gehtin der Lahnmulde die kalkig-tonige
Sedimentation weiter. Unter Berticksichtigung
der NW-propagierenden Flyschfront im Rheno-
herzynikum (z.B. ENGEL & FRANKE 1983) mulf$
die Gielener Grauwacke daher weit aus SE
stammen. Strukturelle Aspekte wie die tiber-
wiegend flache Lagerung, stark NW-vergente,
hiufig liegende Falten, der ausgeprigte, NW-




vergente Schuppenbau und die intensive Mylo-
nitisierung der Basis sprechen ebenfalls fiir eine
tektonische Decke mit Herkunft aus SE (s.a.
SCHWARZ 1925, WEBER 1978, GROTE 1983).

Das Auftreten von MOR-Typ Basalten in der
Gie$ener Grauwacke gilt im Rhenoherzynikum
als Ausnahme. ROSLER & WERNER (1979) stellen
nach umfangreichen geochemischen Analysen
an Magmatiten fest, dafy weder im (parautocht-
honen) Rhenoherzynikum noch im Saxothurin-
gikum Hinweise auf ozeanische Kruste existie-
ren. Aus dem Vorherrschen von Alkalivulkani-

1.4 Erbstadter Grauwacke

Stidlich der streichenden ostlichen Verldnge-
rung der Taunus-Phyllit-Zone treten in der Wet-
terau vermutlich unterkarbonische Sedimente
zutage (Erbstadter Aufbruch). Es handelt sich
dabei um graue, unmetamorphe Psammite und
Pelite mit untergeordnet brekziosen Bereichen.
Die Gesteinsfragmente sind tiberwiegend sedi-
mentdren Ursprungs (Kowarczyk, frdl. miindl.
Mitt.). Sie enthalten auch Kalkgeralle, deren Al-
ter von ENGLER (1978) mit vermutlich oberem
Oberdevon bis tiefem Unterkarbon angegeben
wird. Die Gesteine sind zu offenen, aufrechten
Falten mit ca. E-W-streichenden Achsen defor-
miert und zeigen iiberwiegend halbsteiles Siid-
fallen (NORING 1951). PLESSMANN (1957) be-
schreibt aus dem nordlichsten Aufschluf$ inver-
se Lagerung bei steilem SE-Fallen und konstru-
iert eine Falte mit steilem, tiberkippten Nordfli-
gel und flachem Sidfliigel mit flacher,
variszisch (ca. 50°) streichender Faltenachse.
Vorschubharnische und das Fehlen einer Schie-
ferung weisen die Falten als reine Biegegleitfal-
ten aus - alles Hinweise auf eine oberflichen-
nahe Position. Nach Daten aus einer nicht do-
kumentierten Bohrung der Mineralwasserindu-
strie (Kowarczyk, frdl. miindl. Mitt.) liegen die
Grauwacken mit tektonischem Kontakt auf
Phylliten und bilden das tektonische Dach der
Phyllit-Zone.

ten im nordlichen (Sauerland, Oberharz) und
von tholeiitischen Basalten im siidlichen Rhe-
noherzynikum (Lahn-Dill-Mulde) sowie der zu-
nehmenden Verarmung an leichten SEE leiten
WeberonL et al. (1983) eine Zunahme des Auf-
schmelzungsgrades und des MOR-Charakters
von Norden nach Stiden ab. Fiir das Herkunfts-
gebiet der Gieflener Grauwacke muf$ daher ein
pelagischer Sedimentationsraum auf stark aus-
gediinnter, kontinentaler Kruste mit beginnen-
der Bildung ozeanischer Kruste siidlich des
Rhenoherzynikums gefordert werden.

Die detritischen Komponenten der Psammite
sind kaum gerundet und weisen einen hohen
Gehalt an Gesteinsfragmenten auf. Aus diesen
Griinden wurde das Gestein bislang als Grau-
wacke bezeichnet. Entsprechend dem geringen
Matrixgehalt (< 5 %) handelt es sich nach der
Klassifikation von PeTTijonN et al. (1987) tiber-
wiegend um Litharenite (vgl. Kap. 6.2). Somit
wird in der Erbstidter Grauwacke ein vollig an-
deres tektonisches Milieu dokumentiert, das im
tbrigen vergleichbar ist mit der jiingeren Ein-
heit der Giellener Grauwacke (vgl. DORR 1990,
Frovp et al. 1990), der die Erbstidter Grau-
wacke zugerechnet wird. Die flyschartigen Sedi-
mente mit der Signatur eines magmatischen
Bogens spiegeln offenbar das Herannahen des
Saxothuringikums im Zuge der Subduktion des
Gieflener Ozeans wider. Die Lithoklasten ver-
weisen dabei auf ein sedimentires Liefergebiet
im Bereich der Oberplatte, z.B. die Deckschich-
ten der heutigen Mitteldeutschen Kristallin-
schwelle oder allochthone Einheiten. Nach der
Sedimentation, die bislang nicht exakt datiert
wurde, ist die Erbstadter Grauwacke nur noch
gering in die Faltung wihrend der Kollision ein-
bezogen worden.



1.5 Paldogeographische Randbedingungen

Auf der Basis paliomagnetischer und biogeo-
graphischer Befunde lassen sich in Europa
withrend des Altpaliozoikums folgende Konti-
nente bzw. Terrane unterscheiden, die zu ver-
schiedenen Zeiten durch ozeanische Bereiche
voneinander getrennt und am Ende der variszi-
schen Orogenese gemeinsam im Superkonti-
nent Pangaa vereinigt waren:

« Baltica (Baltischer Schild, Russische Tafel)

* Laurentia (Nordamerika, Gronland, NW-

Schottland)

+ Avalonia (London-Brabant-Massiv, autoch-

thones Rhenoherzynikum = Ost-Avalonia)

« Armorica (Armorikanisches Massiv, Tepla-

Barrandium, saxothuringisches Becken)
» Gondwana (Afrika, Siidamerika, Indien,
Australien, Antarktis)

Zu Beginn des Ordoviziums befinden sich
Avalonia und Armorica am Nordrand von Gond-
wana in Stidpolnédhe, wihrend Laurentia wie im
gesamten Altpaldozoikum in niederen Breiten
verbleibt (Cocks & FORTEY 1982, VAN DER VOO
1988, SCOTESE & MCKERROW 1990). Baltica ist von
Gondwana/Armorica durch den Tornquist-
Ozean getrennt (COcks & FORTEY 1982). Im Un-
teren Ordovizium trennt sich Avalonia von
Gondwana unter Bildung des Rheischen
Ozeans und erreicht Baltica im oberen Ordo-
vizium (Cocks & FORTEY 1982, Torsvik et al.
1992). Dabei werden gondwanische Faunen suk-
zessive durch baltische ersetzt. Avalonia + Balti-
ca driften ab dann gemeinsam nordwiirts unter
Subduktion des lapetus-Ozeans und kolli-
dieren etwa im mittleren Silur mit Laurentia.
Fiir Avalonia wird eine dquatornahe Position im
oberen Ordovizium z.B. durch Warmwasserkar-
bonate auf den Britischen Inseln oder durch tro-
pische/subtropische Verwitterungsprodukte in
marinen Sedimenten des Ebbe-Antiklinoriums
angezeigt, wihrend gleichalte Sedimente in
Nord-Gondwana und Armorica glaziale Einflis-
se aufweisen (s. OczrLoN 1994 und darin zitierte
Literatur). Zu dieser Zeit diente der Rheische
Ozean als trennendes Element zwischen den
dquatornahen Nordkontinenten (Laurentia, Bal-
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tica, Avalonia) und den polnahen Siidkontinen-
ten (Nord-Gondwana, Armorica).

Ab dem mittleren Ordovizium beginnt Armo-
rica sich von Gondwana zu trennen und wird et-
wa an der Wende Silur/Devon an Baltica ange-
figt (Tarr et al. 1994). Die Position Gondwanas
ist zu dieser Zeit paldiomagnetisch nicht eindeu-
tig belegt, jedoch zeigen Riffe entlang des nord-
lichen Gondwanarandes und in Armorica (Bar-
randium, Bretagne, Nordspanien; BURCHETTE
1981) bereits im tiefen Devon eine Position in
niederen Breiten an, so daf$ die Subduktion des
Rheischen Ozeans im wesentlichen im Silur er-
folgt sein muf. Gegen Ende des Unterdevons
treten Ostrakoden der Nordkontinente auch in
Armorica auf, was eine vollige Schliefung des
trennenden Ozeans anzeigt (McKERROW 1994).
Eine Kollision im Silur oder Unterdevon ist al-
lerdings weder in Sedimenten des rhenoherzy-
nischen noch des saxothuringischen Beckens
oder des Barrandiums dokumentiert. Zu dieser
Zeit findet am Nordrand von Gondwana die li-
gerische Orogenese statt, deren Spuren von
Nord-Marokko bis in das Bohmische Massiv zu
verfolgen sind (s. Kompilation in OczLon 1993).

Die Kollision zwischen Gondwana und Lau-
russia beginnt im Oberdevon in den Internzo-
nen und erreicht etwa an der Wende Unter-
/Oberkarbon die externen Falten-/Uberschie-
bungsgiirtel. Dabei bewegt sich Gondwana zwi-
schen dem Ende des Oberdevons (365 Ma) und
dem spiten Oberkarbon (300 Ma) noch insge-
samt ca. 3000 km nach Norden (Arra et al.
1990). Unter Beriicksichtigung einer leichten
Norddrift von Laurussia resultiert fiir das Karb-
on eine Krustenverkiirzung von ca. 2500 km bei
einer mittleren Konvergenzrate von 3 cm/a.

In diesem Zusammenhang ist die Herkunft
der Phyllit-Zone, ndmlich aus Norden (Avalo-
nia) oder aus Siiden (Armorica), von besonde-
rem Interesse. Eng damit verkntipft ist auch die
Frage nach der Sutur des Rheischen Ozeans,
der diese Kontinente bis in das Unterdevon
trennte und nahezu spurlos verschwand. Die
geodynamische Ursache fiir die anschlieffende



Krustendehnung im Rhenoherzynikum und
Ozeanbildung an seinem Siidrand nach dem
Konzept des Gielener Ozeans, etwa die anhal-
tende Aktivitit eines an der lapetus-Sutur sub-
duzierten ,spreading-centers® (FRANKE 1989),
Spreizung im ,back arc“-Bereich z.B. einer nord-
gerichteten Subduktionszone weiter im Siiden
(ONCKEN 1987, FRANKE 1989) oder Dehnung im
Blattverschiebungsregime im Sinne einer ,pull-

apart“-Struktur (KROHE & WILLNER 1994), ist
noch in Diskussion. Schliefilich ist auch die
blofle Existenz des Giefiener Ozeans nicht un-
eingeschrinkt akzeptiert. Der Sedimentations-
raum am Siidrand des Rhenoherzynikums wird
z.B. auch als intrakontinentales Becken (z.B.
MEYER & STETS 1980) oder aber als nordlicher
Teil des Rheischen Ozeans (OczLoN 1994) ange-
sehen.

2. Beschreibung der stratigraphischen Abfolge

Zur stratigraphischen Einordnung der Gestei-
ne der Phyllit-Zone liegen bislang aus drei Ein-
heiten Altersdaten vor. Die Metavulkanite lie-
fern oberordovizisch-silurische Extrusionsalter
(SOMMERMANN et al. 1990), die Lorsbacher
Schiefer fiihren Sporen aus dem Ems (ReiTz
1989). Durch detaillierte strukturelle Aufnah-
men (Art der lithologischen Kontakte, Lokalisie-
rung von Scherzonen, Richtung der stratigra-
phischen Verjiingung; s. Kap. 3) konnte eine
Kohirente, stratigraphische Abfolge rekonstru-
iert werden, in der die Eppsteiner Schiefer-Folge
stratigraphisch zwischen der Metavulkanit-Se-

2.1 Metavulkanit-Serie

Innerhalb der Metavulkanit-Serie lassen sich
bereits makroskopisch hellgriinliche bis beige
oder weilde, saure (,Serizitgneise®, ,Felsokerato-
phyre®; s.a. Taf. 2, Fig. 5) von deutlich dunkler
gefirbten, griinen bis blauen, intermedidren Me-
tavulkaniten (,Griinschiefer®,  Keratophyre®;
s.a. Taf. 2, Fig. 6) unterscheiden. Da zwischen
LSerizitgneisen® und ,Felsokeratophyren® bzw.
zwischen Griinschiefern® und ,Keratophyren®
geochemisch  keine Unterschiede bestehen
(Me1srL 1990), werden diese jeweils unter den
neutralen Begriffen Metarhyolithe bzw. Metaan-
desite zusammengefaft. Neben den leicht unter-
schiedlichen radiometrischen Altern zeichnen
auch strukturelle Kriterien (Verjlingung weist
nach SE) die Metarhyolithe als das stratigra-

rie und der Lorsbacher Schiefer-Folge eingeord-
net ist. Innerhalb der Eppsteiner Schiefer wur-
den neuerdings unterordovizische Metapelite
(Arenig) nachgewiesen (Bierstadt-Phyllit, Rerrz
et al. 1995). Entweder gelangte dieses Schicht-
glied tektonisch zwischen die Eppsteiner Schie-
fer, oder die stratigraphische Spanne der Epp-
steiner Schiefer reicht, unter Ausfall der Meta-
vulkanit-Serie, bis in das Unterordoviz. Eine ge-
legentliche Wiederholung von Schichtgliedern
erfolgt durch Uberschiebung, grofmafstibliche
Faltung tritt nicht auf.

phisch Hangende der Metaandesite aus.

Die Metarhyolithe enthalten stets Ein-
sprenglinge aus Quarz, Plagioklas und z.T. Kali-
feldspat. Die Quarzphinokristen zeigen héiufig
Korrosionsbuchten und -schliauche sowie regel-
los orientierte Risse, die als Abschreckspriinge
gedeutet werden (Taf. 1, Fig. 1). Runde Ein-
schliisse aus extrem feinkornigem Quarz, Hell-
glimmer und evtl. Alkalifeldspat stellen vermut-
lich ehemalige Glaseinschliisse bzw. stumpf-
winklig angeschnittene Korrosionsschliuche
dar. Die Plagioklase sind von einer teilweisen
bis vollstindigen Albitisierung betroffen, die,
kenntlich an Zonen geringerer Licht- und Dop-
pelbrechung, von Rindern und Rissen ausge-
hend auf das gesamte Korn tibergreift. Der An-



Gehalt in noch nicht albitisierten Plagioklasen
wurde lichtmikroskopisch mit Hilfe der Rirt-
MANN-Methode auf 20-25 % bestimmt. Sie zei-
gen wie auch bei den Metaandesiten gelegent-
lich klare, einschlufifreie Anwachssaume. Die
Kalifeldspite weisen z.T. perthitische Entmi-
schungserscheinungen auf und sind wie auch
ein Teil der Plagioklase insbesondere in stark
deformierten Gesteinen teilweise oder ganz se-
rizitisiert. Mafische Einsprenglinge sind nur
noch als Formrelikte z.B. in Gestalt opacitisier-
ter Hornblenden, als Korper aus feinkérnigem
Hellglimmer und Erzphasen oder nur noch als
Anreicherungen von Opaksubstanz vorhanden.
Apatit und Zirkon stellen idiomorphe Friihbil-
dungen der magmatischen Kristallisation dar.
In einigen Proben sind bereits makroskopisch
langgestreckte, helle Korper erkennbar, die ent-
weder aus einem mikrokristallinen Gemenge
aus Quarz, Hellglimmer und evtl. Alkalifeldspat
oder ausschlieflich aus Hellglimmer bestehen
(Taf. 1, Fig. 2). Moglicherweise handelt es sich
hierbei um ehemalige Pyroklasten, die schon
wihrend der Ablagerung im heiflen Zustand de-
formiert wurden. Die durchweg feinkornig re-
kristallisierte Grundmasse der Metarhyolithe
besteht im wesentlichen aus Quarz, Hellglim-
mer, Alkalifeldspat und Erzphasen, £ Chlorit, £
Stilpnomelan, + Epidot-Klinozoisit, = Zoisit. Alle
Komponenten der Grundmasse (bis auf einige
Erzphasen) stellen Neubildungen der ehemali-
gen, glasigen Vulkanitmatrix dar.

In den Metaandesiten treten neben wenig
Quarzen iiberwiegend Plagioklas-Einsprenglin-
ge auf, die Einkristalle oder in seltenen Fillen
auch polykristalline Aggregate bilden. Der ge-
ringe An-Gehalt von max. 30 % (Plagioklase aus
subrezenten Andesiten enthalten durchschnitt-
lich 30-80 % An, vgl. EWART 1982) ist evtl. auf
die Instabilitit An-reicher Plagioklase in der un-
teren Griinschieferfazies zuriickzufithren. Die
Albitisierung beginnt daher auch oft im Zen-
trum des Kristalls, wo hohere An-Gehalte als am
Rand zu erwarten sind (Taf. 1, Fig. 3). Die Ab-
bauprodukte der Anorthitkomponente (Epidot-
Klinozoisit, Zoisit) verbleiben in den Plagiokla-
sen oder konnen als feinkorniger Saum die

ehmalige Kornform nachzeichnen. Einige Pro-
ben enthalten keine Plagioklas-Einsprenglinge,
die entweder vollstindig rekristallisiert (vgl.
Kap. 3.1.2) oder evtl. primér nicht vorhanden
waren. Magmatische Amphibole, wahrschein-
lich tschermakitische Hornblenden, sind opaci-
tisiert, ganz bzw. teilweise chloritisiert oder in
Chlorit + Mg-Riebeckit umgewandelt (Taf. 7,
Fig. 7). Feinkornige Aggregate aus Aktinolith,
Epidot, Chlorit und Erzphasen (Hdmatit, Ma-
gnetit, Titanit) erscheinen makroskopisch als
hautig geplittete, dunkle Korper (Taf. 3, Fig. 3).
Gelegentlich zeichnen sie Kornformen nach
und werden als umgewandelte Pyroxene oder
Amphibole aufgefal$t (Taf. 1, Fig. 4). Die ehema-
lige Vulkanitmatrix der Metaandesite ist in den
meisten Fillen vollstindig rekristallisiert und
besteht aus Albit, Aktinolith (nematoblastisch),
Epidot, Chlorit, Hellglimmer und Erzphasen, +
Mg-Riebeckit, + Rutil, + Zoisit, = Klinozoisit, +
Calcit, £ Quarz, £ Stilpnomelan (s.a. MEISL
1970). In einer wenig deformierten, kompakten
Metaandesit-Varietit (,Keratophyr* des Hau-
burgsteins, Aufschlufl HG 1) ist die Grundmasse
kaum rekristallisiert, so daf§ netzartig angeord-
nete Plagioklas-Leisten noch ein Intersertalgefii-
ge erkennen lassen (Taf. 1, Fig. 3). In der glei-
chen Probe kommt auch die Mn-fiihrende Epi-
dot-Varietit Piemontit vor. In einem fast
schwarzen, extrem erzreichen Metaandesit
(Aufschluf$ KNE 13) wurden unregelmifiig ge-
formte, geplittete Korper aus feinkornigem
Quarz/Hellglimmer-Rekristallisat mit Erzsiu-
men beobachtet, die an deformierte Glasteil-
chen erinnern (Taf. 1, Fig. 5).

Das porphyrische Gefiige sowie das Spek-
trum der Phinokristen mit den typisch korro-
dierten Quarzen lifst den vulkanischen Ur-
sprung dieser Gesteine aufler Zweifel. Unge-
wifSheit besteht hingegen iiber den Eruptions-
und Ablagerungsmechanismus. Gesprengte
Quarzphinokristen, Relikte von langgestreck-
ten Pyroklasten sowie Formrelikte von Glasteil-
chen sind Hinweise auf eine pyroklastische Bil-
dung und Ablagerung in einem Aschestrom.
Auch Mgist (1970) beschreibt in den Metaan-
desiten stark deformierte Glasteilchen als Form-



relikte, die stofflich aus einem feinkornigen Ge-
menge aus Quarz, Albit und Hellglimmer beste-
hen. Flieigefiige und rheomorphe Falten in ei-
nem Felsokeratophyr® am Dachsbau (Auf-
schlufd KNW 116, s.a. ANDERLE et al. 1990) kon-
nen sowohl in Laven als auch in Ignimbriten
auftreten. Die beobachteten Intersertalgefiige
sind eindeutige Hinweise auf die Existenz von
Lavastromen. Es muf§ davon ausgegangen wer-
den, dal$ beide Eruptionsmechanismen gemein-
sam vorkommen, wobei pyroklastische Edukte
zu iiberwiegen scheinen. Die grofiflichige Er-
streckung und relativ konstante Michtigkeit der
Vulkanite ist ebenfalls ein Hinweis auf iiberwie-
gend pyroklastische Ablagerungsformen (evtl.
als Plateauignimbrite) der zihfliissigen, sauren

2.2 Eppsteiner Schiefer-Folge

Im SE der Metavulkanite folgen Sedimente
der Eppsteiner Schiefer-Folge. Die Grenze ist an
mehreren Stellen aufgeschlossen (z.B. Stein-
bruch Fischbacher Kopf, Aufschlufd KNW 122;
siidlich Niederjosbach, Aufschlull KSW 97). Ein
bis in den Diinnschliffbereich scharfer Kontakt,
ein Fehlen mylonitischer oder kataklastischer
Gefiige sowie durchschnittliche finite Verfor-
mungswerte und das Fehlen eines deutlichen
Straingradienten zeigen eindeutig eine sedi-
mentdre Grenze an (Taf. 2, Fig. 1). Die geometri-
sche Beziehung zwischen Schichtung und erster
Schieferung weisen die Eppsteiner Schiefer als
das Hangende aus, so dall zumindest fiir die
nordlichen Anteile aufgrund sedimentirer Ein-
schaltungen der Metavulkanite ein silurisches
Alter angenommen werden muf$ (Taf. 2, Fig. 2).

Bei den Eppsteiner Schiefern handelt sich
um eine monotone Abfolge schlecht entmisch-
ter Sedimente mit vermutlich bereits primér
undeutlicher Schichtung (Taf. 2, Fig. 3). Den Me-
tavulkaniten lagern zunichst schluffige bis fein-

bis intermediiren Magmen. Der erhéhte Gehalt
an Bor, das zur retrograden Bildung von Axinit
(ca. 6 % B,0,) fihrte, deutet auf eine Wechsel-
wirkung des andesitischen Edukts mit Meer-
wasser (MEeisL et al. 1992). Moglicherweise er-
folgte zunichst ein subaerischer Transport (z.B.
als Ignimbrit) tiber der Meeresoberfliche mit
anschliefender subaquatischer Ablagerung
(KOBBERGER, frdl. mindl. Mitt.; s.a. Cas &
WriGHT 1991). Der rheologische Kontrast zwi-
schen den geochemisch identischen ,Serizit-
gneisen” und den kompetenteren  Felsokerato-
phyren® bzw. den ,Griinschiefern® und den
kompetenteren ,Keratophyren® ist vermutlich
auf unterschiedliche Bildungsmechanismen
zuriickzufiihren.

sandige, griine und rotviolette Metapelite auf,
die stark an die Bunten Schiefer der Taunus-
kamm-Einheit erinnern und so ein teilweise tief-
unterdevonisches Alter suggerieren. Gelegentli-
cher vulkanischer Sedimenteintrag duflert sich
im verstarkten Auftreten von neugebildetem
Aktinolith und Epidot (Metatuffite). Im Hangen-
den folgt eine unterschiedlich méachtige Abfolge
griinlicher, schlecht sortierter Metaquarz-
wacken, -arkosischer Wacken und -subarkosen
sowie unreiner Quarzite und Metapelite. Die
Wacken enthalten schwach gerundete, detriti-
sche Korner tiberwiegend in Sand-, selten Fein-
Kiesfraktion in einer feinkornig rekristallisier-
ten Grundmasse (20-40 pm) aus Quarz und
Hellglimmer sowie wenig Chlorit, Rutil und Erz-
phasen (iiberwiegend Hamatit). Quarz bildet
den Hauptteil der detritischen Komponenten
neben Feldspat und geringen Mengen an Ge-
steinsfragmenten, Hellglimmer, Biotit und
Schwermineralen (iiberwiegend Turmalin, fer-
ner Apatit und Zirkon).

I8
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2.3 Lorsbacher Schiefer-Folge

Im ungestorten Kontakt gehen die schwarz-
grauen Metapelite der Lorsbacher Schiefer-Folge
aus grilnen Metapeliten der Eppsteiner Schiefer
hervor (z.B. nordlich Lorsbach, Aufschluf$ KSE 7;
Kloster Tiefenthal, Aufschlufy W 16). An Quarzi-
ten der Lorsbacher Schiefer-Folge laft sich auch
in unmittelbarer Nihe der Grenze (z.B. Auf-
schluf$ KSE 8) ebenfalls SE-gerichtete, stratigra-
phische Verjingung nachweisen, so daf§ die Epp-
steiner Schiefer im NW ilter sein miissen.

An einigen Stellen treten an der Basis der
Lorsbacher Schiefer helle Quarzwacken und
Konglomerate mit bis ca. 5 cm grof8en Gerollen
auf (,Staufenarkose®, GOSSELET 1890, STENGER
1961; z.B. Aufschliisse KSW 9 und 11, KSE 37; s.a.
Taf. 8, Fig. 5). Als Komponenten kommen tonige
Schluffsteine, Quarze (z.T. mit grofleren Hell-
glimmern und zahlreichen Fliissigkeitseinschliis-
sen, d.h. vermutlich plutonischen Ursprungs),
Quarzite (stark suturierte Korngrenzen, Rutil-
Einschliisse), feinsandige Quarzwacken (mit de-
tritischen Hellglimmern) und Turmalinquarzite
vor. Offenbar handelt es sich teilweise um rese-
dimentierte Komponenten der Eppsteiner Schie-
fer. Ein vergleichbares Gerdllspektrum zeigen
auch Konglomerate der Bunten Schiefer (z.B.
MEISL & EHRENBERG 1968), was ein gemeinsames,
metamorph/intrusiv gepragtes Fundament als
Liefergebiet suggeriert (s.a. Kap. 6.3).

Insgesamt sind die Lorsbacher Schiefer durch
eine bessere Trennung der detritischen Kompo-
nenten in reine Pelite und gut sortierte Quarzite
gekennzeichnet. Die beigen bis hellgrauen, sel-
ten auch dunkelgrauen Quarzite zeigen Bank-
michtigkeiten zwischen wenigen mm bis weni-
gen dm und treten im Hangenden zugunsten
der schwarzgrauen Metapelite zuriick, bis
schlieSlich als jiingste Einheit dunkelgraue Kal-

ke und Kalkschiefer auftreten (z.B. Aufschlufd
H 2; Lesesteine oOstlich des siidlichen Ortsendes
von Lorsbach, s.a. BIERTHER 1951, STENGER
1961). Eine detaillierte Beschreibung der einzel-
nen Schichtglieder gibt STENGER (1961).

Hinweise auf vulkanischen Sedimenteintrag
fehlen. Jedoch sind an zwei Stellen innerhalb der
Lorsbacher Schiefer kleine Metabasaltvorkom-
men nachgewiesen (Heimlicher Berg, Aufschlufy
H 1; siidlich der Bubenhiduser Hohe; s.a. MEIsL
1990). Die feinkornige Grundmasse besteht im
wesentlichen aus Albit, Aktinolith (idio- und ne-
matoblastisch), Klinozoisit, Pumpellyit (?) und
Epidot neben geringen Mengen Quarz und griin-
lichem Stilpnomelan. Nesterweise Anhidufungen
von Klinozoisit und Pumpellyit stellen vermut-
lich die Abbauprodukte An-reicher Plagioklas-
Einsprenglinge dar. Die Verbandsverhiltnisse
der Metabasalte zu den benachbarten Metapeli-
ten sind unklar. Deformationsgefiige und meta-
morphe Paragenesen belegen aber klar eine
Platznahme vor der Hauptdeformation.

Die Metapelite zeigen meistens eine tekto-
nisch bedingte bzw. verstirkte Separation in
helle, quarzreiche Lagen und dunkle Lagen, in
denen Hellglimmer, organische Substanz, Stilp-
nomelan, Rutil und Erzphasen (iiberwiegend
Héamatit) sowie detritische Schwerminerale an-
gereichert sind (Taf. 2, Fig. 4). In einigen Féllen
konnen solche Lagen bis zu ca. 80 % aus Stilp-
nomelan bestehen (z.B. Aufschluf§ WSE 31). An
nichtopaken Schwermineralen sind am héaufig-
sten Turmalin und Zirkon neben Titanit, Rutil
und Apatit.

Eine quantitative Analyse des Leichtmineral-
detritus der Eppsteiner und Lorsbacher Schiefer-
Folge sowie eine tektonische Charakterisierung
der Liefergebiete wird in Kapitel 6 gegeben.

2.4 Metavulkanite der Phyllit-Zone in der Taunuskamm-Einheit

An drei Stellen sind im Gedinne der Taunus-
kamm-Einheit Metavulkanite
die aufgrund dhnlicher Gefiige und Zusammen-

nachgewiesen,

setzung den Metavulkaniten der Phyllit-Zone
zugeordnet werden. Nordlich von Wiesbaden
treten an einer Felsklippe im Goldsteintal in-



nerhalb der Grauen Phyllite griinlich-weifse Me-
tarhyolithe und Mylonite auf (Aufschluff WSW
12). Sie sind Teil eines max. 100 m michtigen
Metavulkanit-Vorkommens in der nordostli-
chen Verlingerung der NPZ-Scherzone, die an
dieser Stelle ca. 700 m nach SE versetzt ist (s.
Abb. 26). Die Art des Kontaktes zu den Grauen
Phylliten ist im Siiden nicht festzustellen, im
Norden ist eine tektonische Grenze auch durch
zahlreiche Metarhyolith-Mylonite in der Lese-
steindecke eindeutig belegt.

Innerhalb der Bunten Schiefer befindet sich
ca. I km nordlich von Hallgarten ein etwa 150 x
300 m grofdes, isoliertes Vorkommen von Meta-
rhyolithen, die nur noch an einer Stelle nahe
des Nordrandes aufgeschlossen und mit den
LSerizitgneisen® der Phyllit-Zone identisch sind
(Aufschluf$ E 12). Der Versuch, die Grenze zu
den Bunten Schiefern durch einen Schurf frei-
zulegen, blieb erfolglos. Nach den Mikrogefiigen
(s. Kap. 3.3) ist vermutlich auch bei diesem Vor-
kommen zumindest der Nordrand tektonischer
Natur. Demnach sind die Metavulkanite nach
NW auf die Bunten Schiefer iiberschoben und
bilden entweder die Basis einer Schuppe mit
den im SE folgenden Bunten Schiefern im Han-
genden oder Scherkorper einer Uberschiebung
innerhalb der Taunuskamme-Einheit.

Etwa 500 m nordlich des Bahnhofes von Bin-
gen ragen mehrere Felsklippen aus dem Rhein

3. Strukturanalyse

Dominierendes Strukturelement in der Phyl-
lit-Zone ist eine durchgreifende Hauptfoliation,
die bei einem Streichen von 45-60° parallel zum
Stidrand des Rhenoherzynikums verliauft und
geometrisch mit der in der Taunuskamm-Ein-
heit korrelierbar ist. Im nordwestlichen Teil der
Phyllit-Zone fillt sie steil nach NW, im siidostli-
chen Teil tiberwiegend flach bis steil nach SE
ein und bildet so einen Schieferungsmeiler,
wihrend in der Taunuskamm- und Hintertau-
nus-Einheit ein Schieferungsficher ausgebildet
ist (Abb. 3; s.a. KUBELLA 1951, STENGER 1961, AN-

(Krausaue), die in der geologischen Karte als
~Quarzkeratophyre® gekennzeichnet sind (WaG-
NER & MicHELS 1930). Nach Gefiige, Petrogra-
phie, Spurenelementchemie und Protolithalter
sind die Gesteine mit den sauren Metavulkani-
ten der Phyllit-Zone vergleichbar (SOMMER-
MANN et al. 1994). In der streichenden nordostli-
chen Verlingerung sind westlich des Bahnhofes
von Riidesheim die gleichen Gesteine nachge-
wiesen (z.B. DumonT 1848), heute aufgrund in-
tensiver Verbauung aber nicht mehr zuging-
lich. Weiter im NE treten in gleicher Position er-
neut Metarhyolithe zutage (Kaolingrube Geisen-
heim). Alle Vorkommen sind entlang der Gren-
ze zwischen der Niederwald-Schuppe im NW
und der Rochusberg-Schuppe im SE aufgereiht
(Bingen-Riidesheimer Uberschiebung, Som-
MERMANN et al. 1994). Sie werden als Basis der
Rochusberg-Schuppe und somit als Unterlager
der Bunten Schiefer angesehen. Eine Vulkanit-
probe mit hohem epiklastischen Anteil (vgl.
Kap. 3.3) konnte dabei auf einen sedimentiren
Ubergang zu den Bunten Schiefern hindeuten.
Aufgrund fehlender Beweise fiir einen ungestor-
ten Ubergang ist aber auch hier eine Interpreta-
tion als Scherkorper moglich.

Schlieflich tritt in der streichenden stidwest-
lichen Verlingerung auch in der Soonwald-Ein-
heit bei Stromberg ein Metavulkanit (,Kerato-
phyr*) vom Typ der Phyllit-Zone auf (Mgist. 1970).

DERLE 1976, SAUERLAND 1980, Doutsos & PRU-
FERT 1986). Die hohe Transparenz der Oberkru-
ste bis zu einer Tiefe von 2-3 s TWT in reflexi-
onsseismischen Profilen des stidlichen Rheno-
herzynikums (z.B. DEKORP 2-S, s. BEHR & HEIN-
ricus 1987) deutet auf tiberwiegend steilstehen-
de Strukturen auch in groflerer Tiefe. Phyllit-
Zone und Taunuskamm-Einheit stellen teil-
weise iiberkippte, NW-vergente Schuppenstapel
mit SE-gerichteter stratigraphischer Verjiingung
innerhalb der Schuppen dar. Die linearen Gefii-
geelemente (Faltenachsen, Streckungslineare)

[a
~1



8¢

|3430 |35 |40 |45 |so |55 ) |65 |70 |75

Tektonische Ubersichtskarte

¥ ® Schichtung

o Hauptschieferung (s1,s2)

4 Bl1—-Achsen

[3430 [40 [a5 [s0 [s5 [60 [75

Abb. 3. Lagerung der Hauptdeformationsgefiige in der Phyllit-Zone (PZ) und Taunuskamm-Einheit (TKE). Das mittlere Streichen von ca. 60° dndert sich
nur in Bereichen flacher Lagerung und deutlichen Achsenfallens. Entlang der NPZ-Scherzone fillt die Hauptfoliation mit ca. 45-75° nach NW ein, schwenkt
nach SE iiberwiegend in SE-Fallen um und bildet einen ,Schieferungsmeiler*. Jedes Symbol représentiert den Mittelwert aus mindestens einem Aufschlufi.



liegen tiberwiegend flach und weisen im mittle-
ren Taunus eine Kulmination auf, so daf$ die
Strukturen der Phyllit-Zone nach NE und stir-
Kker noch nach SW abtauchen (Abb. 3 und 14;
s.a. MICHELS 1926, KUBELLA 1951). Dadurch be-
dingt verschwindet im SW die Phyllit-Zone ent-
lang einer iiberkippten Grenzfliche unter die
Taunuskamm-Einheit, wihrend sie im NE bei
normaler Lagerung das tektonische Dach der
Taunuskamm-Einheit bildet.

In der Hauptfoliation lassen sich zwei Schie-
ferungsgenerationen unterscheiden. Zusitzlich
zu einer ersten, penetrativen Schieferung tritt

lokal eine weitere Schieferung s, auf, die pro-
gressiv aus s, hervorgeht und der gleichen De-
formation zugeordnet wird. S, kann ein eigen-
standiges, mefbares Gefiigeelement bilden, ist
aber i.d.R. makroskopisch nicht klar von s, zu
trennen und wird zusammen mit s, als Haupt-
foliation (bisher nur s)) bezeichnet. Das karbo-
nische Bildungsalter dieser dltesten Schieferung
(vgl. Kap. 5.2.1) schlief3t eine pravariszische De-
formation, wie z.B. von CHATTERJEE & PLESS
MANN (1958) angenommen, aus. Beide Schiefe-
rungen werden von einer Crenulationsschiefe-
rung (s,, bisher s,) retrograd tiberpragt.

3.1 Gefiige der Hauptdeformation (s1, s2)

3.1.1 Makrogefiige

Die erste Schieferung bildet die Achsen-
flichenschieferung enger, primiar NW-vergenter
Falten mit langen Hangend- (bzw. SE-) und kur-
zen, oft ausgediinnten oder abgescherten Lie-
gend- (bzw. NW-) Schenkeln (Taf. 3, Fig. 1). Die
Faltenscharniere sind stark verdickt, so daf§ die
Falten in kompetenten Lagen als Typ 1C bis 2,
in inkompetenten Lagen als Typ 2 bis 3 nach
RAMSAY (1967) ausgebildet sind. Die Grofse der
beobachteten B -Falten liegt im Zentimeter- bis
Meterbereich, ihre Offnungswinkel betragen je
nach Lithologie und Michtigkeit der gefalteten
Schicht in dicken Quarzitbinken (mehrere cm
bis dm) bis zu 40° (Abb. 4a, 5), wihrend diinne
Sandlagen (wenige mm bis cm) isoklinal gefal-

Abb. 4. Gefligediagramme aus
2 Aufschlissen in Quarziten
der Lorsbacher Schiefer-Folge N
im siidlichen Bereich der Pro- .
filtraverse C. Links eine B,-Fal-
te mit einem Offnungswinkel
von ca. 30°, rechts eine B-Falte
mit einem typischen Offnungs-
winkel von ca. 100°. Der Win-
kel zwischen Schichtung und
erster  Schieferung  betragt
20-25° die stratigraphische
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tet sind. Die Offnungswinkel in den Metasedi-
menten der Phyllit-Zone von 0-40° (ANDERLE
1976: 15-30°, DoUTSOS & PRUFERT 1986: 10-30°)
sind demnach deutlich kleiner als in der Taun-
uskamm-Einheit (30-90°, ANDERLE 1976). Solche
Kleinfalten sind meist abgeschert und nur noch
in reliktischer Form erhalten. Ein Groffalten-
bau ist nicht erkennbar.

B,-Falten sind selten und wurden makrosko-
pisch nur in der Lorsbacher Schiefer-Folge be-
obachtet. Dies konnte zum einen auf das gerin-
ge Erhaltungspotential in den stark deformier-
ten Einheiten nordwestlich der Lorsbacher
Schiefer zurtickzufiihren sein; zum anderen bie-
tet die gute Materialsonderung in reine Quarzit-

konstruierte Faltenachsen
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% H Hangendschenkel F 1 \
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und Pelitlagen bereits primér eine giinstige Vor-
aussetzung fiir eine Faltung. Aufierhalb der Fal-
tenscharniere bildet die Schichtung, falls tiber-
haupt erkennbar, sehr kleine Winkel zur ersten
Schieferung, je nach Lithologie 0-25°. Aus der
Lagerelation zwischen Schichtung und erster
Schieferung ergibt sich stets eine stratigraphi-
sche Verjiingung nach SE (Abb. 4b und Taf. 3,
Fig. 2), so dall in den SE-fallenden Bereichen
normale, in den NW-fallenden Bereichen tiber-
Kippte Lagerung herrscht. In einigen Metavul-
kanit-Proben wurde erst im Anschliff ein Mate-
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Geftigediagramm  und
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4 A Skizze von B-Falten in Quarziten

der Lorsbacher Schiefer-Folge.
Die Falten sind stark NW-vergent
mit ausgediinnten Liegendschen-
keln und Offnungswinkeln von
10-15°. Der Faltenspiegel verlauft
subhorizontal.

Abb. 6. Gefiigediagramme und
Skizzen aus 2 Aufschliissen der
Eppsteiner Schiefer-Folge, in
denen s, und s, als eigenstiandi-
ge Gefligeelemente auftreten.
Links fillt s, mit 38-48° steiler
nach SE, rechts mit ca. 30° fla-
cher nach NW ein als die zu-
gehorigen s,-Flichen. In beiden
Fillen ist das Schnittlinear zwi-
schen s, und s, etwas steiler
nach SW geneigt als die kon-
SE struierten B,-Achsen.
rialwechsel erkennbar, der bereits vor der De-
formation vorhanden war (z.B. Schichtung in
Tuffen, Taf. 3, Fig. 3). Es ergibt sich immer die
0.g. Relation. Selten einzumessende B -Falten-
achsen zeigen ein leichtes SW-Abtauchen im
mittleren und ostlichen Stdtaunus (s. Abb. 3,
4a). 8,.-Achsen sind nur in glinstigen Ausnah-
mefillen zu erkennen.

Die zweite Schieferung wurde in verschiede-
nen Entwicklungsstadien beobachtet. Die Anla-
ge erfolgt im spitzen Winkel zu s, unter Ausbil-
dung stark asymmetrischer Mikrofalten. In der



ac-Ebene (= Profilebene) fillt dabei s, immer
steiler nach SE bzw. flacher nach NW ein als s,
(Abb. 6, 7). Diese gleichbleibende Lagerelation
ist ein Hinweis auf eine post-s, Rotation der NW-
fallenden, tberkippten Abfolgen. Auch in der
be-Ebene (= Kartenaufsicht) bilden beide Schie-
ferungen spitze Winkel zueinander (Taf. 4, Fig.
7). Offenbar sind beide zugehorigen Faltenach-
sen bzw. &-Lineare nicht homoaxial. Die einge-
messenen und kKonstruierten 3, .,-Lineare fallen
im regionalen Vergleich etwas steiler nach SW
ein als die B,- bzw. B,-Faltenachsen (Abb. 6). Bei
stirkerer Deformation erfolgt innerhalb der s,-
Schieferungslamellen eine progressive Rotation
des idlteren Gefiiges und s, bildet groflere Win-
kel zu s,, wihrend auflerhalb der Schieferungs-
lamellen die erste Schieferung eine zunehmend
parallele Lage zu s, einnimmt. Gleichzeitig fin-
det eine Differenzierung in quarzreiche und
phyllosilikatreiche Lagen statt. Es entsteht ein
makroskopisch sichtbarer, tektonischer Lagen-
bau parallel zu s, und subparallel zu s,, in des-
sen quarzreichen Dominen das s,-Phyllosilikat-
gefiige reliktisch erhalten sein kann (Taf. 3, Fig.
5). In Metapeliten ist der Lagenbau oft so ausge-
pragt, dafd s,-Gefiigerelikte wenn tiberhaupt nur
im Dunnschliff zu erkennen sind.

Der gegentiber s, grofSere Abstand der Schie-
ferungsflachen (ca. 0,1 bis mehrere mm) ist da-
bei nach WEBER (1976) Ausdruck einer hoheren
Festigkeitsanisotropie der Vorzeichnung (s, ge-
gentiber ss). Bislang wurde s, nur in Metasedi-
menten der Eppsteiner und Lorsbacher Schie-
fer-Folge beobachtet. In den Metavulkaniten ist
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Abb. 8. Gefiigediagramm eines
Metarhyoliths im westlichen
Taunus (a) und einer metaarko-
sischen Wacke der Eppsteiner
Schiefer-Folge im mittleren Tau-
nus (b). In beiden Aufschliissen
fallt das Streckungslinear ge-
ringfiigig steiler nach SW ein als
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das Runzellinear (B,). a \_,/

nur eine Hauptschieferung ausgebildet. SAcHT-
LEBEN (1988) beschreibt jedoch auch in den Me-
taandesiten des Falkensteiner Hains einen re-
liktischen Lagenbau aus Quarz-/Albit-Lagen
und phyllo-/inosilikatreichen Lagen.

In Anniherung an Scherzonen nimmt die De-
formation zu und aus der Hauptfoliation ent-

Abb. 7. Schematische Skizzen von s,/s,-Gefligen aus 5
Aufschliissen. Die Dicke der s,-Schieferungslamellen
(“microlithons™) schwankt etwa zwischen 2 und 10
mm. Die Lagerelation zwischen s, und s, ist unabhéan-
gig von der Einfallrichtung. Gelegentlich werden beide
Schieferungen von B, verfaltet.

o Hauptfoliation
A + Streckungslineare
b o sy

a Bg-Achsen
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Abb. 9. Streckungslineare und Schersinne. Im ostlichen und mittleren Siidtaunus dominieren flache Streckungslineare, die meistens schwach nach SW ein-
fallen. Nahe der NPZ-Scherzone treten flach bis halbsteil N- bis NE-fallende Lineare auf. Im westlichen Siidtaunus finden sich durchweg flach bis halbsteil
SW-fallende Streckungslineare. Sinistrale Schersinnindikatoren werden gelegentlich von einem jiingeren, dextralen Inkrement unterschiedlich stark tiber-
prigt. Reliktisch treten auch Streckungslineare und Schersinnindikatoren auf, die an der NPZ-Scherzone eine ehemals NW- bis N-gerichtete Uberschiebung

belegen.



wickelt sich eine straffe, mylonitische Foliation
(Syis S-a. Taf. 3, Fig. 4). Lineare aus gestreckten
Quarz/Feldspat-Aggregaten sind auf der myloni-
tischen Foliation meist gut entwickelt (Taf. 3,
Fig. 6). Auf den normalen Foliationsflichen sind
die tberwiegend flachliegenden Streckungsli-
neare hingegen kaum von den ebenfalls flach-
liecgenden Runzelachsen der Crenulationsschie-
ferung zu unterscheiden (Abb. 8). Diese
Streckungslineare sind ein in der gesamten Phy-
llit-Zone nachweisbares Gefiigeelement und
Ausdruck einer durchgreifenden, orogenparal-
lelen Streckung. Schersinnindikatoren (o-Kla-
sten, Scherbinder) ergeben gelegentlich wider-
spriichliche Aussagen, iiber weite Bereiche
tiberwiegen jedoch sinistrale
wihrend ausschliefilich dextrale auf bestimmte
Zonen beschriankt zu sein scheinen (Abb. 9).
Vereinzelt treten auch steile Streckungslineare
und Schersinnindikatoren (ehemals Top-nach-
NW) insbesondere in der Nihe von Scherzonen

Schersinne,

als Relikte auf (Taf. 3, Fig. 6) und weisen die oro-
genparallelen Bewegungen als das jingere Er-
eignis aus.

Kinematisch wird die Hauptschieferung (s, +
s,) als Ausdruck einer NW-gerichteten Faltungs-
/Uberschiebungstektonik interpretiert. Die erste
Schieferung steht in Zusammenhang mit NW-
vergenten Falten. Die zweite Schieferung ent-
steht als neue, steilere Schieferungsflache bei
progressiver Einengung und Rotation von s,
(vgl. Knetmodell in CosGroVE 1976). Die Gefii-
gerotation innerhalb der s,-Lamellen gibt dabei
den Schersinn Top-nach-NW an. Scherzonen
parallel zur Hauptfoliation zeigen zumindest re-
liktisch die Kinematik einer NW-gerichteten
Uberschiecbung (Taf. 3, Fig. 4). Bei weiterer De-
formation erfolgen an den steilgestellten Foliati-
onsflichen Seitenverschiebungen mit unter-
schiedlicher Kinematik (vgl. Kap. 4.3), die zu ei-
ner Streckung der Phyllit-Zone parallel zum
Streichen fiihren.

3.1.2 Mikrogefiige, Deformationsmechanismen

In den Metasedimenten und Metarhyo-
lithen wird die erste Schieferung durch die Ori-
entierung von deformierten Quarzkornern und
neugebildeten Phyllosilikaten (Hellglimmer,
Chlorit, ca. 10-40 pm) abgebildet. Aufier in phyl-
losilikatarmen Lithologien (z.B. Quarziten) wer-
den langgestreckte, quarzreiche Dominen (Ein-
zelkorner oder Aggregate) von eingeregelten
Phyllosilikaten umflossen. Die Phyllosilikate
sind verstreut oder konnen in Flasern oder La-
gen angereichert sein. Da die Quarz-Drucklo-
sungsrate an Quarz/Glimmer-Kontakten beson-
ders hoch ist, wird Quarz bevorzugt aus phyllo-
silikatreicheren Dominen abgefiithrt und ver-
stirkt den primiren Materialwechsel. Das Feh-
len anderer unloslicher Riickstinde in den
phyllosilikatreicheren Lagen und das Fehlen él-
terer Gefiige ist dabei ein Hinweis darauf, daf$
die s,-Foliation nicht das Ergebnis der Verfal-
tung eines dlteren tektonischen Flichengefiiges
mit anschlieflender selektiver Drucklosung an
den Faltenflanken darstellt, wie fiir die Entste-

hung der zweiten Schieferung angenommen
wird (s.u.). Vielmehr handelt es sich hierbei um
das erste, prigende Flichengefiige, welches sub-
parallel zur Schichtung angelegt wurde bzw.
durch progressive Deformation in eine subpar-
allele Lage zur Schichtung rotierte. In den
Druckschattenhofen der detritischen Altkorner
bzw. Phianokristen bilden sich feinkornige Mi-
neralisationen aus Quarz, Hellglimmer und z.T.
auch Chlorit, die nicht immer klar von den teil-
weise rekristallisierten Quarzdoméianen zu tren-
nen sind. Bei starker Streckung vereinigen sich
die quarzreichen Domédnen und Druckschatten-
hofe zu langgestreckten Biandern, was schliefd-
lich zu einem mylonitischen Lagenbau fiihrt.
Bei anhaltender rotationaler Verformung
kann es zu einer Verfiltelung von s, und Anlage
der zweiten Schieferung kommen. Zunichst
setzt an den Flanken der Mikrofalten verstirkt
Drucklosung ein, da die Quarz-Drucklosungsra-
te am Kontakt Quarz/Hellglimmer bei einem
Kriifteansatz normal zur (001)-Basisfliche der




Hellglimmer am grofiten ist (GRAY 1979, GRAY &
DURNEY 1979). Dabei kommt es zur passiven
Einregelung der s,-Phyllosilikate subparallel zu
s,. Eine neue Generation von Phyllosilikaten in
cinem Winkel zu s, oder Rekristallisation in ei-
ner neuen Lage parallel zu s, wurde nicht beob-
achtet. Vermutlich befinden sich die s,-Phyllosi-
likate wegen des kleinen Winkels zu s, noch in
einer stabilen Lage und wachsen in gleicher Ori-
entierung weiter. In diesem Stadium ist s, als
Runzelschieferung oder ,crenulation cleavage®
ausgebildet (Taf. 4, Fig. 1). Andauernde Quarz-
Drucklosung an den Flanken und -Abscheidung
im Scheitelbereich fiihrt zu einer Differenzie-
rung in quarzarme oder -freie Lagen (Anreiche-
rung von Hellglimmer, Chlorit, Stilpnomelan,
Schwermineralen und Erzphasen) und extrem
quarzangereicherten Lagen, in denen relikti-
sche Phyllosilikate s, nachzeichnen konnen.
Der so entstehende tektonische Lagenbau ist
vom Typ ,differntiated crenulation cleavage®
(Taf. 4, Fig. 2, s.a. GRAY & DURNEY 1979) und laf3t
sich anhand der Anreicherung unloslicher Pha-
sen entlang der Schieferungsflichen und der
strengen chemischen Differenzierung von der
ersten Schieferung auch bei deren volliger
Uberprigung mikroskopisch unterscheiden.

In Metapeliten treten innerhalb der Schiefe-
rungslamellen linsenformige Phyllosilikatbla-
sten auf, die mit ihrer Basisfliche bevorzugt
quer zu den Schieferungsflichen orientiert sind.
Es handelt sich entweder um Chlorit oder um
epitaktische Verwachsungen von Chlorit und
Hellglimmer. Thre durchschnittliche Grofde in
Richtung der Hauptfoliation betriagt etwa
50-250 pm, an der Grenze zur Taunuskamm-
Einheit werden auch bis ca. 500 um erreicht
(z.B. Aufschliisse KNW 2, WSE 2). Die Phyllosili-
katblasten greifen nicht tiber die Schieferungs-
flichen hinweg, werden aber gelegentlich an
diesen aufgeblittert oder verbogen und sind da-
her als synkinematische Bildungen aufzufassen.

Das rheologische Verhalten wird in den quarz-
reichen Lithologien im wesentlichen durch die
Drucklosung und plastische Verformung von
Quarz gesteuert. Im Zuge der plastischen Defor-
mation erfolgte eine dynamische Erholung und

Rekristallisation, die zu einer mehr oder weniger
starken Formregelung parallel zur Hauptschiefe-
rung fiihrte. Eine Kristallographische Regelung
wurde mit Hilfe eines Kompensators qualitativ
nachgewiesen. Von einer durchgreifenden Rekri-
stallisation sind im wesentlichen die kleineren
Matrixquarze betroffen, wihrend grofiere detriti-
sche Korner (Sandfraktion) bzw. Phinokristen
im matrixgestiitzten Kornverband héaufig nur
randlich oder entlang diskreter Scherzonen re-
kristallisieren (Taf. 8, Fig. 2). Die Korngrofie des
Rekristallisates liegt meist zwischen 20 und 40
pm, in Myloniten zwischen 5 und 20 um. Stark er-
holte Gefiige mit Gleichgewichts-Quarzkorngren-
zen und sekundirer Quarz-Rekristallisation zei-
gen, dall die Hauptdeformation noch vor dem
Unterschreiten der Temperatur fiir statische
Quarzrekristallisation (ca. 300 °C) beendet war
(Taf. 4, Fig. 3). In den getemperten Gefiigen er-
reicht Quarz Korngrofden bis ca. 100 pm.

In den Metaandesiten wird die Hauptfoliati-
on durch die Orientierung von neugebildetem
Mg-Riebeckit (60-800 pm), Aktinolith (40-300
um), Hellglimmer und Chlorit (je 10-40 pm) in
der Grundmasse und den Druckschattenhofen
wiedergegeben.  Einsprenglinge (Plagioklas,
Hornblende, Pyroxen) bzw. deren Abbaupro-
dukte werden von den Ino- und Phyllosilikaten
umflossen, so daf$ sich ein anastomosierendes
Schieferungsgefiige ausbilden kann. Bei starker
Deformation (z.B. in Scherzonennihe) kann es
vorkommen, dafl ehemalige Einsprenglinge
vollkommen umgewandelt und nicht mehr von
der metamorphen Grundmasse unterscheidbar
sind. Mg-Riebeckit tritt meist nur als Relikt auf
und wird von Aktinolith tiberwachsen (Taf. 7,
Fig. 7) oder wichst als Winchit und schliefilich
als Aktinolith weiter. Das Wachstum von Akti-
nolith und Stilpnomelan erfolgt auch quer zur
Foliation und hat offenbar die Hauptdeformati-
on tiberdauert (Taf. 4, Fig. 4). In der Hauptfolia-
tionsebene bilden die Orientierungen von Mg-
Riebeckit und Aktinolith z.T. unterschiedliche
Streckungsinkremente ab (s. Kap. 4.2). In einer
Spétphase der Hauptdeformation tritt auch
Turmalin als Mineralisation in Druckschatten-
hofen neugebildeter Erzkorner auf.



Ein tektonischer Lagenbau kommt in den Me-
taandesiten unter normalen Bedingungen nicht
vor oder ist nur schwach ausgeprigt, da durch
den geringen Quarzgehalt Drucklosung in gerin-
gerem Umfang stattfindet und keine nennens-
werte chemische Differenzierung hervorruft. Ge-
legentlich sind parallel zur Hauptfoliation dis-
krete Drucklosungssaume aus Phyllosilikaten,
Aktinolith und Erzphasen ausgebildet, die Korn-
formen ehemaliger Einsprenglinge nachzeich-
nen konnen. Bei gebianderten Varietiten (Meta-
tuffe oder -tuffite) wird ein Farbwechsel z.B.
durch unterschiedliche Gehalte an Erzphasen
oder Phyllosilikaten verursacht und kann als
schieferungsparallele Schichtung interpretiert
werden. Ein ausgeprigter, eindeutig tektoni-
scher Lagenbau tritt in den Metaandesiten nur
in Scherzonennihe auf und wurde bislang in
Scherkorpern der NPZ-Scherzone und in Me-
taandesit-Myloniten der Rossert-Scherzone (s.
Kap. 3.2.3) beobachtet, der durch eine Differen-
zierung in albitreiche (feinkorniges Rekristalli-
sat) und erzreiche Lagen hervorgerufen wird.

In einigen, sehr kompetenten Metaandesiten
kann eine kristallplastische Deformation vollig
fehlen, so z.B. in einem ,Keratophyr* des Hau-
burgsteins (Aufschluf$ HG 1). In diesen quarzar-
men und dufierst gering deformierten Gestei-
nen ist Feldspatdrucklosung der einzig erkenn-
bare Deformationsmechanismus von Bedeu-
tung. Anastomosierende Drucklosungssiume
aus Erzphasen, eingeregeltem Hellglimmer und
Stilpnomelan bilden die Hauptschieferung ab
und kappen auch Plagioklas-Phinokristen,
wihrend sonst Hellglimmer und Feldspite re-
gellos verteilt sind (Taf. 4, Fig. 5). Bevorzugt an
den Drucklosungssiumen erfolgt die Bildung
metamorpher Minerale wie Stilpnomelan, Epi-
dot oder Zoisit und deutet auf verstirkte Fluid-
zirkulation entlang der Saume.

Das Verformungsverhalten der Feldspat-Ein-
sprenglinge ist im wesentlichen durch Druck-
verzwilligung, Knickung und Kataklase entlang
bevorzugter Kristallflichen gekennzeichnet. In
der Matrix der Metaandesite sowie randlich und
entlang diskreter Scherzonen einiger Plagio-
klas-Phinokristen ist aulSerdem ein feinkorni-

ges Pflastergefiige aus Albit (in den Metarhyo-
lithen Alkalifeldspat) zu beobachten, das insbe-
sondere in der Niahe mylonitischer Scherzonen
eine Kkristallographische Regelung aufweisen
kann (Taf. 4, Fig. 6). Bei undulosen Plagioklasen
(kontinuierliche und diskontinuierliche Undu-
lositat) kommt es zunachst zur Bildung von
Subkornern, die durch progressive Subkornro-
tation unter Bildung von Gro8winkelkorngren-
zen zu spannungsfreien Albitkdrnern (10-20
pum) werden. Die neugebildeten Korner besitzen
keine scharfen Korngrenzen, sondern bilden ei-
ne schmale Ubergangszone zum Mutterkorn.
Oft lafdt sich anhand der Zwillingslamellen das
Altkorn noch identifizieren. Gleichzeitig findet
eine Anderung der chemischen Zusammenset-
zung statt: wihrend die Altkorner An-Gehalte
von ca. 20-30 % aufweisen (vgl. 2.1), handelt es
sich bei den neugebildeten Kornern um reinen
Albit (Abgyy_,y)- Ein reduzierter An-Gehalt in fein-
kornigem Feldspatrekristallisat hohertempe-
rierter Scherzonen wurde z.B. von BROWN et al.
(1980) und HANMER (1982) in Zusammenhang
mit dynamischer und straininduzierter Rekri-
stallisation unter Beteiligung einer fluiden Pha-
se beschrieben. Im allgemeinen erfolgt Feld-
spatrekristallisation erst oberhalb von ca. 450-
500 °C (VorL 1976). Moglicherweise ist neben
der im deformierten Korn gespeicherten Verset-
zungsenergie die chemische Energie bei der
Umwandlung von Plagioklas zu Albit eine zu-
siatzliche treibende Kraft, die eine kristallplasti-
sche Deformation und Rekristallisation von
Feldspat bereits bei niedrigen Temperaturen
(< 330 °C) ermoglicht. Da es dabei zur Bildung
einer neuen Phase kommt, ist der Begriff Rekri-
stallisation im engeren Sinne nicht zutreffend.
SHELLEY (1989) beschreibt in niedriggradigen
Schiefern nach Form und Kristallographie gere-
gelte Albitkorner und fiihrt die Regelung auf
Wachstumsanisotropie zurtick. In  SHELLEY
(1986, s.a. darin zitierte Literatur) werden weite-
re Mechanismen aufgefiihrt, die ohne Kristall-
plastische Verformung zu einer kristallographi-
schen Regelung fiihren, z.B. die aktive (durch
Neukristallisation) oder passive Einregelung
linglicher oder plattiger Minerale in einer
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flieBenden Matrix, oder das orientierte Wachs-
tum in einem existierenden Anisotropiegefiige
z.B. durch epitaktisches Aufwachsen. Demge-
gentiber erfolgte hier die Regelung offenbar
durch kristallplastische Deformation mit synki-
nematischer Erholung, die mit einer feinkorni-
gen Neukristallisation von Albit aus Plagioklas
unter nichthydrostatischen Spannungsbedin-
gungen verbunden ist und zu einer Kristallogra-
phischen Vorzugsorientierung fiihrt. Das glei-
che Phianomen, namlich eine feinkornige (5-10
pwm) Rekristallisation von Plagioklas (Ang ;)
und Orthoklas bei gleichzeitiger Umwandlung
in Albit, wird von ArLisoN et al. (1979) in einem
gleichfalls niedriggradigen (200-300 °C) Mylonit
beschrieben. Dort wird die Verringerung der
freien Enthalpie infolge der Umwandlung in Al-
bit (als die stabilere Phase), trotz Erhohung der
Oberflichenenergie durch Kornverkleinerung,

3.2 Scherzonen

Innerhalb und am Nordrand der Phyllit-Zone
wurden an mehreren Stellen duktile Scherzonen
eindeutig nachgewiesen, die sich anhand mylo-
nitischer Lesesteine oder lithostratigraphischer
Diskontinuititen z.T. iber groflere Erstreckung
verfolgen lassen. Wegen ihrer Orientierung par-
allel zur Hauptfoliation und vergleichbarer De-
formationsbedingungen werden sie der Haupt-
deformation zugeordnet. Im folgenden werden
der Verlauf, die Mikrogefiige und die Kinematik

3.2.1 NPZ-Scherzone

Die bedeutendste Scherzone bildet die Gren-
ze zur Taunuskamm-Einheit (Phyllitzonen- oder
NPZ-Scherzone). Sie ist durch eine abwechs-
lungsreiche Bewegungsgeschichte und eine z.T.
mélangeartige Ausbildung gekennzeichnet. Der
Begriff ,Mélange* wird hier zunéchst rein des-
Kriptiv verwendet. Nach der Definition von Ray-
MOND (1984) ist eine Mélange, sedimentir oder
tektonisch, durch folgende Kriterien gekenn-
zeichnet:
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als der dominierende Faktor fiir Rekristallisati-
on und superplastisches FliefSen verantwortlich
gemacht. Die notige Mobilitit der Elemente
wird durch strainunterstiitzte Diffusion ermog-
licht. Insgesamt ist der Prozefs im wesentlichen
isochemisch und isovolumetrisch abgelaufen.
Demgegentiber wird im vorliegenden Fall die
Albitisierung auf den Eintrag Na-reicher Fluide
zuriickgefiihrt (VoLLBrEcHT, frdl. miindl. Mitt.).

Durch die feinkornige Rekristallisation von
Albit wird die Festigkeit des Gesteins herabge-
setzt  (reaktionsunterstiitzte Duktilitit) und
auflerdem die Wirksamkeit korngrofienabhin-
giger Deformationsmechanismen erhoht, so
daf§ die Metaandesite auch deutlich unterhalb
der Fliellgrenze von Plagioklas in vielen Féllen
eine dhnlich starke Deformation aufweisen wie
die quarzreichen Gesteine.

von sechs identifizierten Scherzonen dargestellt.
Nicht aufgefiihrt sind zwei Scherzonen innerhalb
der Eppsteiner Schiefer-Folge zwischen Rauen-
thal und Forsthaus ,Rausch® (Rauenthaler
Scherzone, s. SCHAFER 1993) sowie nordlich von
Wiesbaden-Bierstadt (Bohrung BK 9006, s. Tab.
1b, Anhang A), an denen offensichtlich keine
grofleren vertikalen Versiitze stattgefunden ha-
ben und die bei der Profilkonstruktion (Kap. 8)
nicht berticksichtigt wurden.

« Fragmente jeder Grofie, exotisch oder nicht,
sind in einer feinkdrnigeren Matrix einge-
bettet

+ keine Kontinuitit lithologischer Kontakte

« kartierbar im Mafistab 1:24 000 oder Kleiner

Die NPZ-Scherzone erfiillt lokal diese Kriteri-

en. Argumente fiir einen tektonischen Ursprung
der Mélange werden in den folgenden Beschrei-
bungen geliefert. An drei Stellen ist die Mélan-
gezone nahezu komplett aufgeschlossen, die
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Abb. 10. Mylonitische Foliation (+), Streckungslineare (+) und Bewegungsrichtung der Hangendeinheit von 6 Auf-
schliissen aus dem Bereich der NPZ- und der Rambach-Nauroder Scherzone (e). Fiir den westlichen Taunus
(a-d) ergibt sich infolge heute SW-fallender Streckungslineare die Kinematik einer sinistralen Schriagabschiebung
an den iiberkippten Foliationsflichen, wihrend im mittleren Taunus (e,f) bei heute NE-fallenden Streckungsli-
nearen eine sinistral schragaufschiebende Bewegung dokumentiert ist. Das SW-Fallen der Streckungslineare ist
tiberwiegend auf das generelle SW-Abtauchen der Phyllit-Zone im Westtaunus zuriickzufiihren.

wegen ihrer Bedeutung im einzelnen beschrie-
ben werden. Auflerdem sind stark mylonitische,
nicht-koaxiale Gefiige in Aufschliissen unmittel-
bar nordlich (im Gedinne der Taunuskamm-
Einheit) bzw. siidlich der Grenze (in den Meta-
vulkaniten) Hinweise auf grofiere Verschiebun-
gen entlang dieser Zone, z.B. an der Virchow-
quelle (E 9), bei Georgenborn (E 3), im Ramb-
achtal (WSE 2), bei Naurod (WSL 13, s.a.
ANDERLE & KIRNBAUER 1993) und in Falkenstein
(KNE 13, KNE 14).

Alte-Burg-Mélange

In der Gemarkung ,Alte Burg® nordwestlich
von Eltville treten in mehreren Aufschliissen (S
1,S2,S3,S 12, S 13) mylonitische Metarhyolithe
und tektonisch gebdnderte und zerrissene,

griinliche Metapelite der Eppsteiner Schiefer-
Folge sowie ein mylonitischer Metaandesit (Auf-
schluf$ S 1) auf. Die Kontakte zwischen den ein-
zelnen Lithologien sind, falls aufgeschlossen,
mylonitisch (z.B. S 2). Da ferner diese Wechsel-
folge in weniger tektonisch tiberprigten Gebie-
ten keine Entsprechung findet, wird sie als tek-
tonische Mélange interpretiert, die ausschliefS-
lich Komponenten aus der Phyllit-Zone enthilt.
Ein exotisches Kersantit-Vorkommen innerhalb
der Mélange (Aufschlufd S 3) ist praktisch unde-
formiert und stellt einen postkinematischen
Gang dar. Kersantit-Ginge auf dem nordlich
anschliefenden Blatt Bad Schwalbach
nach SAUERIAND (1980) auch jiinger als die Cre-
nulationsschieferung (dort s,). Die Gesamt-
michtigkeit der Mélangezone betrigt ca. 330 m,

sind
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Abb. 11. Ubersichtsprofil der Schlangenbader Mélange entlang der B 260. Der rasche Wechsel von Gesteinen der

Phyllit-Zone (saure und intermediédre Metavulkanite) und der Taunuskamm-Einheit (Pelite und Quarzite der

Bunten Schiefer) sowie mylonitische und kataklastische Gefiige belegen eine intensive, tektonische Verschup-
pung an der NPZ-Scherzone. Weiter im Norden befindet sich bei m 175-177 innerhalb der Bunten Schiefer ein
Kalkphyllit-Vorkommen unbekannten Alters. Probenahmepunkte fiir Mikrogefiigeuntersuchungen und K/Ar-

Datierungen (s. Kap. 5) sind eingetragen.

wobei die Grenze zur Taunuskamm-Einheit in
einem Taleinschnitt, der durch eine Mineral-
quelle gekennzeichnet ist, vermutet wird. Eine
ausfihrlichere Beschreibung der Mélange gibt
SCHAFER (1993).

Auf der mit 30-55° nach NW bis WNW einfal-
lenden, mylonitischen Foliation finden sich ne-
ben flach (20-35°) nach W bis SW einfallenden
Streckungslinearen vereinzelt auch Lineare, die
in Fallrichtung orientiert sind (Aufschluf$ S 2, s.a.
Abb. 10b). Diese werden wegen ihrer Seltenheit
als Relikte angesehen, obwohl klare Uberschnei-
dungskriterien fehlen. Eine Analyse des Scher-
sinns liefert keine oder widerspriichliche Ergeb-
nisse. Demgegeniiber zeigt ein mylonitischer Me-
tarhyolith in der streichenden stidwestlichen
Verlingerung an der Virchowquelle (Aufschluf$
E 9) bei gleicher Gefiigeorientierung einen ein-
deutig sinistralen, schriagabschiebenden Scher-
sinn parallel zum Streckungslinear (Abb. 10a).

Schlangenbader Mélange

Die Schlangenbader Mélange ist an einem
Strallenprofil der B 260 siidlich von Schlangen-
bad (R 3436470, H 5549 630 bis R 34 36 485, H 55
49 770) in grolen Teilen aufgeschlossen und
wurde wihrend der Bauphase von ANDERLE &
MEISL (unpubl.) sowie von SCHAFER (1993) und
KAFER (1994) im Detail aufgenommen (Abb. 11).
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Sie wird aus unterschiedlich méchtigen, stark
deformierten Scherkorpern aus sauren und in-
termedidren Metavulkaniten der Phyllit-Zone
sowie Peliten und Quarziten vermutlich aus den
Bunten Schiefern der Taunuskamm-Einheit auf-
gebaut, deren Kontakte in den meisten Fillen
stark zerschert und mylonitisiert sind und als
tektonisch angesehen werden miissen. Litholo-
gische Grenzen lassen sich, teilweise bereits im
Aufschluf$bereich sichtbar, nicht tiber lingere
Distanzen verfolgen. Einzige exotische Kompo-
nente ist eine am Nordrand der Mélange auftre-
tende Wechselfolge von braunlich-grauen, mylo-
nitischen Kalkphylliten (mehrere cm bis wenige
dm) und bliulich-grauen, silbrig glinzenden Me-
tapeliten. Dieses nur wenige Meter machtige
Vorkommen ist mit vermutlich tektonischem
Kontakt innerhalb der Bunten Schiefer einge-
schaltet. Die Zuordnung entweder zur Taunus-
kamm-Einheit oder zur Phyllit-Zone sowie das
Alter des Kalkphyllits sind nicht belegt. Da die
Bildung der Mélange friithzeitig wihrend der
Uberschiebungsphase (,in sequence®) erfolgte
(s.u.), sind die Kalkphyllite wahrscheinlich
gleichalt oder dlter als die Bunten Schiefer.

Die Metarhyolithe sind durch progressive dy-
namische Quarzrekristallisation tiberwiegend
zu feinkornigen (10-20 pm), gebinderten Mylo-
niten mit deutlichem Streckungslinear umge-
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wandelt (Taf. 3, Fig. 6 und Taf. 5, Fig. 1). Duktile
Faltenstrukturen der mylonitischen Foliation,
hdufig mit Faltenachsen parallel zum
Streckungslinear, sind mit Faltengenerationen
auflerhalb der Scherzone nicht korrelierbar.
Entweder handelt es sich um Internfalten infol-
ge stark rotationaler Verformung, deren Achsen

passiv in Streckungsrichtung einrotierten, oder

um Kkonstriktionale Falten mit parallel zum
Streckungslinear angelegten Faltenachsen. Teil-
weise albitisierte oder serizitisierte Plagioklas-
Einsprenglinge sowie gestreckte und z.T. zu
Bindern ausgezogene, rekristallisierte Quarz-
domainen sind einzige Hinweise auf das ehema-
lige porphyrische Gefiige. Linsige Akkumulatio-
nen von feinkérnigem Hellglimmer sind maogli-
cherweise vollstindig serizitisierte und ge-
streckte, ehemalige Kalifeldspite. In diinnen
Lagen angereicherte Erzphasen mit viel Hima-
tit kbnnen makroskopisch eine rotliche bis vio-
lette Farbung hervorrufen.

Die intermedidren Metavulkanite der Schlan-
genbader Mélange sind tiberwiegend grauvio-
lett und feinkornig. Die violette Farbung wird
durch feinverteilten Hamatit hervorgerufen, der
als metamorphes Reaktionsprodukt, moglicher-
weise infolge starker Durchbewegung, vermehrt
auftritt. Einsprenglinge sind nicht mehr erkenn-
bar und wahrscheinlich vollig umgewandelt

iv. Intermediire Metavulkanite
TK  Taunuskammeinheit

--- Hauptschieferung
Crenulationsschieferung

(Taf. 5, Fig. 3). Die Deformation fiihrte teilweise
zu einer feinen, mylonitischen Binderung und
ist mit einer feinkornigen Albit-Rekristallisation
verknitipft (vgl. Kap. 3.1.2).

Neben diesen duktilen existieren auch kata-
klastische Schergefiige, in denen Linsen aus in-
termediiren und z.T. auch sauren Metavulkani-
ten in einer helleren, geschieferten andesiti-
schen Matrix eingebettet sind (Taf. 5, Fig. 4). Al-
le Komponenten wurden nachtriglich gemein-
sam deformiert, so dafl das kataklastische
Gefiige einer frithen Phase der Deformation zu-
zuordnen ist.

Bei den Sedimenten handelt es sich um rot-
lich-violette, silbrig glinzende Pelite und blduli-
che bis hellgraue Quarzite, die zumindest teil-
weise im ungestorten Verband auftreten und zu
den Bunten Schiefern der Taunuskamm-Einheit
gestellt werden. Die Pelite zeigen ein zerrissenes,
mylonitisches Gefiige aus quarzreichen Linsen
und Lagen in einer zerscherten Phyllosilikat-Ma-
trix und fiihlen sich oft seifig an. Auch die Quar-
zite sind stark deformiert und konnen hellbeige
Quarzmylonite bilden, die mit den Metarhyolith-
Myloniten leicht zu verwechseln sind.

Die Méchtigkeit der Schlangenbader Mélange
betrigt mindestens 140 m, wobei stark defor-
mierte Metaandesite siidlich (Aufschluff E 1) und
mylonitische Bunte Schiefer nordlich der Scher-
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zone (Aufschluf$ X i1) nicht mitgerechnet wer-
den. Die Streckungslineare auf der mit ca.
40-50° nach NW einfallenden, mylonitischen
Foliation fallen flach (ca. 20°) nach WSW ein
(Abb. 10c¢). Auch hier ist der Schersinn in den
Myloniten zunichst widerspriichlich. Eine ge-
naue Analyse der hiufig symmetrischen Druck-
schattenhofe bzw. deren konkaven Einbuchtun-
gen (vgl. SIMPSON & ScuMID 1983) ergibt eine si-
nistrale Scherung in Zusammenhang mit dem
plastischen Flielen. Nach Bildung der myloniti-
schen Foliation wurde das Gefiige noch von ei-
nem dextralen Inkrement tiberprigt. Ausdruck
der spiteren, dextralen Scherung sind z.B. ge-
schleppte Druckschattenhofe an nachtriglich
rotierten Klasten, Scherfalten, Scherbinder, so-
wie entlang der Hellglimmerlagen dextral ver-
setzte, spite Quarzginge (Taf. 5, Fig. 2) - Gefiige,
die eine bereits vorhandene Foliation vorausset-
zen.

Ochsenhag-Mylonit

In der NE-Verlangerung der Schlangenbader
Mélange sind in einem ehemaligen Steinbruch
siidostlich Georgenborn (am ,Ochsenhag®) dun-
kelgraue, splittrig-harte und extrem feinkorni-
ge Gesteine aufgeschlossen (Aufschluff E 3). In
der Literatur wird das Vorkommen bislang als
kompakte Metarhyolith-Varietit (,Felsokerato-
phyr*) dargestellt. Nach Mikrogefiigeanalysen
handelt es sich jedoch um einen Ultramylonit,
der durch dynamische Rekristallisation eine
Kornverkleinerung bis etwa 5-10 um erfahren
hat (Taf. 4, Fig. 6). In der feinkornigen Matrix
aus Quarz, Kalifeldspat, Hellglimmer und Albit
sind nur noch wenige Plagioklase reliktisch er-
halten. Der hohe Anteil an Kalifeldspat in der
Matrix (Orthoklas mit geringer Ab-Komponen-
te, vgl. Tab. 9¢, Anhang A, Probe 910313-4, und
Abb. 59) deutet auf einen sauren Vulkanit als
Ausgangsgestein. Synkinematische Quarzgiange
sind grobkorniger (ca. 40 pm) und zeigen equili-
brierte Quarzkorngrenzen. Die feine, myloniti-
sche Banderung zeigt stellenweise eine duktile
Faltung mit Faltenachsen parallel zum
Streckungslinear, welches halbsteil nach WSW
einfillt (Abb. 10d). Asymmetrisch angeordnete
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Plagioklasleisten ergeben auf der steil NW-fal-
lenden, mylonitischen Foliation einen sinistral
schrigabschiebenden Schersinn.

Eppenhainer Mélange

Im Wald unterhalb der Strafie zwischen Ep-
penhain und Ruppertshain sind Gesteine der
Eppenhainer Mélange als Felsklippen aufge-
schlossen (Abb. 12). Zwischen stark deformier-
ten Metaandesiten im Siiden (Aufschliisse KNW
1 und KNW 57) und mylonitischen Bunten
Schiefern im Norden (Aufschluf$ KNW 4) treten
im Wechsel mit Metaandesiten zwei ca. 2-5 m
machtige, hellgraue quarzitische Linsen, die we-
gen ihres Feldspat-Gehaltes von ca. 10-15 % als
Metasubarkosen zu bezeichnen sind (Proben
901112-3 und 901112-5,6,7), sowie graugriine
Wacken und griine Metapelite der Eppsteiner
Schiefer-Folge auf (Probe 901112-4). lhre Er-
streckung im Streichen betrigt weniger als 50
m. Die detritischen Quarzkorner sind tiberwie-
gend dynamisch rekristallisiert, das Quarzkorn-
gefiige in den Subarkosen ist insgesamt aber
stark equilibriert mit geraden Korngrenzen,
120°Tripelpunkten und sekundérer Rekristalli-
sation. Das stark boudinierte und linsig zer-
scherte Hauptfoliationsgefiige und die intensive
Verquarzung suggerieren einen tektonischen
Kontakt zu den angrenzenden Metaandesiten,
so daf8 die Linsen wahrscheinlich Scherkorper
als Teil einer tektonischen Mélange darstellen.
Am Nordrand der Mélange leitet ein Mylonit
aus Bunten Schiefern in die Taunuskamm-Ein-
heit Giber (Aufschlufs KNW 4; s.a. Taf. 5, Fig. 5).
Die mylonitische Foliation fillt mit etwa 50-70°
nach NW ein und zeigt ein schwaches, flach NE-
fallendes Streckungslinear (Abb. 10f). Asymme-
trische Druckschattenhiéfe und Scherbiander er-
geben hier iibereinstimmend einen sinistralen
Schersinn mit riickaufschiebender Bewegungs-
komponente an (Taf. 5, Fig. 6). Das feinkornige
(20-40 pm) und sehr feinkornige (ca. 10 pm)
Quarzrekristallisat weist tiberwiegend gerade
Quarzkorngrenzen auf, wurde aber im Gegen-
satz zu den Quarzit-Scherkorpern (s.0.) nicht
lingere Zeit unter statischen Bedingungen ge-
tempert.
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Abb. 12. Detailskizze der Eppenhainer Mélange. Zwischen stark deformierten Metaandesiten der Phyllit-Zone
(Aufschlufs KNW 1) und mylonitischen Bunten Schiefern der Taunuskamm-Einheit (KNW 4) treten mehrere Lin-
sen aus Quarziten und metaarkosischen Wacken mit Metapeliten auf (KNW 2,3), die vermutlich der hangenden
Eppsteiner Schiefer-Folge entstammen und tektonisch in die NPZ-Scherzone eingeschuppt wurden. Probenah-
mepunkte fiir Mikrogefiigeuntersuchungen und K/Ar-Datierungen (s. Kap. 5) sind eingetragen

Insgesamt stellt sich die NPZ-Scherzone heu-
te als duktile, sinistrale Seitenverschiebung dar,
die von einem dextralen Scherinkrement unter-
schiedlich stark tiberprigt wurde. Im ostlichen
Taunus (Bereich Konigstein/Falkenstein) domi-
nieren in der Nihe der NPZ-Scherzone dextrale
Schersinne. Die Art der Schersinnindikatoren
(tiberwiegend Scherbidnder und nachtriglich
rotierte Klasten) lassen aber auch hier auf eine

3.2.2 Rambach-Nauroder Scherzone

Stidlich von Naurod-Erbsenacker sind an der
SE-Wand eines ehemaligen Basaltsteinbruchs
hellbeige, auf den Foliationsflichen auch griin-
liche und rotliche Metarhyolith-Mylonite aufge-

jiingere, allerdings stirkere Uberprigung ver-
muten. Die Bildung der Mélange mit der An-
sammlung von Komponenten aus unterschied-
lichen stratigraphischen Niveaus muf$ dagegen
frither erfolgt sein. Die Orientierung einiger stei-
ler Streckungslineare und reliktische Schersinn-
indikatoren deuten dabei auf eine ehemals
nordgerichtete, schiefe Uberschiebung mit sini-
straler Bewegungskomponente.

schlossen (Aufschlufs WSEE 18). Sie bilden die SE-
Begrenzung eines schmalen Metapelit-Zuges in-
nerhalb der Metarhyolithe (vgl. Abb. 24) und
verschwinden nach SE unter Bedeckung. Loka-
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le Metaandesit-Vorkommen im Grenzbereich
zwischen Metapeliten und -rhyolithen (s. Detail-
Karte in ANDERLE & KIRNBAUER 1995) suggerie-
ren auch hier eine mélangeartige Ausbildung
der Scherzone. Eine straffe, mylonitische Bén-
derung mit einem ausgeprigten Streckungsline-
ar (Taf. 3, Fig. 6), eine durchgreifende, dynami-
sche Quarzrekristallisation sowie asymmetri-
sche Druckschattenhofe (Taf. 5, Fig. 8) sind Aus-
druck einer intensiven, nicht-koaxialen Defor-
mation. Bei steilem NW-Fallen der Foliation
und flach NE-fallendem Streckungslinear erge-
ben o-Klasten einen einheitlich sinistralen
Schersinn mit riickaufschiebender Komponen-
te (Abb. 10e). In einem Anschnitt senkrecht zum
Streckungslinear wurde ein asymmetrischer
Quarzboudin beobachtet, der auflerdem einen
nach NW abschiebenden Schersinn als dlteres
Bewegungsinkrement anzeigt (Taf. 3, Fig. 6).

In der nordostlichen streichenden Verlinge-
rung der Scherzone treten ca. 500 m siidlich des
Sportplatzes von Naurod Metarhyolith-Mylonite
als Lesesteine auf. In der siidwestlichen Fortset-
zung waren in einer Baugrube im siidlichen Teil
von Wiesbaden-Rambach (Aufschlufé WSE 34)
voriibergehend rétliche Metapelit-Mylonite auf-
geschlossen - wiederum als Einschaltung inner-
halb der Metarhyolithe (Abb. 13 und Taf. 5, Fig.
7). Die Metapelit-Mylonite (Probe 920730-2) zei-
gen einen z.T. isoklinal verfalteten, dlteren La-
genbau und eine extreme Differenzierung in
fast reine, zerscherte Phyllosilikatlagen und
tiberwiegend linsenformige Quarzdominen
(Taf. 4, Fig. 3). Das Quarzkorngefiige ist wie
auch in den angrenzenden mylonitischen Me-
tarhyolithen (Probe 920730-1) stark equilibriert,
so dal§ die Mylonitisierung noch vor Unter-
schreiten der 300%Isotherme beendet war. In
beiden Proben geben o-Klasten, in dem Metape-
lit-Mylonit auch Scherbinder, klar einen sini-
stralen Schersinn an. Die gleiche Kinematik
zeigt auch der Nauroder Mylonit in der strei-
chenden, nordostlichen Verlingerung, so dafs
beide zu einer ,Rambach-Nauroder Scherzone®
verbunden werden. Der als Relikt erhaltene, ab-

schiebende Schersinn an den iiberkippten, NW-
fallenden Foliationsflichen sowie das Auftreten
von Metaandesit-Scherkorpern konnten als Hin-
weise auf eine Anlage der Scherzone als NW-ge-
richtete  Uberschiebung verstanden werden,
welche die Metapelite im Hangenden der Meta-
vulkanite abschneidet und zu einer Wiederho-
lung der Metavulkanit-Serie fiihrt. Desgleichen
finden sich in Metarhyolithen unmittelbar std-
lich eines Metasediment-Zuges siidlich des Spei-
erskopfes (Aufschluff WSW 17) o-Klasten mit
aufschiebenden Schersinn bei steil SE-fallender
Hauptfoliation, die eine Uberschiebung der Me-
tarhyolithe nach NW auf die Metasedimente
suggerieren. Im  Grenzbereich finden sich
aulerdem Lesesteine von Metapeliten mit zer-
rissenem Hauptschieferungsgefiige. Diese po-
stulierte Uberschiebung wird als siidwestliche
Fortsetzung der Rambach-Nauroder Scherzone
diskutiert (s. Kap. 8.3.2).

920730-2
9207301

OstpreuBenstraBe

5m

Abb. 13. Skizze eines temporiren Aufschlusses in ei-
ner Baugrube im siidlichen Teil von Wiesbaden-Ram-
bach. Die beiden Metapelitvorkommen innerhalb der
Metarhyolithe zeigen deutlich mylonitische Gefiige
und sinistrale Schersinne und werden als Teil der
Rambach-Nauroder Scherzone angesehen.



3.2.3 Rossert-Scherzone

Innerhalb des Metavulkanit-Zuges wurde im
Bereich der Profiltraverse 3 eine weitere mylo-
nitische Scherzone identifiziert. Siidlich des
Hainkopfes ist ein hellgrauer bis hellgriinlicher
Mylonit aus einem sauren bis intermediiren
Metavulkanit aufgeschlossen (Aufschlufs KNW
37), der beziiglich seines Gefiiges, des flach NE-
fallenden Streckungslinears und des eindeutig
sinistralen Schersinns mit dem Nauroder Mylo-
nit (vgl. 3.2.2) vergleichbar ist. Am Siid- und Ost-
hang des Rossert markieren Metaandesit-Mylo-
nite in der Lesesteindecke sowie stark defor-
mierte, geringmachtige Metapelite unmittelbar
nordlich davon die nordostliche Fortsetzung der
Scherzone, fiir die der Name ,Rossert-Scherzo-

3.2.4 Eppsteiner Scherzone

Am siidlichen Ortsausgang von Eppstein sind
in einem Straflenprofil u.a. gebinderte Metape-
lit-Mylonite aufgeschlossen (Aufschlufl KSW 96;
S.a. STENGER 1961, RUPPEL 1983, ANDERLE et al.
1990). Der mylonitische Lagenbau wird durch
helle, 1-2 mm dicke, quarzreiche Lagen und
Linsen und dunkle, opaksubstanz- und phyllosi-
likatreiche Partien hervorgerufen. Die tiberwie-
gend dynamisch rekristallisierten Quarzkorner
(20-40 pm) zeigen noch nicht vollstindig erhol-
te Gefiige mit noch deutlicher Undulositit und
Subkérnern. In der Foliationsebene lassen
Druckschattenhofe und Streckungsfasern eine
dominante Streckung parallel zum Streichen er-
kennen. Obwohl Schersinnindikatoren fehlen,
wird eine sinistrale Scherung vermutet, da un-
mittelbar siidlich der Scherzone (Aufschluf$
KSW 22) wie in der gesamten Region iiberhaupt
ausschliefilich sinistrale Schersinnindikatoren
bei flach SW-fallenden Streckungslinearen zu
finden sind (Abb. 9). In der ac-Ebene (= Profil-
ecbene) auflerdem asymmetrische
Quarzboudins beobachtet, die bei einer mit et-
wa 50° nach SE einfallenden Foliation einen
nach NW aufschiebenden Schersinn anzeigen.

Die Mylonite begrenzen nach Siiden ein

wurden

ne* eingefiihrt wird. In den Metaandesit-Myloni-
ten besteht der mylonitische Lagenbau aus erz-
reichen und albitreichen Lagen, in denen durch
Rekristallisation eine Kornverkleinerung bis et-
wa 10-30 pm erfolgte. Entlang der Rossert-
Scherzone findet auferdem eine abrupte Ande-
rung der Einfallrichtung statt. Nordlich der
Scherzone fallen die Hauptfoliationsflachen mit
ca. 75° nach NW ein, wihrend sie siidlich davon
mit etwa dem gleichen Winkel nach SE einfal-
len (s. Abb. 26). Dies deutet auf einen kumulier-
ten Abriffwinkel von 30° z.B. im Bereich einer
ehemaligen, rotierten Rampe in der Hangend-
scholle oder auf eine Scherzonenaktivitit noch
nach Anlage der Hauptschieferung.

schmales Vorkommen schwarzgrauer Metapeli-
te der Lorsbacher Schiefer-Folge, welche konti-
nuierlich aus grilmen Metapeliten der Eppstei-
ner Schiefer-Folge weiter nordlich hervorgehen.
Stdlich der Scherzone treten wieder griine Me-
tapelite und -arkosische Wacken der Eppsteiner
Schiefer-Folge auf, die offenbar auf die Lorsba-
cher Schiefer tiberschoben wurden (s. Abb. 26).
Nach SW wird die Scherzone an einer jungen
Abschiebung an der Westflanke des Schwarzb-
achtals abgeschnitten. Thre Fortsetzung nach
NE lafit sich an der gegeniiberliegenden Tal-
flanke anhand mylonitischer Lesesteine bis an
den Nordhang des Staufen (Quelle!) verfolgen
(s.a. STENGER 1961). Die Siidgrenze der Lorsba-
cher Schiefer, die am Nordhang des Staufen bis
ca. 300 m breit ausstreichen, ist dort nicht exakt
identisch mit dem anhand mylonitischer Lese-
steine kartierten Verlauf der Scherzone (s. Abb.
26). Dies konnte eine Verzweigung der Scherzo-
ne darstellen, deren beiden Aste nach NE kon-
vergieren.

Weiter im NE ist im Liederbachtal eine dhnli-
che Situation anzutreffen (s. Abb. 28). Die Gren-
ze zwischen Metasedimenten der Lorsbacher
Schiefer-Folge und den stidlich anschliefSenden



Eppsteiner Schiefern ist unmittelbar nordlich
des Aufschlusses KNE 39 durch mylonitische
Metapelite in der Lesesteindecke markiert und
stellt die Fortsetzung der Eppsteiner Scherzone
dar. Neben parallelen treten reliktisch auch
senkrecht zum Runzellinear orientierte Strek-

3.2.5 Mammolshainer Scherzone

Die Mammolshainer Scherzone bildet den
Nordrand des siidlichen Metavulkanit-Zuges im
Bereich der Profiltraverse 4 (s. Abb. 28). lhre
Existenz begriindet sich einzig auf der Basis li-
thostratigraphischer und tektonischer Uberle-
gungen. Scherzonengesteine im Aufschluf$ oder
als Lesestein wurden in dem grofitenteils tief-
griindig verwittertem Gebiet bislang nicht nach-
gewiesen. Fiir die Wiederholung der Metavulka-
nite wird eine frithe Uberschiebungstektonik als
Ursache angenommen, wie z.B. fiir die Ram-
bach-Nauroder Scherzone in vergleichbarer Po-
sition auch nachgewiesen wurde (s. 3.2.2). Der
Verlauf der Uberschiebung quer zu den Schicht-

3.2.6 Martinsthaler Scherzone

Die Martinsthaler Scherzone lafit sich zwi-
schen dem Walluftal am nordlichen Ortsaus-
gang von Martinsthal und dem Siilzbachtal im
SW anhand duktil gestreckter oder sprod zerris-
sener Metapelit-Mylonite in der Lesesteindecke
verfolgen (ScHAFER 1993). Sie bildet die Grenze
zwischen Gesteinen der Lorsbacher Schiefer-
Folge im NW und der Eppsteiner Schiefer-Folge
im SE (s. Abb. 22). Dies ist mit der geologischen
Situation an der Eppsteiner Scherzone ver-
gleichbar (vgl. 3.2.4). Obwohl die ungefihr den
Runzelachsen parallelen Streckungslineare ei-
ne Blattverschiebungskinematik anzeigen, wird
auch fiir den Ursprung der Martinsthaler Scher-
zone eine Uberschiebung der Eppsteiner Schie-
fer nach NW auf die jiingeren Lorsbacher Schie-
fer angenommen. Im Bereich der Scherzone tre-
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kungslineare auf. Sie sind Hinweise auf dltere
Bewegungen senkrecht zum Streichen. Jenseits
der Emsbach-Rombachtal-Querstorung lafst
sich die Scherzone nicht mehr nachweisen, ist
dort aber mdoglicherweise identisch mit der
Mammolshainer Scherzone.

grenzen wird dabei auf eine laterale Rampe im
Untergrund zurtickgefiihrt.

Eine sedimentire Einschaltung der Metavul-
kanite ist unwahrscheinlich, da zum einen in-
nerhalb der Eppsteiner Schiefer-Folge Metavul-
Kanite in dieser Machtigkeit nicht bekannt sind,
zum anderen der Nordrand des Metavulkanit-
Zuges schief zu simtlichen sedimentiren Gren-
zen verliuft. Eine Wiederholung durch Grof$fal-
tung scheidet ebenfalls aus, da unter anderem
auch in den Metasedimenten unmittelbar nord-
lich der Metavulkanite SE-gerichtete Verjiin-
gung nachgewiesen wurde (Aufschluf§ KNE 24).

ten am Stidhang der Bubenhduser Hohe Lese-
steine intermedidrer Metavulkanite innerhalb
der Lorsbacher Schiefer auf. Trotz unbekannter
Verbandsverhiltnisse wird das Vorkommen als
Scherkorper interpretiert, da diese Gesteine
sonst als Einschaltung in der Lorsbacher Schie-
fer-Folge nicht vorkommen.

Nach SW verschwindet die Scherzone unter
tertiaren Deckschichten. Im NE sind jenseits der
Tertidarbedeckung am Birkenkopf weder die
Martinsthaler Scherzone noch die Lorsbacher
Schiefer, deren Ausstrichbreite nach NE konti-
nuierlich abnimmt, nachzuweisen. Dennoch
wird eine Fortsetzung der Scherzone, an der
sich hier beidseitig Gesteine der Eppsteiner
Schiefer-Folge gegentiberstehen, unmittelbar
nordlich des Aufschlusses E 4 vermutet.



3.3 Gefiige der Metarhyolithe in der Taunuskamm-Einheit

Goldsteintal

Die Mylonite von WSW 12 sind bis auf weni-
ge Plagioklas-Einsprenglinge vollstindig rekri-
stallisiert, was in der Matrix aus Alkalifeldspat,
Quarz und Hellglimmer zu einer Kornverkleine-
rung bis ca. 5-20 pm fiihrte. Rekristallisierte
Quarzkorner sind grofier (bis 40 pm) und zeigen
ein starker erholtes Gefiige als das Feldspat-Re-
kristallisat, das noch starke Undulositit und
zahlreiche Subkorner aufweist. Bemerkenswert
ist das Fehlen einer mylonitischen Banderung
und einer Regelung des Rekristallisats sowie die
geringe Streckung der Quarzkorner bei gleich-
zeitig hohem Grad der Rekristallisation. Dies
konnte Hinweis auf
Flieflen sein, bei dem bei bereits reduzierter
Korngrofle durch Korngrenzgleiten weitere De-
formation ermdoglicht wird, ohne zu einer weite-
ren Regelung oder Streckung der Korner zu
fiihren.

Auf der mit ca. 80° nach Norden einfallen-
den, mylonitischen Foliation ist ein Streckungs-
linear sichtbar, welches halbsteil nach WNW
einfillt. In Analogie zu Myloniten mit vergleich-
baren Gefiigen und bekanntem Schersinn (z.B.
Ochsenhag-Mylonit, s. 3.2.1) wird auch hier die
Kinematik ehemals nordgerichteten
Schrigaufschiebung mit sinistraler Komponen-
te angenommen.

ein superplastisches

einer

Hallgarten

Wenige, bis ca. 3 mm grofe, gering defor-
mierte Quarz-Phinokristen schwimmen in ei-
ner Matrix kleiner (= 100 pm), stark gestreckter
Quarzkorner und Hellglimmer, die in langen
Flasern angereichert sein konnen. Das Quarz-
korngefiige ist von dynamischer Erholung ge-
priagt und zeigt stark suturierte Korngrenzen
und zahlreiche Subkorner, aber nur schwache
Anzeichen einer Rekristallisation. Insgesamt
sind die Deformationsgefiige als niedriger tem-
periert anzusehen als in der Phyllit-Zone und
eher mit Gefiigen der Taunuskamm-Einheit ver-
gleichbar. Das Streckungslinear verliuft paral-
lel zum Einfallen der Foliation (= 50° NW), was

auch durch hohe Verformungswerte in der xz-
Ebene, die hier etwa mit der Profilebene iden-
tisch ist, zaum Ausdruck kommt (vgl. Kap. 4.1).
Scherbidnder ergeben einen nach NW abschie-
benden Schersinn parallel zum Streckungsline-
ar, was primir einer Uberschiebung nach NW
entspricht.

Riidesheim/Krausaue

In einer der untersuchten Proben (westlich
Bahnhof Riidesheim, Probe 7295, Hessisches
Landesamt fiir Bodenforschung) besteht die
Grundmasse aus feinkornigem Kalifeldspat-Re-
kristallisat (10-20 pm, mit unscharfen Korngren-
zen, Subkorner?) und wenigen ungeregelten
Hellglimmern (4-8 pm). Der hohe Kalifeldspat-
und niedrige Quarzanteil in dem nach Spuren-
elementanalysen als rhyodazitisch charakteri-
siertem Vulkanit (Meisr 1990) und die ungere-
gelten  Hellglimmer vermutlich — auf
nachtrigliche, metasomatische Verinderungen
zurtickzufiihren (s.a. SOMMERMANN et al. 1994).
Die Plagioklas-Phianokristen (bis 5 mm) sind
tiberwiegend serizitisiert oder albitisiert und die
Altkorner stark undulos und z.T. in Subkorner
zerfallen. Die etwas kleineren Quarzphidnokri-
sten zeigen kristallplastische oder sprode Defor-
mationserscheinungen (starke Undulositit, De-
formationsbiander, quarzgefiillte Risse) ohne An-
zeichen einer Rekristallisation. Der Verlauf der
Schieferung wird durch Hellglimmerflasern und
Drucklosungssiume angedeutet. In einer ande-
ren Probe aus dem gleichen Bereich (Nr.
30.450/2, Hessisches Landesamt fiir Bodenfor-
schung) treten eckige Bruchstiicke dieses Vulka-
nits in einer sedimentiren Grundmasse auf. Die-
se besteht aus schwach gerundeten Quarzkor-
nern (40-200 um) im matrixgestiitztem Verband,
wenigen detritischen Hellglimmern (bis >100
um) und einer feinkornigen Quarz/Hellglimmer-
Matrix. Beide Proben zeigen nur geringe Defor-
mation, obwohl in unmittelbarer Nihe eine
Uberschiebung verliauft. Die Quarzkorngefiige
weisen dabei auf dhnliche Deformationsbedin-
gungen wie in der Taunuskamm-Einheit hin.

sind



Nach den Deformationsgefiigen sind die Me-
tarhyolithe und (Ultra-)Mylonite des Goldstein-
tals noch eindeutig der Phyllit-Zone zuzuord-
nen. Die Nordgrenze dieses Vorkommens wire
demnach identisch mit der NPZ-Scherzone.
Folglich wiirden die Grauen Phyllite stidlich da-
von tektonisch ebenfalls zur Phyllit-Zone
gehoren. Demgegeniiber deuten die Geftige der
Metarhyolithe bei Hallgarten und Riidesheim
(Krausaue) auf eine tektonische Zugehorigkeit

3.4 Gefiige der Crenulation (s3)

3.4.1 Makrogefiige

In der gesamten Phyllit-Zone ist die Hauptfo-
liation mehr oder weniger stark gefaltet. Das
Einfallen der zugehérigen Runzel- oder Crenula-
tionsschieferung (s, in grofSen Teilen der Phyllit-
Zone, s, in der Taunuskamm-Einheit) ist im
mittleren und ostlichen Siidtaunus mit etwa 20
bis 60° nach NW bis NNW relativ konstant, geht
nach Westen in Westfallen tiber und erreicht im
SW der Phyllit-Zone ein Einfallen mit etwa den
gleichen Werten nach SW (s. Abb. 14). An weni-
gen Stellen tritt auch flaches SE-Fallen auf (z.B.
Aufschliisse KSE 10, KSW 9, WSE 29, WSE 31,
WSE 43). Hierbei handelt es sich um ein weiteres
Schieferungsgefiige, das aufgrund fehlender
oder widerspriichlicher Uberschneidungskriteri-
en gleichalt zu sein scheint und als konjugierte
Flichenschar zu s, angesehen wird (s, s. Taf. 6,
Fig. 1). Die Crenulationsschieferung greift ohne
Anderung ihrer Lage oder Intensitit nach Nor-
den auf die Taunuskamm-Einheit iiber und ist
auch in den begrenzenden Myloniten zu finden.

Die Intensitit der bereichsweise penetrativen
Schieferung ist stark orts- und lithologiecabhin-
gig. ,Serizitgneise* und Metapelite sowie Gestei-
ne mit intensivem Lagenbau sind vom mm- bis
in den m-Bereich stark crenuliert und gefiltelt,
wihrend ,Felsokeratophyre® und phyllosilikat-
arme Metasedimente nur geringe oder keine
Crenulation aufweisen. Eine besonders intensi-
ve Filtelung a3t sich dort feststellen, wo sich
das regionale Einfallen der Hauptfoliation (bzw.
des BFaltenspiegels) von steil NW zu halbsteil
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zur Taunuskamm-Einheit. Als Konsequenz wiir-
den:

«im Norden der Phyllit-Zone Graue Phyllite
den Metavulkaniten auflagern.

« zumindest in der stidlichen Taunuskamm-
Einheit Metavulkanite das Unterlager der
Bunten Schiefer darstellen.

Dies weist auf eine paliogeographische Nihe

beider Einheiten hin.

SE dndert (vgl. Abb. 3). Es liegt nahe, die Ursa-
che fiir das regionale Umschwenken der Haupt-
foliation mit der Crenulation in Zusammen-
hang zu bringen.

S, verlauft parallel zu den Achsenflichen of-
fener bis enger, meist asymmetrischer, SE-ver-
genter Falten, die je nach Dicke der gefalteten
Schichten mit Wellenlingen zwischen ca. 0,1
mm (Phyllite) und 10 m (Metaandesite) in jeder
Grofle vorkommen (s.a. ANDERLE 1976, DouTSos
& PRUFERT 1986). Im Profil (ac-Ebene, Blickrich-
tung NE) zeigen die Falten bis auf wenige Aus-
nahmen durchweg s-Geometrie wobei im NW
der Phyllit-Zone die stirksten (Lingenverhlt-
nis der Faltenschenkel bis 4:1), im SE die
schwichsten Asymmetrien (2:1 bis 1:1) zu ver-
zeichnen sind.

Die Offnungswinkel liegen am hiufigsten
zwischen 80° und 110°, kénnen aber insbeson-
dere in Scharnieren tibergeordneter Falten bis
auf etwa 30° zurtickgehen (Abb. 15). Der Falten-
stil wechselt je nach rheologischem Kontrast
und Michtigkeitsverhiltnis der kompetenten
und inkompetenten Lagen zwischen harmoni-
schen Chevronfalten (in Bereichen mit diinner,
gleichmifliger Banderung) und vollig disharmo-
nischen Falten (einzelne Quarzlagen in phyllosi-
likatreichen Partien). Auch der Faltungsmecha-
nismus variiert zwischen reiner Biegegleitung /-
scherung und Schieferung mit Scharnierver-
dickung (Taf. 6, Fig. 3) und erzeugt in kompe-
tenten Lagen Falten vom Typ 1B bis 1C nach
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Tektonische Ubersichtskarte

— o Runzelschieferung (s2 in der Taunuskamm-—Einheit)
(s3 in der Phyllit—Zone)

a Runzelachsen
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Abb. 14. Ubersichtskarte der Crenulationsgefiige. Die Runzelschieferung (s,) fillt iiber weite Teile des Siidtaunus flach bis halbsteil nach NW ein und biegt
nach SW allmihlich in SW-Fallen um. In der gleichen Richtung fallen auch die Runzelachsen (wie auch die Streckungslineare) zunehmend nach SW ein, so
dafs das SW-Abtauchen der Phyllit-Zone als ein post-s, Ereignis angesehen werden kann. Bei den nach SE einfallenden s;-Flichen handelt es sich um die nur
dort starker ausgeprigte, konjugierte Flichenschar.
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Abb. 15. Histogramm der Offnungswinkel von B Fal-
ten. Winkel zwischen 80 und 110° treten am héufig-
sten auf, withrend Winkel von 30-60° vornehmlich in
Faltenkernen zu finden sind

Ramsay (1967). Als Achsenflichenschieferung
bildet s, tiberwiegend stumpfe Winkel zur
Hauptfoliation (nach WEBER (1976) erfolgt die
Anlage von Faltenachsenflichen senkrecht zu
den Anisotropieflichen). S, kann insbesondere
an den langen Schenkeln asymmetrischer Fal-
ten auch als Mikroscherfliche mit nach SE
rickaufschiebenden Schersinn fungieren und
schliefst dann meist kleinere Winkel mit der
Hauptfoliation ein. Eine inbezug zur Hauptfolia-
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tion spitzwinklige (als Scherfliche) und eine
stumpfwinklige (als Faltenachsenfliche) Schar
konnen auch gemeinsam vorkommen und ge-
hen z.T. ineinander tber. Treten zwei Schiefe-
rungen als Konjugiertes Flichenpaar auf, so zei-
gen beide Scherflichen aufschiebenden Scher-
sinn (inbezug auf geographische Koordinaten).
Bei steilstehender Hauptfoliation ist dies gleich-
bedeutend mit einer vertikalen Streckung der
Foliation.

Die relative Verkiirzung in der ac-Ebene in
Richtung der Hauptfoliation wurde an einigen
B,-gefalteten Proben und Aufschliissen gemes-
sen (zum Verfahren s. Abb. 36) und betrigt am
haufigsten zwischen 10 und 20 %, selten bis 30
%. Diese auf Linienlingen basierenden Verkiir-
zungswerte stellen nur Minimalwerte dar, da
zum einen keine schichtinterne Verkiirzung
beriicksichtigt werden kann und zum anderen
durch Drucklosung in den Schieferungsfliichen
zusitzliche Verkiirzung aufgenommen wird.
Bei Gray (1979) betrigt der Anteil der Verkiir-
zung durch Drucklésung (,pressure solution
shortening®) ungefihr '/ der Gesamtverkiir-
zung von 50-60 %. Bei der Gegeniiberstellung
der Verkiirzung mit den Einfallswinkeln der
Hauptfoliation (Abb. 16a) und der Crenulations-
schieferung (Abb. 16b) ergeben sich signifikante
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Abb. 16. Gegentiberstellung der relativen B-Verkiirzung (in Richtung der Hauptfoliation) mit den Einfallswin-
keln der Hauptfoliation (a) und der Runzelschieferung s, (b). Hohe Verkiirzungswerte treten bei halbsteilem SE-
Einfallen der Vorzeichnung und bei steil (nach NW) einfallender Runzelschieferung auf. In diesen Fillen ist die
Hauptfoliation parallel zur Verkiirzungsrichtung und die Runzelschieferung senkrecht dazu orientiert.



Zusammenhinge. Je steiler s, nach NW einfallt,
desto intensiver ist die By-Faltung. Demgegen-
tiber nimmt bei zunehmenden Einfallen der
Hauptfoliation nach SE die relative Verkiirzung
ab und ist bei steilem NW-Fallen am geringsten.
Vermutlich lagen die flach bis halbsteil nach SE
fallenden Hauptfoliationsflichen parallel zur
Verkiirzungsrichtung, wihrend die steilen und
tiberkippten Foliationsflichen bei rotationaler
Verformung sich nur Kkurzzeitig im Verkiir-
zungssektor oder an dessen Rand befanden. Die
steil NW-fallenden s, -Flichen, bei denen die
grofite Verkiirzung der Hauptfoliation nachzu-
weisen ist, sind wahrscheinlich etwa senkrecht
zur Verkiirzungsrichtung orientiert, die so mit
einem Einfallen von ca. 30-40° nach SE angege-
ben werden kann. Auflerdem ist festzustellen,
daf§ die Bildung der Faltenachsenflichen nicht
automatisch senkrecht zur Verkiirzungsrich-
tung erfolgt, sondern auch wesentlich von der
Orientierung der Vorzeichnung gesteuert wird.

B;-Runzelachsen und 3, -Lineare treten auf
den Hauptfoliationsflichen als Gefiigeelement
deutlich in Erscheinung (Taf. 6, Fig. 7) und ver-
laufen spitzwinklig (KUBELLA 1951, STENGER
1961) bis homoaxial (DouTsos & PRUFERT 1986)
zu B,. Trotz z.T. erheblicher Schwankungen in-
nerhalb eines Aufschlusses lassen sich durch
Mittelwertbildung regionale Variationen gut er-
fassen (vgl. Abb. 14). Im mittleren und ostlichen
Taunus fallen die B,-Achsen am Siidrand flach
(0-15°) nach SW ein und gehen nach Norden in
flaches NE-Fallen tiber. Gegen Westen fallen die
Achsen zunehmend steiler nach SW ein und er-
reichen im SW der Phyllit-Zone Werte von etwa
20-45°. An der Burgruine Scharfenstein bei Kie-
drich werden sogar Einfallwerte von bis zu 60°
erreicht. Dieses Abtauchen fiihrt zu einem um-
laufenden Streichen der s, Flichen in diesem
Bereich und ist wahrscheinlich auch fiir das
Verschwinden der Phyllit-Zone unter die Tau-
nuskamme-Einheit 6stlich des Klosters Eberbach
verantwortlich.

Die kinematische Bedeutung der Crenulation
muf in Zusammenhang mit der Uberkippung
grofler Teile der Phyllit-Zone und der Taunus-
kamm-Einheit gesehen werden. So ist z.B. das

Umschwenken des regionalen Einfallens von
NW nach SE mit ciner intensiven Verfiltelung
der Hauptfoliation verbunden. Gleichbleibende
si/s,-Lagerelationen (vgl. Kap. 3.1.1) sind auch
Hinweise auf eine post-s, Rotation der tber-
Kippten Abfolgen. Auflerdem ist in steil NW-fal-
lenden Bereichen s, sowohl mit Verkiirzung (als
Faltenachsenfliache, s. Taf. 6, Fig. 2 und 3) als
auch mit Streckung (als Scherfliche, s. Taf. 6,
Fig. 5) der Hauptfoliation verkniipft, was als
Ubergang aus dem Verkiirzungs- in  das
Streckungsfeld im Zuge der Uberkippung inter-
pretiert werden kann. Der Siidtaunus konnte
somit den Teil einer grofien By-Falte darstellen,
wie bereits ANDERLE (1987) vorgeschlagen hat.
Deren Kern befindet sich entsprechend der An-
derung von stark asymmetrischen S-Geometri-
en zu schwach asymmetrischen S- bis M-Geo-
metrien am SE-Rand der Phyllit-Zone (Abb. 17).
Nordlich der Phyllit-Zone findet in der Hinter-
taunus-Einheit wieder ein Umschwenken der
Hauptfoliation in SE-Fallen statt (z.B. SAUER-
LAND 1980, ANDERLE 1991). Dieser Bereich konn-
te als normal gelagerter Hangendschenkel der
Falte angesehen werden. Gleichzeitig scheint
die Falte nach NW und (parallel zum Streichen)
nach NE auszuklingen. Die 3D-Geometrie dieser
Grofistruktur wird in Kap. 9.2 dargestellt.

Abb. 17. Schematische Skizze einer konstruierten B
Riickfalte im Bereich des mittleren Studtaunus mit
Geometrien von Adventivfalten.
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3.4.2 Mikrogefiige, Deformationsmechanismen

Das Mikrogefiige der Crenulation ist durch ei-
ne bis in den Diinnschliffmafistab reichende
Verfiltelung der Hauptfoliation charakterisiert.
Die Schieferungsflache tritt dabei entweder als
diskreter Drucklosungssaum (,discrete crenula-
tion cleavage®, GRAY 1977, s. Taf. 6, Fig. 4), als
Zone paralleler Faltenschenkel (,zonal crenula-
tion cleavage®, GRAY 1977, s. Taf. 6, Fig. 2) oder
aber lediglich als virtuelle Faltenachsenebene
wie z.B. bei Biegegleitfalten in Erscheinung.
Drucklosungssiaume sind durch eine Anhiu-
fung unloslicher Riickstinde (Phyllosilikate,
Erzphasen) gekennzeichnet. Thre Bildung er-
folgt bevorzugt an den Flanken der Mikrofalten
(Mechanismus s. Kap. 3.1.2). Bei symmetrischen
Falten erfolgt Drucklosung an beiden Falten-
schenkeln, bei asymmetrischen Falten nur an
dem Schenkel, der den grofleren Winkel zur
Verkiirzungsrichtung einnimmt. Dabei kann
die gesamte Flanke einer Falte weggelost sein
und einen Versatz an der Schieferungsfliche
vortiuschen. Findet Drucklosung in einem Fal-
tenschenkel gleichmifig verteilt statt, bildet
sich eine zonale Crenulationsschieferung, die
bei anhaltender Drucklosung und Abscheidung
in benachbarten Scharnierbereichen zu einer
Differenzierung in quarzreiche und phyllosili-
katreiche Lagen fihrt (,differentiated crenulati-
on cleavage®). Ein solcher s-Lagenbau stellt an
einigen Stellen das dominierende Gefiigeele-
ment dar (z.B. Aufschliisse KNE 30, KNE 31,
KSW 51). Metaandesite sind schwach crenuliert
und bilden nur wenige diskrete s;-Flichen aus,
da wegen dem geringen Quarzgehalt Drucklo-
sung nur in geringem Umfang erfolgt. AufSer-
dem bietet der schwache bis fehlende Lagenbau
keine gilinstige Voraussetzung fiir eine Filte-
lung.

Die Mikrofaltung ist oft nur auf phyllosilikat-
reiche Lagen beschrinkt, wihrend benachbarte
Quarzlagen ungefaltet und ungeschiefert sind.
Aus Griinden der Strain-Kompatibilitiat miissen
die Quarzlagen die gleiche Deformation z.B.
durch kristallplastische Verformung aufgenom-
men haben. Daf§ bei der B,-Deformation neben

Drucklosung auch duktile Verformung eine
nicht unerhebliche Rolle spielt, zeigen Quarz-
Druckschattenhofe um Erzkorner, deren ein-
deutig jiingsten Inkremente mit den Achsen der
BFaltung korrelieren (Taf. 6, Fig. 6). Ausdruck
der Kkristallplastischen Verformung in Quarz
sind kontinuierliche, selten diskontinuierliche
Undulositit sowie Deformationsbinder und -la-
mellen, die eine Verzerrung des Kristallgitters
bei nur schwacher Erholung (beginnende Sub-
kornbildung) anzeigen und auch in bereits sta-
tisch rekristallisierten Quarzkornern zu beob-
achten sind. Besonders ausgeprigt sind diese
niedriger temperierten Deformationsgefiige in
Bereichen intensiver B;-Deformation. So zeigen
z.B. Metarhyolithe in den Steinbriichen Mam-
molshain (KNE 15) und Schiilerwiese (FW 3) bei
einer besonders hohen B;-Verkiirzung von 29 %
bzw. 25 % eine Fille der o.g. ,kalten* Deforma-
tionsgefiige. In zwei Proben aus dem Lieder-
bachtal (KNE 30, KNE 31), die mit ByIsoklinal-
falten und einem tektonischen Lagenbau paral-
lel zu s, die intensivste B,-Deformation aufwei-
sen (Taf. 6, Fig. 3 und 4), sind in s,-parallelen
Quarzausscheidungen neben intensiver Undu-
lositit auch suturierte Quarzkorngrenzen und
Subkdrner nachzuweisen. Insgesamt deuten die
Quarzkorngefiige bei fehlender Rekristallisa-
tion auf eine Deformationstemperatur zwischen
200 und 250 °C (ONCKEN 1990). In synkinemati-
schen Quarzausscheidungen der zweiten Schie-
ferung in der Hintertaunus-Einheit, die mit s, in
der Phyllit-Zone identisch ist, wurden an Fliis-
sigkeitseinschliissen ebenfalls Bildungstempe-
raturen um ca. 200 °C ermittelt (Koscrinski, cit.
in ANDERLE 1991).

Minerale wie Hellglimmer, Chlorit und Akti-
nolith werden von der Crenulation verbogen
oder zerbrochen und passiv in die Schieferungs-
ebene rotiert. Eine Neubildung von Phyllosilika-
ten lafdt sich lichtmikroskopisch nicht nachwei-
sen. Stilpnomelan, eine inbezug zur Hauptde-
formation spite Bildung, wurde u.a. in nur noch
von B, deformierten Quarz/Albitgiangen beob-
achtet und ist somit ebenfalls als pri-s, anzuse-
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hen. In wenigen Fillen tritt Stilpnomelan zwi-
schen aufgeblitterten Hellglimmern in s;-Schie-

3.5 Post-s; Gefiige

Steilachsige Falten und Knickbinder (B,) stel-
len spitvariszische, niedrig temperierte Deforma-
tionsgefiige dar. Dartiber hinaus treten Harnische
mit Aufschiebungs- und Blattverschiebungskine-
matik auf, deren Alter im einzelnen nicht immer
geklirt ist und die den Strukturbau nicht wesent-
lich beeinfluf$t haben. Die Bestimmung der Ver-
schiebungsrichtung erfolgte an den in den mei-
sten Fillen quarzmineralisierten Harnischflichen
anhand der Abrifkanten (vgl. PEriT 1987). Ein-
deutig jiinger sind Abschiebungen, die simtliche
Strukturen des Stdtaunus quer durchschlagen
und z.T. heute noch morphologisch wirksam sind
(z.B. Randstorungen der Idsteiner Senke und der

ferungslamellen auf und konnte noch wihrend
der Crenulation stabil gewesen sein.

Fischbach-Hornauer Bucht, s. KUBELLA 1951, STEN-
GER 1961, ANDERLE 1984; Emsbach-/Rombachtal-
Querstorung, s. HEINRICHS 1968). Insgesamt wer-
den von ANDERLE (1976) im Siidtaunus 16 Bruch-
schollen unterschieden, die jeweils von den jiin-
geren Abschiebungen begrenzt sind. Entlang die-
ser  Storungen konnen sich  geologisches
Kartenbild und Lagerung sprunghaft indern, da
sich unterschiedliche strukturelle Niveaus ge-
geniiberstehen. In einigen Fallen sind Sprung-
hohen um 1 000 m realistisch (z.B. HEINRICHS
1968). Thr Alter wird von ANDERLE (1984) z.T. auf-
grund damit assoziierter und datierter Basalte mit
spatmesozoisch bis tertiir angegeben.

3.5.1 Steilachsige Falten und Knickbénder (B,)

In der Phyllit-Zone und der Taunuskamm-
Einheit tritt hdaufig in der Nihe von Scherzonen,
insbesondere aber im Bereich der NPZ-Scherzo-
ne, eine steilachsige Verfaltung oder Knickung
der Hauptfoliationsflichen auf (Abb. 18; F, Typ
B in DouTtsos & PRUFERT 1986). Bereits STENGER
(1961) erkannte ihre raumliche Beziehung zu
den ,Hauptstorungslinien“. Die Falten sind of-
fen bis eng und z.T. am Scharnier verdickt. Thre
Grofse liegt etwa zwischen 1 und 10 cm. In ei-

X 11

o Hauptfoliation X
+ Streckungslineare
s By-Achsen

7]
e

nem Aufschluf$ mylonitischer Bunter Schiefer
in unmittelbarer Nihe der NPZ-Scherzone (X
11, vgl. KAFER 1994) werden Streckungslineare
und B,-Runzelachsen von B, verfaltet, welches
hier im Durchschnitt halbsteil nach NNW ein-
fallt (Abb. 19a). Falten dhnlicher Orientierung
treten auch in den Aufschliissen KNW 18 und
KNW 41 sowie offene Falten mit WNW-fallen-
den Achsen im Aufschlufs KNW 9 auf (Abb. 19b
und Taf. 6, Fig. 8).
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Knickbdnder bilden sich gewohnlich in der
letzten Phase einer Deformation bei niedrigen
| Temperaturen in laminierten Gesteinen, wenn
| die grofite Hauptnormalspannung o, parallel
oder in spitzem Winkel zum Anisotropiegefiige
orientiert ist (z.B. Suppe 1985). Im ersten Fall
entsteht eine konjugierte Schar von Knickbin-
dern analog der Bildung konjugierter Scher-
briiche. Bei schiefer Beanspruchung (ab etwa
5°) bildet sich eine einzelne Schar von Knick-
bander aus (z.B. Gay & WEiss 1974). Bei grofie-
ren Winkeln (ab etwa 15°) kommt es zusitzlich
zu einer Gleitung auf den Foliationsflichen.

Die Achsen der Knickbinder besitzen im we-
sentlichen die gleiche Orientierung wie die der
B,-Falten. Thre Bildung erfolgte wahrscheinlich
nach dem gleichen Beanspruchungsplan bei ab-
nehmender Temperatur. Bei Wellenlingen von
meist nur wenigen mm erzeugen sie auf den
Hauptfoliationsflichen eine Crenulation, die et-
was grober als die B,-Crenulation und in stump-
fen Winkeln dazu orientiert ist (Taf. 6, Fig. 7).
Sie scheint B, zu verfalten und ist in einem Auf-
schluf$ (KNW 78) auch auf den s;-Flichen ausge-
priagt und somit eindeutig jlinger. Eine zu-
gehorige Schieferung s, tritt entweder als virtu-
elle Achsenfliche oder als diskrete Schiefe-
rungsfliche (z.B. Aufschliisse X 19, X 26, SLA 9
und KNW 39, s. Abb. 20a) in Erscheinung.

Die Bildung der Knickbdnder erfolgte unter
relativ geringen Temperaturen. Entlang der
Knickzonen werden die betroffenen Minerale
verbogen oder zerbrochen (z.B. Aktinolith), oh-

Abb. 20. (a) S, in einem
Metaandesit in unmittelba-
rer Nihe der NPZ-Scherzo-
ne. Das ausgeprigte Fla-
chengefilige wird durch ei- N

ne feine, asymmetrische e
Knickung im Zehntelmilli- S

™ N\
metermalistab hervorgeru- 4 o

fen. Das Schnittlinear von
s, mit der Hauptfoliation ist
ungefihr identisch mit den |
B,-Achsen (vgl. Abb. 18). (b) | LY
Halbsteile Runzelachsen in ) /N

einem Metaandesit nahe L
der NPZ-Scherzone. Sie 3

deutung ist jedoch unklar. a —

sind jinger als B, ihre Be-

ne dafs Erholungsgefiige oder Mineralneubil-
dungen auftreten. Lediglich Mineralisationen
aus Calcit und Quarz sind gelegentlich in den
Knickzonen nachzuweisen, was auf die Beteili-
gung von Drucklosung hindeutet.

Die Orientierung der B-Achsen und Schiefe-
rungsflichen aller beobachteten steilachsigen
Knickbander ist in Abhingigkeit von ihrer Geo-
metrie in Abb. 18 dargestellt. Sie treten aus-
schliefSlich auf steil nach NNW einfallenden bis
vertikalen Hauptfoliatonsflachen auf. Deutlich
iiberwiegen Knickbinder mit s-Geometrie, de-
ren Achsen im Mittel steil nach Westen und de-
ren Schieferungsflichen steil nach SW einfal-
len. Die wenigen Knickbiander mit z-Geometrie
weisen mit steil N- bis NW-fallenden Achsen
und steil W-fallenden Schieferungstlichen eine
unterschiedliche Orientierung auf. Sie stellen
wahrscheinlich die in den meisten Féllen unter-
driickten konjugierten Knickbidnder dar. Da-
raus resultiert eine Verkiirzungsrichtung etwa
parallel zum Streichen der Hauptfoliation. Das
Uberwiegen von Knickbindern mit s-Geometrie
deutet dabei auf die Beteiligung einer sinistra-
len Scherkomponente auf den Hauptfoliations-
flachen, etwa als Folge einer NE-SW-gerichteten
Verkiirzung. Der Betrag der Verkiirzung ist ins-
gesamt jedoch ohne Bedeutung,.

In wenigen Aufschliissen treten aufierdem
halbsteil nach SW und NE einfallende Runze-
lachsen auf (KNE 6, KSW 9, KSW 71, KSW 79,
KNW 72, KNW 74 und WI 5). Die Wellenldnge
der Runzeln betragt wenige mm. Sie sind jiinger
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als B,, da sie B, verfalten und z.T. auch auf s,
Schieferungsflichen erscheinen (KSW 71, KNW
72, KNW 74). An zwei Stellen treten beide Run-
zelachsen gemeinsam auf (KSW 71, KNE 6, s.

3.5.2 West-Aufschiebungen

In der Taunuskamm-Einheit und an einigen
Stellen auch in der Phyllit-Zone treten aus-
schlieflich auf S- bis SE-fallenden Schicht- und
Hauptfoliationsflichen quarzmineralisierte
Harnische auf, deren Abriffkanten bei halbsteil
nach Osten einfallender Striemung westauf-
schiebende Bewegungen dokumentieren (Abb.
21a). In einigen Aufschliissen (KNW 80a, KNW
91, KNW 108, KNW 111) finden sich auch flach
nach ESE einfallende Scherflichen, an denen
die Schleppung der Foliation einen aufschie-

3.5.3 Blattverschiebungsharnische

An steilstehenden Schicht- und Hauptfoliati-
onsflichen treten gelegentlich quarzmineralisier-
te Harnische mit tiberwiegend flachen Striemun-

W-Aufschiebungen

* Pole aufschiebender Scherflachen

Blattverschiebungen

Abb. 20b). Thre Kinematische Bedeutung ist un-
klar. Moglicherweise sind sie genetisch den
steilachsigen Falten und Knickbiandern zuzu-
ordnen.

benden Schersinn ergibt. Das genaue Alter der
Westaufschiebungen ist unbekannt, sie sind nur
jiinger als die Hauptfoliation. In einem Auf-
schluf§ der Taunuskamm-Einheit (HG 7) zeigen
unterschiedlich orientierte Striemungen den
Ubergang aus einer NW- in eine Westaufschie-
bung an. Diese Beobachtung entspricht der In-
krementabfolge im Rheintal, wo an der Front
der Taunuskamm-Einheit spite, westgerichtete
Bewegungen im Anschluff an die NNW-Uber-
schiebung erfolgen (s. ONCKEN 1988Db).

gen auf. Neben tiberwiegend dextralen kommen
auch sinistral seitenverschiebende Harnische
vor, deren s-Flichen tendenziell geringere

Konjugierte Blattverschiebungen

<

" Harnische mit Bewegungsrichtung

Abb. 21. (a) Harnische auf den Hauptfoliationsflichen (Hoeppener-Darstellung) und Scherflichen, die die
Hauptfoliation durchschlagen, dokumentieren westaufschiebende Bewegungen nach der Hauptdeformation. (b)
Blattverschiebungsharnische (Hoeppener-Darstellung) auf steilstehenden Foliationsflichen mit iiberwiegend
dextralem Schersinn und auf eigenstindigen Flachen mit sinistralem und dextralem Schersinn in jeweils kon-

jugierter Anordnung (c).



3434 35 36 37 38 X
it L + + +#  Tektonische Karte
% ; .
; 4 im Bereich der
% ; w Profiltraverse A
Méf‘g; 81, A
s34 -2 « 4+ 2 +55 o ,
A Gefiige der Hauptdeformation
62 65
a2 45 %
operset eb‘mq/'e 7
6\4\0(“«‘/ v 6‘;/{;};1? TQ
N 7
\)(‘ 4 82,20 39 40 441
5245 + o = Fr + % > + "o
86 55 q “ ) Lz »
WQ’"’T] 70 o \ BS ~
‘goch < Schlangenbad 5 "k TQ T _4 )
72 ., 3 < < P>
71 =
+ 4 - +si
= -
MV &

== Welbureer Bogy,

58
48

62

-+ 50
-+ 49
/448
Frauen— G
stein
+47

3441

»% Schichtung (normal, invers)
/" Hauptfoliation (s1,s2)
+  / Delta—Linear (ss/sl),
B1—Achsen
Uberschiebung, Zdhne zeigen
in Richtung Hangendeinheit
O kfedr_ TQ Taunusquarzit
Kiedrich /Che, HK Hermeskeil—Schichten
5545 + -+ @o% 4 o + BS Bunte Schiefer '
3434 35 36 B 38 39 LS Lorsbacher Schiefer—Folge
ES Eppsteiner Schiefer—Folge
MV Metavulkanit—Serie

46 -+ N

Abb. 22. Karte der Hauptdeformationsgefiige im Bereich der Profiltraverse A. Daten aus SCHAFER (1993), KAFER
(1994) und eigene Daten.

1
571



3434 B 36 37 38 .
254+ + ofs + 5 Tektonische Karte
) 4 im Bereich der
" « < k4 Profiltraverse A
d A + % <+ + it Gefiige der Crenulation
s
/Ubersc\'\\ ebug /:(gs TQ
((\ T 505A
g,\oﬂ" S
000" 39 40 3441
52—{3 + ;;,% + %+ + + +52
< 1 ;;, =
BS -
o y
¥ < i+ + 5
< MV 38
Georgenborn , . Jsi\/
el Weilourges Bogy,
B 2
1

i +50

+ 49

‘55/( 48

—+47

3441

” Runzelschieferung (s3)
A/ Delta—Linear (s1/s3),
461 N + B3—Achsen

Uberschiebung, Zdhne zeigen
in Richtung Hangendeinheit

@) kiedr- TQ Taunusquarzit
Kiedrich O HK Hermeskeil—Schichten
s n GO% + + + + BS Bunte Schiefer.
3434 35 36 37 38 39 LS Lorsbacher Schiefer—Folge
ES Eppsteiner Schiefer—Folge
MV Metavulkanit—Serie

Abb. 23. Karte der Crenulationsgefiige im Bereich der Profiltraverse A. Daten aus SCHAFER (1993), KAFER (1994)
und eigene Daten.



445 % B 50 51
5560 - o + 3 +
82
Engenhahr: 0[)» % 7
7,

59+ -

¥» Schichtung Hessloch

" Hauptfoliation (s1,52) 4

v Delta—Lineare (ss/s1), B1—Achsen
Uberschiebung, Zdhne zeigen in g
Richtung der Hangendeinheit O

_«  Abschiebung, Zdhne zeigen in Sonnenberg
Richtung des abgeschobenen Blocks 84

TQ Taunusquarzit, Hermeskeil—Schichten
BS Bunte Schiefer LS

GP Graue Phyllite

LS Lorsbacher Schiefer—Folge

ES Eppsteiner Schiefer—Folge

MV Metawulkanit—Serie ES

Yoquapun

&
uoog

O.
s 4 s Kloppenheim

Tektonische Karte 3 4 4

&+

Im Bereich der

Profiltraverse B

Abb. 24. Karte der Hauptdeformationsgefiige im Bereich der Profiltraverse B (eigene Daten).

3452

+ 5560

59

+ 56




145 % B 47 48 49 50 51 3452

5560 + s O = T ‘e@)(\@ - g % + + w560
Engenhahn S TQ
O i ©.
/)C‘l\
59 + T
TQ
58 + <
576 G 3
TQ
56 + 4 ¥
’ BS
55 + +
38, ‘i”
75 Auringen
G/
. =
54 e
345 48

c
3
g (@)
» Runzelschieferung (s3) » g Hessloch
8 a
¥ Delta—Lineare (s1/s3), B3—Achsen 7//“(2 4
<]
Y
o
Uberschiebung, Zahne zeigen in e §
Richtung der Hangendeinheit O
Abschiebung, Zdhne zeigen in Sonnenberg 4
Richtung des abgeschobenen Blocks LS
TQ Taunusquarzit, Hermeskeil—Schichten
BS Bunte Schiefer LS
GP Graue Phyllite O.
LS Lorsbacher Schiefer—Folge Kloppenheim
ES Eppsteiner Schiefer—Folge + + + &
MV Metawulkanit—Serie ES
Tektonische Karte 4 i N " -
48 49 50 51 3452

im Bereich der
Profiltraverse B

Abb. 25. Karte der Crenulationsgefiige im Bereich der Profiltraverse B (eigene Daten). B’




3452
5563+

62

60+

594

584

56
3452

» Schichtung

" Hauptfoliation (s1,s2)

/' Delta—Linear (ss/sl1), B1—Achsen
/(Abschiebung

~ Uberschiebung, Zthne zeigen in Richtung Hangendeinheit
TQ Taunusquarzit, Hermeskeil—Schichten

BS Bunte Schiefer

LS Lorsbacher Schiefer—Folge

ES Eppsteiner Schiefer—Folge 544
MV Metavulkanit—Serie

Tektonische Karte

im Bereich der —

56

Profiltraverse C

Abb. 26. Karte der Hauptdeformationsgefiige im Bereich der Profiltraverse C (eigene Daten).

59



5563 4
erss~
(eSS
\X%
7L
<&
4
62
o~
-
" o
814
50+ A
(@)
Oberjosbach
594
27
#
~
&
584
// \/ogenhousen
57+// + +
8 .
= Eppstein
56+ == i 5
3452 53 54

¥ Runzelschieferung (s3)
« Delta—Linear (s2/s3), B3—Achsen

/Abschiebung
~ Uberschiebung, Zthne zeigen in Richtung Hangendeinheit /-")3/,,'.

TQ Taunusquarzit, Hermeskeil—Schichten

BS Bunte Schiefer

LS Lorsbacher Schiefer—Folge

ES Eppsteiner Schiefer—Folge 544
MV Metawulkanit—Serie

Tektonische Karte
im Bereich der —_——

56

Profiltraverse C

Abb. 27. Karte der Crenulationsgefiige im Bereich der Profiltraverse C (eigene Daten).

60




]

3458

5674
66+
<
65+
TQ
644
63 /
BS
&
624
55614
3458

¥ Schichtung
" Hauptfoliation (s1,52)
/" Delta—Lineare (ss/s1), B1—Achsen

/(Uberschiebung, Zahne zeigen in
Richtung der Hangendeinheit

/ Abschiebung, Zidhne zeigen in Richtung
des abgeschobenen Blocks

TQ Taunusquarzit, Hermeskeil—Schichten

BS Bunte Schiefer

LS Lorsbacher Schiefer—Folge

ES Eppsteiner Schiefer—Folge

MV Metavulkanit—Serie

Tektonische Karte
im Bereich der
Profiltraverse D

w/ Konigstein

c
60+ 2
@
I
o
s
D
5t &% \
LS e
A S
‘ e
l/\/ 5&
—
%
584 +&
Altenhain
ES
574
5556+
62

Stollen
ntere

166
+ 5567

TQ

Schlop Friedrichshof
-} Stollen

Kronberger
Stollen

+ 63
Falkensteiner e
Stollen

Bad Soden
(@) D’

Su!zchh

+ of + 2356

83 64 65 3466

Abb. 28. Karte der Hauptdeformationsgefiige im Bereich der Profiltraverse D. Daten aus HEINRICHS (1968) und

eigene Daten.

61



3458 59 ) 60 61 62 63 64 65 3466
5567+ = —+ 5567
66+ + 66
<
654
TQ <
Schlop Friedrichshof 4
644 - Stollen + 64
Kronberger
Stollen
63 = s +63
Falkensteiner
Stallen
MV
624 % + 62
AN >
55614 + 61
3458 .
4 Kbonigstein
&
60 3
“ e
50y
=
60+ g -+ —+ 60
]
F4 Mammolshain
g 5 10
ol
> Runzelschieferung (s3) ES
/ Delta—Lineare (s1/s3), B3—Achsen s
Uberschiebung, Zahne zeigen in 594 4 + 59
Richtung der Hangendeinheit ik LS‘\(\E(
/Abschiebung. Zdhne zeigen in Richtung 3;‘// Uﬂs‘a “
des abgeschobenen Blocks s} Ge(lﬂ’
5
TQ Taunusquarzit, Hermeskeil—Schichten % m),
BS Bunte Schiefer w*
LS Lorsbo.cher Scﬁiefer—FoIge 584 +<§ + &8
ES Eppsteiner Schiefer—Folge 4 . Qldbg
MV Metavulkanit—Serie Altenhain Neuenhain ch
ES
Tektonische Karte il + tad
3
im Bereich der w £ Bad Saden -
Profiltraverse D Sizbey
5856 -+ + ~+ 5356
62 63 64 65 3466

Abb. 29. Karte der Crenulationsgefiige im Bereich der Profiltraverse D (eigene Daten).



Streichwerte (< 60°) aufweisen (Abb. 21b). Dane-
ben sind auch eigenstindige, blattverschiebende
Harnischflichen ausgebildet, die bei NNE-SSW
streichender Orientierung tiberwiegend sinistrale
und bei WNW-ESE streichender Orientierung
tiberwiegend dextrale Scherung anzeigen (Abb.
21¢). Diese sind eindeutig postvariszisch, da sie
u.a. auf einem Pseudomorphosenquarzgang
nachgewiesen wurden (,Grauer Stein“ bei Geor-
genborn), dessen Mineralisation zwischen dem
Unterrotliegend und dem Tertiir erfolgte (AN-
DERLE 1984). Nach ANDERLE (1987b) handelt es
sich dabei um ein konjugiertes Scherflichensy-
stem, welches als Reaktion auf NNW-SSE-gerich-

4. Verformungsanalyse

tete Verkiirzung im spaten Mesozoikum bis K-
nozoikum im Siidtaunus angelegt wird. Die Har-
nische auf den steilstehenden Foliationsflichen
sind maoglicherweise auf die gleiche Ursache
zuriickzufiihren. Es gibt jedoch auch eindeutige
Hinweise auf seitenverschiebende Harnische va-
riszischen Alters. So zeigt z.B. eine Probe aus den
Bunten Schiefern (Aufschlufs E 11), in der Scher-
bander eine dextrale Scherung unter noch erhoh-
ten Temperaturen belegen, auch quarzminerali-
sierte, dextrale Harnische auf den Hauptfoliati-
onsflichen (s. Taf. 7, Fig. 1 und 2). In den meisten
Féillen muf$ das Alter der blattverschiebenden
Harnische jedoch offen bleiben.

4.1 Quantitative Verformungsanalyse

Die gesamte Phyllit-Zone ist bis auf wenige
Ausnahmen von einer erheblichen Interndefor-
mation auch auflerhalb der Scherzonen ge-
Kennzeichnet. Zur makroskopischen Abschiit-
zung der Verformung konnen die Offnungswin-
kel von Falten, die Intensitit der Schieferung
und der Streckungslineare, der Grad der Auflo-
sung des Schichtungsgefiiges sowie die Defor-
mation geeigneter Objekte dienen. Um das Maf§
und die Richtung der finiten orogenen Verfor-
mung zu ermitteln, wurde flichenhaft an geeig-
neten Proben quantitative Verformungsanaly-
sen (,Strainanalysen®) durchgefiihrt. Neben
dem Versatz entlang der Scherzonen fliefit auch

4.1.1 Messung der finiten Verformung

Zur Ermittlung von Raumlage, Geometrie und
Grofde des finiten Strainellipsoides wird an orien-
tierten Proben in verschiedenen Schnittebenen
das Achsenverhiltnis R und die Orientierung ¢
der resultierenden Strainellipse bestimmt. Falls
eine Schnittlage mit einer Hauptebene des Ellip-
soides iibereinstimmt, geniigt ein weiterer
Schnitt, um das Ellipsoid zu definieren. Dies

die Internverformung bei der Berechnung der
orogenen Verkiirzung mit ein. Die Orientierung
und die Lingenverhiltmisse der Hauptachsen
des Strainellipsoides liefern Informationen tiber
die Art und Richtung der Deformation. Mogli-
che Uberlagerungen verschiedener Verfor-
mungsinkremente miissen dabei berticksichtigt
und ggf. Korrigiert werden. Weiterhin ist die
raumliche Verteilung der Verformung von In-
teresse, da z.B. eine Zunahme in Richtung auf
Scherzonen zu deren LoKalisierung beitragen
kann. Schlief8lich sollen die Strainanalysen eine
Grundlage zur 3-dimensionalen Entzerrung der
gesamten Phyllit-Zone darstellen.

kann z.B. die Hauptschieferungsebene sein, die
hier als parallel zur xy-Ebene des finiten Strai-
nellipsoides angenommen wird und dessen ling-
ste (x) und die mittlere (y) Achse enthdlt (Abb.
30). Strainanalysen in geschieferten Gesteinen
zeigen, daf$ die Schieferungsebene tatsichlich
hiaufig mit der xy-Ebene des Strainellipsoides
tbereinstimmt oder nur geringfiigig abweicht
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(z.B. Woobn 1974, SIDDANS 1977). Strainverteilun-
gen in numerisch modellierten Falten (DreTe-
RICH 1969), analytische Strainberechnungen in
unterschiedlichen Faltentypen (HosBs 1971) so-
wie texturelle Untersuchungen in experimentell
erzeugten Falten (WiLLiavs et al. 1977) zeigen
ebenfalls eine weitgehende Ubereinstimmung
der Hauptdeformationsebene mit der Spur der
Achsenflichenschieferung. Am  Beispiel des
Rheinischen  Schiefergebirges zeigt WEBER
(1976), daf$ die Anlage von Schieferungsflichen
als Scherflichen in der Ebene maximaler
Schubspannung erfolgen Kkann. Die Scher-
flichen bilden Winkel um 45° zur grofiten
Hauptnormalspannung und kinnen durch pro-
gressive Deformation in eine zunehmend senk-
rechte Lage zur Verkiirzungsrichtung rotieren
(s.a. HOEPPENER 1956). In stark deformierten
Gesteinen mit penetrativer Schieferung kann
zunachst davon ausgegangen werden, dak die
Schieferungsfliche der xy-Ebene des Strainellip-
soides entspricht. Die eigenen Strainanalysen in
Schnitten senkrecht zur Hauptschieferung be-
stiatigen diese Annahme im wesentlichen (Abb.
39).

In den priparativ aufwendigen Schnitten
parallel zur Hauptschieferung wird die Lage der
x-Achse bestimmt. Die zweite Schnittlage ist

yz-Ebene

Abb. 30. Gefiigekoordinaten in einer deformierten Ge-
steinsprobe mit steilstehender Schieferung, flachem
Streckungslinear und leicht oblater Verformungsgeo-
metrie; rechts zugehoriges Strainellipsoid.
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senkrecht zur Hauptschieferung (= Richtung
der z-Achse) und z.B. parallel zur x-Achse orien-
tiert (xz-Ebene).

Aus den Achsenverhiltnissen R, und R,,
kann unmittelbar R, nach

R,=R, /R,

berechnet werden. Der Schnitt senkrecht zur
Hauptschieferung kann aber auch in beliebiger
Richtung erfolgen und sich z.B. an den Gefiige-
koordinaten orientieren (ac-Ebene: senkrecht
zur Faltenachse, be-Ebene: parallel zur Falten-
achse). Uber den Winkel of zwischen der x-Ach-
se und der ac- (bc-) Spur in der xy-Ebene kon-
nen dann die Achsenverhiltisse der anderen
Hauptebenen berechnet werden (WINTERFELD
1994):

R, = R, * V(cos®o! + sin%a’ * R,?)

Bildet ein Streckungslinear auf der Haupt-
schieferungsfliche die finite Streckungsachse
ab, kann in priparativ einfacheren Schnitten
senkrecht zur Hauptschieferung und parallel
zum Streckungslinear (xz-Ebene) bzw. senk-
recht zum Streckungslinear (yz-Ebene) das Ach-
senverhiltnis in zwei Hauptebenen unmittelbar
bestimmt werden, R, wird berechnet.

Bei eine Verfiltelung der Hauptschieferung
mit einer Wellenlinge deutlich unterhalb der
Probengrofe produziert ein xy-Schnitt viele ver-
schiedene Anschnitte des Strainellipsoides. Die
Ermittlung der x-Achse und die Berechnung des
3D-Ellipsoides ist bei fehlendem Streckungslinear
dann nicht mehr moglich. In diesen Fillen wurde
die Verformung nur in der be- und, falls moglich,
in der ac-Ebene (beziiglich der B-Faltung) gemes-
sen und dargestellt. Unter der Annahme, daf$ die
x-Achse mit der B,-Achse tibereinstimmt, kann
auf diese Art die Geometrie des finiten Strainel-
lipsoides bestimmt werden. Diese Annahme diirf-
te aufgrund iberwiegend achsenparalleler
Streckungslineare und homoachsialer B-Uberfal-
tung in den meisten Fillen zutreffen.

Die halbe Liange der Hauptachsen des finiten
Strainellipsoides 1 + e, (in x-Richtung), 1 + e, (in
y-Richtung) und 1 + e, (in z-Richtung, s. Abb. 30)
kann tber die gemessenen Achsenverhiltnisse



mit Hilfe der Beziechungen
R.,=(1+e)/(1+e)
R,=(+ey)/(1+es)
R,=(14e,)/(L+e,)

und unter Beriicksichtigung der Volumeniinde-

rung AV

1+DV=(14+¢e)*(1+e)°(1+ey)
gelost werden.

Es ergibt sich
1 +e,=*VRy R, *(1+AV)

1+e,=3VR,,*(1+AV)/R)

1+e,=*v((1+AV)/ Ry, *R,))

Die Kenngrofien des finiten Strainellipsoides
und die Korrekturen bei Messung in ac (be) und
sf wurden mit Hilfe des Computerprogrammes
STRAIN berechnet.

Die Orientierung des Strainellipsoides ist mit

dem Einfallen der x-Achse und der Hauptschie-
ferung definiert. Der Einfallwinkel der x-Achse
() und die Differenz des Azimutes beziiglich
dem Streichen der Schieferungsfliche (9) kann
iber trigonometrische Beziehungen aus dem
Winkel zwischen x und dem Streichen der Schie-
ferungsfliche (o) und deren Einfallwinkel (B) er-
mittelt werden (Abb. 31). Aus (3) und (6) in (2)
folgt:

sin ® =1/s = (h/tan B) * (tan ¢/h) = tan ¢/tan B

Aus (1) und (4) in (5) folgt:
sing=h/p=d-sinf-(sino/d)=sino-sinf

d.h.  @=arcsin (sin o * sin B)
¥ = arcsin (tan ¢/tan p)

Die finiten Strainmessungen erfolgten aus-
schlie$lich an Diinnschliffen. Es wurden unter-
schiedliche Lithologien beprobt (unreine Meta-
pelite, Quarzite, metaarkosische Wacken, Meta-

p=d/sina (1)

sind =1/s (2)

Il=h/tanf8 (3)
h=d-sinfg (4)

sing =h/p (5)

s =tang/h (6)

Abb. 31. Bestimmung der Einfallrichtung (Azimutdifferenz 9) und des Einfallwinkels ¢ eines Linears auf einer
Fliiche mit dem Einfallwinkel 8 aus dem Winkel zwischen dem Linear und dem Streichen der Fliche (o). Rechts
trigonometrische Beziehungen, die der Herleitung zugrunde liegen.




rhyolithe bis -andesite), wobei sich nachtriglich
nicht alle Gesteine als geeignet erwiesen (s.
4.1.4). Als Objekte oder ,strainmarker® dienen
in den Metasedimenten detritische Korner und
in den Metavulkaniten Phinokristen tiberwie-
gend in Sandfraktion (0,06-2 mm), wobei
Quarzkorner am haufigsten sind (meist > 80 %)
neben Feldspat und wenig Gesteinsfragmenten.
In den meisten Fillen wurden die R/¢-Metho-
de (Ramsay 1967, DunNeT 1969) und die korn-
groflennormierte  Kornzentrendistanzanalyse
(FryY 1979, ErsLEV 1988) angewendet. Bei der Er-
mittlung des Gesamtstains wurden die Ergeb-
nisse der beiden Analyseverfahren je nach Ge-
fige, Deformationsmechanismus und rheologi-
schem Kontrast zwischen Strainmarkern und
Matrix unterschiedlich gewichtet. Vergleiche
unterschiedlicher Methoden der Strainbestim-
mung von deformierten Objekten (z.B. HANNA &
Fry 1979, PATERSON 1983, BABAIE 1986) zeigen,
dafl die Ergebnisse der R/¢-Methode mit denen
anderer graphischer Methoden (z.B. Eruior
1970, Liste 1977) und numerischer Methoden
(z.B. MATTHEWS et al. 1974, SHIMAMOTO & IKEDA
1976, RoBIN 1977) sehr Konsistent sind. Gegen-
tiber den numerischen Verfahren wurde der
mit subjektiven Einfliissen behafteten R/¢-Me-
thode dennoch der Vorzug gegeben, da bei der
graphischen Auswertung ,Ausreifser erkannt
und vernachlissigt werden konnen, die bei den
numerischen Verfahren z.T. stark ins Gewicht
fallen.

In einigen Fillen wurden die R/¢*-Daten zu-
sitzlich in einem hyperbolischen Netz nach der
Methode von DE PAor (1988b) mit Hilfe des Pro-
grammes HYPOPAOR ausgewertet und mit den
anderen Methoden verglichen. Die Achsenver-
hiltnisse der resultierenden Strainellipsen la-
gen immer zwischen 5 und 25 % unter den gra-
phisch ermittelten Werten und wurden deshalb
nicht verwendet. Gut geeignet ist die Methode
zur Ermittlung einer pritektonischen Regelung,
die bei der R;/¢*-Methode zu erheblichen Feh-
lern fithren kann (z.B. SEYMOUR & BOULTER
1979). Die Anwendung dieser Methode ergab
hochstens eine nur schwache, primare Rege-
lung der Objekte. Eine Differenzierung zwi-
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schen sedimentirer und tektonischer Regelung
ist bei Parallelitit von Schichtung und Schiefe-
rung ohnehin nicht moglich (DUNNET & SIDDANS
1971).

Rf/¢-Methode

Die R/¢-Methode beruht auf der Messung
der finiten Elliptizitit R; und der Orientierung ¢*
von deformierten Objekten mit urspriinglich
runder bis elliptischer Form und statistischer
Orientierungsverteilung.  Bei  abwesendem
Jstrain partitioning® zwischen Objekten und
Matrix wird damit der Gesamtstrain erfaf3t. Die
Auswertung erfolgt visuell in einem Ry/¢*-Dia-
gramm (s. Beispiele in Abb. 33 und 34). Der Wer-
tebereich von ¢* (Fluktuation F) ist eine Funkti-
on der initialen Elliptizitit der Strainmarker (R))
und der Elliptizitit der Strainellipse (R,). Ist R
kleiner als Ry, s0 betrigt die Fluktuation 180°
wie auch vor der Deformation. Im umgekehrten
Fall ist F < 90°. Zur Bestimmung der Werte von
R, und R,,,,, wird zunichst im R/¢*-Diagramm
eine Umhiillende um die Datenpunkte einge-
zeichnet. Dabei wurde ggf. unter Nichtbeach-
tung einiger Ausreifler (max. 5 % der Daten-
punkte) eine Spiegelsymmetrie der Hiillkurve
angestrebt, die nur bei primérer Regelung der
Strainmarker asymmetrisch wird. Bei einer
Fluktuation von unter 90° bildet die Hiillkurve
einen geschlossenen Korper. Aus den minima-
len und maximalen R-Werten entlang der Hiill-
kurve werden aus den einfachen Uberlage-
rungsbeziehungen (fiir F = 180°)

RI|||.|\ = l{im.n % R\

l{hnln == Rim.l\ 7 R

s

die Werte fiir R, und R,,,,, berechnet:

R~ = \/ (]{Inm\ / Rhni’n’)
RmM\ = \/ (Rhn.l\ * lem)
Fiir F <90° ergibt sich:

R~ = \/ (Rlnm\ ~ lein)

Rmm\ = \/ (le.l\ / ]{‘IIIHI)



Die Orientierung der Strainellipse beziiglich
der gewihlten Referenzlinie entspricht dem ¢*
am Maximum der Hiillkurve. Ausfiihrliche Be-
schreibungen und theoretische Betrachtungen
zur R/¢*-Methode sind in Ramsay (1967), Dun-
NET (1969) und RamMsAY & HUBER (1983) gegeben.

Fir eine schnelle Abschitzung des Strains
und der Uberpriifung der gewonnenen Daten
konnen das arithmetische (A), geometrische (G)
oder harmonische Mittel (H) der gemessenen
Achsenverhiltnisse R; dienen, wobei im allge-
meinen gilt:

A>G>H>R,

In Fillen R, > R, kann insbesondere das har-
monische Mittel eine gute Approximation lie-
fern (s.a. LisLeE 1977, PATERSON 1983, BABAIE
1986).

Fry Methode

Grundlage der Kornzentrendistanzanalyse
nach Ramsay (1967), modifiziert von Fry (1979),
ist der Abstand von homogen verteilten Objek-
ten zu ihrem nédchsten Nachbarn, der wiithrend
einer Deformation in Richtung der Verkiirzung
sich verringert und in Richtung der Streckung
sich vergrofSert. Das Ergebnis der Fry-Analyse
bezieht sich somit auf die Verformung der Ma-
trix (Matrixstrain), wihrend bei einer R/¢*-Ana-
lyse die Verformung der Strainmarker gemes-
sen wird (Objektstrain). Zur graphischen Dar-
stellung werden fiir jedes Korn um einen Refe-
renzpunkt, der das Zentrum des jeweiligen
Korns darstellt, die Zentren der Nachbarkorner
eingezeichnet. Die so erhaltene Punktwolke gibt
unmittelbar das Achsenverhdltnis und die Ori-
entierung der Strainellipse wieder. Die Auswer-
tung erfogt visuell, indem eine Ellipse entlang
der Grenze der Zone erhohter Punktdichte zum
zentralen, punktarmen Bereich eingepal3t wird
(s. Beispiele in Abb. 33 und 34). Die Schiirfe die-
ser Grenze ist dabei eine Funktion der Homoge-
nitit der Objektverteilung und der Anzahl der
Objekte. Als Maf§ fiir die Homogenitéit der Ob-
jektverteilung (,degree of anticlustering®) dient
z.B. der an der Punktdichte normierte und da-
her dimensionslose, mittlere Abstand des néich-

sten Nachbarn d, (Cresp1 1986):
d, =; (dy)/n<~p

wobei d;; der Abstand von Punkt i zum néchsten
Nachbarn, n die Anzahl der Objekte und p die
Punktdichte darstellt. In mathematisch generier-
ten Verteilungen nimmt d, Werte zwischen 0,5
(vollkommen zufillige Punktanordnung = Pois-
son-Verteilung) und 1,075 (tiberall gleiche Punkt-
abstinde = hexagonales Gitter) an. Da die Fry-
Methode bei einer vollkommen zufilligen Punkt-
verteilung keine Ergebnisse liefert, sollte d, deut-
lich grofler als 0,5 sein. Werte unter 0,5 kenn-
zeichnen Proben mit starken Objektanhdufun-
gen (,clustering®), die fiir eine Fry-Analyse unge-
eignet sind. Als weitere Voraussetzung zur
Durchfiithrung einer Fry-Analyse muf§ gewihrlei-
stet sein, daf§ simtliche Objekte erfafit werden.
Bei relativ homogenen Verteilungen (d, > 0,65)
reichen bereits ca. 100-150 Objekte fiir eine
brauchbare Fry-Analyse aus. Bei kleineren d-
Werten ist entsprechend eine hohere Anzahl von
Objekten (> 200) nitig (CREsPI 1986, s.a. Abb. 32).
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Abb. 32. Die Gegenitiberstellung des mittleren Abstan-
des des nichsten Nachbarn (d,, s. Text) und der Ob-
jektanzahl (n) mit der Qualititsstufe des entsprechen-
den Fry-Diagramms (+ gut bis sehr gut, o mafig, -
schlecht bis unbrauchbar) zeigt fiir unterschiedlich
homogene Verteilungen die jeweilige Mindestobjekt-
anzahl, um wenigstens ein mifiges Fry-Diagramm zu
erhalten. Eine hohe Anzahl von Objekten garantiert
nicht unbedingt ein gutes Fry-Diagramm.




In Proben mit einem breiten Korngrofien-
spektrum liefert die konventionelle Fry-Metho-
de aufgrund der stark schwankenden, kleinsten
Kornabstinde schlechte Ergebnisse. Durch die
Einfiihrung einer Korngrolennormierung (ERs-
LEV 1988) wird die Grenze der Punktwolke z.T.
erheblich schirfer. Statt dem Kornzentrenab-
stand d wird bei der normierten Fry-Methode
der dimensionslose Abstand d, zwischen zwei
Kornern mit dem Radius r, und r, verwendet:

d,=d/(r,+1,)

Auswertung

Zunichst werden die Kornumrisse samtlicher
erkennbarer Korner an einem Bildsichtgeriit
oder anhand von Fotografien abgezeichnet und
die Endpunkte deren lingster und Kkiirzester
Achse (d.h. 4 Punkte pro Korn) auf einem Gra-
fiktablett digitalisiert. Die Kornzentren sind
durch die Schnittpunkte beider Achsen defi-
niert. In Ausnahmetfillen (z.B. bei sehr Kleinen
Objekten) werden nur die Kornzentren digitali-
siert. Die Auswertung erfolgt mit Hilfe des Pro-
grammpaketes INSTRAIN 2.5 (ERsSLEV 1988, ERs-
LEV & GE 1990). Die Vierpunktmethode ermog-
licht die Durchfiihrung einer konventionellen
und einer normierten Fry-Analyse sowie einer

4.1.2 Fehlerquellen

Die Anwendung der quantitativen Verfor-
mungsanalyse setzt das Vorhandensein primé-
rer Kornformen voraus und ist daher in rekri-
stallisierten Gesteinen nur mit Einschrankun-
gen moglich. Durch den hohen Grad der Quarz-
rekristallisation ist insbesondere in Proben mit
korngestiitztem Gefiige und in stark deformier-
ten Proben die Identifizierung der Altkorner
schwierig bis unmoglich, so daf§ die meisten
Quarzite bzw. Subarkosen sowie stark myloniti-
sierte Gesteine fiir die Strainanalyse ungeeignet
sind. In den dbrigen Gesteinen sind die abge-

Ry/¢-Analyse in einem Durchgang. Zusatzlich
wird der mittlere Objektstrain einer bestimmten
Anzahl benachbarter Objekte (z.B. 6) mit Hilfe
der Methode der kleinsten Fehlerquadrate be-
stimmt und als Ry/¢“Diagramm ausgegeben
(ErsLEv & GE 1990). Lokale Schwankungen wer-
den so eliminiert, so dafl dieses Diagramm
(Fluktuation meist < 90°) haufig besser ausge-
wertet werden kann. Die auf die gleiche Art be-
rechnete mittlere Objekt-Ellipse siamtlicher
Korner liefert bei mittleren Fehlern von unter 20
% gute Ergebnisse und wird bei der Auswertung
ebenfalls beriicksichtigt. Bei den Fry-Analysen
wird allerdings der visuellen Auswertung gegen-
tiber den ,best-fit* Ellipsen der Vorrang gegeben.
Zur Beurteilung dieser von subjektiven Einfliis-
sen behafteten Ergebnisse werden samtliche
Messungen einer von vier Qualititsstufen zuge-
ordnet. Auflerdem werden als Referenz die Er-
gebnisse der auf auf die gleiche Weise ausgewer-
teten Oolith-Probe von Fig. 5.7 aus Ramsay & Hu-
BER (1983) angegeben. Das Maf§ der Homoge-
nitit der Objektverteilung d, (berechnet mit
dem Programm MEANDIST) und die Anzahl der
Objekte dienen ebentalls der Datenbeurteilung.
In den Abb. 33 und 34 sind einige Beispiele von
Auswertungen je eines R/¢*- und eines normier-
ten Fry-Diagramms dargestellt.

zeichneten Kornformen mit einem gewissen
Fehler behaftet, der auf Unsicherheiten bei der
Bestimmung der Korngrenzen und der genauen
Abgrenzung der Druckschattenhofe zuriick-
geht. Da die am stirksten deformierten Quarz-
korner auch am stirksten rekristallisiert und
daher z.T. kaum zu identifizieren sind, wird der
wahre Strainwert hoher sein als der gemessene
Wert.

Weitere Ungenauigkeiten ergeben sich bei
der Diinnschliffpraparation, wenn bei xy-Schnit-
ten nicht exakt die Hauptschieferungsebene ge-

Abb. 33. Vier Beispiele zur Auswertung von Fry- und R/¢-Diagrammen.
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troffen wird. Bereits geringe Abweichungen
fithren zu einer groben Verzerrung der Strainel-
lipse. Um eine exakte Orientierung sicherzustel-
len, wurde die zurechtgesdgte Probe mit einem
Feinmeif$el entlang der Hauptschieferungsebe-
ne gespalten und die Spaltflichen fiir die weite-
re Priparation angeschliffen. Die Gibrigen mefi-
technischen Fehler, die z.B. beim Einzeichnen
und Digitalisieren der Hauptachsen entstehen,
konnen als geringfiigig angesehen werden. Die
graphische Auswertung wurde bei gleichblei-
bender Methodik stets von der gleichen Person
vorgenommen, so daf§ der individuelle Fehler
als konstant angenommen werden kann und ein
Vergleich der Daten untereinander gewdhrlei-
stet ist. Insgesamt sollte die Streuung, welche die
Reproduzierbarkeit der Daten beeintrachtigt, 10
% nicht wesentlich tibersteigen.

Vermutlich grofier ist der systematische Feh-
ler. So ist das Maf§ der pritektonischen Defor-

mation z.B. durch Kompaktion vollig unbe-
kannt. Es muf} insbesondere bei Peliten von ei-
nem erheblichen Kompaktionsstrain von obla-
ter Geometrie ausgegangen werden. Generell
fithrt ein Volumenverlust, sei es durch Entwis-
serung oder Drucklosung, zu einer Verschie-
bung des finiten Strainellipsoides in das Plit-
tungsfeld (Ramsay & Woob 1973). Bei der Um-
rechnung der eigenen Straindaten wurde stets
Volumenkonstanz zugrundegelegt, obwohl mit
einem nicht unerheblichen Volumenverlust ge-
rechnet werden muf$, worauf auch hohe Poren-
losungsdriicke wiithrend der Deformation hin-
deuten (WEBER 1980).

Eine unterschiedlich starke Verformung von
groflen und kleinen Kornern wurde ebenfalls in
Betracht gezogen. Ein moglicher Zusammen-
hang zwischen der Grofie und dem Achsenver-
hiltnis der deformierten Korner wurde jedoch
nicht festgestellt (Abb. 35).

4.1.3 Einfluf8 der Deformationsmechanismen

Die in Gesteinen der Phyllit-Zone beobachte-
ten, verschiedenen Deformationsmechanismen
(Drucklosung, kristallplastische Verformung,
Korngrenzgleiten) beeinflussen auf verschiede-
ne Art die Ergebnisse der Strainanalysen. Pro-
zesse wie Erholung, Polygonisation und Rekri-
stallisation tragen nicht direkt zur Verformung
bei, konnen aber durch den Abbau von Kristall-
defekten und Verdnderung der Korngrofie die
Deformationsmechanismen und die Rheologie
beeinflussen, da zum einen erholte Gefiige kri-
stallplastisch leicht zu deformieren sind, zum
anderen die Wirksamkeit diffusionsgesteuerter
Mechanismen (Drucklosung, Korngrenzgleiten)
mit abnehmender Korngrofle deutlich zu-
nimmt.

Der Einfluf$ der Drucklésung ist stark von den
Transportweiten des druckgelosten Materials
und der betrachteten Systemgrofie abhingig. Je
nach PT-Bedingungen und Mobilitit der betei-

ligten Phasen variieren die Transportweiten
vom mm- bis in den km-Bereich und konnen
nur nidherungsweise bestimmt werden (z.B.
WinTscH et al. 1991). In geschlossenen Systemen
herrscht innerhalb betrachteten Ab-
schnitts Volumenkonstanz, wihrend in offenen
Systemen mit Volumenidnderung, z.B. dem Ver-
lust von Porenraum (durch Kompaktion) oder
Material (durch Drucklosung), gerechnet wer-
den mufl. Homogene Volumenédnderung hat kei-
nen Einfluff auf das Achsenverhdltnis der Strain-
ellipsen, wohl aber auf die Grofie der Hauptex-
tensionen. Volumenanderungen sind aber i.d.R.
weder homogen noch isotrop: Kompaktion er-
folgt senkrecht zur Schichtung, Drucklosung
senkrecht zur Schieferung und bevorzugt ent-
lang diskreter Drucklosungssaume. Anisotrope
Volumeninderungen beeinflussen die Ergebnis-
se der Strainanalysen erheblich. Beispielsweise
resultiert bei einer Verkiirzung von 20 % mit Vo-

eines

| Abb. 34. Auswertung je einer Probe aus Taunuskamm-Einheit (oben) und Phyllit-Zone (unten).
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lumenverlust ein Achsenverhiltnis der Strainel-
lipse von R=1/0,8 = 1,25 und bei Volumenkon-
stanz von R=1,25/0,8 = 1,56. Bei Annahme von
Volumenkonstanz sind daher die aus den Ach-
senverhdltnissen berechneten Verkiirzungswer-
te zu niedrig (s.a. ONASCH 1986).

Bei heterogener Drucklosung (z.B. ,spaced
cleavage®) erhilt man keine sinnvollen Ergeb-
nisse, falls der Abstand der Drucklosungs-
flichen den der Kornzentren deutlich tibersteigt
(s.a. ONascH 1986). Drucklosung kann beson-
ders an Quarz/Hellglimmer-Kontakten zu einer
tberproportional starken Pliattung der Quarz-
korner fithren, woraus zu hohe R/¢-Werte re-
sultieren. Falls der Gesamtstrain gewiinscht
wird, fiithrt die Anwendung der Fry-Methode
dann zu realistischeren Werten. Bei asymmetri-
scher Drucklésung und der daraus resultieren-
den Verschiebung der Kornzentren ergibt die
Iry-Methode jedoch zu geringe Strainwerte
(DUNNE et al. 1990). Werden statt der Kornzen-
tren die Endpunkte der Hauptachsen digitali-
siert (Vierpunktmethode), wird dieser Effekt
aufgrund der optischen Ergianzung asymmetri-
scher Korner durch den Bearbeiter teilweise
ausgeglichen (s.a. DiTTmMAR et al. 1994). Die Vor-
aussetzungen fiir eine Fry-Analyse sind aller-
dings nicht mehr erfillt, falls Korner komplett
weggelost sind und nicht mehr erfaf$t werden
konnen.

Bei kristallplastischer Verformung und abwe-
sendem Korngrenzgleiten sollten in Gesteinen
mit korngestiitztem Gefiige die Fry- und Ry/¢*

4.1.4 Messung der B;-Verformung

Die Intensitit der B,-Faltung kann zur Quanti-
fizierung der B -Verformung herangezogen wer-
den, um die finiten Strainwerte ggf. um dieses In-
krement zu Korrigieren. Aus Grinden der Strain-
kompatibilitit ist anzunehmen, daf$ makrosko-
pisch ungefaltete Bereiche, in denen die Analy-
sen des finiten Strains durchgefiithrt wurden, sich
der gleichen Verformung erfreut haben wie die
sie umgebenden, gefalteten Bereiche. In diesen
kann aus den Linienlingen der gefalteten

=3
[N

Methode gleichermafien den Gesamtstrain wie-
dergeben. Der hohe Grad der Quarzrekristalli-
sation in diesen Gesteinen setzt auch hier me-
thodische Grenzen. Im matrixgestiitztem Ver-
band sind die Quarzkorner von einer durchgrei-
fenden Rekristallisation meistens verschont. Bei
deutlichem rheologischen Kontrast kann es zwi-
schen den Strainmarkern und der Matrix zu ei-
ner unterschiedlichen Verformung kommen
(wstrain partitioning®). Insbesondere Feldspat-
klasten sind i.d.R. nur gering deformiert und ihr
Objektstrain spiegelt nur einen Teil der Gesamt-
verformung wider. Bei einer ausreichenden An-
zahl von Objekten sollte dann der Fry-Methode
der Vorzug gegeben werden.

Spielt Korngrenzgleiten als Deformationsme-
chanismus eine wesentliche Rolle, resultieren
aus den Strainanalysen zu niedrige Verfor-
mungswerte. Weder die Kornformen noch die
Abstande der Kornzentren geben die Gesamt-
verformung wieder, so daf$ mit keiner Methode
die Deformation zu quantifizieren ist. Hinweise
auf nenneswertes Korngrenzgleiten evtl. in Zu-
sammenhang mit superplastischem FliefSen
gibt es nur in einigen Myloniten, die durch dy-
namische Rekristallisation eine starke Kornver-
kleinerung erfahren haben (vgl. Kap. 3.3.1). An
diesen Proben wurde Keine Strainanalyse
durchgefiihrt. Ferner ist mit einer geringfiigigen
Verschiebung der Kornzentren durch Korn-
grenzgleiten als Folge von Drucklosung an
Korngrenzen zu rechnen (z.B. RAj & AsHBY 1971,
McCray 1977).

Schichten ein Minimalwert der B,-Verkiirzung
ermittelt werden (Abb. 35). Aus der relativen Ver-
kiirzung e und dem Winkel ¢* zwischen der Rich-
tung der gemessenen Verkiirzung und der Cre-
nulationsschieferung (= xy-Ebene der B-Defor-
mation) konnen unter Annahme einer ebenen
Verformung die reziproken, quadratischen
Hauptextensionen ;" und A,” in der ac-Ebene
durch Losung der folgenden Gleichung berech-
net werden (s.a. Ramsay & HuUBER 1983):
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Abb. 35. Die Abhiingigkeit des Achsenverhiiltnisses R; von der Korngrofie der Strainmarker ergibt in verschie-
denen Lithologien keinen signifikanten Zusammenhang,
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AM=(1+e)*=21"-cos’@ + L, *sin%p’

wobei gilt:

A =10 (Flichenkonstanz)

bzw.
A =1/(A"+ (1+AA)*) (Flichendanderung AA)

Die daraus resultierende quadratische Glei-
chung

(A))? - (W/ sin*@’) « A" + (tan @’ (1+AA))*=0

besitzt 2 Losungen, von denen i.d.R. nur eine
sinnvoll ist. &," gibt unmittelbar das Achsenver-
hiltnis der Strainellipse in der ac-Ebene wieder:

R=(1+¢e)/(1+e)=Va" AL =V, L' =1

Die Annahme einer ebenen Verformung er-
scheint gerechtfertigt, da keine Hinweise auf ei-
ne nennenswerte, By-parallele Streckung wie
z.B. Boudinage oder spite, B-parallele Quarzfa-
sermineralisationen in Druckschattenhofen be-
obachtet wurden. Dagegen ist eine Flichener-
haltung in der ac-Ebene wihrend der B,-Defor-
mation nicht unbedingt gewihrleistet. Durch

4.1.5 Ergebnisse

Finite Verformung

Die Ergebnisse der Strainanalysen sind, auf-
geschliisselt in Matrixstrain und Objektstrain, in
Tab. 2 aufgefiihrt. In den meisten Fillen ergibt
sich insbesondere in sauren Metavulkaniten
und sandigen Metapeliten eine gute Uberein-
stimmung beider Strainwerte. Dies ist offenbar
Ausdruck eines geringen rheologischen Kon-
trastes zwischen den Strainmarkern (liberwie-
gend Quarzkorner) und der feinkornigen Matrix
aus Quarz und Hellglimmer. Ein hoherer Feld-
spatgehalt fithrt zu einem merklichen ,strain
partitioning“ zwischen der Matrix und den rigi-
den Feldspat-Klasten, so daf$ bei den metaarko-
sischen Wacken (z.B. 910630-1), den Metarhyo-
daziten (z.B. 911024-2, -3, 920805-3) und den Me-
taandesiten (z.B. 910328-5) der Objektstrain zu
niedrige Werte angibt (Abb. 37a). An zwei Pro-

Druckldsung ist eine nicht unerhebliche Menge
an Quarz abgefiihrt worden, der allerdings zum
grofen Teil in unmittelbar benachbarten, quarz-
reichen Dominen wieder abgeschieden wurde.
Deshalb wurde bei der Berechnung der Strainel-
lipsen zunichst Flichenkonstanz angenommen.
In einem zweiten Rechendurchgang wurde ein
Flichenverlust von 15 % zugrundegelegt.

o\

@’

— L |

e=(L-Lg/Lg R =144

Abb. 36. Bestimmung der relativen Verkiirzung e ei-
ner gefalteten Schicht aus dem Abstand L und der Ur-
sprungslinge L,. Mit Hilfe der Extension (1 + e) und
dem Winkel ¢’ erfolgt die Berechnung der Strainellip-
se (s. Text).

ben (910425-1yz und 920829-1ac) wurde zusitz-
lich ausschlie8lich an Quarzkornern der Ob-
jektstrain gemessen. Demgegeniiber ergibt die
Gesamtmessung (Quarz + Feldspat) einen ca. 5
bzw. 15 % niedrigeren Wert, in dem der Einfluf§
der rigiden Feldspat-Klasten zum Ausdruck
kommt. Phyllosilikatreiche Gesteine zeigen oft
einen zu hohen Objektstrain, da Quarzkorner
am Kontakt zu Phyllosilikaten einer tiberpro-
portional hohen Drucklosung unterliegen (z.B.
901122-6, 920118-1, 920730-4, s.a. Abb. 37a). In
beiden Fillen wurde dann ausschlieflich der
Matrixstrain als Maf$ fiir die Gesamtverformung
verwendet, falls die Randbedingungen fiir eine
Fry-Analyse gegeben waren. Einschrankungen
fiir die Anwendung der Fry-Methode resultieren
aus einer zu geringen Objektanzahl und einer
zu heterogenen Objektverteilung, wenn z.B.
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Abb. 37. (a) Abhdngigkeit des Verhéltnisses Matrix- zu Objektstrain von der Lithologie. Bei den Metarhyolithen
und den groberen Metasedimenten ergibt sich insgesamt eine gute Ubereinstimmung. Metarhyodazite und -an-
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Die absoluten Strainwerte sind dagegen weitgehend unabhingig von der Lithologie. (b) Das harmonische Mittel
gibt bei niedrigem Strain (R, <R,,,,) gegeniiber den Ry/¢-Daten zu hohe Werte an, bei hoherem Strain (R,> R;,,...)

liegen die Werte systematisch darunter.

durch den hohen Grad der Rekristallisation
zahlreiche Quarzkorner nicht mehr erkennbar
sind. Lithologiebedingte Straininhomogenititen
sind also Gberwiegend materialbedingt (unter-
schiedliche Gehalte an Feldspat und Phyllosili-
katen).

Eine Strainzunahme mit abnehmender Korn-
grofie (z.B. DrrtmAR et al. 1994), die im wesentli-
chen auf die KorngrofSenabhingigkeit von Druck-
losung zuriickzufiihren ist, ist hier nicht erkenn-

R = 1,47
@' =-3°
n = 600
dq = 0.655
910412-2ac

Analyse (Einpunktmethode) an meta-
morphen Erzkornern eines Metaandesits gibt die Ver-
formung des jiingeren Inkrements wieder.

bar. Der in einer sandigen und einer pelitischen
Partie gemessene Objektstrain eines Metasedi-
ments (920730-4ac) ist im Rahmen der Fehler-
breite identisch. Der Matrixstrain ist in der sandi-
gen Partie sogar etwas hoher. Dieser Effekt hiangt
vermutlich mit dem Dominieren korngrofienun-
abhingiger Deformationsmechanismen (kristall-
plastische Deformation mit dynamischer Rekri-
stallisation) gegeniiber Drucklosung zusammen.
Eine Gegentiberstellung der nach der Ry/¢-Me-
thode ermittelten Achsenverhaltnisse mit dem
jeweiligen harmonischen Mittel (Abb. 37b) zeigt,
dafs bei niedrigem Strain (R, < R;) das harmoni-
sche Mittel iiber den Ry/¢*-Werten liegt. Ab Ellip-
tizitaten von etwa 2,0 (bzw. R, > R)) gibt das har-
monische Mittel ohne Ausnahme etwas geringe-
re Werte an. Die Ursache dieser systematischen
Abweichung hingt vermutlich mit der initialen
Elliptizitit der Strainmarker zusammen, da in
Fallen R, < R, der Anteil von R, an der finiten El-
liptizitit besonders hoch ist. In Fillen R, > R,
fiihrt die Uberlagerung von R, und R, bei zahlrei-
chen Kornern zu geringen finiten Elliptizititen.
In einer Probe (910412-2ac) wurden metamor-
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Abb. 39. Histogramme der maximalen initialen Elliptizititen R, (a) und der Winkel ¢’ zwischen der Langachse
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ebenen senkrecht zur Hauptschieferung in fast allen Féllen < 10°.

phe Erzkorner als Strainmarker verwendet und
damit eine Fry-Analyse (Einpunktmethode)
durchgefiihrt (Abb. 38). Der in der ac-Ebene er-
haltene Wert von 1,47 (lingste Hauptachse paral-
lel zur Hauptschieferung) liegt deutlich unter den
tiblichen Werten (ca. 2,0-2,5) und reprisentiert
das Straininkrement seit Bildung der Erzkorner.

Die aus den Ry/¢o*-Analysen resultierenden,
maximalen initialen Elliptizititen der Strain-
marker R,,.. sind als Haufigkeitsdiagramm in
Abb. 39a dargestellt. Bei den Metasedimenten
zeigt sich ein deutliches Maximum zwischen 2,0
und 2,2. Die breitere Streuung und die ingesamt
etwas hoheren Elliptizititen bei den Metavulka-
niten ist vermutlich auf den Einfluf§ der hiufig
leistenformigen Plagioklase zurtickzufiihren.

Die Orientierung der xy-Ebene des finiten
Strainellipsoides weicht in der ac-Ebene meist
nur geringfiigig von der Lage der Hauptschiefe-
rung ab (Abb. 39b). In einigen Fillen sind in der
ac-IEbene deutlich grofiere Abweichungen fest-
zustellen (z.B. 910625-1, 920805-6). Dabei koinzi-
diert die xy-Ebene mit keiner der sichtbaren
Schieferungen und muf8 als Resultat einer Uber-
lagerung des Strainellipsoides der Hauptdefor-
mation mit Inkrementen der Crenulation, die in
diesen Bereichen intensiv ausgepragt ist, ange-
sehen werden.

Die x-Achsen des Strainellipsoides sind in
den meisten Fillen subparallel zum Streichen
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der Hauptschieferung orientiert und dokumen-
tieren bei Elliptizititen in der xz-Ebene zwi-
schen 2,0 und 3,5 eine erhebliche orogenparal-
lele Streckung der gesamten Phyllit-Zone (Abb.
40, s.a. Tab. 3). Im SW fallen die x-Achsen mit
ca. 30° nach SW ein und folgen dem Trend der
Streckungslineare und Runzelachsen. Im mitt-
leren Taunus ergibt sich im Bereich der NPZ-
Scherzone und der Rossert-Scherzone ein ande-
res Bild. Hier liegt die x-Achse diagonal auf den
nach NW einfallenden Hauptfoliationsflichen
und taucht wie auch einige Streckungslineare
halbsteil nach NNE ein. Die gleiche Orientie-
rung zeigen auch Ellipsoide in der Taunus-
kamm-Einheit unmittelbar nordlich der NPZ-
Scherzone, obgleich aufgrund der stark oblaten
Verformungsgeometrien in diesem Bereich die
Lage der x-Achse nur schlecht definiert werden
kann. Die raumliche Beziehung zu den Scherzo-
nen legt die Vermutung nahe, daf§ diese Orien-
tierungen mit Bewegungen an der NPZ-Scher-
zone, der Rossert-Scherzone und der Ram-
bach-Nauroder Scherzone, deren Streckungsli-
neare die gleiche Orientierung aufweisen, in Zu-
sammenhang stehen. An zwei Proben (910504-1
und 901127-2) fallen die x-Achsen auf steilen
Hauptfoliationsflichen halbsteil nach SW ein.
Wie die makroskopischen Streckungslineare
gleicher Orientierung sind auch diese x-Achsen
vermutlich Ausdruck einer friithen, nordgerich-
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Abb. 40. xz- bzw. be-Strain in der Kartenebene. Grofie und Achsenverhiilinis der xz-Ellipsen entspricht dem Betrag der Hauptextensionen (1 +e,) und (1 + e,),
die unter Annahme von Volumenkonstanz berechnet wurden (vgl. Einheitskreis mit Radius 1). Die be-Ellipsen geben nur das Achsenverhiltnis in B -achsen-
parallelen Schnitten senkrecht zur Hauptschieferung und das Einfallen der B,-Achse wieder, die in vielen Fillen mit der x-Achse identisch ist. Daten aus Schi-
FER (1993), KAFER (1994) und eigene Daten.
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Abb. 42. Finiter Strain in der ac-Ebene (= Profilebene), Profil A. Die Profilebene ist um 30° gegen die Vertikale
geneigt. Die Ellipsen geben nur Achsenverhiltnisse wieder, ihre Grofie ist ohne Relevanz. Daten aus SCHAFER

(1993), KArER (1994) und eigene Daten. S = Scherzone.

teten Streckung in der Phyllit-Zone. Eine Probe
aus dem Metarhyolith-Vorkommen innerhalb
der Taunuskamm-Einheit bei Hallgarten
(910922-3, vgl. Kap. 2.4) zeigt eine in Fallrich-
tung orientierte x-Achse und nimmt somit eine
Sonderstellung ein.

Die Strainwerte in der xy-Ebene sind in Abb.
41 kartenmifig dargestellt. Im Vergleich zum
Einheitskreis ist eine starke Plittung insbeson-
dere in Scherzonennihe zu erkennen. Die grofd-
ten Elliptizititen von bis zu 2.4 treten im stirker
crenulierten SE-Teil der Phyllit-Zone sowie na-
he der Rossert-Scherzone auf (Probe 910118-3).

In der ac-Ebene, die ungefihr der Profilebene
entspricht, variieren die finiten Strainwerte zwi-
schen etwa 1,3 und 3,3, wobei nahe der Scherzo-
nen leicht erhohte Werte festzustellen sind (Abb.
42, 43a, 44a, 45a). Oft entsprechen die ac-Werte
denen der yz-Ebene. Bei grofSeren Winkeldiffe-
renzen wurden entsprechende Umrechnungen
durchgefiihrt. Bei den sehr niedrigen Werten im
NW-Teil des Profils D (Aufschliisse KNE 4, HG 1)
handelt es sich um wihrend der Hauptdeforma-
tion geschonte Bereiche mit nur schwach ausge-
pragter Schieferung. Die tibrigen Proben mit ac-
Strainwerten unter 1,8, insbesondere im SE-Teil
des Profils C, zeigen im stumpfen Winkel zur
Hauptfoliation eine stark ausgeprigte Crenulati-

onsschieferung (s;), die zu einer erheblichen
Verringerung des priméiren ac-Strains fiihrte.

B,-Verformung

Die zunichst unter Annahme von Flichen-
konstanz berechneten Strainellipsen der B;-De-
formation sind jeweils in Abb. 43b, 44b und 45b
dargestellt (s.a. Tab. 4). Am héufigsten treten
Achsenverhiltnisse zwischen 1,4 und 1,8 auf.
Die maximale Elliptizitit von 2,35 liegt bereits
in der Grofienordnung der finiten Strainellipsen
in der ac-Ebene. Die Beriicksichtigung eines
Flachenverlustes von 15 % in der ac-Ebene fiihrt
zu entsprechend geringeren Elliptizititen (Wer-
te in Klammern).

Die Langachse der Ellipsen fallt in den Profi-
len C und D ausnahmslos nach NW ein, im Pro-
fil B dominiert dagegen SE-Fallen. In den mei-
sten Fillen besteht eine positive Korrelation
zwischen dem Einfallwinkel der Langachse und
dem Achsenverhiltnis der Strainellipse (vgl.
Abb. 16b, Kap. 3.4.1).

Bereiche starker B-Verformung sind gleich-
zeitig durch deutlich geringere finite Verfor-
mungswerte gekennzeichnet. Diese Uberlage-
rung von Verformungsinkrementen der B,-De-
formation muf$ rickgingig gemacht werden,
um die Verformungswerte der Hauptdeformati-
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on zu erhalten. Zu diesem Zweck wurden mit
Hilfe des Computerprogrammes ELPRO die
Strainmatrizen der finiten Strainellipsen in der
vz -Ebene, falls diese etwa identisch mit der ac-
Ebene ist, durch die entsprechenden Strainma-
trizen der By-Ellipsen geteilt.

Verformung der Hauptdeformation

Die daraus resultierenden, B korrigierten
Strainellipsen (Abb. 43¢, 44c, 45¢) zeigen oft ab-
weichende Orientierungen und z.T. deutlich
hohere Elliptizititen gegeniiber den finiten Strain-
ellipsen. Insgesamt ergibt sich ein homogeneres
Bild mit geringeren Strainvariationen. Die abwei-
chend niedrigen ac-Strainwerte im SE-Teil von
Profil C und im mittleren Teil von Profil D sind so-
mit ausschlieflich Resultat der B,-Deformation.

Im Profil B tritt ein Sprung in den Strainwer-
ten zwischen den Aufschliissen WSE 19 und

WSE 22 nun deutlicher in Erscheinung. Das Vor-
handensein einer Scherzone, die an anderer
Stelle in gleicher Position nachgewiesen wurde
(vgl. Kap. 3.2.2), wird damit bestitigt. Die Nord-
grenze der Phyllit-Zone macht sich dagegen nur
in einer geringen Zunahme der Strainwerte be-
merkbar, die in den Grauen Phylliten der Taun-
uskamm-Einheit noch hoher sind als in der Phy-
llit-Zone (WSE 2, WSE 5). Dies konnte ein Hin-
weis auf die tektonische Zugehorigkeit von Tei-
len der Grauen Phyllite zur Phyllit-Zone sein.
Der hochste Wert tritt im SE der Phyllit-Zone
auf und konnte auf die Nihe einer nicht lokali-
sierten Scherzone zuriickzufiithren sein.

Die ac-Strainwerte im Profil C liegen nach
der ByKorrektur durchweg iiber 2,1. Nahe der
im Gelinde lokalisierten Scherzonen lassen
sich leicht erhohte Werte feststellen. Insbeson-
dere die hier als tektonische Mélange ausgebil-

Profil B

NNW

WSE 5 WSE 2

m uNN
5 e 40
s WSE 19 er QVY B WSE 32 R
S S WSE 37 wsE 1
f’gf—\“k/ r —ﬁ/\
” Fo

1.72 ‘25
2 a5 mf
&

finiter Strain (ac-Ebene) SSE

2.0 T
© &
) 2.42.5 2.52
a & LE 175
N
$
Bg-Strain (ac-Ebene)
m u.NN WSE 5 miuNN
500 - [ s00
—_— 5 WSE 34 5 WSE 37 WSE 33 wse 32 -
2.09 /\——4”\/-—’\\ WSE 31 s
(7 V' @ e e
0- 8. 4.8 @ i
i 1,789 (1.34)
b (1.46) (1'03) (1.08) 1.06
m u.NN m u NN
500 500
e
0 . .
2.83 5.05

c 2.68 2.81 2.03

Abb. 43. Finiter Strain (a), B,-Strain (b) und Strain der Hauptdeformation (c) in der ac-Ebene (= Profilebene), Pro-
fil B (eigene Daten). Die Ellipsen geben nur Achsenverhilinisse wieder, ihre GrofSe ist ohne Relevanz. S=Scher-
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dete NPZ-Scherzone macht sich im Aufschlufy
KNW 6 durch einen auflergewohnlich hohen
Wert bemerkbar, der allerdings aufgrund weit
fortgeschrittener Rekristallisation und geringer
Objektanzahl (n = 18) mit einem grofleren Feh-
ler behaftet sein diirfte.

Im Profil D treten am Nordrand des zweiten
Metavulkanit-Zuges (Aufschliisse KNE 15, KNE
17) hohe Strainwerte auf und suggerieren einen
tektonischen Kontakt. Diese Annahme wird
durch die SE-gerichtete Zunahme der Verfor-
mung nordwestlich dieser Grenze gestiitzt. Am
Nordrand der Phyllit-Zone ist die Verformung
bemerkenswert gering. Die an anderen Stellen
nachgewiesene, mélangeartige Ausbildung fehlt
dort.

Von wenigen Ausnahmen abgesehen wurde
die gesamte Phyllit-Zone im Zuge der Hauptde-
formation relativ gleichformig, intensiv defor-

miert. An den duktilen Scherzonen wurde nur
ein Teil der Verformung abgetragen. Dies stellt
einen markanten Unterschied zur Taunus-
kamm-Einheit und dem tbrigen Rhenoherzyni-
kum dar, wo ein wesentlicher Teil der Deforma-
tion auf geringmachtige, diskrete Scherbahnen
konzentriert ist (s.a. ONCKEN 1988b, WE1ss1993,
KAFER 1994, DITTMAR 1996). Lediglich die stidli-
chen Bereiche nahe der Phyllit-Zone sind von
einer erheblichen Interndeformation gekenn-
zeichnet.

Dieses charakteristische Merkmal der Phyllit-
Zone kennzeichnet offenbar den Beginn des
duktilen Materialverhaltens als Folge der Uber-
schreitung der 300 °C-Isotherme. In quarzrei-
chen Lithologien kommt dies in der Verlage-
rung der Deformationsmechanismen von tiber-
wiegend Drucklosung und plastischer Verfor-
mung mit Erholung und beginnender Rekristal-
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Abb. 44. Finiter Strain (a), B;-Strain (b) und Strain der Hauptdeformation (c) in der ac-Ebene (= Profilebene), Pro-
fil C (eigene Daten). Die Ellipsen geben nur Achsenverhiiltnisse wieder, ihre GroRe ist ohne Relevanz. S = Scher-
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lisation zu iiberwiegend Kristallplastischer De-
formation und durchgreifender, dynamischer
Rekristallisation mit entfestigender Wirkung
zum Ausdruck.

Verformungsgeometrien

Die Geometrien der finiten Strainellipsoide
sind in einem Flinn-Diagramm (Flinn 1962) in
Abb. 46a dargestellt. Die meisten Proben befin-
den sich im Pliattungsfeld nahe der Linie der
ebenen Verformung (k = 1). Proben aus dem
Streckungsfeld oder aus dem Bereich der ebe-
nen Verformung sind durch eine erhebliche B.-
Deformation gekennzeichnet, welche die ur-
spriingliche Geometrie des Strainellipsoides ver-
andert hat. Zur Rekonstruktion der Verfor-
mungsgeometrie der Hauptdeformation wird

zunichst die Schnittellipse des finiten Strainel-
lipsoides in der ac-Ebene durch die ac-Strainel-
lipse der B,-Deformation dividiert (s.0.). Voraus-
setzung ist, dafl die ac-Ebene ungefihr einer
Hauptebene des finiten Strainellipsoides ent-
spricht. In den vorliegenden Fillen konnten die
meisten ac-Ellipsen durch die beiden Hauptex-
tensionen (1 + e,) und (1 + e;) definiert werden.
Die nach Durchfithrung der Ellipsendivision er-
haltenen, korrigierten Hauptextensionen (1 +
e,) und (1 + ;)" bilden mit der grofiten Haup-
textension (1 + e,), die aufgrund ebener Verfor-
mungsbedingungen unverdndert bleibt, die
Grundlage zur Darstellung der Verformungsgeo-
metrien der Hauptdeformation. In der Gegen-
tiberstellung mit den finiten Geometrien der je-
weiligen Proben ergibt sich eine erhebliche Ver-
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Abb. 45. Finiter Strain (a), B-Strain (b) und Strain der Hauptdeformation (¢) in der ac-Ebene (= Profilebene), Pro-
fil D (eigene Daten). Die Ellipsen geben nur Achsenverhiltnisse wieder, ihre Grofie ist ohne Relevanz. S = Scher-
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schiebung in Richtung stirker oblater Geometri-
en (Abb. 46b). Proben aus dem Streckungsfeld
oder dem Bereich ebener Verformung liegen

nun ebenfalls deutlich im Plattungsfeld.
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Flinn-Diagramm
finiter Strain, Taunuskamm-Einheit

Proben aus der Taunuskamm-Einheit liegen
ebenfalls tiberwiegend im Feld stark oblater

Geometrien,

zeigen insgesamt aber eine

schwichere Verformung (Abb. 46¢). Lediglich
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Abb. 46. Verformungsgeometrien der finiten (a) und B,-korrigierten Strainellipsoide (b) aus der Phyllit-Zone.
Die By-Korrektur fithrt zu einer Verschiebung in Richtung stirker oblater Geometrien. Strainellipsoide aus der
Taunuskamm-Einheit (¢) zeigen ebenfalls Plattungsgeometrien bei insgesamt schwicherer Verformung. Die
niedrigsten Strainwerte zeigen Proben mit steiler x-Achse.



nahe der Scherzonen wird eine Grofienordnung
erreicht, die der durchschnittlichen Verformung
der Phyllit-Zone entspricht. Die kleinsten Strain-
werte treten in Proben auf, deren x-Achse in Ein-
fallrichtung der Schieferungsfliche verlauft. Die-
se Bereiche tiberwiegend im Norden der Tau-
nuskamm-Einheit zeigen nur geringen Einfluf§
der orogenparallelen Streckung, die offensicht-
lich auf die Phyllit-Zone und die siidlichen Teile
der Taunuskamm-Einheit beschrankt war.
Nach SANDERSON & MARCHINI (1984) entste-
hen oblate Verformungsgeometrien z.B. im
transpressiven Regime. Dies ist jedoch keine
hinreichende Bedingung, weil oblate Geometri-
en insbesondere in Peliten auch durch Volu-
menverlust infolge Kompaktion oder Drucklo-

4.2 Verformungsinkremente

Die Ergebnisse der quantitativen Verfor-
mungsanalyse stellen das Produkt eines unbe-
kannten Deformationspfades dar. Im vorigen
Kapitel wurde versucht, die ByDeformation
riickgingig zu machen, um die Verformung der
Hauptdeformation zu erfassen. Die mit verschie-
denen Methoden durchgefiihrte Inkrementana-
lyse soll nun dazu beitragen, auch den Deforma-
tionspfad der Hauptdeformation aufzuschliis-
seln. In Schnitten parallel zur Hauptfoliation
werden dabei die in der entsprechenden Rei-
henfolge dokumentierten Streckungsrichtungen
und -betrage gemessen, d.h. die inkrementellen
x-Achsen in der xy-Ebene des Strainellipsoides.
Die Summe der Inkremente entspricht der fini-
ten x-Achse (x;, s.a. Abb. 48). Dabei wird voraus-
gesetzt, daly wihrend der Deformation keine
neuen Schieferungsflichen angelegt werden. Ist

sung entstehen (Ramsay & Woon 1973). Die Me-
tapelite zeigen aufgrund der Parallelitit von
Schichtung und Schieferung die stirksten obla-
ten Geometrien. Da aber auch wenig druckgelo-
ste und wenig kompaktierbare Gesteine wie
Arenite und Wacken sowie die Metavulkanite
im Plittungsfeld liegen, hat offenbar auch das
stektonische® Strainellipsoid eine finite, oblate
Geometrie. Ob aufSer Transpression noch ande-
re Mechanismen wie reine Scherung oder die
Uberlagerung unterschiedlicher Verformungs-
inkremente fiir die Ausbildung der oblaten Geo-
metrien in Frage kommen, wird durch die Ana-
lyse der Verformungsinkremente im folgenden
Kapitel untersucht.

eine dltere Schieferung vorhanden, werden in
diesem Schnitt die iltesten Inkremente nicht
oder nur unvollstindig erfaf$t. Minerale, die eine
Streckungsrichtung abbilden, liefern auflerdem
Informationen tiber die PT-Bedingungen der je-
weiligen Streckungsphase.

Aus der unpolaren Dehnungsinformation
kann unter Einbeziehung eines Schersinnes ein
gerichteter Bewegungsvektor gewonnen werden.
Zur graphischen Darstellung werden die Haupt-
foliationsflichen mit den Dehnungsvektoren um
die regionale B,-Achse und unter Annahme einer
SE-gerichteten, stratigraphischen Verjiingung in
die Horizontale zuriickrotiert. Die Inkrementana-
lysen wurden an Druckschattenhofen um Pyrit-
korner und an mineralisierten Dehnungsrissen
nach den Methoden von DURNEY & RAMSAY (1973)
bzw. Ramsay & HUBER (1983) durchgefiihrt.

4.2.1 Druckschattenhofe um Pyritkorner

Wihrend der duktilen Deformation der Ma-
trix bilden sich um nicht oder wenig deformier-
bare, priakinematische Mineralkorner oder -ag-
gregate (z.B. Pyrit) ausgeprigte Druckschatten-
hofe, die mit Mineralphasen, welche dem Che-
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mismus der Porenléosung und den metamor-
phen Bedingungen entsprechen, ausgefiillt wer-
den. Aufgrund intensiver Drucklosung ist dies
in den meisten Fillen Quarz neben Chlorit,
Hellglimmer und Stilpnomelan. In den Metaan-
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Abb. 47. Straininkremente aus Quarz-Druckschattenhofen von 8 Pyritkornern aus einem Dinnschliff. Obwohl
nicht in allen Druckschattenhofen simtliche Inkremente vertreten sind, lafit sich insgesamt ein Ubergang aus
einer Streckungsphase + senkrecht zum Streichen hin zu orogenparalleler Streckung nachweisen. Phasen 1-VI

s. Text.

desiten treten auch Albit, Aktinolith und Mg-
Riebeckit auf. In Druckschattenhdfen vom ,Py-
rit-Typ“ wachsen die Mineralfasern aus der
Wand des Druckschattenhofes auf das Korn zu.
Im Falle des ,verschiebungskontrollierten
Typs® geben die Orientierungen der Fasern un-
mittelbar die Abfolge der Streckungsinkremen-
te wieder. In den vorliegenden Fillen wurden
nur idiomorphe, ehemalige Pyrite mit Mineral-
fasern vom ,oberflichenkontrollierten Typ*
verwendet. Die Fasern sind dabei senkrecht zur
Oberfliache des Pyritkorns orientiert (Taf. 7, Fig.
5). Die Inkrementabfolge wird durch den Ver-
lauf der Grenze unterschiedlich orientierter
Dominen abgebildet (Suturlinie). Vereinfa-
chend wurde von dem ,rigid fibre“-Modell aus-
gegangen, da die Abweichungen gegeniiber
dem aufwendigen ,deformable fibre“-Modell
nur gering sind.

Insbesondere dltere Inkremente sind in den
Druckschattenhofen nicht oder unvollstindig
dokumentiert, da zum einen nicht unbedingt al-
le Pyritkorner prakinematisch gewachsen sind,
zum anderen bei hohen Porenlosungsdriicken
und Strainraten zu Beginn der Deformation die
duktile Verformung der Matrix nur eine unter-
geordnete Rolle spielt (s.a. ONCKEN 1988b). Das
Erhaltungspotential von Quarzfasern bzw. de-
ren Suturlinien ist aufgrund der fortgeschritte-
nen Rekristallisation leider sehr gering. In einer
Probe aus den Lorsbacher Schiefern im SE der
Phyllit-Zone konnten an 8 Pyritkornern die Sut-
urlinien zur Rekonstruktion der Streckungsin-
kremente verwendet werden (920728-2, s. Abb.
47 und Taf. 7, Fig. 5 sowie Tab. 5). Das ilteste In-

krement (Phase I) ist nur in den Kornern 3 und
6 nachweisbar und wird von rekristallisierten
Quarzfasern abgebildet. Es zeugt von einer
frithen, NNW-SSE-gerichteten Streckung, die of-
fenbar kontinuierlich in eine NNE-SSW
Streckung tbergeht (Phase 1I). Die Phasen 111
(ENE-WSW = Streckung parallel zum Strei-
chen) und IV (NE-SW) sind mit Ausnahme der
Korner 3 und 4 an jedem Korn nachweisbar. Die
zugehorigen Quarzfasern sind teilweise rekri-
stallisiert (Korner 6-8). Die folgenden Inkre-

Pyritkorn

Abb. 48. Skizze eines Chlorit-Druckschattenhofes um
Pyritkorn (vgl. Taf. 7, Fig. 6) mit 2 punktsymmetri-
schen Suturlinien (S), die den Streckungspfad wieder-
geben (Phasen 1-V, vgl. Abb. 47). X; ist die finite
Streckungsachse.



mente der Phase V zeigen keine Rekristallisati-
on mehr und sind im wesentlichen Ausdruck ei-
ner orogenparallelen ENE-WSW E-W
Streckung. Ein letztes, nur schwach ausgebilde-
tes Inkrement (Phase VI) verliuft wieder
stumpfwinklig zum Streichen (Korner 1, 2 und 4).

In einer Probe aus der NPZ-Scherzone
(901112-4) ist die Inkrementabfolge an der Su-
turlinie eines Chlorit-Druckschattenhofes um

bis

4.2.2 Dehnungsrisse

An mineralisierten, synkinematischen Deh-
nungsrissen senkrecht zur Hauptschieferungs-
ebene kann bereits im Gelinde eine Inkrement-
analyse durchgefiihrt werden. Die Orientierung
der Mineralfasern gibt die grofite Streckungs-
richtung im Moment der Rif$6ffnung wieder. Bei
Unkenntlichkeit der Fasern kann die Strek-
kungsrichtung auch senkrecht zur Riffwandung
angenommen werden. Das relative Alter der Ris-
se wird durch Uberschneidungskriterien festge-
stellt. Eine detaillierte Beschreibung der Metho-
de ist in Ramsay & HUBER (1983) gegeben.

Zur Auswertung wird auf einer geeigneten
Schieferungsebene eine moglichst grofSe Fliche
(z.B. 1 x 1 m) markiert und fiir jede Riffpopulati-

sw

ein Pyritkorn ebenfalls rekonstruierbar (Abb. 48
und Taf. 7, Fig. 6). Die Sequenz der Streckungs-
inkremente ist weitgehend mit der vorigen ver-
gleichbar. Der gesamte Pfad ist jedoch um ca.
30° gegen den Uhrzeigersinn verdreht, was auf
eine nachtrigliche Verstellung oder Ungenauig-
keiten bei der Reorientierung zuriickzufiihren
sein konnte. Das ilteste Streckungsinkrement
ist hier senkrecht zum Streichen orientiert.

on die Offnungsweiten der einzelnen Risse auf-
addiert. Entsprechend ihrer Altersfolge und ih-
rer Offnungsrichtung werden die summierten
Dehnungsbetrige vektoriell addiert und erge-
ben den Pfad der Streckungsinkremente. Dieser
Pfad ist nicht zwangsliufig vollstindig, da die
sprode RifSbildung unter anderem eine Funkti-
on des Porenlosungsdrucks, der Deformations-
geschwindigkeit und der Temperatur darstellt
und so wesentlich von den Deformationsbedin-
gungen gesteuert wird. Wihrend der prograden
Metamorphose und zu Beginn der Deformation
sind Porenlosungsdriicke und Verformungsra-
ten besonders hoch und die Temperaturen eher
niedrig, so daf§ die Dehnungsrisse vor allem In-

NE

330/70

6ffnungs- Anzahl d. Risse
weite 1 2 3

40 18 4

2-4 mm 3 3 1

1-2 mm

5 mm - - 1
8mm| - - 2
Z (d) 69 36 30

Abb. 49. Ausschnitt einer Sequenz von Dehnungsrissen auf steilstehender Hauptfoliationsfliche (Blickrichtung
NW) eines Metaandesits (Aufschlul FW 5). Tabelle rechts gibt die Anzahl der Dehnungsrisse einer bestimmten
Grofe innerhalb einer markierten Fliche an. Aus den kumulativen Offnungsweiten Y(d) und der Offnungsrich-

tung wird der Streckungspfad konstruiert.
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formationen frither Deformationsphasen ent-
halten.

Ein Beispiel einer Inkrementanalyse an Deh-
nungsrissen ist in Abb. 49 gegeben. Die Entwick-
lung von zahlreichen kleineren (1, IT) hin zu we-
nigen, grofferen Dehnungsrissen wurde auch an
anderen Stellen beobachtet. Aus den kumulati-
ven Offnungsweiten X (d) und der Offnungsrich-
tung wird der Streckungspfad konstruiert, der
bei fehlender Schersinn-Information bipolar ist.
Die Methode wurde an 4 Aufschliissen ange-

4.2.3 Orientierungsanalyse

Die Orientierungsverteilung passiver Marker
ist als Methode zur quantitativen Verformungs-
analyse subsequent entwickelt (MArRcH 1932,
Owens 1973) und angewandt worden (z.B. SAN-
DERSON 1977, DE PAoR 1981, SoTo 1991). Voraus-
setzung ist eine urspriinglich homogene Orien-
tierungsverteilung. Bei synkinematischem Mine-
ralwachstum wird angenommen, daf$ in Rich-
tung der grofiten Streckung eine Vorzugsorien-
tierung erfolgt, so daf§ bei einer Orientierungs-
analyse nur qualitative Aussagen zur Strek-
Kkungsrichtung moglich sind. In den Metaandesi-
ten konnen synkinematische Amphibole (Akti-
nolith, Mg-Riebeckit) und in einem Fall auch
Stilpnomelan zur Bestimmung der Haupt-
streckungsrichtung in der Schieferungsebene
verwendet werden. Mg-Riebeckit wandelt sich
gelegentlich unter Erhaltung der Kristallform in
Aktinolith um bzw. zeigt eine Wachstumszonie-
rung Mg-Riebeckit-Winchit-Aktinolith. Er wird
aber auch von Aktinolith in neuer Orientierung
tiberwachsen, der dann hiufig ein flaches
Streckungslinear abbildet (Taf. 7, Fig. 7). Stilpno-
melan iiberwichst in den meisten Féllen schein-
bar richtungslos die élteren Gefiige und kommt
u.a. in nur noch von B, deformierten Quarz-/Al-
bitgingen vor. Er ist daher als postkinematische
Bildung in Bezug zur Hauptdeformation aufzu-
fassen, aber noch élter als die Crenulation.

Die Orientierungen der Minerallangachsen
gegen die Horizontale als Referenzlinie werden
statistisch ausgewertet und als Histogramm dar-

wandt (KSW 15, KNE 41, FW 5, HG 1). In allen
Fillen lassen sich mindestens 3 Streckungspha-
sen ableiten. Nach einer NW-SE bis N-S
Streckung kommt es zu einer Rotation von ca.
90° im Uhrzeigersinn bis hin zu einer NE-SW bis
E-W gerichteten Streckung. In der Sequenz der
Dehnungsrisse ist somit in groberer Auflosung
die gleiche Inkrementabfolge dokumentiert wie
in den Druckschattenhofen, wobei die Strek-
kungsbetriige senkrecht zum Streichen leicht
tiberwiegen.

gestellt (Abb. 50, 51). Die Orientierung am Maxi-
mum entspricht der Streckungsrichtung wih-
rend des Mineralwachstums. Dadurch ist es
moglich, den Streckungsinkrementen entspre-
chende Mineralparagenesen und PT-Bedingun-
gen zuzuordnen.

Mg-Riebeckit besitzt in allen drei untersuch-
ten Proben ein diagonal auf der Hauptfoliati-
onsfliche liegendes Orientierungsmaximum. In
zwei Fillen (Abb. 50b und c¢) wird ein nach We-
sten, in einem Fall (a) ein nach NNE halbsteil
cinfallendes Linear auf den nach NW einfallen-
den Foliationsflichen abgebildet (s.a. Taf. 7, Fig.
8). In (a) liegt ausnahmsweise normale Lage-
rung vor, so dafl nach entsprechender Riickro-
tation in die Horizontale in allen drei Fillen die
gleiche urspriingliche Orientierung  (etwa
Nord-Siid) vorliegt (vgl. Abb. 52). Der in (c¢)
ebenfalls vorkommende Aktinolith besitzt ein
um ca. 50° verschobenes Maximum. Mit einer
Ausnahme (f) zeigen die Aktinolithe entweder
flache Orientierungsmaxima (Abb. 50c¢, d, e,
Abb. 51¢) oder erscheinen auf der Hauptfoliati-
onsfliche regellos verteilt (Abb. 51a, b). Die Ak-
tinolithregelungen koinzidieren mit den makro-
skopisch sichtbaren, flachen Streckungslinea-
ren. Die Orientierungen von Mg-Riebeckit, der
teilweise von Aktinolith verdriangt wird, doku-
mentieren demgegentiber alte, steile Inkremen-
te. Die Probe mit dem halbsteil nach NE einfal-
lenden Aktinolithlinear (f) stammt aus unmit-
telbarer Nihe der Rossert-Scherzone, deren jun-
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Abb. 51. Hiufigkeitsdiagramme der Orientierung von Aktinolith und Stilpnomelan. Zwei Proben vom Nordrand
der Phyllit-Zone zeigen keine Aktinolith-Regelung (a, b). Dies suggeriert einen ungestorten Kontakt zur Taunus-
Kamm-Einheit an dieser Stelle. In ¢ wird deutlich ein flach SW-fallendes Aktinolith-Linear abgebildet. In der glei-
chen Probe zeigt Stilpnomelan eine undeutliche, horizontale Regelung (d).

ge, sinistral-riickaufschiebende Kinematik hier
zum Ausdruck kommt. Stilpnomelan bildet als
spit- bis postkinematische Mineralphase un-
deutlich ein flaches Linear ab (Abb. 51d).

Die beiden Diagramme ohne sichtbare Akti-
nolithregelung in Abb. 51 sind von besonderem
Interesse, da beide Metaandesit-Proben unmit-
telbar stdlich (wenige m) des Studrandes der
Taunuskamm-Einheit entnommen  wurden
(Aufschlufs KNW 76, westlich der Dattenbach-

Schwarzbachtal Querstorung, vgl. Abb  26).
Wihrend des Aktinolith-Wachstums hat hier of-
fenbar keine Streckung stattgefunden. Dies sug-
geriert ein Fehlen einer duktilen Scherzone an
der Grenze zur Taunuskamm-Einheit - eine Ver-
mutung, die durch Gelindebeobachtungen ge-
stiitzt wird: beiderseits der Grenze ist weder in
den Metaandesiten der Phyllit-Zone noch in den
Bunten Schiefern der Taunuskamm-Einheit ei-
ne erhohte Deformation feststellbar. Der Uber-
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gang vollzieht sich in einem nicht aufgeschlosse-
nen Bereich von max. 5 m Breite. Metavulkanite
der Phyllit-Zone scheinen hier das Fundament

der Taunuskamm-Einheit zu bilden, ein weite-
res Indiz fiir die paliogeographische Zusam-
mengehorigkeit beider Einheiten (s.a. Kap. 10.1).

4.2.4 Zusammenfassung der Ergebnisse

Die raumliche Verteilung der mit unterschied-
lichen Methoden ermittelten Verformungsinkre-
mente zeigt Abb. 52. Die Maxima der Orientie-
rungsanalysen wurden wie die Streckungspfade
auf den Hauptfoliationsflichen um die regiona-
len B-Achsen aus ihrer iiberwiegend tiberkipp-
ten Lage in die Horizontale zuriickrotiert. Alle
Methoden fithren zu dhnlichen Ergebnissen.
Riumliche Variationen lassen sich weder paral-
lel noch senkrecht zum Streichen feststellen. Le-
diglich der Streckungsanteil senkrecht zum
Streichen scheint nahe der NPZ-Scherzone
grofler zu sein. Dies konnte auch damit zusam-
menhiangen, dalk die dort vor allem verwendeten
Dehnungsrisse tiberproportional die dlteren In-
kremente widerspiegeln. In Kombination mit
z.T. in den gleichen Proben nachgewiesenen
Schersinnen (sinistral und ,SE-Scholle nach
oben®, vgl. Abb. 9) ergibt sich als iltestes Bewe-
gungsinkrement eine Uberschiebung der Han-
gendeinheit nach NW, die in eine schiefe, nord-
gerichtete Uberschiebung und schlieflich in eine
sinistrale  Seitenverschiebung iibergeht. Das
nordgerichtete Uberschiebungsinkrement ist in
seltenen Fillen auch in der Taunuskamm-Ein-
heit dokumentiert (ONCKEN 1988b). In den besser
auflosenden und vor allem jiingere Inkremente
enthaltenden Druckschattenhofen ist zusitzlich
noch ein kleines, erneut schief tiberschiebendes
Inkrement nachzuweisen (Phase 1V). An dieser
Stelle schlieSt sich eine jiingere Streckungsphase
(Quarzfasern nicht mehr rekristallisiert) sinistra-
ler Seitenverschiebungen mit z.T. abschiebender
Komponente an, die an den tiberkippten Foliati-
onsflichen heute als schiefe Riickaufschiebun-
gen erscheinen. Wegen gelegentlich auftreten-
der, dextraler Schersinnindikatoren miissen
auch dextrale Inkremente in Betracht gezogen
werden, die sich im Streckungspfad nicht von si-
nistralen Bewegungen unterscheiden lassen. Die
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dextralen Bewegungen sind zumindest in eini-
gen Fillen eindeutig jiinger (vgl. Taf. 7, Fig. 1 bis
4) und scheinen auf diskrete Zonen beschriankt
zu sein (s. Kap. 3.2).

Analysen der Verformungsinkremente aus
dem tibrigen Rheinischen Schiefergebirge (vgl.
ONCKEN 1988b, DrrrMar 1996, DiTT™MAR et al.
1994) ergeben deutlich verschiedene Strek-
kungspfade. In den meisten Féllen schlief$t sich
an eine frithe, NW-gerichtete Streckungsphase
eine W- bis SW-gerichtete Bewegung der Han-
gendeinheit an. Nur in wenigen Féllen finden
sich N- bis NE-gerichtete Inkremente, die dann
alter sind als die Westbewegungen. Insgesamt
wird damit eine kinematische Entkopplung zwi-
schen der Phyllit-Zone und dem tibrigen Rhe-
noherzynikum angedeutet.

Die von den synkinematischen Amphibolen
abgebildeten Streckungslineare lassen sich mit
den einzelnen Streckungsinkrementen korrelie-
ren (s. Abb. 52). Die drei Mg-Riebeckit-Lineare
verlaufen etwa parallel zu dem Nord-Siid-Inkre-
ment und sind offenbar wihrend der schiefen
Uberschiebungsphase gebildet worden. Demge-
geniiber sich die Aktinolith-Lineare
durchweg der jiingeren, orogenparallelen Strek-
kungsphase zuordnen. Ein Aktinolith-Linear bil-
det eine E-W-Streckung als das jiingste Inkre-
ment der Hauptdeformation ab. Nach der Haupt-
deformation kam es noch zur Bildung von Stilp-
nomelan. Seine schwache, subhorizontale Vor-
zugsorientierung sowie das verstiarkte Auftreten
in dextral gescherten Bereichen (z.B. Steinbruch
Fischbacher Kopf, Aufschluf$ KNW 122) suggerie-
ren ein Stilpnomelanwachstum wihrend der
Phase dextraler Seitenverschiebung.

Aus der Gegeniiberstellung der x-Achsen der
finiten Strainellipsoide (Abb. 40) mit den
Streckungsinkrementen (Abb. 52) wird deut-
lich, daf$ die einzelnen Streckungs- und Mine-

lassen
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rallineare nicht immer mit der finiten x-Achse
koinzidieren, d.h. die Minerale bilden nur in-
krementelle x-Achsen ab.

Die beiden senkrecht und parallel zum Strei-
chen orientierten Inkremente fiithren bei den
Strainellipsoiden der Hauptdeformation in der
Summe zu einem niedrigen Achsenverhiltnis
in der Hauptfoliationsebene. Die stark oblaten
Verformungsgeometrien der Hauptdeformation
sind somit mindestens zum Teil auf eine Uber-
lagerung verschiedener Verformungsinkremen-
te zurtickzufiihren, wobei reine ,simple shear*-
Inkremente nicht in Frage kommen, da diese ei-
ne ebene Verformungsgeometrie erzeugen. Die
erforderliche Plittungskomponente ist ein Hin-

5. Geochronologie

Durch die strukturelle und kinematische
Analyse sind verschiedene Bewegungsinkre-
mente und deren relative Abfolge identifiziert
worden. Das absolute Alter der Bewegungen
kann durch radiometrische Datierung synkine-
matisch gewachsener Mineralgenerationen be-
stimmt werden. Besonders geeignet sind dabei
Gesteine, die eindeutige kinematische Bezie-
hungen zum Wachstum der zu datierenden Mi-
nerale aufweisen. Die Datierungen konzentrie-
ren sich deshalb auf mylonitische Scherzonen,
in denen sich NW- bis N-gerichtete Uberschie-
bungsinkremente sowie sinistrale und dextrale
Blattverschiebungsinkremente unterscheiden
lassen. Auch ,nur* geschieferte Gesteine wur-
den untersucht, um das Bildungsalter der er-
sten, durchgreifenden Gefiigepragung zu erhal-
ten.

Die K/Ar-Datierung von Hellglimmerfeinfrak-
tionen (< 2 um) als die mutmafllich zuletzt ge-
wachsene Fraktion wurde zur Datierung von
Deformationsereignissen im Rheinischen Schie-
fergebirge bereits mit Erfolg angewandt (An-
RENDT et al. 1983). Begleitende Diinnschliffbeob-
achtungen sowie detaillierte rasterelektronen-
mikroskopische Untersuchungen (s.a. WEBER
1976) belegen ein synkinematisches Hellglim-

weis auf ein transpressives Regime. Letztlich ist
auch der Ubergang aus einer (schiefen) Uber-
schiebung in eine sinistrale Seitenverschiebung
als sinistrale Transpression zu bewerten. Aufer
in den Geometrien der korrigierten Ellipsoide
kommt diese Uberlagerung auch in den Verfor-
mungsinkrementen zum Ausdruck.

Ahnliche Ergebnisse erhalten Rinc et al.
(1988) mit der im wesentlichen gleichen Metho-
dik von der Arosa Suturzone, wo der Strek-
kungspfad (bei insgesamt oblater Verformungs-
geometrie) unmittelbar die relative Plattenbe-
wegung abbildet. Es ist daher anzunehmen, daf$
auch in der Phyllit-Zone zumindest frithe Inkre-
mente die relative Plattenbewegung abbilden.

merwachstum inbezug auf die erste Faltung
/Schieferung. Da die SchlieBungstemperatur fiir
das K/Ar-System in Hellglimmer von ca. 350 °C
(z.B. JAGER 1979) im Rheinischen Schiefergebir-
ge nicht erreicht wurde, wird durch die Hell-
glimmerdatierung das Mineralbildungsalter
und somit das Deformationsalter bestimmt. Die
von AHRENDT et al. (1983) in der Phyllit-Zone
des Taunus erhaltenen Alter wurden demge-
gentiiber als Abkiihlalter interpretiert, da die
maximale orogene Temperatur zu dieser Zeit
auf 400-450 °C geschitzt wurde (z.B. MEisL
1970). Nach MASSONNE (in ANDERLE et al. 1990)
hat die Temperatur 330 °C nicht tiberschritten,
so dafd sich mit der gleichen Methode auch in
der Phyllit-Zone Hellglimmerbildungsalter da-
tieren lassen. Neben Deformationen, die auf
dem prograden Ast oder am Hohepunkt der Me-
tamorphose erfolgten, kinnen auch retrograde
Scherzonen, in denen Hellglimmerwachstum
stattgefunden hat, datiert werden (WEMMER
1991).

In den Metasedimenten wurde auflerdem
versucht, durch Separation und Datierung de-
tritischer Hellglimmer Informationen tiber das
Alter der thermischen Priagung der Liefergebie-
te zu erhalten (s.a. KLUGEL et al. 1994). Diese bis-



lang wenig verbreitete Methode hat in verschie-
denen Regionen wertvolle paliogeographische
Informationen geliefert (z.B. HORSTMANN 1987,
WELZEL 1991, HANDLER et al. 1994). Gegeniiber
anderen Mineralen (Biotit, Hornblende) sind

Hellglimmer deshalb ideal geeignet, weil sie in
klastischen Sedimenten haufig auftreten, ma-
kroskopisch leicht erkennbar sind, und deren
K/Ar-Isotopensystem auch nach lingerem
Transport kaum gestort wird (s. CLAUER 1981).

5.1 Methodik der K/Ar-Datierung an Hellglimmern

Prinzip

Die Methode der K/Ar-Altersbestimmung be-
ruht auf dem im wesentlichen durch Elektro-
neneinfang verursachten Zerfall des radioakti-
ven Kaliumisotopes *“K zu dem Tochterisotop
YAr. Das in offenen Systemen konstante Ver-
héltnis von Mutter- zu Tochterisotop verindert
sich mit dem Einbau der Isotope in ein Kristall-
gitter bzw. unterhalb der Schlieffungstempera-
tur fiir Ar-Diffusion. Aus dem Verhiltnis von ra-
dioaktivem “K (0,01167 % des Gesamt-Kaliums)
zu radiogenem "Ar lifdt sich mit Hilfe des Zer-
fallsgesetzes das Alter seit Schliefung des Kri-
stallgitters berechnen. Als grundlegende Bedin-
gung mufd gewdhrleistet sein, daf$ nach Unter-
schreiten der SchlieBungstemperatur das Kri-
stallgitter fiir Ar-Diffusion stiandig geschlossen
war und daf§ vorher keine ererbten Tochteriso-
tope (Uberschuflargon) in das Kristallgitter ein-
gebaut wurden. Grundlagen, Techniken und
Anwendungen der K/Ar-Altersbestimmung wer-
den z.B. in DALRYMPLE & LANPHERE (1969) oder
HUNZIKER (1979) ausfiihrlich behandelt.

Die K/Ar-Datierungen wurden am Institut fiir
Geologie und Dynamik der Lithosphire in Got-
tingen durchgefiihrt. Die folgende Beschreibung
der Priaparation und Mef$technik wurde des-
halb in kurzer Form der Dissertation von WeEm-
MER (1991) entnommen.

Herstellung von Glimmerpriparaten

Zur Gewinnung von detritischen Glimmern
aus Sedimenten wird das gereinigte und von Ver-
witterungskrusten befreite Probenmaterial in
zwei Durchgingen im Backenbrecher aufgebro-
chen. Durch eine Trockensiebung, die je nach
Grofle der zu gewinnenden Glimmer mit ver-
schiedenen Siebweiten durchgefiihrt wird, er-

folgt die erste Anreicherung. Die Phyllosilikate
werden anschlieffend von den iiberwiegend ecki-
gen bzw. Kkugeligen Mineralen und Gesteins-
bruchstiicken durch den sog. Mica-Jet (s. z.B.
HORSTMANN 1987) getrennt. Diese Trennung be-
ruht auf dem verschiedenen Auftriebsverhalten
unterschiedlicher Kornformen in einer der
Schwerkraft entgegengerichteten Wasserstro-
mung. Die so angereicherten Phyllosilikate wer-
den durch eine anschlieflende Nafisiebung frak-
tioniert. Je nach Art der Verunreinigung wird die
glimmerreichste Fraktion durch den Frantz-Mag-
netscheider bzw. den Trockenritteltisch weiter
angereichert. Die zu datierenden Glimmerprapa-
rate werden unter dem Binokular von letzten
Verunreinigungen befreit und dann in einem
oberflachenrauhen Porzellanmarser unter Alko-
holbedeckung gerieben. Die abgeriebenen Alte-
rationssaume der Glimmer werden durch eine
80 pm Siebung abgetrennt. Der Reinheitsgrad
der so gewonnenen Glimmerkerne kann i.d.R.
mit > 99 % angegeben werden. Eine nidhere Be-
schreibung dieser Methode gibt WELZEL (1991).

Herstellung von Mineralfeinfraktionen

Das gereinigte und von Verwitterungskrusten
befreite Probenmaterial wird in einer Scheiben-
schwingmiihle aufgemahlen. Die Gewinnung der
< 63 um-Fraktion erfolgt durch Trockensiebung.
Das Abtrennen der Mineralfeinfraktionen aus
der <63 pm-Fraktion beruht auf dem Prinzip der
korngroflenabhingigen Fallzeiten in einer Flis-
sigkeitssiule. Dazu wird fir die <2 pm-Fraktion
das sog. Atterberg-Verfahren und fiir die < 0,2
pm-Fraktion das sog. kombinierte Atterberg-Zen-
trifugen-Verfahren angewandt. Die so gewonne-
nen Suspensionen werden durch Druckfiltration
konzentriert (s. MULLER 1964) und bei ca. 60 °C
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getrocknet. Schlief8lich wird das Probenpulver in
einem Achatmorser homogenisiert.

Bestimmung des 'K

Die Bestimmung der "K-Gehalte erfolgt
durch eine nafichemische K,O-Analyse nach
HEINRICHS & HERRMANN (1990). Der Anteil des
YK am K,O-Gehalt ergibt sich aus:
[K.e.] = 0.8302 [K,0] bzw. [K] = 0.0001167 [K

s Atwl'

Alle Analysen werden als Doppelbestim-
mung durchgefiihrt. Pro Analysenserie werden
je ein internationaler Standard und eine Blind-
probe mitgemessen. Zweimal 50 mg des Mine-
ralseparates werden bei definierter Temperatur
und Luftfeuchte in einem Teflontiegel eingewo-
gen und ca. 10 h mit 5 ml HF (40 %) und 1 ml
HNO, (65 %) bei 140 °C aufgeschlossen. Das ab-
gekiihlte Sauregemisch wird bei 120 °C abge-
raucht, mit 6 ml HCI (12 %) und H,0,,;,, aufge-
nommen. Der Losung wird CsCl (12,5 %) als lo-
nisationspuffer und LiCl als interner Standard
zugegeben. Der Kaliumgehalt der Aufschlufilo-
sung wird mit einem Flammenphotometer
(Elex 63/61 der Firma Eppendorf) in einer Luft-
Acetylen-Flamme auf der 766.49 nm-Linie in
Emission gemessen.

Bestimmung des radiogenen Ar

In Abhangigkeit vom Kaliumgehalt und dem
zu erwartenden Alter werden zwischen 5 und
100 mg der Probensubstanz bei definierter Tem-
peratur und Luftfeuchte in Aluminiumfolie ein-

5.2 Ergebnisse
5.2.1 Deformationsalter

In allen bearbeiteten Proben wurde die Fein-
fraktion < 2 pm zur Datierung der Deformation
verwendet. Zusitzlich wurde in einigen Fallen
die Feinstfraktion (< 0,2 pm) analysiert, um die
Korngroflenabhangigkeit der Altersdaten zu
tiberpriifen und um evtl. jiingste Ereignisse zu er-
fassen. In zwei Fillen wurde auch eine grobere
Fraktion (6,3-10 pm) analysiert. Es wurden be-
vorzugt Metavulkanite untersucht, um den Ein-
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gewogen und in eine Ultrahochvakuumanlage
aus Pyrexglas tiberfiihrt. Nach der Aufschmel-
zung der Proben durch einen Hochfrequenzin-
duktionsofen werden die freigesetzten Gase
durch eine Kombination von N,Kiihlfallen,
TiO,-Getterdfen und SORB-ACs gereinigt. Eine
detaillierte Beschreibung der Anlage gibt Wem-
MER (1991). Die Analyse der Ar-Isotopie erfolgt
mit einem Edelgasmassenspektrometer der Fir-
ma VG (1200 C). Der verwendete **Ar-Spike
(SCHUMACHER 1975) ist gegen den Heidelberger
Biotitstandard HD-B1 (FUHRMANN, LIPPOLT &
Hess 1987) kalibriert. Der Wert fiir die **Kor-
rektur betrdgt 297,88. Es werden die vorgeschla-
genen Zerfallskonstanten der ,JUGS Subcom-
mission on Geochronology* (STEIGER & JAGER
1977) verwendet.

Fehlerrechnung

Fiir die Fehlerberechnung werden die For-
meln von Cox & DALRYMPLE (1967) bzw. BoN-
HOMME et al. (1975) verwendet. In die Fehlerab-
schitzung gehen ein: der Fehler aus der K,O-
Doppelbestimmung, der Anteil des radiogenen
Ar am gesamten ""Ar, sowie der Fehler bei der
Bestimmung der Ar-Isotopie, der pauschal mit 1
% angesetzt wird. Dieser Pauschalfehler wird
durch die Messung von Standards kontrolliert
und beinhaltet die Fehler fiir die Spikekalibrie-
rung, die Bestimmung der Isotopenverhiltnisse
und den mittleren Einwaagefehler. Die Wahr-
scheinlichkeit des Fehlerintervalls ist 95,44 %
(2 Sigma).

flufd detritischer Hellglimmer moglichst auszu-
schliefien. Die Ergebnisse sind in Tab. 6 (Anhang
A) sowie in Gegentiberstellung mit den Mikroge-
fiigen und den Illitkristallinititen in Abb. 53 dar-
gestellt. Gegeniiber den Deformationsaltern vor-
angegangener Publikationen (KLUGEL et al. 1992,
KrLUGeL et al. 1993) fiihrten neue Daten zu einer
geringfiigigen Verringerung der durchschnittli-
chen Deformationsalter um jeweils ca. 2 Ma.
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Abb. 53. K/Ar-Hellglimmerdatierungen der Feinfraktion in Gegentiberstellung mit den Illitkristallinititen und den Ergebnissen der begleitenden Gefiigeun-
tersuchung. Fehlerbreiten und Ergebnisse von Doppelbestimmungen sind dargestellt. Mit A18/... bezeichnete Proben stammen aus AHRENDT et al. (1983).



<2 pm-Fraktion

In der parautochthonen, insgesamt geringer
deformierten und etwas schwicher metamor-
phen Taunuskamm-Einheit (vgl. litkristalli-
nitat) ist in der Fraktion < 2pm fast ausschlief3-
lich eine Altersgruppe reprasentiert (ca. 318 + 4
Ma). Ein élteres Datum (Grenze Devon/Karbon)
resultiert wahrscheinlich aus einer Mischung mit
Detritus, da zu dieser Zeit im siidlichen Rheno-
herzynikum die Sedimentation noch in Gange
war. Das Gefiige der untersuchten Gesteine zeigt
nur parallel zu einer durchgreifenden Schiefe-
rung gesprofite Hellglimmer. Kinematisch ist die
Schieferung Ausdruck einer NW-gerichteten Fal-
tungs-/Uberschiebungstektonik (vgl. Kap. 1.2).
Das konkrete Bewegungsalter der Basisiiber-
schiebung (, Taunuskammiiberschiebung®) muf$
allerdings wegen ungeeigneten Probenmaterials
bislang offen bleiben. Eine Probe (901113-11), in
der in einer Doppelbestimmung zusitzlich ein et-
was jiingeres Alter festgestellt wurde, zeigt Gefii-
ge einer duktilen, sinistralen Seitenverschiebung
(o-Klasten) mit dextraler Uberprigung (Scher-
bander) (s.a. Taf. 7, Fig. 1 und 2).

Die Phyllit-Zone selbst zeigt zwei deutlich un-
terscheidbare Altersgruppen in der Feinfraktion.
Eine dltere liegt mit durchschnittlich 323 + 4 Ma
knapp tiber den Altern der Taunuskamm:-Ein-
heit. Eine jiingere liegt mit ca. 308 = 4 Ma deutlich
darunter; die beiden Gruppen tiberlappen einan-
der im Fehlerbereich nicht oder kaum. Beide Al-
tersgruppen zeigen das gleiche Ilitkristallinitéts-
spektrum und im Gefiige keine Unterschiede in
den Deformationsbedingungen. Die identische I1-
litkristallinitit in Myloniten und deformierten
Metasedimenten/Metavulkaniten weist  zusatz-
lich auf eine an den Hohepunkt der Metamor-
phose gebundene Bewegung im Bereich der
Grenze Phyllit-Zone/ Taunuskamm-Einheit und
innerhalb der Phyllit-Zone hin.

Korrelationen mit dem Gefiige zeigen aller-
dings, daf$ die altere Altersgruppe in ,nur®
durchgreifend geschieferten (2.T. s, + s,) Gestei-
nen (901112-9, 901113-1), in einem Mylonit mit
halbsteil SE-fallender Foliation und sinistral-
schriagaufschiebender Kinematik (901113-2) so-
wie in Scherkorpern der Mélangezonen auftritt.
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Es handelt sich um zwei Quarzit-Scherkorper
der Eppenhainer Mélange (901112-3 und -5, s.a.
Abb. 12), die sich durch ein stark equilibriertes
Quarzkorngefiige auszeichnen, und um einen
rotlichen Metapelit der Schlangenbader Mélan-
ge (9011136, s.a. Abb. 11). Diese Altersgruppe
tritt also in von den duktilen Blattverschie-
bungsbewegungen weitgehend verschonten Be-
reichen auf und datiert offenbar die Bildung der
ersten Schieferung und der Mélange. Beides ist
Resultat der NW- bis N-gerichteten Faltung und
Uberschiebung, deren Alter in der Phyllit-Zone
daher mit ca. 323 Ma angegeben werden kann.
Demgegeniiber tritt die jiingere Altersgruppe
fast ausschlief$lich an der Grenze zur Taunus-
kamm-Einheit in Myloniten oder mylonitischen
Gesteinen mit sinistraler Blattverschiebungski-
nematik, z.T. mit riickaufschiebender Kompo-
nente, auf (901112-2, -4 und -8). Teilweise treten
auch noch jiingere, dextrale Inkremente auf
(901113-4 und -5). Die dextralen Bewegungen
sind eindeutig niedriger temperiert (Bildung von
Scherbiandern und synthetischen Riedel-Scher-
flachen, Kataklase, s. Taf. 7, Fig. 2 und 4) und ha-
ben vermutlich zu keinem Hellglimmerwachs-
tum gefiihrt, so daf§ das mittlere Alter von 308
Ma den Zeitpunkt der duktilen, sinistralen Blatt-
verschiebung an der NPZ-Scherzone wiedergibt.
In acht weiteren Proben treten noch wesent-
lich jiingere Alter auf (Perm-Jura), die nicht als
Deformationsalter interpretiert werden diirfen,
da das siidliche Rheinische Schiefergebirge be-
reits im spiten Oberkarbon vollstindig exhu-
miert war (Gerolle aus dem Siidtaunus in Kon-
glomeraten der privulkanischen Lindheim-
Schichten, s. Kowarczyk 1983). Hier liegt ent-
weder eine Storung des K/Ar-Isotopensystems
vor, oder es erfolgte zur jeweiligen Zeit eine
nichtmetamorphe Hellglimmerbildung. Vier
Proben zeigen jurassische Alter: ein gering de-
formierter Metarhyolith (901112-12), zwei Me-
tarhyolith-Mylonite mit flachem Linear (901113-
7, 911023-1) und ein Metarhyolith-Mylonit mit
steilem Linear (910313-4). Alle vier Proben stam-
men aus unmittelbarer Nihe bzw. direkt aus be-
deutenden Scherzonen und sind teilweise seri-
zitisiert. In den Kalifeldspiten zweier Proben



(901112-2,901113-7) sind sehr kleine, ungeregel-
te Hellglimmer erkennbar, die offensichtlich
jiinger als das metamorphe Getfiige sind. Gleich-
zeitig zeigen sich hier die hochsten [litkristalli-
nititen und ein Fehlen von Chlorit. In den bei-
den anderen Proben mit Jura-Alter gibt es keine
Hinweise auf eine jiingere Hellglimmergenerati-
on. Alle Hellglimmer sind phengitisch (vgl. Kap.
7.1.1) und nach mikroskopischem Befund offen-
bar synkinematisch gewachsen. Entweder kam
es hier zu einer Storung des Isotopensystems,
die zu einem Verlust von radiogenem "Ar, evtl.
einer Verdnderung des K-Gehaltes, jedoch nicht
zu einer Angleichung des Si-Gehaltes an Nieder-
druckbedingungen gefiihrt hat, oder es erfolgte
zur entsprechenden Zeit mimetisches Hellglim-
merwachstum parallel zur vorhandenen Ani-
sotropie. In beiden Proben zeigen Mikrosonden-
analysen auf8erdem einen ungewohnlich hohen
FeO-Gehalt von 10-12 % (s. Abb. 59 und Tab.
9a,b, Anhang A). Beide Effekte miissen mogli-
cherweise auf eine Zirkulation fluider Phasen
in dieser bedeutenden Grenzzone wihrend des
Jura zuriickgefiithrt werden. Thermische Ereig-
nisse im Jura stehen moglicherweise mit dem
Atlantik-Rifting in Zusammenhang und sind
mittlerweile an vielen Stellen in Mitteleuropa
nachgewiesen (AHRENDT, frdl. miindl. Mitt.).

In zwei Metavulkaniten mit permisch-triassi-
schem Hellglimmeralter (901112-1, 901112-11)
lassen sich deutlich dextrale Scherbewegungen
nachweisen. Die Gefligeauflockerung infolge
der retrograden Scherbeanspruchung (s.a. nied-
rige Illitkristallinitit) erhoht potentiell die Weg-
samkeit fiir Fluidphasen, so daf$ auch hier Flui-
de fiir eine Storung des K/Ar-Systems bzw. eine
metasomatische Hellglimmerbildung in Frage
kommen. Bei drei der acht verjiingten Proben
(901112-12, 910805-5, 910822-5) handelt sich es

5.2.2 Detritusalter

In klastischen Metasedimenten aus verschie-
denen stratigraphischen Niveaus der Phyllit-Zo-
ne wurde das Alter der detritischen Hellglim-
mer bestimmt und mit entsprechenden Daten

um ungewohnlich harte und zihe Gesteine, die
nach geochemischen Analysen von MEISL
(1990) als nachtraglich silifiziert angesehen wer-
den und so auf eine jiingere Uberprigung hin-
weisen, die eventuell mit der Bildung der Pseo-
domorphosenquarzginge im siidlichen Taunus
zusammenhangt.

< 0,2 ym-Fraktion

Metamorphe Hellglimmer der Fraktion < 0,2
um stellen vermutlich die zuallerletzt gewachse-
ne Hellglimmerphase dar, sind aufgrund ihrer
geringen Groflle lichtmikroskopisch aber nicht
aufzulosen. Sie ergeben generell etwas jiingere
Alter, etwa zwischen 290 und 315 Ma. Es ist un-
gewifs, ob diese Daten die Abkiihlungsgeschichte
widerspiegeln, Deformationsereignisse darstel-
len oder vielleicht durch Fluide beeinfluf§t wur-
den. Dagegen zeigen die 0,2 pm-Fraktionen der
verjliingten Hellglimmergenerationen (s.0.) exakt
die gleichen Alter wie die 2 um-Fraktionen. Diese
Ubereinstimmung und die duflerst geringe Ab-
weichung bei Doppelbestimmungen macht deut-
lich, dal§ es sich dabei um keine zufilligen
Mischalter handeln kann, sondern daf§ die per-
mischen bis jurassischen Alter thermische bzw.
metasomatische Ereignisse repriasentieren.

6,3-10 pm-Fraktion

In zwei Proben mit jurassischem Alter in der
< 2 um-Fraktion ergibt die 6,3-10 um-Fraktion
ca. 30-40 Ma hohere Alter. Hier machen sich of-
fenbar in der groberen Fraktion die variszi-
schen Hellglimmerkerne bemerkbar, die von
der Neueinstellung des K/Ar-Isotopensystems
nicht betroffen waren oder von jiingeren Hell-
glimmerphasen tiberwachsen wurden. Die Wer-
te sind daher als korngrofienabhingige Mischal-
ter anzusehen.

aus der Taunuskamm-Soonwald-Einheit (TSE)
verglichen. Die etwa 10-20-fach héhere Korn-
grofie der detritischen Hellglimmer gewihrlei-
stet eine quantitative Abtrennung der metamor-
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Abb. 54. Gegeniiberstellung und Korrelation vereinfachter stratigraphischer Saulenprofile der Taunus-
kamm-Soonwald-Einheit (links) und der Phyllit-Zone (rechts, 2 Schuppen) mit Ergebnissen der Detritusdatie-
rungen (rechteckige Kistchen). In beiden Einheiten wird die Ablagerung von kambrischem Detritus durch die
Anlieferung von oberordoviz-silurischem Detritus im Unterdevon abgelost.

phen Phengite. Durch das Abreiben der Rand-
zonen werden ferner Alterationssiume und auf-
gewachsene Phengite entfernt, so daf$ der Ein-
flul der variszischen Metamorphose dufierst ge-
ring ist.

Die Ergebnisse der Hellglimmerdatierungen
sind in Tab. 7 (Anhang A) zusammengefal$t. Es
lassen sich zwei Gruppen von Detritusaltern un-
terscheiden. Aus der Eppsteiner Schiefer-Folge
(Silur-?Unterdevon) liegt mit 578 Ma ein kam-
brisches Hellglimmeralter vor. Proben aus den
Lorsbacher Schiefern der Phyllit-Zone (Ems)
und dem Unterdevon der TSE liefern mit 420,
439, 455 und 459 Ma durchweg ordovizisch-silu-

98

rische Hellglimmeralter (Abb. 54). Eine Ausnah-
me bildet dabei eine Brekzie aus dem basalen
Gedinne des Hunsriick, deren Hellglimmer (528
Ma) sich jedoch aus dem unmittelbar unterla-
gernden Gneis von Wartenstein (522 Ma, bzw.
521 Ma in MEeisL et al. 1989) ableiten lassen
(DrrTMAR 1996). Somit erfolgt sowohl in der
Phyllit-Zone als auch in der TSE im Unterdevon
ein Wechsel von einem kambrischen zu einem
oberordovizisch-silurisch gepragtem Lieferge-
biet. Eine Gegentiberstellung der Altersdaten
mit der Beschaffenheit des Detritus wird in Kap.
6.3.1 gegeben.



6. Detritusanalyse

Die Analyse von detritischen Komponenten in
klastischen Sedimenten kann wertvolle Informa-
tionen zur paliogeographischen Entwicklung ei-
nes Raumes liefern, namlich die Beschaffenheit
des Liefergebietes, die Art und Dauer des Sedi-
menttransportes sowie die geotektonische Positi-
on des Sedimentationsraumes. Nachdem quanti-
tative Detritusanalysen oft bei der Suche nach
Liefergebieten hilfreich waren, erkannten CRoOK
(1974) und Scuwas (1975) bestimmte Quarzge-
halte als charakteristisch fiir aktive bzw. passive

6.1 Methodik

In allen stratigraphischen Einheiten der TSE
und der Phyllit-Zone wurden in psammitischen
Metasedimenten die Detritusgehalte der Leicht-
mineralfraktion (0,06-2,0 mm) untersucht und
untereinander sowie mit den Grauwacken der
Gieflener Decke und des Erbstidter Aufbruchs
verglichen. Dazu wurde in geeigneten Diinn-
schliffproben mit Hilfe eines Point Counters der
relative Anteil an Quarz, Feldspat und Lithokla-
sten bestimmt. Der Grad der Quarzrekristallisa-
tion lifdt nicht immer eine sichere Unterschei-
dung zwischen mono- und polykristallinen
Quarzkornern zu, so dafs dem Quarz auch mo-
nomineralische Quarzlithoklasten (Sandsteine,
Quarzite, Kieselschiefer) zugeordnet wurden.
Pro Schliff wurden wenigstens 200 Kérner aus-
gezihlt, wobei Korner der Grundmasse aus fein-
kornigem Quarzrekristallisat und metamorphen
Neubildungen (Hellglimmer, Chlorit und Frz-
phasen) sowie unbestimmbare Phasen nicht
enthalten sind. Die Grundmasse beinhaltet ne-
ben einem primiren Matrixanteil moglicherwei-
se auch einen gewissen Anteil rekristallisierter
und nicht mehr identifizierbarer Quarzkorner,
was bei der Interpretation der Ergebnisse
beriicksichtigt werden mufi. Der hohe Matrixan-
teil von bis zu 80 % schrinkt die Aussagekraft
der Ergebnisse erheblich ein. Da es bei der hier
vorliegenden Untersuchung mehr um eine Ab-
grenzung unterschiedlicher Typen als eine ge-

Kontinentalrinder. Der Zusammenhang zwi-
schen der Modalzusammensetzung des Leichtmi-
neraldetritus von Sandsteinen und der platten-
tektonischen Position wird durch umfangreiche
Untersuchungen (z.B. DICKINSON & Suczek 1979,
DicKINSON et al. 1983) im wesentlichen bestitigt.
Mit diesem Instrument soll nun die plattentekto-
nische Stellung der Phyllit-Zone und ihr Werde-
gang im Grenzbereich zwischen dem rhenoherzy-
nischen, passiven Kontinentalrand und der saxo-
thuringischen Mikroplatte erschlossen werden.

naue Sandstein-Klassifizierung geht, erscheint
die Anwendung dieser Methode dennoch ge-
rechtfertigt. In den folgenden Uberlegungen
werden mogliche Effekte diskutiert, die das Ver-
héltnis von Quarz, Feldspat und Gesteinsfrag-
menten wihrend der tektonometamorphen
Uberprigung verindert haben konnte.

Fehlerquellen

Quarz ist insbesondere im korngestiitzten
Verband und in der Feinfraktion von einer mehr
oder weniger fortgeschrittenen Rekristallisation
betroffen, die zusammen mit der Neubildung
von Serizit und Chlorit die Feinfraktion nahezu
komplett tiberprigt hat (Taf. 8, Fig. 2 und 3). Die
grofleren, auszahlbaren Quarzkorner (> ca. 40
vm) sind oft nicht oder nur randlich rekristalli-
siert und im Durchlicht meist problemlos als Alt-
korner zu erkennen. Zieht man einen gewissen
Schwund an Quarzkornern dennoch in Be-
tracht, so verschiebt sich das Ergebnis unter An-
nahme einer konstanten Anzahl an Gesteins-
bruchstiicken hin zu grofieren Quarzgehalten.

Die Feldspiite, tiberwiegend Plagioklase, sind
hochstens von einer leichten Albitisierung oder
Serizitisierung betroffen und sind bei der Auszih-
lung vermutlich vollstindig erfallt worden. Die
enge Verkniipfung der Eppsteiner Schiefer-Folge
mit den Metavulkaniten im Liegenden (z.T. als
Einschaltung) gibt Anlaf zu der Vermutung, daf$
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in den Sedimenten vulkanogenes Material aus
dem gleichen Becken zur Ablagerung kam. Es
konnten jedoch bis auf wenige Ausnahmen (Tuf-
fite) keine Anzeichen von vulkanischem Detritus
wie typisch vulkanische Quarze mit Korrosions-
buchten oder Vulkanit-Lithoklasten nachgewie-
sen werden. Der Anteil beckeninterner Feldspite
kann daher als gering angesehen werden.

6.2 Ergebnisse

Die Ergebnisse der Detritusanalysen sind in
Tab. 8 (Anhang A) aufgelistet. Die graphische
Darstellung erfolgt  im  Dreiecksdiagramm
Quarz (mono- + polykristallin) / Feldspat / Li-
thoklasten ohne Matrix und auf 100 % normiert
(Abb. 55). Die Proben aus der mutmalfilich dlte-
sten untersuchten Einheit, der Eppsteiner Schie-
fer-Folge der Phyllit-Zone, sind durch einen ho-
hen Feldspatanteil und unterschiedliche Men-
gen an Quarz gekennzeichnet. Demgegeniiber
zeichnen sich die Lorsbacher Schiefer im Han-
genden durch einen sehr hohen Quarzgehalt
aus und lassen sich klar von den Eppsteiner
Schiefern abtrennen.

Die Zusammensetzung der Proben aus dem
Unterdevon der TSE ist relativ gleichformig und
identisch mit der der Lorsbacher Schiefer-Folge.
Beide liegen an der Spitze des QFL-Diagramms
im Bereich sehr quarzreicher Lithologien. Die
grobkornigen Brekzien und Konglomerate in-
nerhalb der Bunten Schiefer erscheinen auf-
grund ihrer Korngrofle nicht im  QFL-Dia-
gramm. Der hohe Anteil an Quarzgerollen und
Resedimenten, die nicht zu den Lithoklasten ge-
rechnet werden, 1ifit jedoch eine dhnliche Zu-
sammensetzung erwarten. Bereichsweise Kon-
nen in diesen Lithologien auch hohere Feldspat-
Gehalte auftreten (HEINRICHS 1968).

In ein drittes, klar abgetrenntes Feld fallen
verschiedene Grauwacken des Oberdevon bis
Unterkarbon aus der TSE, dem Erbstiadter Auf-
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Im Diinnschliff erkennbare Gesteinsbruch-
stiicke sind Quarz-Feldspat-Hellglimmer-Aggre-
gate sowie Sand-/Siltsteine und Quarzite, die je-
doch dem Quarz zugerechnet wurden. Instabile
Lithoklasten wie z.B. Vulkanitbruchstiicke, die
bei ihrem Zerfall eine sichtbare Anhdaufung von
Reaktionsprodukten hinterlassen (KemNITZ,
frdl. miindl. Mitt.), wurden nicht beobachtet.

bruch und der Gielener Decke (Froyp et al.
1990). Bei ungefihr gleichen Anteilen an Quarz,
Feldspat und Lithoklasten liegen die Grau-
wacken im Zentrum des QFL-Diagrammes.

Q

Taunuskamm-Soonwald-Einheit, Oberdevon
Taunuskamm-Soonwald-Einheit, Unterdevon (455, 459)
Phyllit-Zone, Lorsbacher Schiefer, ?Siegen-Ems (420, 439)
Phyllit-Zone, Eppsteiner Schiefer, Silur-?Gedinne (578)
Erbstadter Grauwacke

GieRener Grauwacke (aus Floyd et al. 1990)

+*> e @

Zahlen in Klammern: Detritus-Alter in Ma

Abb. 55. Darstellung der Detritusanalysen im Drei-
ecksdiagramm Quarz (mono- und polykristallin), Feld-
spat, Lithoklasten. Deutlich sind drei Hiufungspunkte
ausgebildet, die auch mit drei verschiedenen Detritus-
Altersgruppen korrelieren.



6.3 Diskussion

6.3.1 Zusammenhang zwischen Alter und Zusammensetzung des Detritus

Bei der Gegeniiberstellung der Detritusanaly-
sen mit den Hellglimmeraltern ist ein deutli-
cher Zusammenhang erkennbar. Ein Lieferge-
bietswechsel, der in den Hellglimmeraltern do-
Kumentiert ist, geht auch mit einer Anderung
der Detrituszusammensetzung bzw. der Sedi-
mentbeschaffenheit einher. Darin kommen Un-
terschiede in der Weglinge, Art und Dauer des
Transports sowie der Art des Liefergebietes zum
Ausdruck.

Die Sedimente mit kambrischem Detritusal-
ter zeigen Merkmale eines kurzen Transports
wie einen hohen Feldspatgehalt, ein breites
KorngrofSenspekirum und eine schwache Zu-
rundung der detritischen Korner (Eppsteiner
Schiefer) oder vollig eckige Komponenten in ei-
ner tonigen Matrix (Brekzien der Bunten Schie-
fer). In diesen Serien treten auflerdem sehr
grofie Michtigkeitsunterschiede auf. So werden

(a) Q

craton interior

transit. continental

recycled orogen
AN
+ o,

- “ undissected arc

Taunuskamm-Soonwald-Einheit, Oberdevon
Taunuskamm-Soonwald-Einheit, Unterdevon (455, 459)
Phyllit-Zone, Lorsbacher Schiefer, ?Siegen-Ems (420, 439)
Phyllit-Zone, Eppsteiner Schiefer, Silur-?Gedinne (578)
Erbstadter Grauwacke

GieRener Grauwacke (aus Floyd et al. 1990)

+xD e @

die Bunten Schiefer im mittleren Taunus bis ca.
900 m maichtig, wiahrend dem Gneis von War-
tenstein (SW-Hunsriick) nur wenige Zehnerme-
ter Bunte Schiefer auflagern (DitTmaRr 1996). In
der Phyllit-Zone weisen die Eppsteiner Schiefer
grofle Michtigkeitsunterschiede zwischen der
nordlichen (ca. 1000 m) und der siidlichen (ca.
2000 m) Schuppe auf (Abb. 54, s.a. Tab. 10, An-
hang A). Wiithrend des im Gedinne (in der Phyl-
lit-Zone evtl. schon im Silur) regional einsetzen-
den Riftings werden offenbar zunichst die in
Horstposition befindlichen Grundgebirgsblocke
abgetragen und der Schutt in die angrenzenden
Becken lokal verfrachtet. Eine weitere Storungs-
aktivitit mit Ablagerung Kkurz transportierter
Sedimente ist in der Phyllit-Zone vermutlich im
tiefen Ems dokumentiert: grobe Konglomerate
an der Basis der Lorsbacher Schiefer fiihren (wie
solche der Bunten Schiefer) neben zahlreichen

(b) Qm

recycled orogen

dissected arc

undissected arc

GieRRener Grauwacke, Oberdevon (Dérr 1990)

GieBener Grauwacke, Unterkarbon (Henningsen 1962)
Dillmulde und Kellerwald, Unterkarbon (Henningsen 1973)
Bohrung Saar 1, Oberdevon (Zimmerle 1976)

Bohrung Saar 1, Unterkarbon (Zimmerle 1976)

Oomp> Qe

Abb. 56. (a) Darstellung der Detritusanalysen im Diagramm zur tektonischen Charakterisierung des Lieferge-
bietes nach DICKINSON & Suczek (1979). (b) Im Vergleich dazu Detritusanalysen oberdevonischer und unterkar-
bonischer Grauwacken aus der Gielener Decke, der Dillmulde und dem Kellerwald sowie Sandsteinen aus der

Bohrung Saar 1 (Q,,: nur monokristalliner Quarz).
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intraformationellen Gerollen auch Turmalin-
quarzite, die fiir das rhenoherzynische Grundge-
birge typisch sind (MEISL & EHRENBERG 1968, so-
wie darin zitierte Literatur). Das Dominieren
von Turmalin in der Schwermineralfraktion der
Eppsteiner Schiefer ist ebenfalls ein Hinweis auf
das gleiche Liefergebiet (s.a. MEISL 1970).

Nach weitgehendem Reliefausgleich findet
unter andauernder Subsidenz die Anlieferung
von ordovizisch-silurischem Detritus statt. Die-
se Sedimente sind durch eine hohe strukturelle
und kompositionelle Reife charakterisiert
(Trennung in reine Pelite und Quarzite) und zei-
gen Merkmale eines langen Transports. In der
TSE vollzieht sich der Liefergebietswechsel im
Gedinne mit dem Eintrag von kaledonischem
Detritus in das rhenoherzynische Becken. Auch
HAVERKAMP (1991) stellt im Obergedinne mit
dem massiven Einsetzen sandiger Schiittungen
einen starken Eintrag von Zirkonen mit typisch
laurussischen U/Pb-Isotopenmustern fest, wih-

rend im Untergedinne der Siidardennen gond-
wanische Merkmale wie armoricatype Acritar-
chen aus dem Liegenden (STEEMANS 1989) oder
Zirkone mit gondwanischen U/Pb-Isotopen-
mustern (HAVERKamp 1991) auf lokale Umlage-
rungen hinweisen. In der Phyllit-Zone erfolgt
dieser Wechsel spiitestens im Siegen oder Ems
mit dem Einsetzen der Lorsbacher Schiefer.

Ab dem Oberdevon (do,) kommt es am
Stidrand des Rhenoherzynikums erneut zu ei-
nem Liefergebietswechsel und zur Ablagerung
schlecht sortierter, feldspat- und lithoklastenrei-
cher Sedimente (Gieflener Grauwacke, Soon-
wald-Grauwacke, Erbstddter Grauwacke, s.a.
Froyp et al. 1990, DORR 1990, W E1551993, KrLU-
GEL et al. 1994), in denen die ersten variszischen
Hellglimmer auftreten (AHRENDT et al. 1994).
Diese Sedimente werden als erster Flysch der
von Siiden herannahenden Orogenfront ange-
sehen.

6.3.2 Liefergebiete, geotektonisches Milieu

Nach den sedimentologischen Kriterien muf3
der kambrische Detritus aus der unmittelbaren
Umgebung stammen. Das Liefergebiet ist daher
vermutlich identisch mit dem rhenoherzyni-
schen Grundgebirge. Die Korngrofienpolaritit in-
nerhalb der Bunten Schiefer und der Eppsteiner
Schiefer zeigt eine Herkunft aus Siiden an. Nach
DICKINSON & Suczek (1979) steht die Zusammen-
setzung von Psammiten im Zusammenhang mit
der geotektonischen Stellung des Ablagerungs-
raumes und des Liefergebietes. Dabei mul$ aus-
geschlossen sein, daf§ der Detritus wesentliche
Mengen beckeninterner Komponenten (z.B.
Quarze und Feldspite aus Vulkaniten) enthélt
(Hybridarenite, Zurra 1980). Das weitgehende
Fehlen vulkanogener Komponenten in Psammi-
ten der Eppsteiner Schiefer scheint dies zu ge-
withrleisten. Demnach ist ein hoher Feldspatge-
halt wie in den Eppsteiner Schiefern typisch fiir
kratonische Becken in der Nihe von Storungszo-
nen (Riftzonen, Blattverschiebungssysteme,
Lbasement uplift“ in Abb. 56a), wo kurze Trans-
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porte und fehlende Mehrfachumlagerung einen
Feldspatabbau verhindern. Dabei miissen auch
klimatische Faktoren beriicksichtigt werden (im
Unterdevon befand sich der rhenoherzynische
Ablagerungsraum im Bereich der Tropen, vgl.
Scotesk et al. 1985, WiTtzKE & HECKEL 1988), da
durch beschleunigte Verwitterungsprozesse die
Sandsteinzusammensetzung in Richtung Quarz
verschoben werden kann (JOHNSSON & STALLARD
1989). Der trotz kurzen Transports geringe Feld-
spatanteil im Basiskonglomerat der Bunten
Schiefer (vgl. DittmaRr 1995) ist moglicherweise
auf eine tiefgriindige Verwitterung des erodier-
ten Kristallins zuriickzufiihren. Der geringe An-
teil an Lithoklasten resultiert aus der Korngrofie
der abgetragenen, grobkristallinen Einheiten.
Im Unterdevon ist der oberordovizisch-siluri-
sche Detritus vermutlich aus Norden zu bezie-
hen, da der gesamte rhenoherzynische Trog zu
dieser Zeit den Abtragungsschutt der Kaledo-
niden aufnimmt, der im siidlichen Rheinischen
Schiefergebirge in distaler Fazies vorliegt. Un-



klar ist die Herkunft des Taunusquarzits, der
aufgrund einer gleichalten, feinklastischen Fa-
zies im NW aus dieser Richtung nicht zu bezie-
hen ist. Eine Moglichkeit ist die beckenparallele
Anlieferung aus NE, die wegen der Haufigkeit
SW-gerichteter Stromungsindikatoren z.B. von
SOLLE (1949) postuliert wurde. Eine zweite Mog-
lichkeit ist die Herkunft des ordovizisch-siluri-
schen Detritus aus Siiden, da zunehmend Indi-
zien fiir ein silurisches bis tiefunterdevonisches,
magmatisches Ereignis in der Mitteldeutschen
Kristallinschwelle existieren (Bohrung Saar 1:
SOMMERMANN 1993, Albersweiler: REISCHMANN
& ANTHES 1996, Odenwald und Spessart: Lip-
rPoLT 1986, Spessart: DoMBrROWSKI et al. 1995,
Ruhla: HENNEBERG et al. 1994, s.a. Abb. 57).
Auch die Beobachtungen von ALTENBERGER &
Besci (1993) zum Bollsteiner Odenwald unter-
stiitzen den Verdacht auf Relikte eines kaledo-
nischen Orogens siidlich des Rhenoherzyni-
kums. Reste eines derartigen Orogens sind in
den variszischen Interniden bisher nicht be-
kannt, werden aber in vereinzelten Szenarien
(z.B. BERTHELSEN 1992) angedeutet. Der Nach-
weis idiomorpher, ordovizisch-silurischer Zir-
kone mit gondwanischen U/Pb-Isotopenmu-
stern im Taunusquarzit (HAVERKAMP 1991)
stiitzt ebenfalls diese Vorstellung. Im Diskrimi-
nierungsdiagramm zur tektonischen Charakte-
risierung des Liefergebietes nach DICKINSON &
Suczek (1979) liegen diese Proben tiberwiegend
im Feld des ,recycled orogen® (Abb. 56a). Die in
Abtragung befindlichen Kaledoniden (im Nor-
den oder Siiden) dienen als Lieferant tiberwie-
gend sedimentirer (Sand-/Siltsteine) sowie me-
tamorpher (Phyllite, Quarzite) und granitoider
Lithoklasten und tragen so neben der Sortie-
rung wihrend des Transports auch primér zu
einem hohen Quarzgehalt der Sedimente bei.
Die Herkunft der Flysche des Oberdevon/Un-
terkarbon aus Siiden wird durch das Auftreten
frithvariszischer Hellglimmer, die nur aus den
siidlich gelegenen, variszischen Internzonen zu
beziehen sind, gestiitzt und gilt als gesichert.
Samtliche Proben liegen im Diskriminierungs-
diagramm im Ubergangsbereich der Felder
;magmatic arc* und ,recycled orogen® (Abb.

56a). Detritusanalysen aus den Unterkarbon-
Grauwacken der Dillmulde und des Kellerwal-
des (HENNINGSEN 1973) sowie aus den Oberde-
von- und Unterkarbon-Grauwacken der Giefle-
ner Decke (HENNINGSEN 1962, DORR 1990, FLOYD
et al. 1990) liegen im gleichen Bereich (Abb. 56b).
Offensichtlich war in dem als Flyschlieferant
dienenden Teil der Oberplatte ein magmatischer
Bogen (noch?) nicht voll entwickelt, so daf§ dem
Flysch kein einheitliches Liefergebiet zugeordnet
werden kann. Der Nachweis von kambrischen
Magmatit-Gerdllen im  nordhessischen Kulm
(SOMMERMANN  1990) beweist, dall auch cado-
misch geprigte Kristallineinheiten beim Aufbau
des bereits erodierten Teils der Mitteldeutschen
Kristallinschwelle beteiligt gewesen sind.

Existenz und Aufstieg eines magmatischen
Bogens im Liefergebiet des Flyschs ist z.B. in
Gerollen synorogener Sedimente des Harzes do-
kumentiert (LUTKE 1990): Grauwacken
Oberdevon (Famenne) bis Unterkarbon (Visé)
zeigen mit der Zeit einen Wechsel von zunichst
ungeschieferten Ton- und Sandschiefern tiber
stark deformierte Glimmerschiefer und Quarzi-
te hin zu Gneisen des freigelegten Grundgebir-
ges. Gleichzeitig reflektiert der magmatische
Detritus eine zeitliche Entwicklung von einem
primitiven Inselbogen im Oberdevon zu einem
differenzierten Vulkanismus im tiefen Unter-
karbon. Demgegentiiber spiegeln Sandsteine aus
der Bohrung Saar 1 ab dem Unterkarbon die in-
tramontane Position des Saar-Nahe-Beckens
wider, wihrend im Oberdevon die Sandsteinzu-
sammensetzung vermutlich noch von dem
magmatischen Bogen am Nordrand der Mittel-
deutschen Kristallinschwelle gesteuert wird
(Abb. 56b).

Die Zusammensetzung und das Alter des De-
tritus in ungefihr gleichalten Serien der TSE
und der Phyllit-Zone sind vergleichbar und deu-
ten wie auch fazielle Gemeinsamkeiten zumin-
dest ab dem Siegen/Ems auf eine paliogeogra-
phische Nihe der beiden Ablagerungsriume
hin. Somit wird auch die Phyllit-Zone des
Stidtaunus als Teil des siidostlichen rhenoher-
zynischen Kontinentalrandes angesehen.

des
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Detritusalter in prdorogenen Sedimenten

Detritusaiter in synorogenen Sedimenten

Abb. 57. Protolithalter und Detritusalter in der Umgebung der Phyllit-Zone. Quellen und Methodik: ' Lipporr
(1986), Rb/Sr Gesamtgestein; > Meist et al. (1989), K/Ar an Mus; * BAUMANN et al. (1991), U/Pb an Zr; ' DOMBROWS-
kietal. (1992), U/Pb an Zr; > SOMMERMANN (1993), U/Pb an Zr; © HENNEBERG et al. (1994), U/Pb an Zr; 7 SOMMERMANN
(1990), U/Pb an Zr in Gerollen; S AHRENDT et al. (1994), K/Ar an detr. Mus.

7. Tektonometamorphe Entwicklung und Kinematik

7.1 Thermobarometrie

7.1.1 Metamorphe Paragenesen

In den Metasedimenten und sauren Metavul-
kaniten treten Quarz, Hellglimmer, Alkalifeld-
spat, Chlorit, Epidot-Klinozoisit, Zoisit, Stilpno-
melan, Titanit und Erzphasen als metamorphe
Neubildungen auf, in den intermediiren Meta-
vulkaniten zusitzlich auch Aktinolith und Mg-
Riebeckit sowie in den Metasedimenten Turma-
lin und Rutil. Quarz ist omniprisent und stellt
die hiufigste Mineralisation in Druckschattenho-
fen und syn- und postkinematischen Rissen dar.
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Hellglimmer tritt tiberwiegend in der Grundmas-
se sowie in Druckschattenhofen und als Abbau-
produkt von Kalifeldspat auf. Eine vollstindige
Serizitisierung von Kalifeldspat erfolgte nur an
cinigen Stellen. Das deutet auf einen lokal er-
hohten Durchflufd fluider Phasen, die moglicher-
weise in Zusammenhang mit jiingeren Minerali-
sationen stehen. Die mit der Mikrosonde analy-
sierten, synkinematischen Hellglimmer sind
durchweg phengitisch und nicht zoniert. In zwei



Fillen (beides Metarhyolith-Mylonite) weisen sie
abnorm hohe Eisengehalte auf (10-12 % Gesamt-
eisen als FeO, vgl. Tab. 9b, Anhang A, Proben
911023-1 und 910313-4) und lassen sich deutlich
von den iibrigen Hellglimmern abtrennen (Abb.
58). Hellglimmer mit einem derart hohen Eisen-
gehalt sind in der Literatur bislang nicht be-
schrieben. Moglicherweise handelt es sich dabei
um Mischkristalle oder mixed-layer Minerale der
Endglieder Muskowit, Al-Celadonit und Annit. In
beiden Proben ergeben die Hellglimmer meso-
zoische Bildungsalter (vgl. Abb. 53), so daf§ zu
dieser Zeit eine chemische Verdanderung der
Hellglimmer erfolgt sein konnte. Metamorphe
Hellglimmer in Metasedimenten der Phyllit-Zo-
ne (920728-3) weisen gegeniiber denen der Tau-
nuskamm-Einheit (901113-11) etwas hohere Si-
und Fe-Gehalte auf (Abb. 58).

Feldspat tritt vor allem bei den Metaandesiten
in der Grundmasse, in Druckschattenhofen und
in syn- und postkinematischen Rissen auf. Bei den
neugebildeten Feldspiten handelt es sich in den
Metarhyolithen um Mikroklin mit unterschiedli-
cher Albitkomponente (Abb. 59). In den Metaan-
desiten kommt nur reiner Albit vor (Abyy o)
Chlorit tritt in der Grundmasse, in Druckschatten-
hofen (s.a. Taf. 7, Fig. 6) und als Abbauprodukt
mafischer Einsprenglinge auf. Die gemessenen
Chlorite sind leich magnesiumbetont (X, = 0,37,
vel. Taf. 9f, Anhang A). Epidot-Klinozoisit und Zoi-
sit sind Abbauprodukte der Anorthit-Komponente
in Plagioklasen und erscheinen hiufig darin als
Einschliisse oder zeichnen als feinkorniger Saum
die ehemalige Kornform nach.

Mg-Riebeckit und Aktinolith kommen aus-
schlief§lich in Metaandesiten vor, und zwar in
der Grundmasse, in Druckschattenhofen und in
Paragenese mit Chlorit und Epidot als Reak-
tionsprodukt ehemaliger mafischer Einspreng-
linge. Da Mg-Riebeckit nur in geschonten Berei-
chen auftritt und die éltesten Inkremente abbil-
det (vgl. Abb. 52), ist seine Entstehung noch vor
dem thermischen Hohepunkt auf dem progra-
den Ast anzunehmen. Nach der Klassifikation
von MIYASHIRO (1957) plotten nur wenige Mes-
sungen auflerhalb des Mg-Riebeckit-Feldes
(Abb. 60). Aktinolith tritt auch in Paragenese

1
910313-4 l_
0,81 - -
911023-1 - - - :-’ /
—~ 0,64
()
w Sy 920728-3
X 0,41 =
[ 1 ‘\ ‘\
02{ (I 901113-11
0 v r : )
6 6,2 6,4 6,6 6,8 7

Si/fu.

Abb. 58. Fe-Si Diskriminationsdiagramm von meta-
morphen Phengiten aus zwei Metarhyolith-Myloniten
(gefiillte Quadrate) und einem Metasedimente (mit
Punkt) der Phyllit-Zone sowie einem Metasediment
der Taunuskamm-Einheit (leere Quadrate).

Kf

Ab An

e 910117-2 (Metaandesit, 4 Analysen)
m 910313-4 (Metarhyolith, 4 Analysen)

Abb. 59. Analysen neugebildeter Feldspite im Drei-
eck Albit-Anorthit-Kalifeldspat.
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Abb. 60. Klassifikationsschema fiir Na-Amphibole
nach Miyastiro (1957).
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mit Albit und Chlorit als Reaktionsprodukt von
Mg-Riebeckit auf (s.a. Taf. 7, Fig. 7). Das Wachs-
tum von Aktinolith in neuer Orientierung auf
Kosten von Mg-Riebeckit bzw. die Wachstums-
zonierung Mg-Riebeckit - Winchit - Aktinolith
(s.a. Taf. 1, Fig. 6) deutet auf eine synkinemati-
sche Anderung der PT-Bedingungen. Stilpno-
melan Giberwichst als spite Bildung die dlteren
Gefiige und findet sich hiufig in postkinemati-
schen Rissen (s.a. MEist 1970). In einem Fall
(Aufschlul WSE 31) bildet Stilpnomelan auch
die Hauptschieferung ab, ist also wihrend der
Hauptdeformation gewachsen.

7.1.2 Phengit-Barometer

Neugebildeter Turmalin und Rutil sind fast
ausschlie8lich auf die Metasedimente be-
schrinkt. Das Turmalinwachstum erfolgt hiufig
auf detritischen Altkornern, wobei die neugebil-
deten Turmaline immer eisenreich sind (MEisL
1970), und tiberdauerte die Hauptdeformation.
In einem Fall wurde Turmalin in einem Meta-
vulkanit beobachtet (Aufschluff KNW 30). Er
tritt dort in Druckschattenhifen neugebildeter
Erzkorner auf und bildet eine horizontale
Streckung ab. Rutil findet sich als sehr feine Na-
deln regellos verteilt in der Grundmasse zahl-
reicher Metapelite.

Al-Celadonit Phengit Muskovit
K(Mg,Fe)Al [(OH), Si,0,,] KAL [(OH), AlSi,0,,|
2,0 4,0 ‘ 6,0 Al p.fu.
8,0 7,0 ‘ 6,0 Sip.fu

Phengite sind Kalium-Hellglimmer mit ei-
nem Siliziumanteil (bezogen auf 22 Sauerstoff-
atome) von > 6,0 pro Formeleinheit (,per for-
mula unit“, p.f.u.) und somit Mischkristalle der
Endglieder Muskovit und Celadonit (ohne Fe').

Die Druckabhingigkeit des Siliziumgehaltes
bzw. der Celadonit-Komponente in Kalium-Hell-
glimmern wurde erstmals von VELDE (1965)
quantitativ untersucht und als Barometer vor-
geschlagen. Weitere Syntheseexperimente von
Phengit im System KMASH (K,O, MgO, Al,O,,
Si0,, H,0) von MASSONNE (1981) fiihrten zu ei-
ner Verbesserung des Phengit-Barometers und
einer Erweiterung auf hohere PT-Bereiche. Die
Stabilitdt von Phengit ist fiir Driicke bis ca. 24
kb im Temperaturintervall von ca. 300-700 °C
nachgewiesen (MASSONE & SCHREYER 1987).
Durch thermodynamische Berechnungen wur-
de das Barometer noch leicht nach unten korri-
giert (MASSONNE 1991). In metamorphen Sedi-
menten und quarzhaltigen Magmatiten steht
somit unter bestimmten Randbedingungen
(Kalifeldspat-gepufferte Paragenese, Gleichge-
wichtsbedingungen) ein hinreichend genaues
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Barometer mit nur geringer Temperaturabhin-
gigkeit zur Verfiigung.

Mit dem Si-Gehalt von Phengit andert sich die
Grof$e der Elementarzelle und somit auch die La-
ge der Beugungsreflexe im Rontgendiffrakto-
gramm (MASSONNE & SCHREYER 1986). Mit Hilfe
von Korrelationsdiagrammen (z.B. Si p.f.u. ver-
sus °2 Theta des 005-Reflexes) ist es so maoglich,
bereits an einem Diffraktogramm den Si-Gehalt
zu bestimmen. Dabei muf$ unbedingt gewihrlei-
stet sein, dafd in der Probe nur eine Hellglimmer-
spezies vorkommt. Wegen potentiell vorhande-
ner detritischer Hellglimmer sollte daher insbe-
sondere in feinkornigen Metasedimenten auf
diese Methode verzichtet werden. Lediglich in
Metavulkaniten, die frei von nicht-metamorphen
Hellglimmern sind, kann man unzweideutige Er-
gebnisse erhalten, falls es sich nur um eine me-
tamorphe Hellglimmergeneration handelt. Ge-
nerell ist die Analyse einzelner Glimmer mit der
Mikrosonde zu bevorzugen. In jedem Fall sind
wie bei den Hellglimmerdatierungen begleitende
Mikrogefiigeuntersuchungen unerlifSlich.

Strenggenommen ist das Phengit-Barometer



nur im KMASH-§ystem bei einer Wasserakiti-
vitat von 1,0 giiltig. Der Einfluf§ weiterer Kom-
ponenten wie Fluor, Natrium oder Eisen und ei-
ner reduzierten Wasseraktivitiat wird in Mas-
SONNE & SCHREYER (1987) diskutiert. Generell
fiihrt der Einbau dieser lonen in Phengite zu ei-
ner Verringerung des Si-Gehaltes bzw. bei gege-
benem Si-Gehalt zu einem hoheren Druck. Der
Anteil von Na und F in natiirlichen Phengiten
ist jedoch gering und daher ohne grofien Ein-
fluf. Eisen kann insbesondere in oxidierter
Form zu einer erheblichen Verringerung des Si-
Gehaltes fithren (VELDE 1965) und muf$ bei der
Interpretation der Ergebnisse beriicksichtigt
werden. Quantitative Korrelationen zwischen
Fe- und Si-Gehalt existieren bislang nicht.
Reduzierte Wasseraktivititen haben eben-
falls geringere Si-Gehalte zur Folge. Bei einem
Si-Gehalt von 6,6 p.f.u. bedeutet beispielsweise
eine Verringerung der Wasseraktivitit von 1,0
auf 0,8 eine Druckerhohung von ca. 1 kb im
Temperaturbereich 300-350 °C (MASSONNE &
SCHREYER 1987). Anzeichen hoher Porenlo-
sungsdriicke zu Beginn der Deformation (z.B.
von B, verfaltete Quarzginge, s.a. WEBER 1980)
sowie das Dominieren wasserproduzierender

Mineralreaktionen wihrend der prograden Me-
tamorphose machen in der Phyllit-Zone zumin-
dest bis zum Metamorphosehohepunkt Was-
seraktivititen nahe 1,0 wahrscheinlich.

Ergebnisse

Die Analysen wurden mit einer Cameca SX
20 Mikrosonde bei einer Anregungsspannung
von 15 kV, einem Probestrom von 20 nA und
Meféizeiten von 20-30 s pro Element durchge-
fiihrt. Als Standards dienten die mitgelieferten
Cameca-Sets. In dem feinkornigen Probemateri-
al mufSte bei sehr kleinen Objekten der Probe-
strom auf 10 nA reduziert werden, um den
Brennpunkt des Elektronenstrahls zu verklei-
nern. Die Analysen zeigen dadurch keine signi-
fikante Abweichung. Die Formelbesetzungen
wurden wasserfrei auf der Basis von 22 O-Ato-
men berechnet. Die Fe''-Abschitzung erfolgte
nach der empirischen Methode von ScHLIE-
STEDT (1980), wonach gilt:

Fe* =Si - 6 - Mg + Ti und Fe** = Fe,, - Fe**

Die Ergebnisse simtlicher Mikrosondenana-
lysen (Hellglimmer, Amphibole, Chlorite, Feld-
spéte) sind in Tab. 9 (Anhang A) aufgelistet.

60 &- Si02 —=— Al203

—— K20 —— Feo+Mgo_I-

50

40 1 910313-4 I

Gew.%

N ---II.-.-%--.II-\-

2-- -
20 - | 920728-3 I {90111311 I

0 FX K I E T ECT AT TR I TAD AN EE LTV E R T AR ET ) FT TR RTE VN T T

55

Messpunkt Nr.

Abb. 61. Mikrosondenanalysen von metamorphen Hellglimmern aus zwei Metarhyolith-Myloniten (910313-4,
911023-1) und einem Metasediment (920728-3) der Phyllit-Zone sowie einem Metasediment der Taunuskamm-

Einheit (901113-11).
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Abb. 62. (a) Mittlere Si-Gehalte mit Standardabweichung von reinen und eindeutig metamorphen Hellglim-
mern. Der geringere Si-Gehalt von Hellglimmern der Taunuskamm-Einheit ist trotz Fehlens von Kalifeldspat sig-
nifikant. (b) PT-Diagramm mit Si-Isoplethen nach MassonNE (1991). Phengite aus Metarhyolithen der Phyllit-Zo-
ne (schwarz) ergeben Driicke zwischen 4,2 und 5.8 kb, die aus Metasedimenten der Phyllit-Zone (weite Schraf-
fur) und der Taunuskamm-Einheit (enge Schraffur) nur Mindestdriicke, da Kalifeldspat fehlt. Dennoch scheinen
in der Taunuskamm-Einheit 1-2 kb niedrigere Driicke geherrscht zu haben.

Hellglimmer wurden in drei Proben mit je-
weils unterschiedlicher kinematischer Bedeu-
tung aus der Phyllit-Zone und einer Probe aus
der Taunuskamm-Einheit analysiert. Probe
910313-4 (Metarhyolith-Ultramylonit) zeigt ein
steiles Streckungslinear (vgl. Abb. 10d) und die
Kinematik einer ehemals nordgerichteten, sini-
stralen Schrigaufschiebung. In der myloniti-
schen Foliation gewachsene Matrix-Phengite
und solche aus synkinematischen Quarzgiangen
zeigen keine Unterschiede. Beide sind bei Silizi-
umgehalten von 6,80 p.f.u. (£ 0,04) abnorm ei-
senreich (vgl. Abb. 58). Die negative Korrelation
mit dem Aluminiumgehalt (Abb. 61) suggeriert,
dafs ein erheblicher Teil des Eisens als Fe** vor-
liegt. Nach der Fe**-Korrektur nach SCHLIESTEDT
(1980) sinken die Si-Gehalte auf 6,69 p.fu. (&
0,04) (s.a. Abb. 62a). Die Analysen neugebildeter
Feldspite zeigen das Vorhandensein von Kali-
feldspat an (Tab. 9e, Anhang A). Die Anwend-
barkeit des Barometers bei eisenreichen Phen-
giten ist allerdings bislang nicht geklirt. Entwe-
der liegt in der Celadonit-Komponente eine Sub-
stitution von Mg durch Fe*" und von Al durch
Fe’* vor oder es handelt sich um Verwachsun-
gen mit Biotit. Beides hat eine Verringerung des
Si-Gehaltes zur Folge, so daf$ die Driicke trotz
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der Kritischen Paragenese mit Quarz und Kali-
feldspat Mindestwerte darstellen.

Bei Probe 911023-1 handelt es sich um einen
Metarhyolith-Mylonit der jiingeren Scherzonen-
generation. o-Klasten belegen bei flach NE-fal-
lendem Streckungslinear eine sinistrale Seiten-
verschiebungskinematik (vgl. Abb. 10e). Phengi-
te der Matrix und aus synkinematischen Quarz-
giangen zeigen ebenfalls keine Unterschiede
und einen ungewdhnlich hohen Eisengehalt.
Drei Werte wurden wegen zu niedrigem K-Ge-
halt (MeSpunkte 19 und 20) bzw. abweichen-
dem Si-Gehalt (Mefpunkt 25) fiir die Barome-
trie nicht verwendet. Die mittleren Siliziumge-
halte von 6,72 (+ 0,07) sinken nach der Fe’*-Kor-
rektur auf 6,67 (+ 0,07) und entsprechen bei
ebenfalls kalifeldspatgepufferter Paragenese de-
nen der vorigen Probe (Abb. 62a). Beide kine-
matischen Inkremente der Hauptdeformation
haben offenbar unter den gleichen PT-Bedin-
gungen stattgefunden. Die Unsicherheit bei der
Fe'*-Abschitzung macht die Beriicksichtigung
beider Werte notwendig, so daf§ unter Einbezie-
hung der Standardabweichungen die Si-Gehalte
zwischen 6,60 und 6,84 p.f.u. liegen. Dies ent-
spricht bei 300-330 °C einem Druck zwischen
4,2 und 5,8 kb (Abb. 62b). Den deutlich hoheren



Werten von MASSONNE & SCHREYER (1983) (bis 12
kb) liegen zu hohe Temperaturannahmen so-
wie das noch nicht korrigierte Phengit-Barome-
ter zugrunde. Die gemessenen Si-Gehalte (ohne
Fe*-Korrektur) sind dagegen identisch.

In Probe 920728-3, einer ,nur* durchgreifend
geschieferten metaarkosischen Wacke, wurden
metamorphe Hellglimmer in Druckschattenho-
fen detritischer Altkorner sowie detritische Hell-
glimmer analysiert. Die abweichenden Mel$-
punkte 35 und 39-43 (vgl. Abb. 61) stammen vom
Rand des Druckschattenhofes moglicherweise
von detritischen Hellglimmern und wurden bei
der Druckabschitzung nicht berticksichtigt. Die
eindeutig metamorphen Hellglimmer zeigen
normale Eisengehalte von 3-4 % FeO und erge-
ben einen mittleren Si-Gehalt von 6,55 p.fu. (+
0,03) (Abb. 62a). Der daraus resultierende Druck
von ca. 4 kb stellt einen Mindestwert dar, da Ka-
lifeldspat fehlt. Demgegeniiber zeigen detritische
Hellglimmer mit Werten zwischen ca. 6,3 und 6,5
deutlich geringere Si-Gehalte (Tab. 9¢, Anhang
A), wobei die hoheren Werte evtl. auf Verwach-
sungen mit metamorphem Phengit zuriickzu-
fithren sind. Eine rontgendiffraktometrische Be-
stimmung der Si-Gehalte metamorpher Phengite
wiirde hier wegen des Einflusses detritischer
Hellglimmer zu geringe Werte ergeben.

7.1.3 Barometrie mit Na-Amphibolen

Bedingt durch die Austauschbarkeit von Al**
und Fe’" bilden Na-Amphibole Mischkristalle

der Glaukophan-Reihe (ohne Fe*', vgl. Abb. 60):
Glaukophan Crossit
Na,Mg Al [(OH), Si,0,,]

Mg-RiebecKkit
Na,Mg,Fe, [(OH), $i,0,,|

Glaukophan tritt ausschlief8lich in mittel- bis
hochdruckmetamorphen Gesteinen auf. Die
Druckabhingigkeit der Glaukophan-Kompo-
nente, gemessen am Al-Gehalt, kann als Geoba-
rometer verwendet werden. Syntheseexperi-
mente von MARUYAMA et al. (1986) im Sytem
Na,0-Ca0-MgO-ALOSiO, - H,0 (+Fe,0,) erga-
ben, dafl Wachstum von Glaukophan bei 7,8 kb
und 350 °C stattfindet, wihrend Mg-Riebeckit

Probe 901113-11 ist ein sandiger Metapelit
der Bunten Schiefer aus der Taunuskamm-
Einheit. Die metamorphen Hellglimmer aus
den Druckschattenhifen weisen erhebliche
Schwankungen in ihrer Zusammensetzung auf
(Abb. 61). Bei einigen Ausreiffern handelt es
sich offenbar um Verwachsungen mit Chlorit,
was sich durch geringere K-Gehalte bei gleich-
zeitiger Zunahme von Mg und Fe bemerkbar
macht (MefSpunkte 48, 51, 53). Aufler diesen
wurden auch die MefSpunkte 45 und 49 als Aus-
reifler nicht berticksichtigt. Die iibrigen Hell-
glimmer weisen einen mittleren Si-Gehalt von
6,34 p.f.u. (£ 0,07) auf, was einem Druck von 2-3
kb entspricht. Obwohl aufgrund des Fehlens
von Kalifeldspat die Si-Gehalte Mindestwerte
darstellen, ist der Unterschied zu den Si-Gehal-
ten in vergleichbaren Serien der Phyllit-Zone
signifikant (s. Abb. 62a). Der maximale Druck in
der Taunuskamm-Einheit war demnach wahr-
scheinlich 1-2 kb niedriger als in der Phyllit-Zo-
ne. Demgegeniiber zeigen variszische Phengite
im Wartenstein-Kristallin (SW-Hunsriick), wel-
ches nach Drrrvar (1996) das sedimentire Un-
terlager der Soonwald-Einheit darstellt, die glei-
chen hohen Si-Gehalte wie Phengite der Phyllit-
Zone (MeisL 1986).

bereits bei 4,7 Kb und 300°C entsteht. Bei 300°C
und 3,1 kb findet kein Mg-Riebeckit-Wachstum
statt. Aullerdem wird gezeigt, dafl mit zuneh-
menden Ersatz von Mg* durch Fe* der Al-Ge-
halt bei konstantem Druck zunimmt. Der Fe*'-
Gehalt des Gesamtsystems wird durch den rela-
tiven Eisengehalt in  Chlorit (X, = Fe*'/
(Fe**+Mg)) ausgedriickt, so dall der Al-Gehalt
der Na-Amphibole (Gew.-% Al 0O,) gegen X, in
Chlorit aufgetragen wird. Die Isobaren resultie-
ren aus dem Vergleich mit Ergebnissen erprob-
ter Geobarometer.

Die Formelbesetzung der Na-Amphibole wur-
de nach einem Verfahren von Papike et al.
(1974), modifiziert von FrRANZ & HAUSSINGER
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Abb. 63. (a) Mikrosondenanalysen von Na-Amphibolen aus zwei Metaandesiten der Phyllit-Zone. Die Mefi-
punkte 13-19 geben den Ubergang Mg-Riebeckit-Winchit-Aktinolith wieder. Eine unterschiedlich hohe Aktino-
lithkomponente kommt auch im Korrelationsdiagramm (b) zam Ausdruck.

(1990), auf der Basis von 23 O-Atomen berech-
net. Es wurde unter Erhaltung des Ladungsaus-
gleichs von einem maximal moglichen Fe,O;-
Gehalt ausgegangen, da bei der Entstehung der
Na-Amphibole (i.d.R. im Subduktionsmilieu)
ein hoher Wassergehalt und somit auch eine ho-
he Sauerstoffugazitit angenommen werden
kann (Franz, frdl. miindl. Mitt.). Aus den Daten
aller analysierten Mg-Riebeckite (Abb. 63a) er-
gibt sich zunédchst aus der negativen Korrelation
des Na,O-Gehaltes mit dem MgO- und CaO-Ge-
halt eine unterschiedlich hohe Aktinolith-Kom-
ponente (Abb. 63b). Die reinen Mg-Riebeckite (>
6 % Na,0, < 2 % CaO0, bzw. In (Ca/Na) < -1,2

weisen ALO -Gehalte von 2,1 % (+ 0,5) auf. Dar-
aus resultieren bei Eisengehalten in Chloriten
von X, = 0,35-0,4 (s. Tab. 9f, Anhang A) Driicke
zwischen 4 und 4,5 kb (Abb. 64). Damit ergeben
die Mg-Riebeckite, die vermutlich bereits auf
dem prograden Ast entstanden sind, einen et-
was geringeren Bildungsdruck als die Hellglim-
mergenerationen. Die Umwandlung in AKtino-

7.1.4 Temperaturabschatzung
In Metasedimenten und sauren Metavulkani-

ten liefert das Fehlen von Biotit in der meta-
morphen Paragenese aus Quarz, Phengit, Albit,
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lith erfolgte dann am Hohepunkt der Metamor-
phose durch Temperaturerhohung.

8 1 —— 6 kbar

5 kbar

e

i A WOOF

-

03 04 05 06 0,7

XFe in Chlorit
Abb. 64. Al,0.,/X,.(Chlorit)-Barometer nach MARUYAMA
et al. (1986) zeigt fir die reinen Mg-Riebeckite Bil-
dungsdriicke von 4-4,5 kb an.

Chlorit und Kalifeldspat eine Obergrenze fiir die
Temperatur. In  Syntheseexperimenten von
MASSONNE & SCHREYER (1987) kam es bei 350 °C



und 3,5 bzw. 7 kb zu einem deutlichen Wachs-
tum von Phlogopit (bzw. Biotit bei Anwesenheit
von Fe). Aufgrund der nahezu vollstindig abge-
laufenen Reaktion vermuten die Autoren ein
Einsetzen des Biotitwachtums bereits bei ca. 330
°C. In den Metaandesiten wird der Metamor-
phosehohepunkt durch die Paragenese Albit,
Aktinolith, Phengit, Chlorit und Quarz wieder-
gegeben, deren Koexistenz eine Mindesttempe-
ratur von ca. 270 °C erfordert (Liou et al. 1987).
Das Fehlen von Pumpellyit ist vermutlich auf
den Chemismus der Metaandesite zuriickzu-
fithren, da er in einem Metabasalt der Lorsba-
cher Schiefer-Folge lichtmikroskopisch nachge-
wiesen werden konnte. Die Koexistenz von
Pumpellyit und Aktinolith liefert eine Ober-
grenze von ca. 350°C (Liou et al. 1987).

Temperaturinformationen lassen sich aufer
dem Vorhandensein bzw. Fehlen Kkritischer Mi-
neralparagenesen auch aus den Deformations-
und Erholungsmechanismen gewinnen. Beide
Inkremente der Hauptdeformation sind mit ei-
ner dynamischen Quarzrekristallisation ver-
bunden. Vor und teilweise auch nach dem jiin-
geren Inkrement fand aufierdem statische
Quarzrekristallisation statt, so dafs am Ende der
Hauptdeformation die Temperatur tiber 300 °C
gelegen haben mufs. Somit ergibt sich fiir den
thermischen Hohepunkt ein enges Temperatur-
fenster von ca. 300-330 °C. Die Temperaturen
der iltesten Inkremente der Hauptdeformation,
die bei 4-4,5 kb auf dem prograden Ast zur Bil-
dung von Mg-Riebeckit gefiihrt haben (s.0.), lie-
gen vermutlich darunter. In Metabasalten des
Sanbagawa-Terranes (Japan), die Na-Amphibo-
le vergleichbarer Zusammensetzung enthalten,
geben MaruyaMmAa et al. (1986) Bildungsbedin-
gungen von 240 °C und 4 kb an.

In der Taunuskamme-Einheit ist generell ein
geringerer Grad der Quarzrekristallisation zu be-
obachten. Sie beschrinkt sich auch im kornge-

stiitzten Verband im wesentlichen auf die Korn-
rinder. Ausgesprochen getemperte Quarzkorn-
gefiige mit durchgreifender sekundirer Rekri-
stallisation fehlen. Mit Anndherung an die Phyl-
lit-Zone gleichen sich die Deformationsgefiige
an. Die maximale Temperatur in der Taunus-
kamm-Einheit war vermutlich etwas niedriger
als in der Phyllit-Zone, etwa 280-300 °C. Dabei
mufl allerdings auch beriicksichtigt werden, daf
ein hoherer Grad der Rekristallisation auch eine
Folge der intensiveren Deformation darstellt.
Auch die Hlitkristallinitdaten (vgl. Abb. 53) deu-
ten auf Temperaturunterschiede zwischen bei-
den Einheiten: Proben aus der Phyllit-Zone lie-
gen im Grenzbereich Anchi-/Epizone, wihrend
in der Taunuskamm-Einheit hochstens die An-
chizone erreicht wird.

Die erste Deformation unter retrograden Be-
dingungen stellen in der Phyllit-Zone die dex-
tralen Blattverschiebungen dar. Eine stirkere
Lokalisierung der Bewegungen mit einer Bevor-
zugung von glimmerreichen Lagen sowie insge-
samt eine Gefiigeauflockerung in dextral ge-
scherten Bereichen deuten auf Temperaturen
unterhalb der FlieSgrenze von Quarz (= 300 °C).
Das etwa gleichzeitig stattfindende Wachstum
von Stilpnomelan liefert nur eine grobe Tempe-
raturinformation. Nach BRErrscumip (1982) ist
Stilpnomelan bereits bei 210 °C (1,6 kb) stabil.
Eine Umwandlung in Biotit erfolgt noch im Sta-
bilitdtsteld von Pumpellyit (< 350°C, FREY 1987).

Die noch jiingere Crenulation zeigt mit ihren
Jkalten“ Kkristallplastischen Deformations- und
Erholungsgefiigen in Quarz (Undulositit, Defor-
mationsbander und -lamellen, beginnende Sub-
kornbildung), aber noch intensiver Quarzdruck-
losung, Bildungstemperaturen von 200-250 °C an
(vgl. ONCKEN 1990). Eine Obergrenze liefert nicht
mehr stabiler Aktinolith, dessen minimale Bil-
dungstemperatur nach Experimenten von MARU-
yAMA et al. (1986) zwischen 260 und 280 °C liegt.

7.2 Versenkungs- und Exhumierungsgeschichte, PTtD-Pfad

Der Beginn der tektonischen Versenkung
kann hochstens so alt sein wie die jiingsten Se-

dimente und wird i.a. durch eine massive
Flyschsedimentation angekiindigt. Die jiing-
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sten, aufgeschlossenen Sedimente in der Phyllit-
Zone des Taunus stellen die vermutlich mittel-
devonischen Kalke und Kalkphyllite im Han-
genden der Lorsbacher Schiefer dar. Es muf$
aber davon ausgegangen werden, daf$ die Sedi-
mentation wie in der Hunsriick-Phyllit-Zone
mindestens bis zum Ende des Oberdevons,
wahrscheinlich auch bis in das Unterkarbon
hinein andauerte (BERGER et al. 1991).
Wihrend in der Taunuskamm-Soonwald-
Einheit bereits im Oberdevon erste Grauwacken
auftreten (MEYER 1970, WE1ss1993), findet im
Hintertaunus eine massive Flyschsedimentati-
on erst im unteren Visé statt (post-cuy g, RIET-
SCHEL & STRIBRNY 1979). Nach ENGEL & FRANKE
(1983) wandert die Flyschfront zwischen dem
mittleren Visé (cuy,, = Holkerium) und dem Na-
mur (Arnsbergium) von der Dillmulde nach NW
bis in das nordliche Sauerland. Unter Verwen-
dung der Zeittafel von HARLAND et al. (1989) er-
gibt sich fiir das siidliche Schiefergebirge aus
dem heutigen, senkrechten Abstand zwischen
Hintertaunus (Raum Usingen) und Dillmulde
(Linie Dillenburg-Frankenberg) von ca. 50 km
und der Dauer von 7 Ma zwischen Ende cuy g,
(ca. 347 Ma) und Ende cuy, (ca. 340 Ma) eine
durchschnittliche Progradationsrate der Flysch-
front von ca. 7 mm/a. Da im Rheinischen
Becken mit einer orogenen Nettoverkiirzung
von ca. 50 % gerechnet werden muf$ (Drrrmar

mm/a 1
14-]

124

1996, WINTERFELD 1994, DITTMAR et al. 1994),
verdoppelt sich die Progradationsrate auf einen
praorogenen Wert von 14 mm/a zwischen 340
und 347 Ma. Dies stellt einen Mindestwert dar,
da zum einen der Flysch im Hintertaunus auch
jiinger sein kann (ergibt kiirzere Zeitspanne),
zum anderen die orogene Nettoverkiirzung im
siidlichen Rheinischen Schiefergebirge eher
grofler ist als 50 % (ergibt grofleren, praoroge-
nen Abstand).

Im nordlichen Schiefergebirge resultiert aus
dem heutigen Abstand zwischen der Dillmulde
(s.0.) und der nérdlichen Verbreitungsgrenze
der Arnsberger Schichten von ca. 70 km und
der Dauer zwischen Ende cuy,, und Ende Arns-
bergium (ca. 328 Ma) von ca. 12 Ma eine durch-
schnittliche Progradationsrate von 5,8 mm/a
(praorogen 11,6 mm/a) im Zeitraum 328-340
Ma. Ein etwas geringerer Wert von 5 mm/a
(prdaorogen 10 mm/a) wird von AHRENDT et al.
(1983) fiir die Wanderung der Deformations-
front als Mittelwert iiber das gesamte rechts-
rheinische Schiefergebirge zwischen 300 und
330 Ma angegeben. Im nordlichen linksrheini-
schen Schiefergebirge wurde von WINTERFELD
(1994) fiir die Wanderung der Deformations-
front eine Geschwindigkeit von 5,3-8 mm/a er-
mittelt, basierend auf Deformationsaltern am
Stiidrand des Stavelot-Venn-Massivs (308-312
Ma, Kramwm et al. 1985) und dem Alter der jiing-
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Abb. 65. Die aus der Progradation der Flyschfront im stidlichen (1) und nordlichen (2) rechtsrheinischen Schie-
fergebirge sowie aus der Wanderung der Deformationsfront im gesamten (3) und nordlichen (4) Schiefergebirge
abgeleiteten, durchschnittlichen Konvergenzgeschwindigkeiten zeigen eine Abnahme mit der Zeit.



sten gefalteten Sedimente an der orogenen
Front (ca. 300 Ma) bei einem palinspastischen
Abstand von 64 km. Nimmt man die Wande-
rung der Flysch- bzw. der Deformationsfront als
Maf fiir die Plattenkonvergenz, so lafit sich mit
dem Ubergang in das Kollisionsstadium eine
Abnahme der Konvergenzgeschwindigkeit (An-
teil senkrecht zum Orogen) von mindestens 14
mm/a auf 10 mm/a und schliefflich auf ca. 6
mm/a feststellen (Abb. 65).

Fiir den Taunus-Stidrand muf$ gemafs der Ex-
trapolation nach Siiden mit dem Einsetzen der
Flyschsedimentation zwischen 350 und 355 Ma
gerechnet werden. Aus der Differenz zwischen
dem Zeitpunkt der Flyschsedimentation und
dem der Deformation (s. AHRENDT et al. 1983)
von ca. 30 Ma plus dem Deformationsalter der
Phyllit-Zone (s. Kap. ,Geochronologie®) resul-
tiert das gleiche Alter. Die Versenkungsge-
schichte der Phyllit-Zone begann demnach
frithestens vor 350 Ma (Abb 66).

Die Versenkung auf 14-20 km Tiefe (= 4,2-5,8
kb) mufite schnell erfolgen, um das Stabilitits-
feld von Mg-Riebeckit zu erreichen. Bei ciner
Konvergenzgeschwindigkeit von 14 mm/a und
einem Subduktionswinkel von 30° ergibt sich
dafiir eine Dauer von 2-2.5 Ma. HENK (1994) gibt
auf der Basis thermischer Modellierungen fiir
eine Versenkung auf 20 km Tiefe sogar eine
Mindestkonvergenzrate von 20 mm/a an, um
die Temperatur von 330 °C nicht zu tiberschrei-
ten. Der thermische Gradient am Tempera-
turmaximum (300-330°C ) betriagt 15-24°C/km,
mufd wihrend der Versenkung aber niedriger
gewesen sein, da die Umwandlung von Mg-Rie-
beckit in Aktinolith wahrscheinlich die Folge ei-
ner Temperaturerhohung darstellt. Aus einer
angenommenen Temperatur von 260-280 °C
unmittelbar nach Erreichen der grofiten Ver-
senkungstiefe resultiert ein Gradient von 13-20
°C/km, welcher typisch fiir ein Subduktionsmi-
lieu ist (vgl. Kompilation in ERNST 1988).

Die dlteste kKinematische Information liefern
frithe Streckungsinkremente in mineralisierten
Dehnungsrissen und Druckschattenhofen, die
etwa in Fallrichtung der Hauptfoliation orien-
tiert sind und eine NW-SE- bis N-S-Streckung

anzeigen. Vermutlich gleichzeitig erfolgt die Bil-
dung der ersten Schieferung als Achsenflichen-
schieferung NW-vergenter Falten. Die sich dar-
aus entwickelnde zweite Schieferung entsteht
nach dem gleichen Beanspruchungsplan als
Folge stark rotationaler Verformung. Myloniti-
sche Scherzonen mit steilem Streckungslinear
und Sireichen synkinematischen Hellglim-
mern zeigen einen reliktischen Schersinn des
chemals Hangenden nach Norden. Etwa in Fall-
richtung geregelter Mg-Riebeckit dokumentiert
ebenfalls eine N-S-Streckung in einem druckbe-
tonten Milieu. Alle diese Gefiige sind Ausdruck
des gleichen kinematischen Inkrements, das
withrend der Subduktion der Phyllit-Zone diese
deformierte. Nach Eriis & WATKINSON (1987) re-
flektieren nur die frithen, in der Unterplatte ent-
stehenden Gefiige die relative Plattenbewe-
gung. Demnach bilden die o.g. Gefiige eine siid-
gerichtete Subduktion der Phyllit-Zone, d.h. des
Stidrandes des Rhenoherzynikums, unter das
Saxothuringikum ab. Dabei kommt es zur inter-
nen Stapelung und schlieSlich zur Uberschie-
bung der Phyllit-Zone auf die Taunuskamm-
Einheit. Dabei ist die zweite Schieferung mogli-
cherweise Ausdruck des verinderten Kraftean-
satzes infolge der ricckwirtigen Aufrichtung der
Uberschiebungskorper wihrend der internen
Stapelung bzw. der Uberschiebung auf die Tau-
nuskamme-Einheit. Durch den etwa nach Nor-
den gerichteten tektonischen Transport weisen
die NNE-SSW streichenden Uberschiebungen
oft sinistrale Blattverschiebungskomponenten
auf. Die wihrend dieses Kinematischen Inkre-
ments gebildeten Hellglimmer ergeben  Bil-
dungsalter von 323 £+ 4 Ma.

Durch die NW-Propagation des Uberschie-
bungssystems werden Uberschiebungen inner-
halb und am N-Rand der Phyllit-Zone inaktiv.
Damit vollzieht sich ein Ubergang von der Lie-
gend- in die Hangendeinheit, der mit einem fun-
damentalen kinematischen Wechsel verkniipft
ist. Zuniachst kommt es durch Nachlassen bzw.
Aufhoren der Verformung zu einer Temperung
der Deformationsgefiige. Gleichzeitig findet ei-
ne Erhohung der Temperatur auf ca. 300-
330 °C, aber noch keine thermische Equilibrie-




rung an normale Krustenbedingungen statt.
Dieser isobare Temperaturanstieg kennzeich-
net ebenfalls die basale Akkretion von Material
aus der Unterplatte an den Keil der Oberplatte
(z.B. ErnsT 1988). Aktinolith verdringt nicht
mehr stabilen Mg-Riebeckit und wichst auf den
Hauptfoliationstlichen vorzugsweise in subho-
rizontaler Orientierung. Auch duktile, sinistrale
Blattverschiebungen der jiingeren Generation,
die hiufig ehemalige Uberschicbungen iiber-
priagen, dokumentieren mit Bewegungen paral-
lel zum Streichen die verinderte Kinematik. Ei-
nige Mylonite mit tiberkippter Foliation weisen
heute eine rickaufschiebende Bewegungskom-
ponente auf. Unter der Annahme, daf$ die Uber-
Kippung erst im Zuge der B -Faltung erfolgte, er-
gibt sich eine ehemalig nach Osten sinistral
schriagabschiebenden Bewegung. Diese spiten
Inkremente der Hauptdeformation (vgl. 4.2)
wiren die frithesten Indikatoren von Extension
in der Phyllit-Zone. Synkinematische Hellglim-
mer liefern die gleichen Driicke wie solche des
dlteren kinematischen Inkrements und datie-
ren die sinistralen Bewegungen auf 308 + 4 Ma.
Demnach verweilte die Phyllit-Zone fiir eine
Dauer von 15 Ma in einer Tiefe von 14-20 km
(Abb. 66b), ohne sich an die durchschnittlichen
Temperaturen dieses Krustenniveaus von ca.
420-600 °C anzugleichen. Dies ist nur moglich,
wenn der Niedrigtemperaturbereich an der Ba-
sis der Hangendeinheit erhalten bleibt, d.h. die
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Uberschiebung andauert, ohne daf sich die
Uberdeckung der an die Hangendeinheit ange-
fiigten  Phyllit-Zone verringert.  Spitestens
wihrend dieser Phase miissen die Phyllit-Zone
und die Taunuskamme-Einheit, deren maximale
Uberdeckung nur 7-13 km (2-4 kb) betrug, ne-
beneinander gebracht worden sein, da alle jiin-
geren Deformationsgefiige in beiden Einheiten
und den begrenzenden Myloniten zu finden
sind.

Die Heraushebung muf$te ebenfalls rasch er-
folgen, da beide Einheiten gegen Ende des Ober-
karbons (ca. 295 Ma) bereits das Erosionsniveau
erreicht haben. In der Wetterau fiihren z.B. Kon-
glomerate der priavulkanischen Lindheim-
Schichten (dlter als 290 Ma) Gerolle, die aus-
schlief8lich von der ,Taunus-Schwelle“ zu bezie-
hen sind (Kowarczyk 1983): Gangquarz, nicht-
metamorphe Quarzite, Phyllite und schwach
metamorphe Quarzite der Phyllit-Zone, mittel-/
oberdevonische Karbonate, Vulkanite des De-
von und Karbon sowie (selten) Grauwacken,
Sand- und Siltsteine. Obersilurisch-devonische
Kieselschiefer (ENGLER 1978) sind exotisch fiir
das Rhenoherzynikum und stammen wahr-
scheinlich aus dem heute nur noch in Resten
vorliegenden, hangenden Deckenkorper. Die
Exhumierung muf$ demnach im wesentlichen
durch tektonische Denudation kompensiert
worden sein, da Erosionsraten, die je nach topo-
graphischer Hohe des Abtragungsgebietes zwi-
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Abb. 66. Zeit-Versenkungs-Kurven, bezogen auf die Basis der Bunten Schiefer (Taunuskamm-Einheit) bzw. der
Eppsteiner Schiefer-Folge (Phyllit-Zone), mit zwei alternativen Exhumierungs-Szenarien.
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schen etwa 0,01 und 0,5 mm/a liegen (s. Kompi-
lation in LEEDER 1991), zu gering sind, um eine
durchschnittliche Hebungsrate von mindestens
0,7 mm/a zu ermoglichen (s.a. Modellierung in
HeNnk 1994). Wihrend der Exhumierung finden
insbesondere entlang der Scherzonen unter
bereits verringerter Temperatur (< 300 °C ) dex-
trale Scherungbewegungen statt, die auch an
anderen Stellen des siidlichen Rheinischen
Schiefergebirges nachgewiesen sind  (z.B.
ONCKEN 1988b, DitT™MAR et al. 1994). Dabei zeugt
die Phase dextraler Transtension (nach ONCKEN
1988a) von einer Nord-Siid gerichteten Extensi-
on. Auch die retrograde Crenulation (ca. 200~
250°C ) wird als Ausdruck regionaler Extension
diskutiert. Eine weitere Moglichkeit der schnel-
len Druckentlastung ist das Abgleiten hangen-
der Deckeneinheiten wie z.B. der Giellen-Ost-
harz-Decke, die heute nur noch als geringmiich-
tiger Rest vorliegt, deren Ausdehnung und
Michtigkeit aber wesentlich grofler gewesen
sein mufd (vgl. 10.3).

Zusammenfassend gibt der PTtD-Pfad (Abb.
67) die schnelle Versenkung der Phyllit-Zone in
Zusammenhang mit einer siidgerichteten Sub-
duktion, die durch einen kinematischen Wech-

sel und isobare Teperaturerhohung gekenn-
zeichnete Akkretion an die Oberplatte sowie die
durch tektonische Denudation kompensierte,
schnelle Hebung wieder. Aus Vergleichen mit
PT- und Partikelpfaden aus Modellen von akti-
ven Orogenkeilen der Oberplatte (z.B. BARR et
al. 1991) wird deutlich, daf§ die Phyllit-Zone
nicht von Beginn an Teil der Oberplatte gewe-
sen sein kann, sondern zunichst als Teil der Un-
terplatte subduziert und dann an den Keil der
Oberplatte akkretiert wurde - ein weiteres Ar-
gument fiir die urspriingliche Zugehorigkeit der
Phyllit-Zone zum Rhenoherzynikum.

Dabei ist noch nicht endgiiltig geklirt, in wel-
cher Tiefe die Phyllit-Zone fir 15 Ma verweilte:
entweder in einem der maximalen Temperatur
von 330 °C entsprechenden Krustenniveau von
ca. 10 km (HENK 1994 und Abb. 66a), oder in der
maximal erreichten Tiefe von 14-20 km (Abb.
66b). Im ersten Fall wiren die hohen Si-Gehalte
in Hellglimmern der jiingeren Mylonite (308 Ma)
als ererbte Komponente des Mitteldruckstadi-
ums (323 Ma) zu interpretieren. Dies wire denk-
bar, falls die gemessenen Hellglimmer tatsich-
lich Relikte aus der Uberschiebungsphase dar-
stellen. Deren Si- und Al-Atome bleiben in ihrer
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Tetraederposition fest verankert, wihrend das
Ar-Isotopensystem der Hellglimmer wéihrend
der Deformation zuriickgesetzt wird. Im zweiten
Fall wire es erforderlich, die Phyllit-Zone durch
anhaltende Uberschiebung, d.h. duch ,Kiihlung*
ihrer Basis, an einer Temperaturerhohung zu
hindern. Bei einer dazu notwendigen Konver-
genzrate von 20 mm/a (HExk 1994) ergibt sich
nach 15 Ma eine zuriickgelegte Entfernung von

300 km. Da Phyllit-Zone und Taunuskamm-Ein-
heit heute in Kontakt stehen, hiitte die paliogeo-
graphische Mindestentfernung 300 km betragen
miissen. Gemeinsamkeiten beziiglich Fazies und
detritischem Inhalt (vgl. Kap. 6.3.2) und Ergeb-
nisse der Profilbilanzierung (vgl. Kap. 10.1) deu-
ten aber eher auf eine paliogeographische Nihe
beider Einheiten hin.

8. Profilkonstruktion und Profilbilanzierung

8.1 Grundlagen und Technik

Die Konstruktion eines geologischen Profils
beruht im wesentlichen auf der Extrapolation
von Oberflichendaten in die Tiefe und basiert
auf geometrischen Regeln vielfach belegter und
in sich schliissiger Modelle (z.B. Uberschiebungs-
systeme: BOYER & EvLior 1982; Extensionssyste-
me: WERNICKE & BURCHFIEL 1982). Demnach wer-
den Strukturen des Oberbaus aus der Geometrie
und Kinematik basaler Storungen (z.B. COOPER &
TRAYNER 1986, MITRA 1986) und deren Begleiter-
scheinungen wie Rampenantiklinalen (,fault-
bend folds®, Surpe 1983) oder frontalen Knickfal-
ten (Lfault propagation folds®, Suppe 1985) abge-
leitet. Falten werden je nach Geometrie und Fal-
tungsmechanismus entweder nach der Kreisbo-
genmethode (,Busk construction®, Busk 1929),
der Grenzstrahlmethode (,kink method®, Giiw
1953) oder der Fallisogonenmethode (Ramsay &
HUBER 1987) in die Tiefe extrapoliert und enden
i.d.R. an einer Storung (,Abscherhorizont®). Die
Konstruktion erfolgt unter Wahrung des Struk-
turtyps (,structural style®, Ertior 1983), indem
nur in Aufschliisssen nachgewiesenes Strukturin-
ventar Verwendung findet (kleinmafistibliche
Beobachtungen werden auf den GrofSmafistab
tibertragen).

Das geologische Profil mufd zum einen allen
verfigbaren geologischen Randbedingungen
wie dem Verlauf von Schichtgrenzen und
Storungen, Michtigkeiten, Schieferungen, Fal-
tengeometrien, Verformung, Bohrlochdaten
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und geophysikalischen Daten gerecht werden,
zum anderen sollte es geometrisch wider-
spruchsfrei, d.h. ohne Liicken und Uberlappun-
gen in den pritektonischen Zustand rickform-
bar sein. Schliefflich soll die Profillosung auch
mit der Kinematischen und metamorphen Ent-
wicklung vertriglich sein. Profile, die diese Be-
dingungen erfiillen, heiffen abwickelbare oder
bilanzierte Profile (Damistrom 1969).
Mit Hilfe dieser Technik ist es in Uberschie-
bungsgiirteln (z.B. DE Paor 1988a) oder Exten-
sionssystemen (z.B. Gisss 1983) moglich, neben
einer moglichst realistischen Darstellung der
Struktur auch Einengungs- bzw. Dehnungsbe-
trige zu quantifizieren und Grofie und Geome-
trie des Sedimentationsraumes zu rekonstru-
ieren. Ein bilanziertes Profil stellt allerdings
nicht die einzig mogliche Interpretation eines
geologischen Datensatzes dar. Durch geometri-
sche Zwinge werden aber Freiheitsgrade z.7T.
drastisch reduziert und unmagliche Losungen
eliminiert, so dafl innerhalb bestimmter Gren-
zen die Reproduzierbarkeit gewihrleistet ist.
Selbst bilanzierte Profile sind wegen der
grundsitzlich unzureichenden Datensituation
i.d.R. unterdeterminiert. Diesem Mangel an In-
formationen wird durch konservative Bilanzie-
rung Rechnung getragen, um innerhalb be-
stimmter Fehlerintervalle Untergrenzen zu defi-
nieren. Dabei wird durch Verwendung maoglichst
hoher Abriffwinkel und Vermeidung unnétiger



schichtparalleler Storungsverlaufe ( flats*) die
kleinstmogliche Struktur Konstruiert, so daf§ be-
ziiglich der Tiefe des Abscherniveaus, der Ver-
Kiirzung und der urspriinglichen Beckenbreite
Minimalaussagen getroffen werden konnen.

Die Profilbilanzierung erfolgt nach dem Prin-
zip der Linien- oder der Flichenerhaltung. Lini-
enbilanzierung ist strenggenommen nur bei
Konstanter Schichtméchtigkeit und schichtpar-
allelem Gleiten als Deformationsmechanismus
giiltig. Bei der Flichenbilanzierung ist die Kennt-
nis der urspriinglichen Schichtmichtigkeit oder
der Verformung nach Richtung und Betrag
notig. In beiden Fillen gilt als Grundsatz
zunichst die Annahme ebener Verformung und
Volumenkonstanz wihrend der Deformation,
wodurch in Profilen parallel zum tektonischen
Transport Flichenerhaltung in der Profilebene
gegeben ist. Arbeiten von Ramsay & Woob (1973)
und HossAck (1979) belegen aber z.T. erhebliche
Volumen- bzw. Flichenverluste vor und
wihrend der Deformation durch Entwiisserung,
Drucklosung und orogenparallele Streckung.
Durch quantitative Verformungsanalysen in der
Profilebene  konnen die Anderungen der
Schichtlingen und -méchtigkeiten berticksich-
tigt werden. Erst mit Hilfe dreidimensionaler
Verformungsanalysen ist die Quantifizierung
von Materialwanderungen aus der Profilebene
heraus (bzw. in die Profilebene hinein) moglich.
Volumeninderungen konnen durch Strainana-
lysen ohne zusitzliche Informationen nicht
quantifiziert werden. Die Strainkorrektur kann
unter Annahme homogener, rotationaler (,sim-
ple shear®) oder nicht-rotationaler Verformung
(,pure shear*) erfolgen. Ublicherweise ist die
Verformung im Profilmafistab heterogen, so daf$
die Struktur in anndhernd homogen verformte
Bereiche gegliedert bzw. in finite Elemente, die
cinzeln entzerrt werden, zerlegt werden mufd

8.2 Anwendung

Die Struktur des Siiddtaunus weist entlang des
Streichens grundsitzliche Unterschiede auf. Ein
tiberwiegend flaches SE-Fallen der Taunus-

(z.B. SCHWERDTNER 1977, CoBBOLD 1979, REKS &
GRAY 1983, WoODWARD et al. 1986).

Fiir die Abwicklung wird zundchst fiir jeden
Uberschiebungskorper mindestens eine Pin-Li-
nie als Referenzlinie eingezeichnet. Pin-Linien
sollen maoglichst an Stellen ohne schichtparalle-
ler Gleitung angebracht werden und nach der
Abwicklung die Stratigraphie im rechten Winkel
schneiden. Geeignete Stellen sind das undefor-
mierte Vorland, rickwiirtige Schuppenbereiche
(,return to regional dip®) oder Achsenflichen
grofler Faltenstrukturen. Von den Pin-Linien aus
erfolgt beidseitig entlang verschiedener Schicht-
grenzen die Messung der Linienlingen bis zum
Hangend- bzw. Liegendabrif$. In dem rekonstru-
ierten, undeformierten Schichtstapel werden
durch Auftragen der gemessenen Linienlingen
entlang der jeweiligen Schichtgrenzen die
Storungstrajektorien nach beiden Seiten der Pin-
Linie konstruiert. ,In-sequence® Uberschiebun-
gen miissen dabei stets in Richtung auf das Vor-
land stratigraphisch aufsteigen und realistische
(je nach Lithologie 0-30°) bzw. bekannte Ab-
rilwinkel wiedergeben. Beginnend mit der han-
gendsten Einheit wird so mit jeder Schuppe ver-
fahren. Die Liegend- und Hangendabrisse zweier
benachbarter Schuppen werden auf Uberein-
stimmung kontrolliert und gegebenenfalls das
Profil an der entsprechenden Stelle verdndert.
Liicken und Uberlappungen werden auf diese
Weise iterativ minimiert. Bei der Flichenbilan-
zierung wird die Fliche eines Horizonts oder der
gesamten Schuppe in der Profilebene bestimmit
und bei bekannter Michtigkeit direkt und bei
unbekannter Machtigkeit und Kenntnis der Ver-
formung tiber eine Strainkorrektur die urspriing-
liche Schichtlinge berechnet. Fiir eine ausfiihrli-
che Beschreibung der Technik, Anwendung und
Grenzen der Profilbilanzierung sei hier auf die
Arbeit von Woopwarb et al. (1989) verwiesen.

kamm-Einheit am stidwestlichen (z.B. EHREN-
BERG et al. 1968, ONCKEN 1988b) bzw. am nor-
dostlichen Taunusrand (z.B. ANDERLE & ECKERT
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in KUMMERLE 1976) steht einer steilen bis tiber-
Kippten Lagerung im zentralen Teil des Siidtau-
nus gegentiber. Auch das Kartenbild, besonders
das der Phyllit-Zone, ist im Streichen z.T. drasti-
schen Anderungen unterworfen. Das Verstind-
nis der Gesamtstruktur ist daher nur anhand
von Serienprofilen moglich.

Finf Querprofile entlang gut aufgeschlosse-
ner Traversen, vier durch Phyllit-Zone und Tau-
nuskamm-Einheit und ein Profil nur durch die
Taunuskamm-Einheit, sollen den tektonischen
Bau der beiden stidlichsten Einheiten des Rhe-
noherzynikums und dessen Verinderung im
Streichen auflosen (Abb. 68).

WEIss (1993)

Die Orientierung der Profile erfolgte senk-
recht zu den ca. 50-60° streichenden tektoni-
schen Hauptlinien (Schuppengrenzen, Scherzo-
nen, Faltenachsen, Hauptschieferungstrajekto-
rien). Die Taunuskamm-Soonwald-Einheit als
Teil des rhenoherzynischen Falten- und Uber-
schiebungsgiirtels erfiillt die wesentlichen Be-
dingungen zur Durchfiithrung von Profilbilan-
zierungen, die im SW bereits mit Erfolg ange-
wandt wurden (ONCKEN 1988b, W E1551993, KA-
FER 1994, DiTT™MAR 1996; vel. Abb. 68).

Die Phyllit-Zone verletzt allerdings einige
grundlegende Regeln der Profilbilanzierung. Ge-
geniiber Bewegungen senkrecht zum Orogen do-
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Abb. 68. Lage der Profiltraversen A bis E und benachbarter Traversen fritherer Bearbeiter sowie der seis-

mischen Geotraverse DEKORP 2-S.
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monieren schiefe Uberschiebungen und Seiten-
verschiebungen, die in Profilschnitten senkrecht
zum Streichen nicht erfaf§t werden kénnen. Da
die Seitenverschiebungen aber hiufig Uberschie-
bungen nachzeichnen und etwa parallel zum
Orogenstreichen (senkrecht zu den Profilen) ver-
laufen, entspricht das Material, welches in der
Profilebene neu hinzugekommen ist, qualitativ
und quantitativ ungefihr dem, welches die Profi-
lebene verlassen hat. Die Seitenverschiebungen
diirften daher die Uberschiebungsgeometrie
nicht dramatisch verdndert haben.

Auch der Grundsatz der Flichenerhaltung in
der Profilebene ist nicht gegeben. Jedoch ist
durch dreidimensionale Verformungsanalysen
das Mal$ orogenparalleler Streckung ermittelt
worden, das zur Berechnung der dadurch be-
dingten Flichenabnahme in der Profilebene
dient. Die durch Volumenverlust bedingte
Flichenabnahme kann auf diese Weise nicht
quantifiziert werden.

Die Voraussetzung einer strukturauflosenden
Bilanzierung, eine detaillierte Stratigraphie
moglichst mit bekannten Michtigkeiten, ist in
der Phyllit-Zone ebenfalls nicht gegeben. Bei
drei stratigraphischen Einheiten (Metavulkanit-
Serie, Eppsteiner Schiefer-Folge, Lorsbacher
Schiefer-Folge) mit jeweiligen Michtigkeiten
von mindestens 1 km lassen sich nur Struktu-
ren im km-Malfistab rekonstruieren. Die auf rein
geometrischen Ausgangsdaten beruhende, Klas-
sische Profilbilanzierung mufite daher durch
Formulierung zusitzlicher Randbedingungen
beziiglich Kinematik, Metamorphose, Geochro-
nologie und Fazies erweitert werden, um die
geometrische Unterdeterminierung teilweise zu
kompensieren. Insgesamt handelt es sich bei
den Profilen daher mehr um vereinfachte Mo-
delle, die den derzeit verfiigharen Daten und
Randbedingungen am ehesten gerecht werden,
als um detailgetreue, realititsnahe Abbildun-
gen.

8.2.1 Randbedingungen zur Bilanzierung

Es folgt cine kurze, stichwortartige Zusam-
menfassung der bislang vorliegenden Schliissel-
daten, die auch eine Erweiterung des geometri-
schen und der ab-
schlieffenden Profilkonstruktion und -bilanzie-
rung zugrunde liegen:

Datensatzes darstellen

Strukturelle Daten
« Die stratigraphische Verjiingung innerhalb der
Phyllit-Zone weist nach SE; die Metasedimente

im SE liegen mit sedimentirem Kontakt auf

den Metavulkaniten.

* Eine Achsenkulmination im mittleren Taunus
bewirkt, daf dort die strukturell tiefsten Ein-
heiten aufgeschlossen sind, wihrend man
nach SW (und NE) in zunehmend flachere
Strukturniveaus gerit. Dort verschwindet die
Phyllit-Zone auch unter die Taunuskamm-Ein-
heit.

= In streichender Verlingerung treten siidwest-
lich und nordostlich der Phyllit-Zone in der
Taunuskamm-Einheit zunehmend mittel- und

oberdevonische Anteile auf; gleichzeitig ist

vermehrt flache Lagerung festzustellen.
« Eine steilstehende Hauptschieferung bildet die
Achsenflichenschieferung  enger, ehemals
NW-vergenter, asymmetrischer Falten.
Die Hauptschieferung ist nahezu schichtungs-
parallel und fillt im zentralen Siidtaunus im
Norden tiberkippt nach NW, im Siiden normal
nach SE ein und bildet dort einen Vergenzmei-
ler, wihrend die Taunuskamm-Einheit einen
Vergenzfiacher ausbildet.
Die Hauptschieferung ist mit der in der Tau-
nuskamm-Einheit geometrisch korrelierbar.
Eine weitere Schieferung der Hauptdeformati-
on existiert nur in der Phyllit-Zone.
Die Grenze zur Taunuskamm-Einheit ist, so-
weit aufgeschlossen, tektonisch. Stellenweise
bildet sie eine Mélange mit Komponenten aus-
schlieSlich Phyllit-Zone und Taunus-
kamm-Einheit. Die Storung wurde als NW- bis
N-gerichtete  Uberschiebung angelegt und
nach Steilstellung als duktile, sinistrale Seiten-

aus
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verschiebung reaktiviert; diese Kinematik zei-
gen z.T. auch duktile Scherzonen innerhalb
der Phyllit-Zone.

+ Wihrend der Hauptdeformation erfolgte eine
AkKkretion der Phyllit-Zone an den Keil der
Oberplatte.

« Jiingere, SE-vergente Falten mit zugehoriger
Crenulationsschieferung sind Ausdruck grofs-
dimensionaler Riickfaltung unter deutlich ge-
ringeren Temperaturen; der Kern der Riickfal-
te befindet sich im SE der Phyllit-Zone.

« Zum Zeitpunkt der Riickfaltung befand sich
die Phyllit-Zone bereits neben der Taunus-
kamm-Einheit. Beide Einheiten und die be-
grenzenden Mylonite haben gleiche, spite Ge-
flige.

Metamorphosedaten

+ Die Hauptgefiigebildung erfolgte kurz vor und
am Metamorphosehohepunkt, in der Phyllit-
Zone bei 300-330 °C und 4-6 kb, in der Taun-
uskamm-Einheit bei vermutlich 280-300 °C
und 2-4 kb.

Die Uberschiebungsphase ist mit einer druck-
betonten Metamorphose verkniipft (Mg-Rie-
beckite in Fallrichtung geregelt, Si-reiche Hell-
glimmer in tiberschiebenden Myloniten) und
deutet auf Subduktion.

Die sinistralen Seitenverschiebungen erfolgten
bei etwas hoherer Temperatur an den bereits
vorhandenen und steilgestellten Schieferungs-
und Storungsflichen (Aktinolithe parallel zum
Streichen geregelt).

Am Ende der Hauptdeformation lag die Tem-
peratur noch iiber ca. 270-300 °C (Aktinolith
und Stilpnomelan stabil, Quarz rekristallisiert
statisch).

Die Crenulation erfolgte bei Temperaturen
zwischen 200 und 250 °C (Aktinolith nicht
mehr stabil, Kaltverformung von Quarz).

Das tektonische Dach der Phyllit-Zone wird
z.T. von den unmetamorphen, flyschartigen
Gesteinen der ?unterkarbonischen Erbstidter
Grauwacke gebildet (an ?Abschiebung auf
Phylliten).

120

Geochronologische Daten

+ Chronologie der Deformation: durchgreifende,
synkristalline Schieferung in Zusammenhang
mit NW-vergenter Faltung/Uberschiebung um
ca. 323 Ma in der Phyllit-Zone und ca. 318 Ma
in der Taunuskamme-Einheit; duktile out-of-se-
quence Bewegungen mit sinistraler Blattver-
schiebungskinematik um ca. 308 Ma (nur Phy-
llit-Zone und NPZ-Scherzone).

Der Hellglimmerdetritus im Unterdevon der
Phyllit-Zone und der Taunuskamm-Einheit
zeigt vergleichbare Alter und verweist auf ein
kaledonisches Liefergebiet. Basale Einheiten
(Bunte Schiefer, Eppsteiner Schiefer) fithren
kambrischen Hellglimmerdetritus.

Der noch erhaltene, stratigraphische Inhalt
der Phyllit-Zone umfallt Ordovizium/Silur
(Metavulkanite) bis vermutlich Mitteldevon.
Die Frage nach einer durchgehenden Sedi-
mentation ist offen.

« Gesteine des Siidtaunus standen gegen Ende
des Oberkarbon (ca. 295 Ma) zur Erosion an.

Sedimentologie, Fazies und Geochemie

+ Die sauren bis intermediiren Vulkanite des
Ordovizium/Silur aus der Phyllit-Zone zeigen
cinen kalkalkalinen Trend und eine Spuren-
clementverteilung, die auf ein Inselbogen-
milieu verweist.

Die tieferen Anteile der Metasedimente zeigen
noch vulkanischen Sedimenteintrag und pro-
ximale Fazies. Ab dem Ems zeichnen sich mit
reiferen Sedimenten zunehmend distale Sedi-
mentationsbedingungen ab.

Die tieferen Anteile der Taunuskamm-Einheit
(Gedinne, Siegen) zeigen alluvial fan® bis
Lnear shore-environment® und finden in dieser
Form in der Phyllit-Zone keine Entsprechung.
Ems und Mitteldevon ist in beiden Einheiten
faziell vergleichbar.

In beiden Einheiten findet im Unterdevon mit
dem Umschalten von kurzen zu langen Trans-
portwegen ein Liefergebietswechsel statt. Die
veranderte Detrituszusammensetzung  zeigt
ein  wiederaufgearbeitetes  (kaledonisches)
Orogen an.



Paliogeographie

+ Metavulkanite in Alter und Typ identisch mit
denen der Phyllit-Zone innerhalb der Taunus-
kamm-Einheit zeigen, daf$ beide Einheiten das
gleiche (vulkanische) Unterlager besitzen. Ei-
ne palidogeographische Nihe ist daher wahr-
scheinlich.

- Fiir das Gedinne der Taunuskamm-Einheit
wird aus faziellen Griinden siidlich in unmit-
telbarer Nihe (< ca. 15 km) ein detritusliefern-
des Festland gefordert, so dal$ in dieser Zeit fiir
cine Sedimentation in der Phyllit-Zone kein
Raum verbleibt.

8.2.2 Auswabhl der Profiltraversen, Datengrundlage

Die genauen Profilverliufe und die gemesse-
nen und kompilierten Gefiigedaten im Bereich
der Profiltraversen A bis D sind in den Abb.
22-29 Kartographisch dargestellt. Die unten ste-
hende Tabelle gibt die genaue Lage und Orien-
tierung der Profile wieder.

Das erste Profil (A) im Rheingau-Taunus ver-
lauft etwa entlang der Linie Wambach-Schlan-
genbad-Walluf und nutzt die guten Aufschlhiisse
im Walluftal und entlang der B 260. Die Daten-
grundlage bilden im wesentlichen zwei Diplom-
arbeiten (SCHAFER 1993, KAFER 1994). Geologi-
sche Kartierungen erfolgten ferner durch Fru-
ERBACH (1986), GROSE (1987), RIETSCHEL (1987)
und SCHAFER (1987).

Die miflige Aufschluf8situation im Bereich
des zweiten Profils (B) nordostlich von Wiesba-
den (Engenhahn-Kellerskopf-Igstadt) wurde in
der Taunuskamm-Einheit durch zusitzliche In-
formationen aus dem Kellerskopfstollen kom-
pensiert (Begehung mit Herrn H.-J. ANDERLE
und Herrn A. SCHREIER am 1., 2. und 3.3.1991;
s.a. v. REINAcH 1904). Die laterale Kontinuitét
der Taunuskamme-Einheit liel§ auflerdem ecine
Datenprojektion aus grofierer Entfernung zu. Ei-
ne Besonderheit stellt hier das méchtige Aus-
streichen der ,Grauen Phyllite“ sowie das Auf-

treten von Kalkphvlliten im Hangenden der
Lorsbacher Schiefer dar. Kartierungen im Be-
reich dieser Profiltraverse erfolgten auch durch
NICKEL (1958), HINTERWALLER (1989), BOING
(1990) und ScrmipT (1990).

Profil C verlauft etwas ostlich dem Datten-
bach/Schwarzbachtal (Ehlhalten-Eppstein- Lors-
bach). Die ausgezeichneten Aufschlufiverhéltnis-
se entlang der jungen, tief eingeschnittenen Téler
und die Ergebnisse fritherer Bearbeiter (z.B.
WIRTH 1957, STENGER 1958, STENGER 1961, PETERS
1982, RUpPPEL 1983, Rertz 1989; ferner GEISLER
1989, GOTTINGER 1989) machen diese Profiltra-
verse zu der am besten untersuchten. Die Aus-
strichbreite der Phyllit-Zone ist hier am grofiten.

Profil D folgt etwa der Linie Niederreifen-
berg-Konigstein-Bad Soden. In der Taunuskamm-
Einheit entspricht der Profilverlauf dem der Di-
plomarbeit von HeinricHs (1968) (s.a. Nachdruck
1978 von Fucus 1927), welche auch die wesentli-
che Datengrundlage darstellt. Im Bereich der Phyl-
lit-Zone ist die Datensituation mit Ausnahme der
Metaandesite im Norden (s.a. SACHTLEBEN 1988)
mangelhaft. Hier tritt als Besonderheit ein méchti-
ger Metavulkanit-Zug innerhalb der Metasedimen-
te auf. Kartierungen erfolgten auch durch STeEFran
(1978) und SACHTLEBEN (1985).

Profilanfang Profilende Linge Azimut
R H R H |m| il
Profil A 3434840 5553000 3438900 5546000 8163 150
Profil B 3446412 5560181 3452000 5549000 12500 153
Profil C 3453600 5563000 3459600 3000 11662 149
Profil D 3459000 5567000 3466000 5556500 12619 146
Profil E 3464000 5569000 3467000 5564000 h831 149



Das ostlichste Profil (E) nordostlich von Ober-
ursel (Klingenkopf-Hohemark) ist auf die Tau-
nuskamm-Einheit beschrinkt. Die guten Auf-
schliisse entlang der Kanonenstrafle machen
hier eine detaillierte Darstellung der Falten-
strukturen moglich. Gelindeaufnahme und
Profilkonstruktion erfolgten im wesentlichen
durch B. WEiss Eine frithere Bearbeitung er-
folgte durch HOFFMANN (1966).

AufSer o.g. Quellen dienten als Kartengrundla-
ge auch folgende Blitter der amtlichen geologi-

8.2.3 Datenprojektion

Die meisten der fiir die Profilkonstruktion rele-
vanten Strukturdaten (Lagerung von Schichtung,
Haupt- und Runzelschieferung, Faltenspiegel,
Richtung der stratigraphischen Verjliingung, Aus-
bisse von Schichtgrenzen und Verwerfungen so-
wie Faltengeometrien) liegen nicht auf der Profilli-
nie und miissen in die Profilebene projiziert wer-
den. Dies geschieht entlang von Projektionsach-
sen, in deren Richtung sich die zu konstruierende
Struktur fortsetzt. Bei Falten der ersten Generation
sind das B,-Achsen, die in der Taunuskamm-Ein-
heit auch als Projektionsachsen verwendet wur-
den. In der Phyllit-Zone dienten wegen nur selten
mefibaren B-Achsen und der hiufig beobachteten
Parallelitit von B,- und B;-Achsen die B, -Kleinfal-
tenachsen und Runzellineare als Projektionsach-
sen. Das ist durchaus auch sinnvoll, weil zum ei-
nen B-Falten im Profil ohnehin nicht aufgelost
wurden, zum anderen die dominierende Grof-
struktur wahrscheinlich mit der B Faltung der
Phyllit-Zone in Zusammenhang steht.

Zur Bestimmung der Projektionsachsen wur-
den inbezug auf die Raumlage der Faltenachsen
und Deltalineare Homogenbereiche definiert
und im stereographischen Netz die jeweiligen
Mittelwerte gebildet (Abb. 69). Achsenundula-
tionen im Aufschlu8bereich sind dabei bereits
durch Mittelwertbildung weitgehend eliminiert
worden. Im Grenzbereich zweier Homogenbe-
reiche kann es aber durch die Projektion zu ei-
ner leichten Verzerrung der Lagerelation der
Aufschliisse kommen.

schen Karte von Hessen (1 : 25 000): Presberg
(EHRENBERG et al. 1968), Eltville (Nachdruck 1972
von Leppra et al. 1930), Wehen (LEpPLA, MICHELS
& SCHLOSMACHER 1930), Wiesbaden (Nachdruck
1971 von LEPPLA & STEUER 1922), Konigstein (LEp-
pLA 1922), Oberreifenberg (Nachdruck 1978 von
Fucns & Leppra 1927) und Bad Homburg (Nach-
druck 1972 von LEpPPLA & MICHELS 1927). Weitere
Datenquellen: Doutsos & PRUFERT (1986), AN-
DERLE (1987a), MEISL (1990).

Die maximale Projektionsentfernung sollte die
Grofie der zu konstruierenden Struktur (z.B. Fal-
tenwellenlidngen) nicht iberschreiten. Groflere
Entfernungen sind nur bei zylindrischen Struktu-
ren gerechtfertigt. Die Zylindrizitit kann evtl. im
Kartenbild nachgewiesen werden. Die verwende-
ten Projektionsentfernungen betrugen in den mei-
sten Fillen weniger als 2-3 km. Da auf die Wieder-
gabe von Details verzichtet wurde, sind zur Ver-
besserung der vertikalen Information auch Teil-
profile aus groflerer Entfernung (4-7 km) in die
Hauptprofilebene projiziert worden. Durch die
Projektion von Schichtgrenzen und Storungsver-
liufen entlang bis zu 30° einfallenden Achsen wur-
den aullerdem zusiitzliche Vertikalinformationen
gewonnen, welche die geologische Karte implizit
enthdlt. Querstorungen zwischen Meflpunkten
und Profilebene miissen bei der Datenprojektion
berticksichtigt werden. Richtung und Betrag der
Verschiebung wurde in einigen Fillen im Karten-
bild anhand des Versatzes von Schichtgrenzen mit
bekanntem Einfallwinkel ermittelt. Durch die Ver-
wendung des Computerprogramms PROFIL, das
durch Anderung der Projektionsparameter eine
schnelle Darstellung von Alternativlosungen er-
laubt, konnen nachtriglich gestorte Strukturen
auf ,try and error*-Basis zur Deckung gebracht
und so Verschiebungsbetrige quantifiziert wer-
den. An den Abschiebungen stehen sich Einheiten
aus verschiedenen Strukturniveaus gegeniiber,
woraus ebenfalls zusitzliche Vertikalinformation
gewonnen wurde.
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Abb. 69. Fiir die jeweiligen Homogenbereiche gemittelte Projektionsachsen im Bereich der Profiltraversen A bis D.
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8.2.4 Profilkonstruktion

Bei der Faltenkonstruktion kam die Grenz-
strahlmethode nach Giin (1953) zur Anwen-
dung, da die beobachteten Falten der ersten Ge-
neration (1C bis 3 nach Ramsay 1967) durch die-
ses Verfahren am besten angenihert werden.
Der Nachteil der etwas schematisierenden Dar-
stellung wird durch eine erhebliche Zeiterspar-
nis gegeniiber anderen Methoden bei der Kon-
struktion und Abwicklung in Kauf genommen.
Bei sehr engen Falten wurden die Scharniere
nachtriglich abgerundet, die ansonsten unreali-
stisch hohe Linienlingen verursachen. Bis auf
wenige Ausnahmen wurden nur Grofistruktu-
ren (ab mehreren 100 m) Konstruiert. In den
Profilen A, C und E konnten wegen gilinstiger
Aufschlufiverhiiltnisse bereichsweise kleinere
Strukturen dargestellt werden. Damit kann das
Mafd der internen Spezialfaltung und der da-
durch bedingten Schichtverdickung abge-
schitzt und zur Korrektur der Schichtlingen
und -méchtigkeiten in weniger detaillierten Pro-
filbereichen herangezogen werden.

In der Taunuskamme-Einheit wurde die Wie-
derholung von Taunusquarzit, Hermeskeil-
Schichten und Bunten Schiefern in der Vergan-
genheit oft als Folge groldimensionaler Verfal-
tung interpretiert. Da sich in den meisten Fillen
gezeigt hat, daf§ an beiden Schenkeln der ver-
meintlichen Falten die stratigraphische Verjiin-
gung nach SE weist, ist eine Schichtverdopp-
lung durch Verschuppung zunachst der korrek-
te Ansatz.

Bei der Konstruktion von Stérungen wurde
davon ausgegangen, dafl Uberschiecbungen im
grofieren (,2ramp®) oder kleineren Winkel / sub-
parallel zur Stratigraphie (,flat*) in Richtung
auf das Vorland aufsteigen. In die gleiche Rich-
tung propagiert das Uberschiebungssystem, so
dald dltere Schuppen als das tektonisch Han-
gende passiv mittransportiert und deformiert
werden. Entsprechend den Beobachtungen in
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Uberschiebungssystemen bilden sich Rampen
bevorzugt in Kompetenten,  flats* bevorzugt in
inkompetenten Lithologien aus. In der Taunus-
kamm-Einheit bilden die Bunten Schiefer ein
bevorzugtes Abscherniveau, wihrend vorzugs-
weise im Taunusquarzit die Uberschiebungen
in Winkeln bis ca. 30° aufsteigen (s.a. ONCKEN
1988b). Der den Konstruktionen zugrunde lie-
gende, genetische Zusammenhang zwischen
Uberschiebung, Faltung und Schieferung hat
ONCKEN (1989) im Rheinischen Schiefergebirge
nachgewiesen. Die dominante Schieferung ver-
liuft parallel zu den Uberschiebungen und bil-
det mit zunehmender Entfernung grofSere Win-
kel dazu. Bei normaler Lagerung fillt sie immer
steiler ein als die Uberschiebung.

Die gleichen Regeln konnen prinzipiell auch
auf die Phyllit-Zone tibertragen werden. Die my-
lonitische Foliation tiberschiebender Scherzo-
nen entwickelt sich sukzessive aus der domi-
nanten Schieferung (z.B. Eppsteiner Scherzone,
NPZ-Scherzone, vgl. Kap. 3.2). Demgegeniiber
weisen ,out-of-sequence®-Storungen keine geo-
metrische Beziehung zu Faltung und Schiefe-
rung auf. Bei geometrisch giinstiger Lage wer-
den éltere Strukturen haufig reaktiviert. In der
Phyllit-Zone konnten duktile Seitenverschie-
bungen an einigen Stellen als ehemalige Uber-
schiebungen identifiziert werden (z.B. NPZ-
Scherzone, Rambach-Nauroder Scherzone). Es
wird daher davon ausgegangen, daf§ auch die
seitenverschiebenden (,out-of-sequence®) Scher-
zonen als ,in-sequence®-Uberschiebungen ange-
legt wurden, so daf$ die Lagerungsverhiltnisse
an der Oberflache aus den ,ramp and flat*-Geo-
metrien basaler Stérungen abgeleitet werden
diirfen. Reicht allein die Schuppengeometrie
zur Erzeugung der (oft tiberkippten) Lagerung
nicht aus, muf$ auch die Geometrie des basalen
Abscherhorizonts in entsprechender Weise an-
gepalit werden.



8.2.5 Abwicklung und Strainkorrektur

Die Abwicklung erfolgt im iterativen Abgleich
Hand in Hand mit der Konstruktion. Pin-Linien
wurden iiberwiegend im riickwirtigen Teil der
Schuppen und wegen fehlender Scherstrain-In-
formation (keine signifikanten Winkel zwischen
Schichtung und Schieferung) senkrecht zur
Schichtung gesetzt. Von den Pin-Linien nicht er-
reichte Horizonte wurden durch Hilfskonstruk-
tionen erginzt. Zunachst erfolgte die Abwick-
lung und Korrektur der einzelnen Uberschie-
bungskorper iiber die Linienliingen. Das auf die-
se Weise bilanzierte Profil ist widerspruchsfrei
inbezug auf die Koinzidenz der Hangend- und
Liegendabrisse der Storungstrajektorien. Die
Schichtlingen und -méchtigkeiten bezichen sich
allerdings noch auf den interndeformierten Zu-
stand. Eine Entzerrung erfolgt durch Berechnung
von Korrekturfaktoren fiir die Anderungen der
Michtigkeiten (K,,) und der Linienlingen (K,) der
jeweiligen Schichten bzw. Schichtpakete in der
Profilebene sowie die Anderungen der Schicht-
lingen senkrecht zur Profilebene (K,).

Die Korrekturfaktoren sind dabei Funktionen
der Elliptizititen des Strainellipsoides, ausge-
driickt durch die Hauptextensionen 1 + ¢, 1 +
e, und 1 + ey, und der Orientierungen dessen
Hauptachsen zu den Schichtlinien und -norma-
len in der Profilebene. Die Linge eines Radius
der Ursprungslinge 1 nach einer Deformation
(r) betrigt nach WINTERFELD (1994):

r=((cos a - cos B)*/ (1 + e,)* + (sin o * cos B)*/

(1 4> 4 (sin B)* / (1 4622

dabei bedeuten:
o: Winkel zwischen der Spur von r in der xy-
Ebene (Projektion // z) und der x-Achse
B: Winkel zwischen r und der xy-Ebene
Fiir die Berechnung der Schichtlingen und
-méichtigkeiten konnen einige vereinfachende

mittlere Lingeninderungen

dL, dL,
Phyllit-Zone 17,0 % 41,4 %
Taunuskamm-Einheit 2.8 % 10,5 %

Annahmen getroffen werden:

+ Die xy-Ebene ist identisch mit der Haupt-
schieferung. Die Verformungsanalysen in
der Phyllit-Zone ergaben mit 2 Ausnahmen
nur minimale Abweichungen (s.a. Abb. 39b).
Die Hauptschieferung verlauft parallel zur
Schichtung. Diese in vielen Fillen beobach-
tete Relation dient aufgrund der intensiven
Deformation allgemein als gute Naherung,.
Es fand Keine Volumenidnderung statt. Da
insgesamt mit  einem  Volumenverlust
(Kompaktion, Drucklosung) gerechnet wer-
den muf, bleiben die Grundsitze der kon-
servativen Bilanzierung gewahrt. Nach Hos-
SACK (1979) resultiert aus dem Volumenver-
lust eine Unterschitzung der Verkiirzungs-
werte von 10-20 %.

Demnach ist der Verkiirzungsfaktor fiir
bankrechte Linien (B = 90°) identisch mit dem
Wert 1 + ¢,. Der Korrekturfaktor fiir die Schicht-
machtigkeiten betragt somit K, =1/ (1 + e,).

Fir schichtparallele Linien (B = 0°) reduziert
sich die Formel zu:

r=(cos*o/(1+e)>+sin*a/(1+e,)*)"* bzw.

Ky=1{(cos*a./ (1 + e;)* + sin®>a / (1 + e;)")"*

Fiir schichtparallele Linien senkrecht zur Pro-
filebene (= parallel zum Streichen) gilt analog:

)

r=(cos*(90%0) / (1 + e,)*+ sin? (90%-a) / (1 + e,)*) ">
bzw.
K. = (cos* (90%-a)/(1 + e,)* + sin* (90°-a) /(1 + €,)*)"*

Die aus den 3-dimensionalen Verformungs-
analysen resultierenden, prozentualen Lingen-
anderungen und Korrekturfaktoren sind in Tab.
3 (Anhang A) zusammengefafst. Daraus ergeben
sich folgende Mittelwerte (Phyllit-Zone: Nr. 1-3,
5-9, 11-12, 14-22, 24-33; Taunuskamm-Einheit:
Nr. 23, 34-44):

mittlere Korrekturfaktoren

dL,, K, K, K,
-40,6 % 0,855 0,707 1,684
-26,7 % 0,973 0,905 1,364

[&)
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Diese Werte berticksichtigen keine Schicht-
verdickung durch nicht erkannte bzw. nicht
konstruierte, kleinraumige Verfaltung und Ver-
schuppung. In Profil E konnte die Verfaltung im
Taunusquarzit im Detail Konstruiert werden,
die eine Verdickung der Schuppe auf ca. 180 %
der unverfalteten Schichtmdichtigkeit bedingt.
Die gleiche Grof$falte wurde in Profil D ohne De-
tails konstruiert. Die Verdickung der Schuppe
betrigt dann nur ca. 130 % und wurde somit um
38,5 % unterschiitzt. Aus diesem Grund wird
pauschal eine unberiicksichtigt gebliebene Ver-
dickung von 40 % durch kleinraumige Verfal-
tung und Verschuppung angenommen. Dieser
Wert wurde auf die Phyllit-Zone iibertragen.
Daraus ergeben sich neue Korrekturfaktoren
fiir die Schichtlingen (K, « 1,4) und Schicht-
michtigkeiten (K,, / 1,4), die dann nahezu iden-
tisch sind (= 1,2). Die durch Linienbilanzierung
abgewickelte Version liegt daher nicht in einer

8.3 Regionale Ergebnisse

Die fiinf bilanzierten Querprofile durch den
Stidtaunus werden in den folgenden Unterkapi-
teln im Detail erlautert. Dariiber hinaus werden
hier einige generelle Aussagen formuliert.

Die Taunuskamm-Einheit weist im Profil im-
mer mindestens drei groflere Schuppen auf, die
sich im Streichen tiber lingere Distanzen verfol-
gen und Korrelieren lassen. An der Front und an
der Riickseite der Taunuskamm-Einheit treten
auch Schuppen geringerer Erstreckung auf. Die
siidlichste Schuppe besteht immer aus der élte-
sten stratigraphischen Einheit (Graue Phylli-
te/Bunte Schiefer). Die geologische Karte ist da-
bei Abbild der horizontalen und, bedingt durch
Achsenfallen und postvariszische Zerblockung,
der vertikalen Geometrie des Schuppenstapels.
Alle Uberschiebungen miinden an der Basis in
einen gemeinsamen Abscherhorizont innerhalb
der Bunten Schiefer (bzw. Grauen Phyllite), der
nach NW stratigraphisch aufsteigt. Im Auf-
schluffniveau ist die Basisiiberschiebung steil
bis tiberkippt, geht nach unten aber in zuneh-
mend flaches SE-Fallen (= 15-30°) tber. Sie

verzerrten Form vor. Es mufl lediglich der
Flichenverlust in der Profilebene auf (1,2)% =
68 % der Ursprungsfliche mit dem Malistabs-
faktor 1,2 korrigiert werden.

Fir die Taunuskamm-Einheit liegen keine
flichenhaften Verformunganalysen vor. Ledig-
lich die Verformungswerte aus dem Bereich der
Profiltraverse A (KArer 1994) Kénnen zur Ab-
schiitzung der Korrekturfaktoren herangezogen
werden. Aus den mittleren Korrekturfaktoren
fiir die Schichtlingen (0,97) und die Schicht-
michtigkeiten (1,36) resultiert ein durchschnitt-
licher Flichenverlust in der Profilebene von ca.
24 9% auf 76 % der Ursprungsfliche. Um diesem
Wert Rechnung zu tragen, wurden die Schicht-
lingen und -michtigkeiten mit dem Faktor
V0,97 + 1,36 = 1,15 multipliziert. Eine detaillierte
Rekonstruktion kann nur mit Hilfe bekannter
Ursprungsmichtigkeiten oder flichendecken-
der Verformungsanalysen erfolgen.

miindet in einer Tiefe zwischen 3000 m (Profil
C) und 5000 m (Profil A) in die Basisiiberschie-
bung der Phyllit-Zone. Eine gemeinsame
Dachiiberschiebung ist im Erosionsniveau nicht
vorhanden. Ein hangendes Deckensystem mit
Basistiberschiebung als ,roof thrust® der Tau-
nuskamm-Einheit ist aber z.B. nach ONCKEN
(1988b) und DrrrmAR (1996) aufgrund der Meta-
morphosedaten zu fordern. Die Taunuskamm-
Einheit ist demnach als Duplexsystem zu ver-
stehen. Samtliche bearbeiteten Profile zeigen
dabei die Geometrie eines (z.T. iberkippten)
santiformal stack® (Bover & Evtior 1982), da
Uberschiebungsweite und Linge der einzelnen
Schuppen sich ungefihr entsprechen.

In der Phyllit-Zone lassen sich im Profil zwei
oder drei grofSere Schuppen unterscheiden, die
im Durchschnitt grofier sind als in der Taunus-
kamm-Einheit als Folge der insgesamt hoheren
Michtigkeit (vgl. Analogexperimente in Huiqi
et al. 1992). Das basale Detachment befindet
sich innerhalb der Metavulkanite vermutlich an
deren Basis. Das Liegende der Metavulkanite ist



nirgends aufgeschlossen. Uberschiebungen stei-
gen durch die gesamte Metavulkanit-Serie an ei-
ner Rampe auf und bilden aufgrund rheologi-
scher Kontraste ,flats® in den Metapeliten an
der Basis der Eppsteiner und Lorsbacher Schie-
fer Folge. Die Frontiiberschiebung steigt nach
NW ebenfalls an einer Rampe auf, so daf§ im
SW-Taunus (im hoheren Strukturniveau) Epp-
steiner Schiefer an der Basis der Phyllit-Zone
auftreten. Sie fdllt im AufschlufSniveau immer
steil Gberkippt nach NW ein, biegt nach unten
in normale Lagerung um und fillt an der Basis
mit ca. 15-20° nach SE ein. Die Existenz einer
Dachiiberschiebung ist sehr wahrscheinlich, da

8.3.1 Profil A (Schlangenbad)

Als Folge der ca. 15-30° nach SW einfallen-
den Projektionsachsen ist in dieser westlichsten
Profiltraverse das hochste Strukturniveau aller
bearbeiteten Profile aufgeschlossen. Dement-
sprechend treten in den Schuppen iltere
Schichtglieder zugunsten jiingerer Einheiten
zurlick. Das Gesamtprofil ist in Abb. 71 darge-
stellt.

aufgrund der Metamorphosedaten eine méichti-
ge, nur tektonisch erklirbare Uberdeckung not-
wendig ist. Es liegt demnach auch in der Phyllit-
Zone ein Duplexsystem vor. Die Uberschie-
bungsweiten innerhalb der Phyllit-Zone sind in
Relation zur intensiven Mylonitisierung und
Breite der Scherzonen, an denen Giberwiegend
seitenverschicbende Bewegungen erfolgt sind,
cher gering und mit denen der Taunuskamm-
Einheit vergleichbar. Bedingt durch die grofiere
Schuppenlinge ist in der Phyllit-Zone deshalb
ein aufgerichtetes bis tiberkipptes ,hinterland
dipping duplex®-System (BOYER & ELLIOT 1982)
ausgebildet.

Taunuskamm-Einheit

Konstruktion und Bilanzierung dieses Profil-
abschnitts erfolgte durch KAveR (1994). Die fol-
genden Beschreibungen und Schluf$folgerun-
gen sind deshalb teilweise dieser Arbeit ent-
nommen.

Der Oberflichenbau ist durch normales und in-
verses NW-Fallen im nordlichen, iiberwiegend

Schlaferskopfstollen

Abb. 70. Nach modernen Gesichtspunkten und zusiitzlichen Erkenntnissen aus Profil A durchgefiihrte Rekon-
struktion der Stollenbeschreibung des Schliferskopfstollens (Renact 1901; Mundloch R 34 41 520, H 55 52 650).

Am Stollenende liegen unsichere Daten vor.



steiles SE-Fallen mit normaler Lagerung und z.T.
intensivem Faltenbau im mittleren und iiberkipp-
ter Lagerung im siidlichen Abschnitt gekennzeich-
net. Drei groere Uberschiebungen, die Taunus-
kamm-Uberschicbung an der Front, die Schlan-
genbader und die Lochmiihle-Uberschiebung, bil-
den jeweils die Basis von drei Hauptschuppen. Die
nordliche (3) bildet eine grofSe, frontale Knickfalte
und teilt sich nach NE (in tieferen Niveaus) in zwei
Schuppen auf. Im Hangenden dieser Schuppe tritt
oberer Taunusquarzit auf.

Von der zweiten Hauptschuppe sind nur Her-
meskeil-Schichten und unterer Taunusquarzit
aufgeschlossen. Nach NE treten auch Bunte
Schiefer an ihrer Basis auf. Sie ist hier in zwei
Teilschuppen gegliedert (2b, 2¢), die ostlich der
Kesselbachtal-Storung spitestens im Miinzberg-
stollen (Bl. Wehen, R 34 43 980, H 55 52 870; s.a.
ReINAcH 1904) vereinigt sind. Im Schliferskopf-
stollen (stidwestlich des Miinzbergstollens, s.
Abb. 70) treten in der nordlichen Teilschuppe
als Folge einer frontalen Knickfalte fast nur Her-
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meskeil-Schichten mit Bunten Schiefern im Sat-
telkern und an der Basis der siidlichen Teil-
schuppe bereits Bunte Schiefer auf (REINACH
1901). Nach der schematischen Konstruktion
(Abb. 70) ist hier die Uberschiebungsweite zwi-
schen den beiden Teilschuppen deutlich gerin-
ger (=500 m) als im Profil A (= 2000 m). Im Han-
genden der zweiten Hauptschuppe tritt zusiiz-
lich eine kleine Schuppe auf (2a), die im Auf-
schluf$niveau nur aus Hermeskeil-Schichten be-
steht und auch weiter im NE im Kreuz-,
Schlidferskopf- und Miinzbergstollen nachzuwei-
sen ist (REINAcH 1904, s.a. Abb. 70). Die strati-
graphische Verjiingung weist auch hier nach
SE, so daf§ ein sedimentiirer Ubergang zum be-
nachbarten Taunusquarzit im NW und den
Bunten Schiefern im SE auszuschliefien ist.

Die siidlichste Hauptschuppe besteht im Auf-
schluSbereich nur aus Bunten Schiefern und ist
ebenfalls in zwei Teilschuppen gegliedert (1a,
1b). Die Ausstrichbreite der Bunten Schiefer
nimmt im Streichen nach SW drastisch zu und
suggeriert eine Michtigkeitszunahme bzw. das
Vorhandensein weiterer Schuppen aus Bunten
Schiefern oberhalb der Profillinie. Durch die
grofle ,Liicke* im Hangenden der Lochmiihle-
Uberschiebung wird dies angedeutet. Denkbar
wiire die Fortsetzung dieser Uberschiebung
nach SW als siidliche Begrenzung des Taunus-
quarzit-Vorkommens, welches nordwestlich des
Klosters Eberbach unvermittelt auftaucht. Dann
wiirde die Aflmannshiuser Uberschiebung im
Rheintal eine mogliche Fortsetzung der Loch-
miihle-Uberschiebung darstellen (s.a. Abb. 78).
In der gleichen Richtung verschwindet der ge-
samte nordliche Zug von Taunusquarzit, d.h.
die Hauptschuppen 1 und 2, sowie weiter siid-
lich die Phyllit-Zone. Bedingt durch das steile
Achsenfallen ist dies offenbar oberflichlicher
Ausdruck der vertikalen Verschuppung.

Aus dem gemeinsamen Abscherniveau in
den Bunten Schiefern resultiert im Profil eine
(nicht strainkorrigierte) Mindestméchtigkeit der
Bunten Schiefer von ca. 420 m. Die Michtigkeit
der Hermeskeil-Schichten kann anhand des
tektonisch begrenzten Vorkommens im Liegen-
den der Lochmiihlen-Uberschiebung mit > 120

m angegeben werden. Ein oberes Abscherni-
veau befindet sich in den pelitischen Serien des
oberen Taunusquarzits (> 80 m). Der untere
Taunusquarzit ist demnach etwa 780 m mich-
tig. Ein weiteres ,flat* befindet sich im unteren
Taunusquarzit etwa 350-400 m tiber seiner Ba-
sis.

Phvllit-Zone

Im Bereich der Profiltraverse A herrscht in
der Phyllit-Zone durchweg halbsteiles bis steiles
NW-Einfallen. Abweichende Lagerungswerte
sind auf lokale B,-Falten zuriickzufiihren. ScHA-
FER (1993) erkannte zwei Uberschiebungsein-
heiten, die durch die Martinsthaler Scherzone
voneinander getrennt sind. Eine weitere Scher-
zone innerhalb der nordlichen Schuppe (Rau-
enthaler Scherzone) fithrte zu keinem wesentli-
chen Versatz in der Profilebene. Die Metavulka-
nite an der Front der nordlichen Schuppe (111)
sind auf Hohe der Profillinie mit ca. 700 m rela-
tiv geringmachtig. Nach SW (nach oben) nimmt
ihre Michtigkeit weiter ab, bis sie westlich des
Kiedricher Baches vollig verschwunden sind.
Abrupte Wechsel werden dabei evtl. durch late-
rale Rampen verursacht. Offenbar steigt in die-
sem Bereich der Phyllit-Zone die Basisiiber-
schiebung an einer frontalen Rampe nach oben
bzw. an einer lateralen Rampe nach SW strati-
graphisch auf.

Nach NE werden die Metavulkanite tenden-
ziell breiter. Die drastische Zunahme ihrer Aus-
strichbreite von ca. 1000 m auf Gber 3000 m
westlich von Wiesbaden ist allerdings durch ei-
ne Rampe allein nicht zu erkliren. Hier liegt
wie im Bereich der Profiltraverse B eine tekto-
nische Verdopplung der Metavulkanite vor. Die
entsprechende Uberschiebung (Rambach-Nau-
roder Scherzone in Profil B) kann nach der Pro-
filkonstruktion identisch sein mit der Martins-
thaler Scherzone. Das relativ flache Siidfallen
(z.B. Aufschliisse im Klingengrund: E 5, E 6, Wi 2
bis 4), welches zusitzlich fiir ein breiteres Aus-
streichen verantwortlich ist, wird durch die Ver-
flachung der Basisiiberschiebung (E 5, E 6, Wi 3,
Wi 4) sowie eine Rampe im Liegendabrif§ der
zweiten Schuppe (Wi 2) erreicht.
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Im Hangenden der nordlichen Schuppe ge-
hen die Eppsteiner in Lorsbacher Schiefer tiber.
Die Michtigkeit der Eppsteiner Schiefer betragt
demnach im Profil ca. 1 100 m. Die Siidgrenze
der Lorsbacher Schiefer bildet die Martinsthaler
Scherzone. Da die Lorsbacher Schiefer nach SW
breiter werden, wird ihr Hangendabrif§ von ei-
ner Rampe gebildet. Nach NE verschwinden sie

8.3.2 Profil B (Wiesbaden)

Das gesamte Profil B ist in Abb. 72 dargestellt.

Taunuskamm-Einheit

In diesem Bereich der Taunuskamm-Einheit
herrscht im nordlichen und mittleren Teil sub-
vertikale Lagerung. Im siidlichen Teil dominiert
halbsteiles NW-Fallen in tiberkippter Lagerung.
Aus der lateralen Kontinuitit der lithologischen
Einheiten und dem durchschnittlichen Einfal-
len der Projektionsachsen von ca. 20° nach SW
ergibt sich aus dem Oberflichenbau eine gute
vertikale Kontrolle der Strukturen. Insgesamt
lassen sich hier sechs Uberschiebungskorper
unterscheiden.

Die frontale Schuppe (3b) besteht ausschlie3-
lich aus Taunusquarzit (Abscherhorizont ver-
mutlich Top der Bunten Schiefer) und ver-
schwindet nach SW. Im Profil A ist sie nicht
mehr nachzuweisen. Der gleiche (nordliche)
Taunusquarzitzug beinhaltet auch die zweite
Schuppe (3a), die durch den gesamten Siidtau-
nus zu verfolgen ist. Die Bunten Schiefer an der
Basis der frontalen Schuppe treten erst im ostli-
chen Taunus zutage. Die Unterteilung in zwei
Schuppen begriindet sich tiberwiegend auf zwei
Beobachtungen. Zum einen treten innerhalb
des Taunusquarzitzuges Hermeskeil-Schichten
(Aufschlufs WNE 7) und weiter im NE im Dat-
tenbachtal schlieSlich auch Bunte Schiefer ver-
mutlich als Basis der siidlichen Schuppe auf
(vgl. Abb. 26). Zum anderen sind im Kellers-
kopfstollen zwischen Stollenmeter 4180 (Sto-
rung) und 4251 (Stollenende) dunkle Schiefer
dokumentiert, die als ,Hunsriickschiefer® be-
zeichnet werden. Nach Projektion der Daten in
den Profilschnitt befindet sich das Vorkommen
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unter dem Tertidr des Birkenkopfes. Jenseits
der Tertiarbedeckung sind weder die Lorsba-
cher Schiefer noch die Martinsthaler Scherzone,
die dort vermutlich Eppsteiner Schiefer gegen
Eppsteiner Schiefer begrenzt, nachweisbar. Von
der stidlichen Schuppe (1) sind nur Eppsteiner
Schiefer aufgeschlossen.

eindeutig noch weit innerhalb der Taunus-
kamm-Einheit, so da§ die dunklen Schiefer als
das Hangende des Taunusquarzits der frontalen
Schuppe angesehen werden (s.a. 8.3.5).

Die nichste Schuppe (2) besteht tberwie-
gend aus Bunten Schiefern mit Hermeskeil-
Schichten und Taunusquarzit im stidostlichen
Anschluf. Ein sedimentirer Ubergang am
Nordrand und eine tektonische Grenze gegen
Bunte Schiefer am Siidrand des Taunusquarzit-
Zuges ist im Kellerskopfstollen nachweisbar
(s.a. REINACH 1904). Eine Verfaltung vom Dezi-
meter- bis in den Zehnermeter-Bereich der Bun-
ten Schiefer und z.T. auch des Taunusquarzits
sowie die anhand Kleinfaltenspiegeln,
Schichtung/Schieferungs-Relationen und Schrig-
schichtung nachgewiesene Dominanz der SE-
Verjiingung ist an den unverwitterten Anschnit-
ten des Stollens eindeutig zu belegen. Der Tau-
nusquarzitanteil dieser Schuppe verschwindet
nach NE, wo zunehmend tiefere Einheiten an-
geschnitten sind. Er streicht in der Idsteiner
Senke noch einmal breit aus, fehlt im Bereich
der Profiltraverse C und taucht im Osttaunus
wieder auf.

Nach SE folgt eine Schuppe aus Bunten
Schiefern (1), die sich in dieser Position durch
den gesamten Siudtaunus erstreckt, wobei es
sich vermutlich aber nicht immer um die glei-
che Schuppe handelt.

Am Siidrand der Taunuskamm-Einheit tritt
hier die Einheit der Grauen Phyllite auf, die
wahrscheinlich aus mindestens zwei Schuppen
besteht (0a, Ob). Eine tektonische Grenze zu den

von
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Bunten Schiefern ist nicht belegt, wird aber an-
genommen, da die Grauen Phyllite vermutlich
dlter sind als die Bunten Schiefer und eine Fal-
tenkonstruktion aufgrund iiberwiegend SE-ge-
richteter Verjingung an dieser Stelle unwahr-
scheinlich erscheint. Die  Annahme einer
Storung innerhalb der Grauen Phyllite wird
durch das Auftreten eines Metavulkanit-Spans
weiter im SW unterstiitzt (Metarhyolith im
Goldsteintal). Die plotzliche Verbreiterung des
nordlichen Teils der Grauen Phyllite im Bereich
des Profils (vgl. Abb. 24) wurde auf interne Fal-
tung zurtickgefiihrt, da an einigen Stellen auch
NW-Verjiingung nachgewiesen wurde.

Die Michtigkeit der Grauen Phyllite im Profil
betrigt 600 m. Bei den Bunten Schiefern ist we-
gen der grolSen Ausstrichbreite im Theifstal ein
Minimum von 800 m natig. Hermeskeil-Schich-
ten plus Taunusquarzit sind mindestens 900 m
michtig. Neben dem basalen Detachment in
den Bunten Schiefern sind Abscherniveaus am
Top der Bunten Schiefer, am Top des Taunus-
quarzits sowie innerhalb des Taunusquarzits ca.
450-500 m iiber seiner Basis ausgebildet. Das
basale Detachment steigt nach SE ab und
schneidet die dlteren Graue Phyllite an.

Phyllit-Zone

Wie im Profil A ist die Lagerung im Niveau der
Profillinie durchweg vertikal bis Giberkippt. Das
flache bis halbsteile SE-Einfallen in den Lorsba-
cher Schiefern 1000-2000 m unterhalb der Pro-
fillinie stammt von Aufschliissen aus der Profil-
traverse C, jedoch westlich der Dattenbach-
/Schwarzbachtal-Querstorung. Neben Geftigeda-
ten wurden auch Punkte der Schichtgrenze Epp-
steiner/Lorsbacher Schiefer in die Profilebene
projiziert. Aus der Spur der projizierten Schicht-
grenzpunkte und den Lagerungsdaten wurde ei-
ne liegende Grofsfalte mit flach NW-fallender
Achsenebene konstruiert, die offenbar auch fiir
die Uberkippung der iibrigen Phyllit-Zone und
der Taunuskamm-Einheit verantwortlich ist. Das
relativ schmale Faltenscharnier entspricht in der
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Geologischen Karte dem Wechsel von NE-SW-
zu E-W Streichen (Abb. 24).

Insgesamt lassen sich in diesem Profil drei
Schuppen unterscheiden. Der frontale Uber-
schiebungskorper (111) wird fast ausschliefSlich
aus Metavulkaniten aufgebaut und nach SE von
der Rambach-Nauroder Scherzone begrenzt.
Im Hangenden der Metavulkanite tritt noch ein
diinner Streifen von Metapeliten auf, der sich
nach NE bis in das Aubach-Tal zwischen Nau-
rod und Auringen, nach SW vermutlich bis
nach Rambach erstreckt. Weiter westlich treten
am Neroberg in gleicher Position ebenfalls Me-
tasedimente der Eppsteiner Schiefer-Folge in-
nerhalb der Metavulkanite auf, fiir die eine tek-
tonische Begrenzung nach SE wahrscheinlich
ist. Der tiber eine weite Strecke durchhaltende,
diinne Metasedimentstreifen ist ein Hinweis auf
ein  flat“ an der Basis der Eppsteiner Schiefer.

Die zweite Schuppe (I1) besteht aus einer im
wesentlichen konkordanten Abfolge von Meta-
vulkaniten, Eppsteiner und Lorsbacher Schie-
fern. Die Mdchtigkeit der Eppsteiner Schiefer
betrigt demnach wie im Profil A ca. 1100 m. Die
mit der frontalen Schuppe vergleichbare Breite
der Metavulkanite deutet auf ein langes ,flat*
an der Schuppenbasis. Nahe der Oberfliche
steigt die Uberschiebung an einer Rampe nach
oben, woraus beidseitig der Storung eine unter-
schiedliche Lagerung resultiert.

Von der siidlichsten Schuppe (I) sind nur
Lorsbacher Schiefer aufgeschlossen, an deren
Basis sich ein  flat“ befindet. Ansonsten wurde
die Uberschiebung, die als Fortsetzung der Epp-
steiner Scherzone (Profil C) betrachtet wird,
vom Top der Eppsteiner Schiefer entlang einer
Rampe bis an das basale Detachment herabge-
fithrt. Daraus ergibt sich die sehr flache Lage-
rung im normalen Schenkel der Grof$falte und
somit der extrem breite Ausstrich der Lorsba-
cher Schiefer. Die Michtigkeit der Lorsbacher
Schiefer bis zu dem Kalkphyllit am SE-Rand der
Phyllit-Zone (Aufschluff H 2) betrigt im Profil
ca. 1600 m.



8.3.3 Profil C (Eppstein)

Bedingt durch die Achsenkulmination im
mittleren Taunus und seine Horstposition er-
moglicht dieses Profil Einblick in das tiefste
Strukturniveau des Stidtaunus. Der ca. 2 km
breite Horst wird im Westen durch die ostliche
Randverwerfung der Idsteiner Senke (Datten-
bach-/Schwarzbachtal-Querstorung) und im
Osten durch die westliche Randverwerfung der
Fischbach-Hornauer Bucht (Fischbachtal-Quer-
storung) begrenzt. Das Gesamtprofil ist in Abb.
73 dargestellt.

Taunuskamm-Einheit

Die tiberwiegend halbsteil nach SE einfallen-
den Einheiten an der Front der Taunuskamm-
Einheit rotieren nach SE zunehmend in eine
steile bis iiberkippte Lage und bilden einen
Schuppen- und Vergenzficher. Von drei der
vier erkannten Schuppen sind ausschlief8lich
Bunte Schiefer aufgeschlossen. Der frontale
Uberschiebungskorper (3b) besteht iiberwie-
gend aus Taunusquarzit und a6t sich mit Profil
B Korrelieren. Er endet unmittelbar nordostlich
der Profillinie entweder an der Fortsetzung der
Fischbachtal-Querstorung oder an einer latera-
len Rampe. Im Bereich der Profiltraverse D ist
er nicht mehr nachzuweisen.

Der Taunusquarzitanteil der beiden folgen-
den Schuppen (2, 3a) ist bereits erodiert, jedoch
in den Tiefschollen westlich und ostlich des
Horstes noch in grofer Breite vorhanden. Dies
deutet auf hohe Abriffwinkel im Taunusquarzit.
Tatsichlich ergibt sich aus dem unterschiedli-
chen Einfallen unmittelbar nordlich und sid-
lich der Spitzeberg-Uberschiebung, die aus dem
gleichen Grund auch dort lokalisiert wurde, ein
AbrifSwinkel im Profil von nahezu 30°. Der Han-
gendabrif§ der siidlicheren Schuppe (Silber-
bachtal-Uberschiebung) verspringt auflerdem
um jeweils mehr als 1 km nach SE, woraus sich
eine nach NW einfallende Fortsetzung der Uber-
schiebung nach oben ergibt. Dartiber hinaus er-
gaben sich so iterativ die Mindestversatzbetrage
fir die Fischbachtal-Querstérung (700 m im
NW, 1000 m im SE) und die Dattenbach-/

Schwarzbachtal-Querstorung (1400 m).

Im Bereich des Silberbachtals konnte wegen
guter Aufschluffverhiltnisse die Verfaltung im
Detail konstruiert werden (s. Ausschnitt in Abb.
73). Die unterschiedlichen Offnungswinkel der
B,-Falten auf beiden Seiten des Tales waren An-
la8, die dort vermutete Uberschiebung in die
Talmitte zu legen. Die kleineren Offnungswin-
kel siidlich der Uberschiebung belegen eine
hohere Verformung an der Basis des hangen-
den Uberschiebungskorpers.

Die stidlichste Schuppe (1) wird durchweg
aus Bunten Schiefern aufgebaut. Die nach SE
weisende Verjiingung in unmittelbarer Nihe
zur Phyllit-Zone (z.B. Aufschliisse KNW 9 bis 12,
KNW 120) schliefst auch hier eine Faltenkon-
struktion am Siidrand der Taunuskamm-Ein-
heit aus.

Die Michtigkeit der Bunten Schiefer betragt
im Profil 900 m. Dieser Mindestbetrag ent-
spricht der Ausstrichbreite der nahezu vertikal
lagernden Bunten Schiefer der dritten Haupt-
schuppe. Fir Taunusquarzit + Hermeskeil-
Schichten wurden ebenfalls 900 m angesetzt.

Phyllit-Zone

Die Lagerungsverhiltnisse der Phyllit-Zone
wechseln von tiberkipptem NW-Fallen im NW
zu normalem, halbsteilem SE-Fallen im SE. Die
sehr flachen Lagerungswerte in der Tiefscholle
westlich der Dattenbach-/Schwarzbachtal-Quer-
storung wurde nicht berticksichtigt, da mit den
Lagerungswerten der ostlich anschlieffenden
Tiefscholle (Fischbach-Hornauer Bucht), die
fur die Konstruktion verwendet wurden, keine
Kompatibilitit zu erreichen war. Dartber hin-
aus wurden die Werte bereits im Profil B verar-
beitet.

Wie im Profil B sind drei Uberschiebungskor-
per unterscheidbar. Der Nordlichste (III) be-
steht ausschlie8lich aus Metavulkaniten, die
hier mit ca. 1550 m die grofSte Mindestmachtig-
keit aufweisen. Die stidliche Begrenzung bildet
die Rossert-Scherzone mit einem flat* im Han-
gendabrifs. Gelegentliche Metasediment-Ein-
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schaltungen im Hangenden der Schuppe lassen
die Nidhe der Eppsteiner Schiefer vermuten. Ob-
wohl die Rossert-Scherzone sich nicht durch die
Idsteiner Senke verfolgen lafit, ist sie aus Analo-
gie wahrscheinlich identisch mit der Ram-
bach-Nauroder Scherzone (Profil B).

Von der zweiten Schuppe (1) sind Metavul-
kanite, Eppsteiner und Lorsbacher Schiefer auf-
geschlossen. Die Michtigkeit der Eppsteiner
Schiefer im Profil kann deshalb mit ca. 950 m
angegeben werden. An der Basis der Schuppe
befindet sich im Aufschlufiniveau eine Rampe
von nahezu 30°, die einen deutlichen Wechsel
der Einfallwinkel an der Rossert-Scherzone zur
Folge hat. Die wesentlich geringere Ausstrich-
breite der Metavulkanite in den Tiefschollen
beiderseits der Profiltraverse deutet auf eine
Fortsetzung der Rampe nach oben. Im Hangen-
den der Schuppe ist der schmale Streifen Lors-
bacher Schiefer Hinweis auf kleine AbrifSwinkel
an der Basis der Lorsbacher Schiefer.

Die Grenze zur stidlichsten Schuppe (1) bildet

8.3.4 Profil D (Konigstein)
Das gesamte Profil D ist in Abb. 74 dargestellt.

Taunuskamm-Einheit

Der Strukturbau ist in den Grundziigen mit
dem vorigen Profil vergleichbar. Durch die
nach NE einfallenden Projektionsachsen be-
wegt man sich in dieser Richtung wieder in zu-
nehmend hohere Strukturniveaus. Der frontale
Uberschiebungskorper aus Profil C fehlt hier
oder ist im Untergrund verborgen, so dafy nur
drei Schuppen unterscheidbar sind. In zwei der
drei Schuppen sind bereits wieder Hermeskeil-
Schichten und Taunusquarzit im riickwértigen
Teil aufgeschlossen.

An der Front der nordlichsten Schuppe (3) ist
eine Rampenantiklinale ausgebildet, wodurch
die sehr flache Lagerung bei Glashiitten und am
Glaskopf hervorgerufen wird. Dieser Bereich
siidwestlich der Emsbach-/Rombachtal-Quer-
storung ist gegeniiber dem Profil um minde-
stens 1000 m abgeschoben und ermdoglicht den
Einblick in ein hoheres Strukturniveau. An die-
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die Eppsteiner Scherzone. Der plotzliche Wech-
sel von steilem NW- zu halbsteilem SE-Fallen im
Bereich der Scherzone deutet wieder auf eine
Rampe im Liegendabrif$. Zusétzlich muf§ aber
noch eine nachtragliche Aufrichtung bis Uber-
Kippung der nordlichen Anteile des Schuppen-
stapels erfolgt sein, um die drastischen Unter-
schiede im Einfallen zu erzeugen. Eine Fortset-
zung der Faltenstruktur aus Profil B in abge-
schwichter Form ist wahrscheinlich. Unge-
wohnlich ist in dieser Schuppe der breite
Ausstrich der Eppsteiner Schiefer von tiber 3000
m. Trotz relativ flacher Lagerung betragt deren
Miichtigkeit mindestens 2100 m. GrofSere Scher-
zonen, die auf tektonische Verdopplung hinwei-
sen konnten, wurden trotz intensiver Suche
nicht gefunden. Im Hangenden folgen in unge-
stortem Kontakt Lorsbacher Schiefer. Die Kalk-
phyllite am duflersten Stidrand, die vermutlich
durch eine Abschiebung von den tieferen Lors-
bacher Schiefern getrennt sind (s.a. STENGER
1961), sind nicht dargestellt.

ser Storung verspringt auch die Taunuskamm-
Uberschiebung um etwa 1000 m, die demnach
mit etwa 45° nach SE einfillt (s.a. HEINRICHS
1968). Die abnehmenden bis fehlenden Versatz-
betrige an zunehmend steilen bis vertikalen
Flachen (z.B. Grenze zur Phyllit-Zone) schlief$t
eine groflere Seitenverschiebungskomponente
der Querstorung aus.

Die zweite Schuppe (2) zeigt eine offene, auf-
rechte Grofifalte, die fiir den ca. 1750 m breiten
Ausstrich der Bunten Schiefer verantwortlich ist.
Das Abtauchen der Falte nach NE fithrt dort zu
einem Umlaufen der Schichtgrenze Bunte Schie-
fer/Taunusquarzit. Die mit ca. 60° nach NW ein-
fallenden Hermeskeil-Schichten im oberen Ko-
nigsteiner Wasserstollen (REINACH 1904, s.a. Abb.
28) stellen den NW-fallenden Schenkel im Grenz-
bereich Bunte Schiefer/Taunusquarzit dar. Eine
Schichtverdopplung durch Verschuppung er-
scheint in diesem Fall unwahrscheinlich.
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Die stidlichste Schuppe (1) besteht wieder aus-
schliefflich aus Bunten Schiefern. Im Profilni-
veau fillt sie (bzw. die Hauptschieferung) paral-
lel zur NPZ-Scherzone mit etwa 80° nach NW ein.

Nach der Faltenkonstruktion in der zweiten
Schuppe ergibt sich fiir die Bunten Schiefer im
Profil eine Mindestmichtigkeit von 950 m. Fiir
Taunusquarzit + Hermeskeil-Schichten ergab
die Annahme einer Méchtigkeit von 900 m auch
hier sinnvolle Ergebnisse.

Phyllit-Zone

Das Strukturniveau der Phyllit-Zone dndert
sich von Profil C zu Profil D nicht wesentlich.
Die Lagerungsverhiltnisse, NW-Fallen im NW
und SE-Fallen im SE, sind vergleichbar. Aller-
dings sind hier nur zwei Uberschiebungskorper
nachweisbar, die frontale Metavulkanit-Schup-
pe fehlt offensichtlich. Die Ausstrichbreite der
etwa vertikal lagernden Metavulkanite der
nordlichen Schuppe (IT) liegt mit ca. 1400 m
noch unter der Mindestméachtigkeit von ca. 1
500 m. Die Notwendigkeit einer tektonischen
Verdopplung besteht daher nicht. Auch die
Strainwerte (vgl. Abb. 45) ergeben keinen Hin-
weis auf eine Scherzone innerhalb des nordli-
chen Metavulkanit-Zuges. In zwei Proben (KNE
1, KNE 9) lassen vermutlich Aschelagen den
Verlauf der Schichtung erkennen (s. Taf. 3, Fig.
3). In beiden Fillen fillt sie steiler nach NW ein
als die Hauptschieferung und zeigt so tiberkipp-
te Lagerung an.

8.3.5 Profil E (Hohemark)

Das Profil E ist in Abb. 76 dargestellt. Die
Strukturen der Taunuskamme-Einheit in Profil D
lassen sich mit geringfiigigen Variationen nach
NE fortsetzen. Die Rampenantilklinale an der
Front der nordlichen Schuppe (3) ist auch hier
ausgebildet und fithrt zu einem breiten Aus-
strich von Hermeskeil-Schichten. Weiter im NE
tritt im Bereich der Saalburg ebenfalls subhori-
zontale Lagerung auf, was als Fortsetzung dieser
Struktur gedeutet wird. In der gleichen Rich-
tung verschwinden infolge des axialen Gefilles
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Im Hangenden folgen Eppsteiner Schiefer
mit einer Mindestmichtigkeit von 1050 m. Aus
der Konstruktion ergibt sich fiir den Hangend-
abrifS auf Hohe der Profillinie ein  flat®, so daf}
die Zunahme der Ausstrichbreite nach SW und
die Abnahme nach NE auf eine laterale Rampe
zurtickzufiihren sein muf$. Nordlich von Kron-
berg befindet sich das Ende der Rampe. Der
Hangendabrif§ verlduft dann parallel zum Ge-
neralstreichen und bildet ein ,flat® an der Basis
der Eppsteiner Schiefer.

In der siidlichen Schuppe (I) wiederholt sich
die gleiche Abfolge. Die Grenze bildet die Mam-
molshainer Scherzone, die im Gelinde zwar
nicht nachgewiesen wurde, deren Existenz aber
aufgrund eines Straingradienten und einer ver-
gleichbaren geologischen Situation im Bereich
der Rambach-Nauroder Scherzone sehr wahr-
scheinlich ist. Eine Rampe im Liegendabrif$ be-
wirkt das plotzliche Umschwenken von NW- in
SE-Fallen sowie die Méchtigkeitsabnahme der
Metavulkanite nach SW bzw. deren volliges Ver-
schwinden in der Fischbach-Hornauer Bucht.
Zur Konstruktion der besonders flachen Lage-
rung an einigen Stellen, woraus die grofie Aus-
strichbreite resultiert, ist zusitzlich ein Umbie-
gen der Uberschiebungsbahn in halbsteiles SE-
Fallen notwendig. Lorsbacher Schiefer im Han-
genden der Eppsteiner Schiefer-Folge sind ent-
lang der Profillinie nicht aufgeschlossen,
werden aufgrund der Vorkommen bei Bad So-
den aber dort vermutet.

die Bunten Schiefer an der Basis der Taunus-
kamm-Uberschiebung.

In der nichsten Schuppe (2) dominiert Tau-
nusquarzit. Die hier wesentlich schméler aus-
streichenden Bunten Schiefer verschwinden
nach NE an einer Rampe. Im Profil ergibt sich
eine Machtigkeit von 550 m. Die interne Faltung
des Taunusquarzits, die aufgrund guter Auf-
schliisse im Detail konstruiert wurde, bewirkt
eine erhebliche Verdickung des Uberschie-
bungskorpers. Insgesamt ist eine Fortsetzung
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Abb. 75. Nach den Stollenbeschreibungen (Reivach 1904) rekonstruierte geologische Situation am Siidrand der
Taunuskamm-Einheit im Osttaunus. Reihenfolge von SW nach NE: Luthereichestollen (R 34 68 780, H 55 67 425),
Braumannstollen (R 34 69 230, H 55 68 460) und Saalburgstollen (R 34 69 180, H 55 69 300).

der schematischer konstruierten Falte aus Pro-
fil D erkennbar.

Die stidlichste Schuppe aus Bunten Schiefern
(1) fallt mit etwa 60-70° nach SE ein (Kronber-
ger Stollen, REINACH 1904; s.a. Abb. 28) und
scheint nach oben flacher und geringméchtiger
zu werden. Im Luthereichestollen weiter in NE
fallen die Bunten Schiefer mit ca. 40-50° nach
SE ein und sind nur noch ca. 60 m méchtig
(REINACH 1904, s.a. Abb. 75).

Die Michtigkeit von Hermeskeil-Schichten +
Taunusquarzit betragt im Profil mindestens 600
m. Da im Luthereichestollen das Hangende des
Taunusquarzits nachgewiesen wurde (dunkle
Schiefer des Unterems, ReinacH 1904 und
Abb. 75), kann nach der Projektion der Stollen-
daten in die Profilebene die Michtigkeit des un-
teren Taunusquarzits einschliefilich Hermes-
keil-Schichten mit etwa 880 m angegeben wer-
den. Der obere Taunusquarzit, der Komplett
durchteuft wurde, ist nach der Stollenbeschrei-
bung 120 m und die hangenden Schiefer min-
destens 420 m michtig. Die nach der Schichtbe-
schreibung der ostlichsten Wasserstollen durch-
gefiihrte Rekonstruktion (Abb. 75) zeigt eine
durchweg vergleichbare Situation im Hangen-
den der zweiten Schuppe. Quarzitreiche Meta-
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pelitabfolgen, die im Luthereichestollen dem
oberen Taunusquarzit zugeordnet wurden,
kennzeichnen die Ubergangsschichten zu den
hangenden Schiefern des Ems (+Eifel?). Der
Hangendabrif§ scheint dabei an einer leichten
Rampe aufzusteigen. Im Saalburgstollen, der
das hochste Strukturniveau der Stollen dar-
stellt, sind bereits 620 m hangende Schiefer +
Ubergangsschichten angeschnitten. Das flache
SE-Fallen in Kombination mit einem NE-Abtau-
chen der Struktur fiithrt zu dem NNE-SSW-ge-
richteten Schichtstreichen. Dadurch konver-
giert die SE-Grenze des Taunusquarzits nach NE
mit der konstant mit ca. 60° streichenden, nérd-
lichen Schuppengrenze. Dies zeigt eine Rampe
im Liegendabrif$ des Taunusquarzits an.

Jenseits der morphologischen Depression im
Bereich der Saalburg sind die geologischen und
strukturellen Verhiltnisse wieder mit denen im
Bereich des Profiles E vergleichbar. Dort wird ei-
ne groflere Abschiebung vermutet (Saalburg-
Querstorung), die die durch das Achsentauchen
verursachte Niveaudnderung wieder kompen-
siert. Bei einem Achsenfallen von 15° nach NE
ist dazu eine Sprunghohe von ca. 1300 m erfor-
derlich.
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Abb. 76. Bilanziertes Querprofil durch den Siidtaunus, Profiltraverse E.

8.4 Strainkorrigierte Abwicklung

Die strainkorrigierte Profilabwicklung ist in
Abb. 77 dargestellt. Die vertikale Anordnung
der Profile wurde in der Taunuskamm-Einheit
durch den Liegendabrify der Schuppe 2, in der
Phyllit-Zone durch den Liegendabrifl der
Schuppen I bzw. I11 korreliert. Es zeigt sich, dafd
vor allem in der Phyllit-Zone nach SW (in Rich-
tung auf Profil A) zunehmend die nordwestli-
cheren Beckenbereiche in den Schuppen erhal-
ten sind. Durch die beiden zusitzlichen Schup-
pen an der Riickseite der Taunuskamm-Einheit
in Profil B ist dort der Abstand zur Phyllit-Zone
am geringsten. Gleichzeitig beginnt die Basis-

tiberschiebung in das Hinterland stratigraphisch
abzusteigen und schneidet die dlteren Grauen
Phyllite an. Das Auftreten von Metavulkaniten
vom Typ der Phyllit-Zone innerhalb der Grauen
Phyllite (Metarhyolith des Goldsteintals) zeigt
an, dall dort die Basistiberschiebung dicht iiber
dem Top der Metavulkanite verlauft. Die glei-
che stratigraphische Position lif$t auch das ba-
sale Abscherniveau der Phyllit-Zone nur wenig
nordwestlich der Front
Schuppenstapels erwarten, wie am Aufstieg der
Basisiiberschiebung in den Profilen A und B be-
reits angedeutet wird. Daraus folgt, dald erstens

des rekonstruierten
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das basale Abscherniveau der Phyllit-Zone
durch ein vorwirtiges Aufsteigen in das der
Taunuskamm-Einheit tibergeht, und zweitens
der praorogene Abstand zwischen Phyllit-Zone
und Taunuskamm-Einheit gering gewesen sein
mufs, falls es dazwischen nicht zur Ausbildung
eines lingeren flats* gekommen ist.

Michtigkeiten

Die nach der Profilabwicklung rekonstruier-
ten Michtigkeiten sind in unten stehender Ta-
belle zusammengefafit.

Durch die Nichtberiicksichtigung von Volu-
menverlusten liegen die absoluten Michtigkei-
ten vermutlich etwas hoher. Dennoch lassen
sich Groflenordnungen und generelle Trends
ableiten. Die Bunten Schiefer der Taunus-
kamm-Einheit weisen eine Michtigkeit zwi-
schen etwa 500 und 1100 m auf. Die kleinen
Werte im West- und Osttaunus sind zumindest
teilweise auch Folge konservativer Bilanzierung
und daher als Mindestwerte zu verstehen. Im
mittleren Taunus (Profile B, C) werden die Bun-
ten Schiefer durch das Auftreten von Grauen
Phylliten als das mutmafilich Liegende in ihrer
annihernd gesamten Michtigkeit erfaf$t (ca.
1000 m). Generell 1dfdt sich eine Abnahme nach
SW feststellen. Die Einheit Hermeskeil-Schich-
ten + unterer Taunusquarzit zeigt mit durchweg
etwas tiber 1000 m nur geringe Michtigkeitsva-
riationen. Diese Werte sind relativ gut definiert,
da die Liegendgrenze immer und die Hangend-
grenze in einigen Fillen aufgeschlossen ist. Fiir

Taunuskamm-Einheit Profil A
Bunte Schiefer im Profil: 420 m
(Graue Phyllite) strainkorrigiert: 480 m
Hermeskeil-Schichten.+ im Profil: 900 m
unterer Taunusquarzit strainkorrigiert: 1035 m
oberer Taunusquarzit — im Profil: >80 m

strainkorrigiert: ~ >100 m

Lorsbacher

Phyllit-Zone Schiefer
im Profil: 1600 m
strainkorrigiert: 1920 m
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die Hermeskeil-Schichten wurde durchweg eine
strainkorrigierte Miachtigkeit von ca. 140 m an-
genommen (vgl. Profil A). Der obere Taunus-
quarzit ist im Westtaunus mindestens 100 m, im
Osttaunus ca. 140 m méchtig. Die von den Uber-
schiebungen durchteufte Miachtigkeit der Tau-
nuskamm-Einheit betrigt je nach Profil 1600~
2600 m. Bei einer Annahme von 500 m Schie-
fern des Ems (+ Eifel?) im Hangenden des Tau-
nusquarzits (vgl. Abb. 75) ergibt sich eine strain-
korrigierte, kumulative Gesamtmiichtigkeit des
Unterdevons der Taunuskamm-Einheit (inkl.
Graue Phyllite) von ca. 3100 m bis zum Einset-
zen der Karbonatsedimentation im Mittelde-
von.

In der Phyllit-Zone ergibt die Metavulkanit-
Serie bis zur Basisabscherung eine strainkorri-
gierte Michtigkeit von ca. 1900 m. Die Méchtig-
keit der Eppsteiner Schiefer Folge liegt mit einer
Ausnahme etwa zwischen 1300 und 1400 m.
Die ca. 2500 m michtige Abfolge Eppsteiner
Schiefer in der stidlichsten Schuppe von Profil
C ist moglicherweise auf synsedimentire Ab-
schiebungen im Grenzbereich zur nordlichen
Schuppe zuriickzufiihren, die im Zuge der Kon-
vergenz reaktiviert wurden. Die miéchtigere
grobkornige Fazies in der stdlichen Schuppe
konnte ein Hinweis auf solche Storungsaktivitiit
sein. Eine andere Moglichkeit wire ein zeitglei-
ches, sedimentiires Aquivalent zu den Metavul-
kaniten, die in der siidlichen Schuppe unge-
wohnlich geringmiichtig sind oder sogar fehlen.
Der Nachweis von Unterordovizium innerhalb

Profil B ProfilB  ProfilC ProfilD Profil E
800 m (600 m) 900 m 950 m 550 m
920 m (690 m) 1030 m 1090 m 630 m
900 m 900 m 900 m 880 m

1035 m 1035 m 1035 m 1010 m
120 m
140 m
Eppsteiner Schiefer Meta-
Profil A,B Profil Cy Profil C; Profil D vulkanite
1170 m 1050 m 2100 m 1080 m 1580 m
1400 m 1260 m 2520 m 1300 m 1900 m



der Eppsteiner Schiefer durch Rerrz et al. (1995)
deutet darauf hin, daf§ in einigen siidlichen
Schuppen die Metavulkanit-Serie tatsdchlich
nicht vorhanden ist. Die Miachtigkeit der Lors-
bacher Schiefer-Folge bis zum Einsetzen der
Karbonatsedimentation kann im Profil B mit ca.
1900 m angegeben werden. Die Gesamtmich-
tigkeit der Phyllit-Zone betragt dort ca. 5200 m.
Der sedimentiare Anteil (Eppsteiner + Lors-
bacher Schiefer) von ca. 3300 m entspricht so-
mit der Michtigkeit des Unterdevons der Tau-
nuskamme-Einheit. Die insgesamt hohere Mich-
tigkeit der Phyllit-Zone und die daraus resultie-
renden grofieren Schuppenlingen sind dem-
nach in erster Linie auf das in der Phyllit-Zone
stratigraphisch tiefer liegende, basale Detach-
ment zuriickzufiithren.

Beckenbreiten, Verkiirzung

Aus der strainkorrigierten Profilabwicklung
resultieren der Tabelle zu entnehmende ur-
spriingliche Beckenbreiten und Verkiirzungs-
werte.

Die urspriingliche Breite der Taunuskamm-
Einheit betridgt nach der Profilabwicklung zwi-
schen 15 und 22 km, in einem Fall ca. 38 km.
Der hohe Wert ist zum einen auf zwei zusitzli-
che Schuppen (Graue Phyllite) am Siidrand des
Profils B zuriickzufithren, zum anderen sind die
Schuppen infolge der grofieren vertikalen Kon-
trolle im Profil B im Durchschnitt linger als in
benachbarten Profilen, was der Realitit mogli-
cherweise niher kommt. Das entspricht einer
Verkiirzung in diesem Profil auf 11,7 % der Ur-

breite. In den tibrigen Profilen erfolgte eine Ver-
kiirzung auf 24-35 % der Urbreite, wobei in den
beiden nordostlichen Profilen die geringste Ver-
kiirzung nachzuweisen ist.

Die rekonstruierte Breite der Phyllit-Zone be-
tragt 16-26 km. Daraus resultieren Verkiir-
zungswerte auf 27-36 % der Urbreite. Die relati-
ve Verkiirzung in der Profilebene ist demnach
wie auch die Mindestbeckenbreite mit der Tau-
nuskamm-Einheit vergleichbar. Die auch in der
Phyllit-Zone auftretende, scheinbare Abnahme
der relativen Verkiirzung nach NE ist vermut-
lich auf die durch zunehmend flache Lagerung
bedingte, grofiere Ausstrichbreite von Phyllit-
Zone und Taunuskamm-Einheit zuriickzufiih-
ren. Die vertikale bis tiberkippte Lagerung im
mittleren und westlichen Taunus ist das Resul-
tat der Rickfaltung, die dort durch die Aufrich-
tung des Schuppenstapels geometrisch zusitzli-
che Verkiirzung bewirkte.

Somit betrigt die Gesamtverkiirzung senk-
recht zum Orogen am Siidrand des rhenoherzy-
nischen Falten- und Uberschiebungsgiirtels im
Bereich des Stidtaunus 65-75 %. Ein dhnlicher
Wert (60-70 %) wurde von DITTMAR (1996) im
Stidhunsriick ermittelt. Bei einer durchschnittli-
chen orogenen Nettoverkiirzung des gesamten
Rheinischen Schiefergebirges von ca. 52 %
(WINTERFELD et al. 1994) ist eine deutliche Zu-
nahme in Richtung auf den intern gelegenen
Stdrand festzustellen (gegentiber 10-30 % am
externen Nordrand, WINTERFELD 1994). Die fini-
te horizontale Verkiirzung der Phyllit-Zone
durch verteilte Verformung betragt im Durch-

Taunuskamm-Einheit Profil A Profil B Profil C Profil D Profil E
Ursprungsbreite: 15,2 km 37,7 km 19,5 km 22,1 km 20,6 km
heutige Breite: 3,96 km 4,38 km 4,66 km 7,10 km 7,20 km
relative Verkiirzung: -0,739 0,884 0,761 -0,679 -0,650

% der Urbreite:

26,1 %

11,6 %

Phyllit-Zone Profil A Profil B
Ursprungsbreite: 15,6 km 26,1 km
heutige Breite: 4,28 km 8,40 km
relative Verkiirzung: 0,726 0,678

% der Urbreite: 27,4 % 32,2 %

23,9 %

Profil C
25,2 km
8,60 km
-0,659
34,1 %

32,1 %

Profil D
20,8 km
7,53 km
-0,638
36,2 %

35,0 %
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schnitt 36 % (vgl. Tab. 3, Anhang A) und somit
die Hilfte der Gesamtverkiirzung. Der gegen-
iiber der Phyllit-Zone des Stidhunsriick geringe-
re Wert (dort ca. 50 %, s. DITTMAR 1996) ist zu-

9. 3D-Struktur

Jede geologische Karte bildet die Schnitt-
fliche der Topographie mit einer 3-dimensiona-
len, geologischen Struktur ab. Bei tiberwiegend
steilstehenden Strukturen kann die Erdober-
fliche mit einer horizontalen Ebene angenihert
werden, die gleichzeitig das Langsprofil durch
die Struktur darstellt. Im Stidtaunus enthilt das

9.1 Schuppenbau

Fiir den Schuppenbau ergeben sich zwei ver-

mutlich beide nicht verwirklichte Grenzfille:

1. Als Folge konservativer Bilanzierung (im
Profilbereich nicht aufgeschlossene Schup-
pen bleiben unberiicksichtigt) und einer
Datenprojektion aus geringer Entfernung
resultiert eine Struktur mit minimalem
Tiefgang. Unterschiede zwischen den Profi-
len werden auf strukturelle Variationen im
Streichen (laterale Rampen, Ende und
Neubeginn von Schuppen, laterales Aus-
klingen von Falten und Storungen) zurtick-
gefithrt. Eine stiarkere Berticksichtigung
vertikaler Information durch Datenprojek-
tion aus groflerer Entfernung (wie z.B. im
Profil B) fithrt zu einer entsprechend tiefer-
(und hoher-) reichenden Struktur.

2. Die laterale Anderung des Kartenbildes
wird ausschlie8lich auf unterschiedliche
Anschnittniveaus ein und derselben, tief-
reichenden Struktur zuriickgefiihrt. Die
Gesamtstruktur ergibt sich dann aus der
Stapelung samtlicher Profile durch achsen-
parallele Projektion (Abb. 78). Mogliche
strukturelle Variationen im Streichen blei-
ben unberticksichtigt. Dafl diese Annahme
nicht zutreffend ist, zeigt ein Vergleich der
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mindest teilweise auf eine Verringerung des fi-
niten Strains durch die B,-Verformung zuriick-
zufiihren.

Kartenbild durch das axiale Gefille und die
postvariszische Zerblockung zusitzliche Tiefen-
information. Demnach kann die Verdnderung
des Kartenbildes und der Lagerung parallel
zum Orogen als Folge unterschiedlicher vertika-
ler Anschnittniveaus oder tatsichlicher struktu-
reller Variation im Streichen aufgefalit werden.

NW ABmannshéuser SE
Uberschiebung
,,,,,,,,,,,,,,,,,,,,,,,,,,,,,, — Rheinprofil
—————————— Profil A
———————————— Profil B
55
5
=
&
e | e Profil C
>

Abb. 78. Hypothetische Struktur der Taunuskamm-
Einheit nach achsenparalleler Projektion und vertika-
ler Stapelung von vier Querprofilen (Rheinprofil nach
ONCKEN 1988a und WEIS 1993).



geologischen Situation ostlich und westlich
der Hochscholle entlang des Profils C (vgl.
Abb. 26). Die frontale Schuppe aus Taunus-
quarzit (3b) setzt sich in der westlichen
Tiefscholle nach SW fort, wihrend sie in
der ostlichen Tiefscholle, die eine geringe-
re Absenkung aufweist, nicht mehr nach-
zuweisen ist. Hier tragt offenbar eine late-
rale Rampe zum Verschwinden der Schup-
pe bei. Auch ist der schiefe Verlauf der
NPZ-Scherzone westlich des Walluftals
(vgl. 8.3.1) und der Mammolshainer Scher-
zone (vgl. 8.3.4) in erster Linie auf laterale
Rampen zuriickzufiihren.

Um beiden Aspekten gerecht zu werden, sind
bei der Profilkonstruktion sowohl in gewissem
Umfang Informationen der verschiedenen An-
schnittniveaus genutzt als auch strukturelle Va-
riationen im Streichen in Betracht gezogen wor-
den. Die laterale Erstreckung der Uberschie-
bungsstrukturen scheint dabei grof$ zu sein. Die
Schuppenbreite kann im Streichen ohne weite-
res mehr als das Zehnfache ihrer Erstreckung

9.2 Riickfaltung

Die Geometrie des Stidtaunus wird durch die
Uberkippung grofier Teile der Taunuskamm-
Einheit und der Phyllit-Zone dominiert. An-
hand der 3-dimensionalen Anordnung und Kor-
relation jeweils der Basis von Taunuskamm-
Einheit und Phyllit-Zone (Abb. 79) wird die Tor-
sion der beiden Grenzflichen und die raumli-
che Entwicklung der Uberkippung deutlich. Fiir
die z.T. drastische Verstellung von bis ca. 130°
aus der Horizontalen reicht eine antithetische
Rotation durch progressive Duplexstapelung
mit passiver Aufrichtung der riickwirtigen
Schuppeneinheiten (z.B. WEBER 1978, ONCKEN
1988b) allein nicht aus: durch Simulation von
Uberschiebungssystemen in analogen Sandmo-
dellen (z.B. Huiqr et al. 1992) und Vorwirtsmo-
dellierung in Computermodellen (ONCKEN, frdl.
miindl. Mitt.) erreichen die riickwirtigen
Schuppeneinheiten auch nach Variation der
Anfangsparameter und beliebiger Verkiirzung

senkrecht zum Streichen betragen (Analogmo-
delle in DixoN & Liu 1992).

Es gibt aber auch Hinweise auf laterale Ande-
rungen der Uberschiebungsweiten. Die Ram-
bach-Nauroder Scherzone weist in Profil B eine
Uberschiebungsweite von 7 km auf. Die damit
vermutlich identische Rossert-Scherzone in Pro-
fil C zeigt nur 3,6 km Uberschiebungsweite, in
Profil D fehlt eine Uberschiebung in entspre-
chender Position vollig. Gleichzeitig nimmt die
Uberschiebungsweite der Eppsteiner / Mam-
molshainer Scherzone von Profil B (2,6 km)
tiber Profil C (5 km) zu Profil D (7,4 km) deutlich
zu. Offenbar wird der Verschiebungbetrag nach
NE sukzessive auf die riickwirtige Uberschie-
bung transferiert. Die jeweiligen Summen neh-
men vom Profil B (9,6 km) zu Profil C (8,6 km)
und Profil D (7,4 km) geringfiigig ab. Insgesamt
sind die Uberschiebungsweiten innerhalb der
Phyllit-Zone im Durchschnitt kleiner als die
Schuppenliangen, woraus die Geometrie eines
Lhinterland dipping duplex“-Systems resultiert.

maximal vertikale Lagerung. Anhaltende Kon-
vergenz fiihrt in den hinteren Bereichen eher
zur Ausbildung oder Reaktivierung von Riick-
aufschiebungen, jedoch zu keiner stirkeren
Uberkippung der Einheiten. Hierfir mufd ein
anderer Mechanismus verantwortlich sein.

Aus der Konstruktion ergibt sich in Profil B in
Zusammenhang mit der Uberkippung eine lie-
gende Falte, die sich in leicht abgeschwichter
Form auch in den anderen Profilen nachweisen
last. Die flach nach NW einfallende Faltenach-
senebene gelangt nach SW in zunehmende Tiefe.
In den weiter nordostlich gelegenen Profilen (C,
D) schneidet sie die Profillinie, so daf$ siidlich des
Schnittpunktes (= Scheitelpunkt des ,Vergenz-
meilers®) der liegende, normal gelagerte Schen-
kel der Falte an der Oberfliche aufgeschlossen
ist. Im ostlichsten Profil (E) ist ausschliefilich der
liegende Schenkel vorhanden. In dieser Rich-
tung scheint die Falte auch auszuklingen, da



nach NE trotz wieder zunehmend flacherer An-
schnittniveaus keine Uberkippung auftritt.

Im Westtaunus und im Rheintal herrscht zu-
mindest an der Front der Taunuskamm-Einheit
wieder normales SE-Fallen, obwohl in dieser
Richtung die Faltenachse weiter abtaucht. Hier
erreicht offenbar der hangende, normal gela-
gerte Schenkel der Falte das Erosionsniveau.
Die Schnittlinie der Faltenachsenebene mit der
Oberfliche bildet die Scheitellinie des ,Vergenz-
fachers®, siidlich derer tiberkippte Lagerung do-
miniert. Somit ist am Siidrand des Taunus eine
komplette Falte ausgebildet, durch deren NW-
einfallende Faltenachsenebene und SW-einfal-
lende Faltenachse die oberflichlichen Lage-
rungsverhiltnisse entlang der Profillinie (vgl.
Abb. 17) und senkrecht dazu im wesentlichen
bestimmt werden (Abb. 80). Nach ihrer Geome-
trie, zeitlichen Einordnung und tektonischen
Position handelt es sich um eine Riickfalte am
Stidrand des Rhenoherzynikums. Die Gefiige
der Crenulation (Filtelung, Schieferung = s; in

Profil E

Profil D

Profil C

Profil B

Profil A

SSE

NNW

Abb. 79. Riumliche Darstellung der Basis von Phyllit-
Zone und Taunuskamm-Einheit zwischen den Profi-
len A und E.
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der Phyllit-Zone) zeigen enge geometrische Be-
zichungen zu der Konstruierten Grofistruktur
(z.B. Parallelitit von Achsen und Achsen-
flichen) und sind offenbar Ausdruck der inter-
nen Verformung wihrend der Riickfaltung. Die
Uberkippung weiter Teile des Siidtaunus und
die Gefiige der Crenulation wurden erstmals
von ANDERLE (1987) mit einer Riickfalte in Zu-
sammenhang gebracht, die allerdings noch zu-
siatzlich fir die Ausbildung des siidlich an-
schlieRenden Saar-Nahe-Beckens verantwort-
lich gemacht wird. Durch einen verschiedenen
Ansatz gelangt ANDERLE (in Vorb.) zu einer
nahezu identischen Struktur: die detaillierte
Kartierung der Scheitellinie der Hauptschiefe-
rung ergibt ein systematisches Verspringen an
jiingeren Abschiebungen (auch bei vertikaler
Lagerung!). Die daraufhin rekonstruierte Spur
der Hauptschieferung fiihrt ebenfalls zu einer
offenen Riickfalte mit flach nach NW einfallen-
der Faltenachsenfliche, die nach NW in der
Hintertaunus-Einheit ausklingt.

Abb. 80. Schema einer nach SW abtauchenden, offe-
nen Falte, die in den Profilen A und B zu durchweg
vertikaler bis tiberkippter Lagerung und an der Front
des Rheinprofils und im hinteren Bereich von Profil C
zu flachem, normalem SE-Einfallen fiihrt.



Der Taunussiidrand stellt somit geometrisch
einen NW-vergenten, aufgerichteten Schuppen-
stapel dar, der im Zuge einer Riickfaltung/-sche-
rung am siidlichen rhenoherzynischen Platten-
rand grof8dimensional gefaltet und tiberkippt
wurde. Klein- bis mittelraumige Strukturvaria-
tionen werden durch die Schuppengeometrien
hervorgerufen, wihrend die Grof$struktur von

der Riickfalte kontrolliert wird. Die nach SW ab-
tauchende Faltenachse fiihrt zu den verschiede-
nen Lagerungen an der Oberfliche und zu einer
scheinbaren Torsion des Schuppenstapels im
Streichen. Durch die Zer-
blockung mit vertikalen Versitzen von z.T. iiber
1000 m liegen Strukturbereiche verschiedener
Niveaus heute nebeneinander.

postvariszische

10. Zusammenfassung und Diskussion der Ergebnisse
10.1 Ergebnisse der Profilkonstruktion

Die vorliegende Arbeit zeigt, dafd Profilbilan-
zierungen und quantitative Rekonstruktionen
auch in stark deformierten und niedriggradig
metamorphen Terrains mit nur geringer strati-
graphischer Variation durchfiihrbar sind. Unter
Wegfall von Details konnen die Grundziige des
Strukturbaus erfafit werden. Informationen be-
zuglich der faziellen, kinematischen und meta-
morphen Entwicklung sowie quantitative Ver-
formungsanalysen sind dabei als Erweiterung
der rein geometrischen Datenbasis der klassi-
schen Profilbilanzierung unbedingt erforderlich.
Durch achsenparallele Datenprojektion erfolgte
eine umfangreiche Einbindung der geologischen
Karte als Horizontalprofil, welches durch axiales
Gefille und postorogene Zerblockung implizit
Tiefeninformationen enthilt. Mit Hilfe des daftr
entwickelten Computerprogramms PROFIL
sind die erforderlichen Datenprojektionen ratio-
nell durchfiithrbar. Die Technik der flichenhaf-
ten Einbindung von Oberflichendaten bei der
Konstruktion von Serienprofilen zur Ermittlung
der 3-dimensionalen Struktur stellt ein wesentli-
ches methodisches Ergebnis dieser Arbeit dar.

Durch detaillierte strukturelle Aufnahmen
sind in der Phyllit-Zone kohérente stratigraphi-
sche Abfolgen identifiziert worden, die durch
primdr iiberschiebende Scherzonen getrennt
sind. Sie bilden einen NW-vergenten, teilweise
tiberkippten Schuppenstapel mit der Geometrie
eines  hinterland dipping duplex“-Systems. Der
Vergleich mit der Taunuskamm-Einheit (hier

als ,antiformal stack® ausgebildet) zeigt, daf$ die
Geometrie des Uberschiebungssystems bei un-
gefihr gleichen Uberschiebungsweiten von der
Schuppengrofie abhidngt (Verhiltnis Linge
Dicke, vgl. WoobwaRD et al. 1989), d.h. im we-
sentlichen auch von den Michtigkeiten und Li-
thologien der stratigraphischen Einheiten ge-
steuert wird. Laterale Anderungen der Geome-
trie des Schuppenstapels sind das Resultat so-
wohl unterschiedlicher Anschnittniveaus als
auch der tatsachlichen geometrischen Variatio-
nen parallel zum Streichen.

In allen konstruierten Profilen ist das basale
Abscherniveau von Taunuskamm-Einheit und
Phyllit-Zone offenbar identisch und fallt mit ca.
15-20° nach SE ein. In gleicher Position und Ori-
entierung sind im Line-Drawing von DEKORP 2-
S (BEHR & HEINRICHS 1987) Reflektoren erkenn-
bar, die cine geradlinige Fortsetzung des Ab-
scherniveaus mindestens bis zu einer Tiefe von
10 km suggerieren (Abb. 81). Vermutlich miin-
det diese rampenartige Uberschiebung in das
schwach SE-fallende Reflektorbiindel an der Ba-
sis der Oberkruste (ca. 12-16 km), welches als
die basale Abscherung der rhenoherzynischen
Sedimenthiille angesehen wird (BEnr & HEIN-
RICHS 1987, WINTERFELD et al. 1994). Dies unter-
stiitzt den Verdacht einer bedeutenden krusta-
len Scherzone am Nordrand der Phyllit-Zone,
die zu intensiver Mylonitisierung und lokal zur
Ausbildung tektonischer Mélangen gefiihrt hat.
Diese Scherzone stellt aber nicht die Wurzelzo-




Abb. 81. Line-Drawing des nordlichsten Abschnitts von DEKORP 2-S (aus BEHR & HEINRICHS 1987) mit maf3stabs-
gerecht eingepafStem Profil D (vgl. Abb. 68). In der Fortsetzung der gemeinsamen Basisiiberschiebung sind deut-
liche Reflektoren ausgebildet. Die grofiere Tiefe im seismischen Profil resultiert aus dem generellen NE-Abtau-
chen der Strukturen im Osttaunus.

Taunuskamm-Einheit

L=y

Karbonate, Pelite Uberw. Pelite iberw. Quarzite, Konglomerate
(Ems/Eifel)

(Mittel-/Oberdevon) (Siegen)
Abb. 82. Rekonstruierte Schichtabfolge und -méchtigkeiten am Siidrand des Rhenoherzynikums gegen Ende

des Oberdevons mit Uberschiebungstrajektorien (gepunktet) und Basis der zukiinftigen Gieflen-Ostharz-Decke
(gestrichelt), die als gemeinsame Dachiiberschiebung der Duplexsysteme Taunuskamm-Einheit und Phyllit-Zo-
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ne der Gieflen-Ostharz-Decke, d.h. die tektoni-
sche Sutur zwischen dem Rhenoherzynikum
und dem Saxothuringikum dar. Die Mélangezo-
nen zeigen keine Hinweise auf einen ehemali-
gen ozeanischen Bereich zwischen Taunus-
kamm-Einheit und Phyllit-Zone: sie enthalten
ausschliefilich Komponenten dieser beiden Ein-
heiten. Weitere strukturelle und fazielle Aspek-
te machen eine paldogeographische Nihe bei-
der Einheiten wahrscheinlich:

+ Bei Verwendung der Basis der ersten karbo-
natischen Sedimente als Referenzhorizont
(Taunuskamm-Einheit:  mitteldevonische
Kalke; Phyllit-Zone: Kalkphyllite am Top
der Lorsbacher Schiefer) sowie der rekon-
struierten Sedimentmichtigkeiten befindet
sich das Abscherniveau der siidlichsten
Schuppe der Taunuskamm-Einheit etwa auf
Hohe der untersten Eppsteiner Schiefer
(Abb. 82). Da die Basistiberschiebung der
Phyllit-Zone an ihrer Front (im SW-Taunus)
bereits das Niveau der Eppsteiner Schiefer
erreicht hat, kann bei weiterem Aufsteigen
der Basisiiberschiebung unter realistischen
Abrifiwinkeln die Entfernung zur Taunus-
kamme-Einheit nicht grof§ gewesen sein.
Metavulkanite vom Typ der Phyllit-Zone in-
nerhalb der Taunuskamm-Einheit treten als

Phyllit-Zone

e GieRen-Ostharz-Decke

Schuppenbasis oder als tektonische Scher-
korper auf. In beiden Féllen sind sie als das
sedimentire Unterlager der Taunuskamm-
Einheit anzunehmen, da auch Scherkorper,
die nur aus dem Liegenden der Basisiiber-
schiebung abgeschert und mittransportiert
worden sein konnen, sich nordwestlich der
Taunuskamm-Einheit  befunden haben
miissen. Die Entfernung zur Phyllit-Zone
kann daher hochstens so grof§ gewesen sein
wie die Erstreckung der Metavulkanite
senkrecht zum Orogen.

Aus der Gefiigeentwicklung und dem PT-
Pfad 148t sich eine Akkretion der Phyllit-Zo-
ne an den Keil der Oberplatte wihrend der
Hauptdeformation ableiten. Eine urspriing-
liche Zugehorigkeit zur rhenoherzynischen
Unterplatte ist daher wahrscheinlich.

Der detritische Inhalt der Sedimente aus
beiden Einheiten ist trotz fazieller Unter-
schiede vergleichbar.

Die Sitidgrenze des Rhenoherzynikums befin-
det sich demnach siidlich der Phyllit-Zone. Dort
bilden die Grauwacken des Erbstiadter Auf-
bruchs ihr tektonisches Dach. Sie werden ana-
log zur Gieflener Grauwacke als Teil der
Gieflen-Ostharz-Decke angesehen (ENGEL et al.
1983), da sie auch aufgrund geringer Deformati-
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on und fehlender Metamorphose dieser han-
gendsten, tektonischen Einheit zugeordnet wer-
den miissen. Sie entstammen demnach dem
ozeanischen Bereich zwischen Rhenoherzyni-

kum und Saxothuringikum, so daf§ sich der ehe-
malige Stidrand des rhenoherzynischen Schelfs
zwischen der Phyllit-Zone und den Grauwacken
des Erbstiadter Aufbruchs befindet.

10.2 Fortsetzung der Phyllit-Zone nach SW und NE

Am SW-Ende der Phyllit-Zone biegt die halb-
steil nach NW einfallende Grenzfliche zur Tau-
nuskamm-Einheit, bedingt durch das SW-
gerichtete axiale Gefélle, nach Siiden ab und
verschwindet unter kinozoischer Bedeckung.
Gleichzeitig steigt die Basistiberschiebung strati-
graphisch auf, so daf§ dort die Metavulkanit-Se-
rie vollstindig aus dem LErosionsniveau ver-
schwunden ist. Im Nahetal, wo das Rheinische
Schiefergebirge weit nach Siiden reicht und das
Achsenfallen gering ist, konnte die Phyllit-Zone
erneut zutage treten. In entsprechender Positi-
on (siidwestlich Miinster-Sarmsheim)  sind
schwarzgraue Pelite mit Quarzitbinken aufge-
schlossen, die denen der Lorsbacher Schiefer-
Folge stark dhneln (WE1ss1993), eine tektoni-
sche Zugehorigkeit zur Phyllit-Zone (druckbe-
tonte Paragenesen, Vorhandensein einer weite-
ren Schieferung) kann aber nicht belegt wer-
den. Es bleibt daher offen, ob dieser siidlichste
Bereich des Rhein-/Naheprofils zur Phyllit-Zone
zu zihlen ist, deren Basistiberschiebung hier be-
reits das Niveau der Lorsbacher Schiefer er-
reicht haben konnte, oder noch eine Schuppe
der Taunuskamm-Einheit darstellt.

SOMMERMANN et al. (1994) halten das Auftre-
ten der Metavulkanite fiir ein kennzeichnendes
Merkmal der Phyllit-Zone (dort Vordertaunus-
Einheit). Demnach ordnen sie die Uberschie-
bungskorper, an deren Basis Metavulkanite auf-
treten (z.B. Vorkommen bei Hallgarten, Geisen-
heim und der Krausaue), noch der Phyllit-Zone
zu, die nach dieser Definition im Rheintal bis an
den Nordrand der Rochusberg-Schuppe reichen
wiirde. Das Auftreten von Taunusquarzit in die-
ser Schuppe wird mit einem lateralen Fazies-
wechsel innerhalb der Vordertaunus-Einheit er-
Klért.

Westlich des Rheins tritt die Phyllit-Zone zwi-
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schen dem Nahe- und dem Guldenbachtal wie-
der in Erscheinung, nun aber in vollig anderer
Ausbildung. Die lithologischen Unterschiede
sind in erster Linie auf einen verdnderten strati-
graphischen Umfang zuriickzufiihren: wihrend
im Stidtaunus als jiingste Einheit hohes Unter-
devon bis evtl. Mitteldevon vertreten ist, beginnt
im Stiidhunsriick der stratigraphische Nachweis
erst mit dem Oberems und reicht bis in das ho-
he Oberdevon bzw. Unterkarbon (vgl. 1.1.1). Der
stratigraphische Aufstieg der Basisiiberschie-
bung setzt sich offenbar nach SW fort und er-
reicht im Siidhunsriick Oberdevon-Niveau.

Gleichzeitig finden auch fazielle Anderungen
statt. Das zunehmende Auftreten von Metaba-
salten in den zumindest teilweise oberemsi-
schen Metapeliten deutet auf eine stirkere Kru-
stendehnung im Siidhunsriick zu dieser Zeit.
Fiir dltere und jiingere stratigraphische Einhei-
ten konnen beziiglich fazieller Unterschiede
keine Aussagen getroffen werden. Das vulkani-
sche Unterlager des Stidtaunus scheint im Siid-
hunsriick allerdings zu fehlen: hochmetamor-
phe Serien an der Basis von Schuppen der Tau-
nuskamm-Einheit (Gneis von Wartenstein) zei-
gen ein Kristallines Basement als Fundament
an. Die laterale Erstreckung der Metavulkanite
des Siidtaunus war offenbar nicht besonders
grofd. Moglicherweise ist ihr Verschwinden im
Raum Eltville (bzw. das Aufsteigen der Basis-
iiberschiebung) auch Folge primir abnehmen-
der Michtigkeit nach SW.

Nach NE verschwindet die Phyllit-Zone unter
kinozoischen Sedimenten der Wetterau und
taucht erst ca. 220 km weiter am Harzstidrand
wieder auf. Gemeinsamkeiten mit den Phyllit-
Zonen des Stidhunsriick und Stidtaunus beste-
hen beziiglich der etwas hoheren Temperatu-
ren, der druckbetonten Metamorphose (nur Se-



rie 7), der iiberwiegend steilen bis tiberkippten
Lagerung und dem Vorhandensein einer dritten
Schieferung. Bei vergleichbarem stratigraphi-
schem Umfang (Ordovizium-Oberdevon) beste-
hen allerdings hinsichtlich der Lithologie teil-
weise deutliche Unterschiede. Wihrend im Or-
dovizium-Silur im Sidtaunus méchtige saure
und intermediidre Vulkanite abgelagert werden,
findet in der Wippraer Zone eine sandig-tonige
Schelfsedimentation statt (Serien 3-5). Bims-
fiihrende Rotschiefer und Metatuffe der Serie 4
konnten aber als distale Aquivalente der Tau-
nusvulkanite in Betracht gezogen werden. Silu-
rische Schwarzschiefer (Serie 2) fehlen im Tau-

nus. Wegen ihrer Position siidlich des Harzgero-
der Olisthostroms und ihrem linsenhaften Auf-
treten werden sie allerdings als Scherkorper in-
terpretiert (s.a. JAcoB & FRANZKE 1992). Unterde-
von wurde in der Wippraer Zone bislang nicht
nachgewiesen. Die Sedimente des Mittel-/Ober-
devon (Serien 6, 7) und der MORB-Charakter
der darin eingeschalteten Metabasalte dhneln
wieder den Verhdltnissen im Siidhunsriick. Es
ist daher moglich, daf§ auch die Wippraer Zone
den siidlichen rhenoherzynischen Kontinental-
rand repriasentiert, allerdings mit einer unter-
schiedlichen Entwicklung im Altpaldozoikum.

10.3 Geodynamisches Modell des Grenzbereichs
Rhenoherzynikum/Saxothuringikum

Beckenentwicklung
Die bislang élteste stratigraphische Informa-
tion in der Phyllit-Zone liefert die Metavulkanit-

Serie. Die Altersdaten deuten auf eine zeitliche

Entwicklung von andesitischem zu rhyolithi-

schem Vulkanismus zwischen dem oberen Or-

dovizium und dem Silur, der die geochemische

Signatur eines magmatischen Bogens aufweist

(MEersL 1990). Daraus lassen sich zwei unter-

schiedliche geodynamische Szenarien konstru-

ieren:

1. Die Metavulkanite sind Ausdruck altpalio-
zoischer Krustendehnung (z.B. FRANKE &
ONCKEN 1990). Vulkanite aus spitorogenen
Kollapsbecken sind in ihrer Zusammenset-
zung sehr variabel und konnen auch die geo-
chemische Signatur eines magmatischen Bo-
gens aufweisen (z.B. LORENZ & ARz 1994). Die
Eppsteiner Schiefer im Hangenden stellen
mit ihrem hohen Feldspat-Anteil und grofien
Michtigkeitsvariationen typische Riftsedi-
mente dar. Im Gedinne greift die Krusten-
dehnung schliefflich auch auf das tibrige rhe-
noherzynische Becken tiber.

. Siidlich des Rhenoherzynikums existierte im
Silur und Unterdevon ein Orogen, dessen
Reste in Teilen der heutigen Mitteldeutschen
Kristallinschwelle vorliegen (vgl. Kompila-
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tion in Abb. 57, Diskussion in 10.4). Im tibri-
gen siidlichen Rhenoherzynikum fehlen jeg-
liche Anzeichen von Konvergenz-Magmatis-
mus oder Metamorphose zwischen dem
Kambrium und dem Karbon, so dafd sich
nach diesem Szenario zwischen beiden Ein-
heiten eine pri-/frithvariszische Sutur befin-
den miifite. Fir das Ordovizium wird auf-
grund biogeographischer (Cocks & FORTEY
1982) und paliomagnetischer Daten (Tors-
viK et al. 1992) die Existenz eines vermutlich
tiber 3000 km breiten ozeanischen Bereichs
(wRheic Ocean®) zwischen Avalonia und
Gondwana gefordert. Die ozeanische Kruste
wurde offenbar vollstindig subduziert. Ort
und Polaritit der Subduktionszone sind un-
bekannt, ebenso fehlen direkte Hinweise auf
die Sutur. Der altpalidozoische Inselbogenvul-
kanismus in der Phyllit-Zone konnte mit der
Subduktion des Rheischen Ozeans, z.B. nach
Norden unter den siidlichen Kontinental-
rand von Avalonia, in Zusammenhang ste-
hen. Da fiir eine anschliefSende Kollision in
der Phyllit-Zone jegliche Hinweise fehlen
und spitestens ab dem hoheren Unterdevon
dort ein passiver Kontinentalrand ausgebil-
det ist, mufy die Subduktion im Silur aufge-
hort haben.

&7



Auch die Nordgrenze der Phyllit-Zone kann
als rheische Sutur in Betracht gezogen werden,
die dann aber, bedingt durch die variszische
Tektonik, vollig verdeckt sein muf$. Da die Phy-
llit-Zone wihrend des variszischen Zyklus ei-
nen Teil des Rhenoherzynikums darstellt, wire
sie in diesem Fall bei der erneuten Offnung des
Ozeans (diesmal als Gieflener Ozean) ,auf der
falschen Seite hiingengeblieben® (FRANKE 1993).

Die im rhenoherzynischen Becken im Gedin-
ne einsetzende Krustendehnung fiihrt zu einer
Zerblockung des cadomisch geprigten Grund-
gebirges, wobei der Schutt der stehengebliebe-
nen Blocke in die angrenzenden Becken lokal
verfrachtet wird. Proximale ,debris flow“-Abla-
gerungen in der Taunuskamm-Einheit verwei-
sen auf ein stidliches Festland in unmittelbarer
Nihe (HAHN 1990), das mit dem fiir diese Zeit
im Grenzbereich Rhenoherzynikum/Saxothu-
ringikum geforderten Inselbogen/Orogen (s.o.
und FRANKE 1993) moglicherweise identisch ist.
Fiir eine Sedimentation in der Phyllit-Zone ver-
bleibt in dieser Zeit kein Raum. Gerolle von sau-
ren Metavulkaniten vom Typ der Phyllit-Zone
(,Serizitgneise®) im Gedinne-Konglomerat bei
Stromberg (MEYER 1970) deuten sogar auf eine
zeitweilige Erosion von Schichtgliedern der
Phyllit-Zone im tiefen Unterdevon.

Zu Beginn der Siegen-Stufe kommt es im siid-
lichen rhenoherzynischen Becken durch die
nach Siiden gerichteten Meerestransgression
zur Ablagerung kiistennaher, mariner Sedimen-
te (Taunusquarzit). Im Unterems erfolgt eine
starke Gliederung in durch synsedimentire Ab-
schiebungssysteme getrennte Horst- und Gra-
benstrukturen, die eine verstiarkte tektonische
Subsidenz anzeigen (DITTMAR 1996). In der Phyl-
lit-Zone setzt spitestens im Siegen oder Ems mit
der Anlieferung von kaledonischem Detritus
die normale, rhenoherzynische Beckenentwick-
lung in Kontinentalrandfazies ein. Der Taunus-
quarzit (Siegen) fehlt allerdings in der Phyllit-
Zone in seiner fiir das stidliche Rhenoherzyni-
kum typischen Ausbildung. Das fiir diese Zeit
postulierte Hochgebiet im Siiden der Taunus-
kamme-Einheit (z.B. MEYER & STETS 1980, HAHN
1990) konnte eine Schichtliicke erzeugt haben.

Grobe Konglomerate an der Basis der Lorsba-
cher Schiefer (vgl. Taf. 8, Fig. 5) stellen mogli-
cherweise das proximale Aquivalent des Tau-
nusquarzits dar bzw. dokumentieren die Trans-
gression und das Wiedereinsetzen der Sedimen-
tation gegen Ende der Siegen-Stufe. Die nun im
Ems folgende, starke Subsidenz (hohe Michtig-
keitsunterschiede zur Taunuskamm-Einheit)
und der vereinzelte Aufstieg basaltischer Mag-
men mit MORB-Chemie (MEgist 1990) muf$ in
Zusammenhang mit der Offnung eines ozeani-
schen Beckens weiter im SE gesehen werden.
Die hohen Sedimentmichtigkeiten und das
Fehlen kondensierter pelagischer Sequenzen
deuten dabei auf Ablagerung auf zwar gedehn-
ter, aber noch kontinentaler Kruste. Derartige
Sedimentprismen sind von zahlreichen passi-
ven Kontinentalrindern bekannt (Beispiele in
SHERIDAN & Grow 1988) und Ausdruck hoher
thermischer Subsidenz wihrend der post-Rift-
phase im Ubergangsbereich zu ozeanischen
Becken (z.B. LISTER et al. 1991). Subsidenz infol-
ge thermischer Kontraktion gilt auch als we-
sentlicher Faktor bei der Bildung des rhenoher-
zynischen Beckens (ONcKEN 1987). Die Karbo-
nate im Hangenden der Lorsbacher Schiefer
(zunichst Kalkschiefer, dann Massenkalk) stel-
len wie die mitteldevonischen Massenkalke der
Taunuskamm-Soonwald-Einheit ~ vermutlich
ehemalige Riffe dar, die nach der Ozeanoffnung
am duflersten Schelfrand besonders giinstigen
Wachstumsbedingungen unterliegen (minima-
ler klastischer Input, optimale Nahrstoffversor-
gung). Die Phyllit-Zone befand sich demnach
im Devon am siidostlichen rhenoherzynischen
Kontinentalrand, jedoch vermutlich nérdlich
der in der Phyllit-Zone des Siidhunsriick auftre-
tenden ,slope-and-rise“-Sequenz im Ubergang
zum Giefiener Ozean.

Konvergenzstadium

Erste distale Grauwackeneinschiibe am siidli-
chen rhenoherzynischen Kontinentalrand und
im Sedimentationsraum der Gieflen-Ostharz-
Decke zeugen im tiefen Oberdevon (Adorf-Stufe)
von einer Hebung oder Anndherung der Mittel-
deutschen Kristallinschwelle (bzw. ihres Vorlau-



fers) im Zuge der Subduktion des Giefiener Oze-
ans. Nur unwesentlich dltere Hellglimmer (ca.
370 Ma) in den Grauwacken dokumentieren
eine extrem schnelle Hebung, Abtragung und
Sedimentation der frithvariszisch geprigten Kri-
stallineinheiten (AHRENDT et al. 1994). Die
frithen Grauwackeneinschiibe horen bereits in
der Nehden-Stufe wieder auf. Eine massive,
synorogene Flyschsedimentation, die ein bereits
nahezu geschlossenes Ozeanbecken anzeigt, be-
ginnt im siidlichen Rheinischen Schiefergebirge
etwa im tiefen Visé (RIETSCHEL & STRIBRNY 1979,
s.. 7.2). Zu Beginn des Unterkarbons (ca. 360
Ma) wird mit der Intrusion subduktionsbezoge-
ner I-Typ-Magmatite die Ausbildung eines akiti-
ven Kontinentalrandes am Nordrand der Mittel-
deutschen Kristallinschwelle belegt (Liprort
1986, OKRUSCH & RICHTER 1986). Erst an der
Wende Unter-/Oberkarbon beginnt ca. 30 Ma
nach Beginn der massiven Flyschsedimentation
die Kollision der beiden Plattenfragmente. Aus
der anhand der Flyschprogradation berechne-
ten  Mindestkonvergenzgeschwindigkeit von
14 mm/a (vgl. 7.2) resultiert eine zuriickgelegte
Entfernung und damit eine Beckenbreite von
mindestens 400 km senkrecht zum Orogen. Zu
Beginn der Kollision wird die Phyllit-Zone als
Teil der rhenoherzynischen Kruste von der
Beckenfiillung Gieflener Ozeans und
schlief§lich von der saxothuringischen Kruste
iiberschoben und dabei in eine Tiefe von ca.
14-20 km versenkt (Abb. 83a). Dabei kommt es
zur internen Stapelung und zur Bildung druck-
betonter Paragenesen und einer durchgreifen-
den Schieferung um ca. 323 Ma (Abb. 83b).

Etwa gleichzeitig werden Teile des Akkre-
tionskeiles und Fragmente des subduzierten
Ozeans als Decke weit auf das rhenoherzyni-
sche Vorland tiberschoben. 5-12 Ma friiher er-
folgte die Gefigepragung der Solmstaler Phylli-
te an der Basis der Giel$en-Ostharz-Decke, de-
ren Sedimentationsraum sich demnach minde-
stens 70-170 km stidostlich der Phyllit-Zone be-
funden haben miifite.

Durch die NW-Propagation des Uberschie-
bungssystems erfolgt eine Akkretion der Phyllit-
Zone an die Oberplatte und ihre Uberschiebung

des

auf die Taunuskamm-Einheit um ca. 318 Ma
(Abb. 83c¢). Damit vollzieht sich in der Phyllit-
Zone auch ein kinematischer Wechsel, der im
Westfal (ca. 308 Ma) zu seitenverschiebenden,
iiberwiegend sinistralen Bewegungen fiihrt. Sie
sind Ausdruck der bereits stark verdickten Kru-
ste auf eine mechanischen Instabilitit wihrend
des Wachstums des orogenen Keils, dessen
Front sich zu dieser Zeit im nordlichen Rheini-
schen Schiefergebirge befindet. Zur gleichen
Zeit (308-312 Ma) findet am Stidrand des Stave-
lot-Venn-Massivs eine gefiigebildende Deforma-
tion statt (KrRamwm et al. 1985). Dieser Bereich
stellt nach palinspastischen Rekonstruktionen
den Nordeifel-Schelfabbruch dar, der vom inne-
ren Schelf nach Siiden in das Eifelbecken tiber-
leitet (WINTERFELD 1994). Dieses Abschiebungs-
system wird wiithrend der Konvergenz als Uber-
schiebungsrampe reaktiviert. Der dabei zu be-
wiltigende Hohenunterschied von mindestens
5 km konnte die mechanische Ursache fiir die
seitenverschiebenden ,out-of-sequence®-Bewe-
gungen am Stidrand des Rhenoherzynikums im
Sinne einer Wiederherstellung des energeti-
schen Gleichgewichtes darstellen. Die nach
dem Paldospannungsmodell von ONCKEN
(1988a) gleichzeitig (post-Namur) stattfindende
Rotation der Hauptspannungsachsen von NW-
SE zu N-S Kompression dokumentiert mogli-
cherweise den verinderten Krifteansatz durch
das Auftreffen des orogenen Keils auf ein Hin-
dernis. Die Seitenverschiebungen bewirkten
zusitzlich eine relative Absenkung der siidli-
chen Einheiten und konnten zur Ausbildung
des subvertikalen Storungsastes der Hunsriick-
Stdrandstorung (Murawskr 1975, HENK 1993)
gefiihrt haben.

Gegentiber dem Siidtaunus ist in der Phyllit-
Zone des Siiddhunsriick ausschlieSlich ein nach
NW tberschiebendes Inkrement der Hauptde-
formation nachzuweisen (D1ITT™MAR 1996). An den
Scherzonen an der Grenze zur Soonwald-Einheit
und innerhalb der Phyllit-Zone treten dextral sei-
tenverschiebende Komponenten hinzu. Die un-
terschiedliche Kinematik konnte als Folge der
variierenden Geometrie des ehemaligen rheno-
Kontinentalrandes

herzynischen verstanden
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werden (Abb. 84). Ein Umbiegen des Kontinen-  ponente erfolgen. Eine vergleichbare Situation
talrandes im Bereich der Taunus-Phyllit-Zone  zeigt der Nordeifel-Schelfabbruch, der als schiefe
von ENE- zu NNE-Streichen fiihrt dort wiihrend ~ Rampe (15-30° Streichen) sinistrale Schragauf-
der Kollision zu sinistralen Schrigaufschiebun- ‘hiebungen provoziert (WINTERFELD 1994) und
gen, wihrend in der Hunsriick-Phyllit-Zone or-  zur Ausbildung der sinistral transpressiven Mon-
thogonale Bewegungen z.T. mit dextraler Kom-  schauer Scherzone gefiihrt hat (FigLitz 1992).
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Abb. 83. Geodynamisches Szenario der Kollision zwischen Rhenoherzynikum und Saxothuringikum an der
Wende Unter-/Oberkarbon. (d) zeigt die heutige Situation unter Beriicksichtigung der seismischen Interpretati-
on von BEHr & HENRIcHS (1987) und der Ergebnisse der Profilkonstruktion.

Zwischen der Phyllit-Zone und dem iibrigen
Rheinischen Schiefergebirge ist ferner eine
Strain-Partitionierung festzustellen. Die an
frithen kinematischen Inkrementen nachgewie-
sene, nordgerichtete Plattenbewegung wird in
eine orogenparallele und eine orthogonale
Komponente zerlegt. Die Phyllit-Zone und be-
sonders die NPZ-Scherzone, die eine erhebli-
chen Teil der Seitenverschiebungen aufgenom-
men hat, dienen dabei als Zonen geringer
Scherfestigkeit (Fliefigrenze von Quarz ist tiber-
schritten) der kinematischen Entkopplung zwi-
schen Ober- und Unterplatte (s.a. ONCKEN 1993).

Durch eine mechanische Entkopplung ist kei-
ne Verformungskompatibilitit mehr erforder-
lich, so daf$ mit der Akkretion eines Korpers an
die Oberplatte i.d.R. auch ein fundamentaler,
kinematischer Wechsel verkniipft ist (Eruis &
WATKINSON 1987). Wihrend frithe Strukturen in
der Unterplatte die relative Plattenbewegung
abbilden, sind Strukturen in der Oberplatte un-
abhdngig von der Plattenkonvergenz und re-
flektieren hiufig nur die isostatische Hebung
z.B. durch Dehnung senkrecht oder parallel
zum Orogen. In der saxothuringischen Ober-
platte kann demnach die sinistrale Transtensi-

on wihrend der Intrusion granitoider Magmen
im Unterkarbon (KroHe 1991) als Ausdruck
isostatischer Hebung im Zuge der Subduktion
betrachtet werden (z.B. als Folge basaler Akkre-
tion von Material aus der Unterplatte, vgl. PLATT
1986) und steht daher mit der gleichzeitigen
Plattenkonvergenz zwischen Rhenoherzynikum
und Saxothuringikum in vollem Einklang.

ehem. Kontinentalrand

Abb. 84. Mogliche Geometrie des stiidlichen rhenoher-
zynischen Kontinentalrandes. Bei der Kollision fun-
giert die Taunus-Phyllit-Zone als schiefe Rampe und
provoziert sinistral transpressive Bewegungen. Das
Fehlen der Phyllit-Zone im Bereich des heutigen
Rheintals konnte die gleiche Ursache haben.



Spatorogene Extension

Die spitvariszische Kinematik in Mitteleuro-
pa wird etwa ab dem Stefan durch gravitative
Prozesse dominiert (z.B. ZIEGLER 1986). Die
schnelle Exhumierung des siidlichen Rhenoher-
zynikums kann durch gravitatives Abgleiten
und Ausdiinnung der hangenden Deckeneinhei-
ten erfolgt sein, was in tieferen Niveaus aller-
dings keine Gefiige hinterlifit. Die Gief$en-Ost-
harz-Decke liegt heute nur noch als geringmach-
tiger Rest vor, ihre Ausdehnung und Méchtigkeit
mufd aber wesentlich grofer gewesen sein (s.
ONCKEN 1988b, DiTTMAR 1996). Gravitatives Ab-
gleiten wird z.B. von KREBS & WACHENDORF
(1974), WEBER (1978) oder Scnwas (1979) fiir die
finale Platznahme der Giefiener bzw. der Siid-
harz-Selke-Decke angenommen. Bereits wih-
rend des Konvergenzstadiums kann es zu gravi-
tativem Abgleiten in Richtung auf das Vorland
kommen, wenn z.B. durch Schuppenstapelung
eine Hebung des Hinterlandes erfolgt (Abb. 83c¢).
In anderen Bereichen des Rheinischen Schiefer-
gebirges wird die Crenulation (dort s,) als Aus-
druck spitorogener Dehnung diskutiert (z.B.

WEBER 1978). Auch im Siiddtaunus muf$ die Bil-
dung der mit einer Riickfalte in Zusammenhang
stehenden Crenulation zeitgleich mit der Exhu-
mierung erfolgt sein. Aus der ermittelten Ver-
kiirzungsrichtung (30-40° SE) kann die Falte mit
einer rein gravitativen (= vertikal wirkenden)
Ursache nicht unmittelbar in Zusammenhang
gebracht werden. Es erscheint aber denkbar,
dafy die Entstehung des Saar-Nahe-Beckens,
dessen Absenkungsgeschichte spétestens im
Westfal und somit wihrend der Exhumierung
des Sidtaunus begann (HENK 1993), am
Stidrand des Rhenoherzynikums zu einer Um-
orientierung der grofiten Hauptnormalspan-
nung aus der Vertikalen fiihrte (Abb. 85). Derar-
tige Spannungsumlagerungen durch plotzliche
Anderung der topographischen Hohe sind z.B.
am Stidrand des Himalayas mit Hilfe numeri-
scher Modellrechnungen nachgewiesen worden
(ROYDEN & BURCHFIEL 1987). Als weiterer, wenn
auch untergeordneter Hebungsmechanismus ist
der footwall uplift* im Zuge der Abschiebung
des Saar-Nahe-Beckens zu nennen.

Insgesamt kann die vom iibrigen Rhenoher-

SE

Saar-Nahe-Becken

Abb. 85. Umorientierung der Hauptspannungstrajektorien infolge einer topographischen Last der Hohe Ah bei
noch andauernder Kompression in tieferen Krustenbereichen (nach Roypen & BurcHrigL 1987). Die subvertikale
Orientierung der grofSten Hauptnormalspannung (o,) erzeugt Extension im zentralen Teil der Auflast, wihrend

es am Rand zu schiefer Beanspruchung kommt.
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zynikum abweichende Entwicklung der Phyllit-
Zone auf ihre Sonderstellung am siidlichen
Kontinentalrand zuriickgefiihrt werden:

« Sie bildet faziell die Uberleitung zum Konti-
nentalhang.

* Durch die tiefere Versenkung wird die Flief3-
grenze von Quarz tiberschritten, wodurch
eine durchgreifende, duktile Deformation
ermoglicht wird.

+ Als Suturzone dient sie der mechanischen
Entkopplung zwischen Ober- und Unterplat-
te und erfihrt eine starke, plattenrandparal-
lele Streckung.

« Eine grofidimensionale Riickfalte ist auf
den siidlichen Plattenrand beschriankt und
steht evtl. mit der Entstehung des Saar-Na-
he-Beckens in Zusammenhang.

10.4 Implikationen fiir die plattentektonische Entwicklung
der mitteleuropiischen Varisziden

Aus der Stellung der Phyllit-Zone am siidli-
chen rhenoherzynischen Kontinentalrand las-
sen sich weitere paldogeographische Konse-
quenzen ableiten. Die im Gedinne einsetzende
Krustendehnung konzentriert sich im Ems auf
den Stidrand des Rhenoherzynikums und fiihrt
schlieflich dort zur Offnung des Gieflener Oze-
ans. Der Grad der Krustendehnung und damit
vermutlich auch die Ozeanbreite scheint dabei
nach Osten abzunehmen. Dementsprechend
setzt im Osten die Kollision frither ein: im Siid-
harz sind die Deformationsalter etwa 5-25 Ma
hoher als im Siidtaunus. Dieser Umstand er-
klart auch die iiberwiegend nach Westen ge-
richtete Schiittung der synorogenen Klastika.
Insgesamt ergibt sich das Bild einer schiefen
Kollision eines etwa N- bis NE-streichenden, ak-
tiven Kontinentalrandes noch ungeklirter Her-
kunft mit dem ENE-streichenden und in sich ge-
gliederten, passiven Kontinentalrandes am
Stidrand des Rhenoherzynikums.

Exotische Komponenten mit faunistischen
Beziehungen zu Armorika und Gondwana in
Schiefern des Ems und FEifel (Altpaliozoikum
der Lindener Mark, z.B. BIRKELBACH et al. 1988;
silurische und unterdevonische Kalke bei Mar-
burg, BENDER et al. 1974) sowie damit z.T. asso-
ziierte proximale Klastika konnen als Olistho-
strome und Turbidite gedeutet werden, die in-
folge des spiatunterdevonischen Riftings von
den Horstflanken gravitativ abgeglitten sind
(s.a. BENDER et al. 1994). Die in der Phyllit-Zone
im Siegen oder Ems zunichst mit Konglomera-

ten wiedereinsetzende Sedimentation konnte
dieses Ereignis widerspiegeln, allerdings in di-
staler Fazies. In der Taunuskamm-Einheit fin-
det gleichzeitig eine durchgehende, distale Sedi-
mentation in Horstposition statt. Es ist daher
nicht moglich, daf$ die Olisthostrome und Tur-
bidite aus SE direkt in das Rheinische Becken
gelangten. Vermutlich stammen sie aus einem
Sedimentationsbereich siidlich der Phyllit-Zone
und sind tektonisch nach NW verfrachtet wor-
den. Da diese Einheiten zumindest teilweise von
der Giellen-Ostharz-Decke tektonisch tiberfah-
ren wurden, miissen sie urspriinglich zwischen
der Phyllit-Zone und dem (zukiinftigen) Sedi-
mentationsraum der GiefSener Grauwacke gele-
gen haben (s.a. FRANKE 1993). Ahnliche Uberle-
gungen konnen auch fiir exotische Komponen-
ten des Kellerwaldes und des Harzes (Herzyn-
und Flinzkalke, Graptolithenschiefer, Grau-
wacken der Ems- und Eifel-Stufe) angestellt wer-
den. Die Herzyn- und Flinzkalke von Kellerwald
und Harz dokumentieren allerdings eine nahe-
zu liickenlose Sedimentation bis in das hohe
Oberdevon. Eine erstmalige Umlagerung im Un-
terdevon scheidet deshalb aus. Sie gelangten
wihrend der Kollision im Unterkarbon z.B. als
Wildflysch (Harzgeréder Zone) in das Rheno-
herzynikum. Oczron (1994) ordnet die exoti-
schen Komponenten inklusive ihrer Rahmenge-
steine einer eigenstindigen, ,unteren Decken-
einheit” zu.

Die Komponenten der Olisthostrome und
Turbidite zeigen eine durchgehende, hemipela-




gische Sedimentation im Silur und Unterdevon
unmittelbar siidlich des Rhenoherzynikums an
und verweisen auf eine analoge Situation wie
im Saxothuringischen Becken. Dieser Befund
steht offensichtlich in Widerspruch zu einem si-
lurisch-unterdevonischen  Orogen  zwischen
dem Rhenoherzynikum und dem Saxothuringi-
kum. Ein zu dieser Zeit aktiver Kontinentalrand
im Bereich der heutigen Mitteldeutschen Kri-
stallinschwelle ist aber aus mehreren Griinden
anzunehmen:

«an verschiedenen Stellen der Mitteldeut-
schen Kristallinschwelle finden zwischen
dem oberen Ordovizium und dem Unterde-
von Intrusionen granitischer Magmen statt
(vgl. Kompilation in Abb. 57), die teilweise
Kollisions- (ALTENBERGER et al. 1990) bzw.
Postkollisions-Chemismus  (OKRUSCH &
RICHTER 1986) aufweisen. Das systematisch
sich dndernde Intrusionsalter ergibt eine la-
terale Wanderung der Kollisionsfront von
SW nach NE mit ca. 5-6 mm/a, die vermut-
lich auf schiefe Kollision zuriickzufiihren
ist.

Im Bollsteiner Odenwald erfolgte die Intru-
sion vermutlich in einen Akkretionskeil (AL-
TENBERGER & BEscH 1993). Neue Daten von
DomBROWSKI et al. (1995) deuten im Spes-
sart auf ein vergleichbares Szenario. Die
anschliefende  PT-Entwicklung  (Mittel-
druckmetamorphose, Temperaturzunah-
me, Abkiihlung, vgl. WiLLNER et al. 1991) do-
kumentiert einen kompletten orogenen Zy-

10.5 Ungeloste Probleme

Abschliefiend werden noch einige offene Fra-
gen formuliert, die vor allem die bislang noch
liickenhafte pra- und frithvariszische Geschich-
te des Grenzbereichs zwischen der Rhenoherzy-
nischen und der Saxothuringischen Zone be-
treffen und zu weiteren Untersuchungen und
Uberlegungen anregen sollen:

* Wieso zeigen die exotischen Komponenten

im Rhenoherzynikum noch im Oberdevon
Faunenunterschiede, wenn im Ems (mit der
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klus mit Krustenstapelung, isobarer Equili-
brierung und Hebung noch vor Beginn der
variszischen Kollision im Oberdevon.

* Die Faunenprovinzen zwischen Avalonia
und Armorika/Gondwana (Cocks & FORTEY
1982) sowie der Detrituseintrag ins rheno-
herzynische und saxothuringische Becken
(HAVERKAMP 1991) sind bis in das Unterde-
von vollig unterschiedlich. Im Ems gleichen
sich die Ostracodenfaunen beider Einheiten
jedoch an (McKerrow 1994). Exotische
Komponenten in emsischen Schiefern des
Rhenoherzynikums (s.0.) belegen ebenfalls
eine paliogeographische Nihe gegen Ende
des Unterdevons.

» Nach paliomagnetischen Daten besteht an
der Wende Silur/Devon tektonischer Kon-
takt zwischen Armorika und Baltica/Avalo-
nia (Tarr et al. 1994).

Auch die innerhalb der Mitteldeutschen Kri-
stallinschwelle variierende PT-Entwicklung
(z.B. OKruscH 1990, WILLNER et al. 1991) und ei-
ne erst im Mitteldevon beginnende und anson-
sten undeformierte Schelfsequenz in der Boh-
rung Saar 1 (KReBs 1976) zeigen, dafd Krusten-
segmente aus verschiedenen geotektonischen
Positionen heute nebeneinander liegen und zu
scheinbaren Widerspriichen fiihren. Seitenver-
schiebungen im Grenzbereich Rhenoherzyni-
kum / Saxothuringikum scheinen bei der
spitorogenen Platznahme der verschiedenen
Fragmente eine wesentliche Rolle gespielt zu
haben.

SchliefSung des Rheischen Ozeans) zwischen
Avalonia und Bohemia/Armorika Faunen-
ausgleich erfolgte (McKERROW 1994)?

» Warum und durch welchen Mechanismus
offnet sich nach SchliefSung des Rheischen
Ozeans ein weiterer (Gielener Ozean) un-
mittelbar nordlich davon?

«Von wo und auf welchem Wege gelangten
geotektonische Einheiten, die eine silurisch-
unterdevonische Orogenese aufweisen (Tei-



le der Mitteldeutschen Kristallinschwelle),
zwischen Einheiten, in denen eine Orogene-
se zu dieser Zeit nicht nachweisbar ist (Rhe-
noherzynisches und Saxothuringisches

Becken) ?

« Wenn dabei (sinistrale) Seitenverschiebun-

gen eine grofle Rolle gespielt haben, wie er-
folgte die Kompensation der Bewegung im
NE (dextrale Seitenverschiebung, Uber-
schiebung, Transpression?)

* Wo sind die Flysche der silurisch-unterde-
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Tab. 1.

Aufschliisse und Gefiigedaten
(n) Anzahl der Meflwerte; n: normale, i: inverse Lagerung

Tab. 1a. Aufschliisse und Gefligedaten im Bereich der Profiltraverse A
Wi: Bl. 5915 Wiesbaden, E: Bl. 5914 Eltville. Daten aus SCHAFER (1993) (W..,B..,S..), KAFER (1994) (q..,x..) und
eigene Daten

Auf- R(34.) H(55.) Geflige der Hauptdeformation Geflige der Crenulation Skn Bkn Harnisch / Storung
schluB Ss S$1,82 B1/Deltat Ls S3 B3/Deltad Sx Bx Flache Linear
w1 36815 48013 295/40 240/40

w2 36986 47704 195/40 240/54

w3 37020 47629 306/84 235/40 228/42
wa 37127 47431 292/65 225/43 214/45
w5 37152 46792 314/70 148/65

we 37135 46891 305/70 245/48 222/33
w7 37137 47022 303/70 243/38

ws 37213 46938 308/87 242/35 234/53
w10 36566 48281 170/75 260/35 245/30
w12 37163 46737 325/80 140/45

w13 37147 47100 315/89

W14 37515 46738 328/62 232/23

W15 37015 46408 160/67 295/49 221/28
w16 36862 47447 275/50 229/50

W17 36818 47531 315/85 221/23
w18 36644 37824 305/84 231/32 223/30
W20 36391 48097 311/78 210/33 225/20
w21 36469 48003 317/89 234/31 230/30
w22 36504 47974 147/54 n 350/85 230/30 226/25 230/24
w23 36319 48111 226/40 216/10
w24 36224 48323 271/35 231/50

w25 36220 48432 282/35 234/26 228117
w26 36236 48528 165/44

w27 36305 48281 317/40 230/30

wzs 36339 48301 287/30 227/21 235/26
w29 36362 48252 318/78 230/31 242/26
W30 36418 48150 230/24

wat 36274 48746 312/52 200/25

waz 36336 49500 324/65 295/25 238/00
wa3 36900 46400 296/88 230/26

W34 35833 48817 275/27

B1 35811 47822 150/85 230/32

B2 36218 47565 315/70 230/40

B3 36180 47636 200/35

B4 35865 47709 160/78 200/15 250/40
B5 35837 47766 268/41 197/45

B6 35766 47875 293/40 186/45 257/32
B7 35735 47927 268/25 205/40

B8 35712 47977 235/30 190/40 233/35
B9 35742 48053 305/55 200/30 245/25
B10 35677 46945 315/70 228/45 235/50
B11 35717 46894 215/45

B12 35436 47264 145/80 251/40

B13 35621 47046 333/80 230/35 230/40
B14 35556 46648 307/64 217/40
B15 35624 46642 304/66

B16 35724 46785 324/84 231/42

B17 35937 47195 301/64 213/20 209/35 213/21
B18 36067 47195 314/61 215/25 221/29
B19 36050 47410 304/76 212/37

B20 36038 47362 320/82 224/30 243/41
B21 35810 47915 308/65 200/32 236/30
B22 35864 47845 319/65 210/35

B23 35616 48095 269/24 217/35

B24 35510 48177  325/41 337/51 215/30

S1 34689 46967 300/30 260/20

s2 34574 47082 315/51 330/50

S3 34541 47124 313/60 245/25

sS4 35544 45741 328/88 220/35 245/25
S5 35291 46572 197/72 256/30 242/28
s6 35329 46509 130/72 210/34
s7 35503 46556 288/69 229/38 211/35
S8 35248 46257 307/60

S9 36376 46374 290/75 229/58 208/50
S10 36415 46270 257/45 217/55 255/40
S11 35377 46106 304/70 215/35 250/25
s12 34766 47114 285/50 185/30 234/21
S13 34652 47049 278/60

S14 35233 46714 300/76 230/38 242/38
Mel 36471 49640 324/30

Mel 36467 49680 324/50

Mel 36481 49745 324/43

Wit 41899 49258 350/75(1) 255/30(1)
wi2 41789 49902 226/36(9) 232/35(3)
wia 40828 50605 174/53(6) 246/38(2) 232/35(4)
Wi4 40473 50156 158/62(7) 296/22(2) 237/18(4)
wis 40616 47946 146/82(13) 152/34(6) 232/16(6) 120/84(3) 132/84(1)
E1 36340 49470 318/65(7) 226/04(5)
E2 36490 49820 324/46(11) 256/20(9)

E3 38188 50245 318/70(7) 250/54(5)

E4 38725 48125 329/85(10) 256/36(4) 242/26(2)
E5 39931 50315 178/58(16) 244/32(7) 245/28(3) 171



Tab. 1a. Fortsetzung

Auf- R(34.) H(55.) Gefiige der Hauptdeformation Geflige der Crenulation Skn Bkn Harnisch / Stérung

schluf Ss S1,82 B1/Deltat Ls S3 B3/Deltad Sx Bx Flache Linear

E6 40202 50256 188/48(10) 242/32(3) 242/32 350/80(2)

E7 38950 49350 S1 330/76(4) 250/26(10) 237/26(2)

S2 312/62(16) 250/36(4)

E8 40075 48125 321/86(13) 206/30(4) 232/16(5)

E9 33590 46640 312/56(9) 246/30(7)

E10 34670 46980 285/30(12) 257/28(7)

E11 32010 45310 316/64(1) 226/03

E12 30280 44960 310/50(1) 310/50(1)

ql 35399 53059 155/89 n 341/64(4) 284/18(7) 016/09(1)

qt’ 35399 53026 305/89(1) i 328/80

ql” 35418 52993 307/89(3) i 253/23 250/17(1) 240/12(1)

q2 35097 53406  320/20(1) 256/10(5) 261/04(3)

q3 35450 53773 332/50 n 308/16(2) 249/03(1)

q5 35451 53257 161/69(3) 329/54(10) 247/11 252/05(27) 064/05(2)

q6 36001 53159 322/83(1)

q7 35727 52705 327/62(2) 320/45(1)

q8 35507 52630 321/42(1)

q9SE 35892 52446 322/77(2) i 311/66(2) 237/20 147/54(3)

q9NW 35874 52481 308/48(3) n

qiit 35935 52535 306/58

qil2 35922 52564 135/87(1) n 310/65(1) 224/23 152/56(1) 226/02(1) 270/87(1) 185/29(1)

q13 35888 52586 300/39(1) n 305/55(1) 223/11

q13' 35864 52625 341/58(1)

ql4 35730 52385 320/62(1) 225/10

q14SE 35864 52465 322/77(17) i 230/07(1) 135/50(2)

q14NW 35874 52481  308/48(11) n

q15 36052 51782 150/86(4) n  324/71(1) 287/83(1) 203/48(1)

qi6S 35866 51971 322/77(5) i  347/30(3) 151/63(3) 245/02(1)

qi7 35394 51966 340/80(2)

qi8 37398 53001 333/55

q20 37172 53435 155/71(4) 333/62(4) 310/18(2)

x4 36251 51008 163/72(10) 153/29(1)

x50 36394 50892 159/62(12) n 333/62(1) 172/65 246/40

%X B 36346 50972 159/62(5) n 100/79(1)

x7 36433 50743 164/29(20) 160/78(1) 240/18

x8 36621 50571 334/78(3) i  325/64(5) 246/20(5)

x9S 36238 51222 305/52(31) n 305/85(2) 305/68(2) 142/40 148/29

x9N 36241 51282 186/66(40) n 243/27 187/60 133/69

x10 36045 49895 321/72(28) 215/23(2) 240/65(1) 310/62 325/66

x10' 36190 49863 305/68(5) 340/83(1)

x11 36226 49678 327/51(20) i 321/33(4) 319/28(1) 270/21(2) 355/40 227/53(1) 205/19(1)

RS 36230 49629 303/45(21) 285/20(1) 333/57(8)

x14 36798 50116 313/55(5) i  320/53(1) 242/34(2)

x16 36733 50130  309/56(4) 290/56 217/10(3) 297/25(1) 228/32(2)

x18 36583 50140 318/68(3) |  320/68 015/20(1)

x19 36443 50378 321/54(38) 276/51(8) 260/01(1) 247/20(3) 015/60(19) 327/55(2) 050/05(2)
290/82(2) 203/30(2)

x22 36193 50984  159/75(26) 169/29(2) 247/15(1)

x23 36328 50760 156/69(70) n 323/74(21) 167/21(12) 233/12(1) 320/76 240/35

x24 36513 50507 328/57(5) 028/57(1)

x26 38535 50462 306/56(2) 336/57(2) 160/15(2) 087/14(1)

x27 36428 50574 158/65 256/29(5) 225/20(1) 290/55(1)

x28 36441 50552 338/82 i 325/70(5) 247/25 010/60(1)

x29 36449 50536 158/70 n

x30 36461 50513 338/80 147/74(2) 062/49(1)

x32 36530 50331 319/63(1) | 319/60

x33 36283 50347 313/58(4) i 237/13(3) 340/30 030/15

x34 36285 50323 324/62(3) 346/59(1)

X35 36289 50299 307/77(6) 212/18(4) 252/46(3)

x35' 36305 50201 302/62(4) 300/59(1) 212/08(1)

x~35 36302 50232 286/53(4)

x36 36248 50395 323/66(16) i  314/64(1) 265/24(1)  246/16(1)

x37 36011 50914  157/76(9) 205/14(1)  257/03(1) 342/66(1) 249/01(1)

x38 35971 50819  144/66(29) 144/66 188/03(2) 164/61(1) 218/39(1)

x39 35807 51074  326/71(4) 173/09(2)  245/14(7) 148/78(1)  086/47(1)

x41 35849 51011  164/65(23) 330/90(1)

x42 35795 50753 313/52(3) 227/40(1) 156/59(1)  240/14(1)

x42S8 35795 50736 342/86 n

x42N 35787 50768 159/69(31) n

x43 36103 49677 298/41(7) i 316/37 214/18(1) 244/18(1) 010/37(1)

x44 36075 49552  300/59 315/60 205/02(1)  300/59(5) 252/30(1)

x47 36503 49861  308/37(6) 207/03(1) 308/37(6)

x49 36518 49969 295/40(1) n 230/08(1)

x~50 36538 50061 310/50(2) 230/02(1)

x52 36179 51235 328/67(3) 225/25(1) 235/45(1) 063/04(2)

x52' 36099 51151  153/85(1)

X538 36099 51500 336/66(5) i 321/55(4) 150/58(1)  064/04(1)

x53N 36078 51587 332/77(5) 355/75(2) 066/02(1)

x54 34871 51200 127/72(1)

x55 35767 51426  155/87(1)

x56 35815 51367 331/78(3) 335/70(1) 350/41(1)

x58 36411 50681 157/72(4) 315/75(3)

x59 36812 51621 162/77(3)

x62 35382 49797 319/67(4) i  330/40(2)



Tab. 1b. Aufschliisse und Gefiigedaten im Bereich der Profiltraverse B
WSE, WNE, WSW: Bl. 5815 Wehen SO, NO, SW; KSW: Bl. 5816 Konigstein SW; H: Bl. 5916 Hochheimy;
Wi: BL. 5915 Wiesbaden

Auf- R(34.) H(55.) Gefiige der Hauptdeformation Gefiige der Crenulation Bkn Harnisch / Stérung
schluB Ss S1,82 S3 B3/Delta3 Bx Linear
WSE1 51150 54550 134/88(4) 225/08(3)
WSE2 48088 55195 307/60
WSE3 47843 55600 351/66(12) 313/38(18) 278/32(3) 276/22(1)
WSE4 47810 55866 342/80(19) i 302/40(9) 260/32(2)
WSE5 47835 56057 333/84(11) 313/35(7) 246/14(2)
WSE6 46838 56615 170/89(13) n 312/33(1) 260/20(2) 065/15(2)
WSE7 47216 56661 342/66(12) i 320/40(3)  264/22(3) 298/50(1) 056/35(3)
WSEB 47178 56840 156/86(11) n 065/21(3)
WSEQ 48358 56981 194/33(7) n
WSE10 48451 56961 329/38(5) n
WSE11 498511 57092 150/54(6)
WSE12 47941 56012 332/62(9) n 320/40(9) 254/18(3)
WSE13 50411 56189 300/60
WSE14 50372 56283 315/40
WSE15 49633 55601 320/84
WSE16 49255 55921 123/82(23) 337/25(3) 036/14(2)
WSE17 49356 55910 292/42(6) 042/00(2)
WSE18a 49855 54475 320/52(8) 045/10(3)
WSE18b 49860 54451 302/58(4)
WSE19 48835 54120 319/55(12)
WSE20 48956 54046 314/64(11)
WSE21 49454 54472 315/65(6) 225/02(4)
WSE22 47942 52667 330/78(10) 132/28(6) 241/17(3) 057/06(3)
WSE23 47923 52486 323/78(11) 151/14(1)  233/03(3) 051/12(2)
WSE24 47223 53404 324/70(13) 235/04(4) 352/66(2)
WSE26 47995 55359 316/48(5)
WSE27 47910 55966 330/63(1) 312/40(5) 255/24(1)
WSE28 47867 55365 268/30(6)
WSE29 51195 52480 317/70(13) 156/44(4) 232/12(5)
WSE30 51353 52240 310/60(1)
WSE31 51343 52136 319/56(16) 142/34(3) 240/15(4) 028/44(1)
322/40(1) 336/45(1)
WSE32 49773 51775 310/76(1) 144/86(16) 051/08(5)
WSE33 49920 52543 152/84(8) 167/21(2) 062/04(2)
WSE34 48094 53354 318/82(17) 325/10(3) 048/02(6)
145/45
WSE35 48283 53817 308/65(1) 325/10(3)
WSE36 48543 54480 323/62(4) 290/17(2) 241/14
WSE37 47687 52194 323/82(10) 234/10(4)
WSE38 49637 53245 315/78(4)
WSE39 51193 53310 289/58(4)
WSE40 48817 55199 334/60(1) 240/10(1)
WSE41 49668 56356 340/56(1)
WSE43 52056 53545 302/70(5) 122/45(3)  032/02(3)
346/41(1)
WSE45 51578 52999 298/56(6) 113/26(2) 230/28(2)
WSE47 51275 52212 308/60(5) 135/60 230/18(3)
WNE1 51820 61770 146/86(9) 320/80
WNE2 50471 57194 153/76(6) 237/25
WNE3 50235 57667 156/86(8) n 316/64(2) 304/39(5) 244/23(4)
WNE4 49926 58461 328/58(11) 280/07(2)
WNE5 49474 58201 330/84 i 328/74(14) 322/30(2) 240/04(4)
WNE6 49339 58810 322/40(8) n 322/56 255/16(2)
WNE7 49381 59320 150/75(29) n 324/55(2) 240/20(5)
WNE8 48700 59885 330/71(9) i 322/54(3)
WNE9 46990 57370 175/78(2) n 156/86(5) 278/37(2) 242/24(1)
WSW1 40540 51760 303/50(8) 290/25(1)  222/10(1) 252/38(1)
WSW2 44640 51950 335/80(1) 186/62(1) 230/10(1) 274/10(2)
WSW3 44376 52217 342/84(12) 287/26(1) 256/25(4)
WSW4 44625 54040 293/34(3) 320/46(2) 264/30(1)
WSW6 43990 54051 326/82(1) 304/50(10) 341/47 252/36(2) 356/50(1)
WSW7 44970 55775 328/74(4) 300/62
WSW8 45331 56003 341/56(7) 265/18(1)
WSW9 45205 55421 338/72(8) 328/58(10)
322/36(16)
WSW11 44213 57261 156/86(15) n 302/72(3) 282/23(2) 244/15(3)
WSW12 45901 54657 358/80(13) 314/30(1) 272/25(4)
WSW13 45938 54804 327/66(8) 302/42(5) 256/36(4)
WSW14 46062 53067 328/50(5) 240/10(1) 354/37(2) 026/32(1)
WSW16 44350 52410 302/41(2)
WSW17 44720 51750 1486/56(1)
KSW13 57107 55213 166/18(15) n 325/85 226/06
KSW14 57095 55299 190/16(10) n 147/40(1)
KSW27 56917 54674 150/18(29) n 150/42(13) 332/53(1) 062/04
KSW30 57008 55532 176/30(4) n 170/34(18) 319/55(4) 238/12(8)
KSW33 56798 54702 174/25 n 165/30(29) 222/20(6)
KSW76 56991 54946 310/50(4) 236/16(1)
KSW77 57030 54998 160/50(5) n 154/58(11) 311/28(3) 228/24(3)
KSW78 57006 55053 150/40(17) 225/12(3)
KSW80 58030 54200 152/56(17) 320/22(2) 235/08(2)
KSW81 57925 54185 163/40(13) n 165/60(3) 235/14(2)
KSW82 57280 54670 172/30(5) 164/43(8) 327/30(3) 244/08(2)
KSW84a 57020 55450 190/20/10) 301/59(1) 230/16(1)
KSW84b 57020 55450 170/44 166/50(4) 311/48(3)
KSW90 57680 53730 169/24(4) 240/08(1)
KSWe1 58230 53580 152/68(1)
H1 52435 51160 308/48(6)
H2 54390 51341 145/49(3)
wie 52100 51470 297/38(6)
BK9006 48580 51460
BKMO017 53495 52850




Tab. 1c. Aufschliisse und Gefiigedaten im Bereich der Profiltraverse C
KNW, KNE, KSW, KWE: Bl. 5816 Konigstein NW, NO, SW, SO

Auf- R(34.) H(55.) Geflige der Hauptdeformation Gefiige der Crenulation Skn Bkn Harnisch / Stérung

schluB Ss $1,82 B1/Deltal Ls S3 B3/Deltad Sx Bx Fléche Linear

KSW1 57395 56611 320/70(5) 338/32(4) 033/24(2)

KSW7 58209 57019 314/70(6) 320/32(6) 037/10(1)

Kswe 57996 56861 316/75(18 346/40(6) 044/14(3) 160/41(1) 232/15(1)
032/48(3)

KSW10 57187 56307 320/90(2) 05/26(1) 052/04(2)

KSW11 58108 56916 143/65(4)

KSW13 57107 55213 166/18(15) n 325/85 226/06

KSW18 57354 56103 135/72(2) 333/53(2) 060/04(3)

KSW20 57441 56070 150/60(10) 324/38(5) 336/10(7)

KSW23 58258 56299 322/88(6) 234/08(4)

KSW22 57502 56025 255/22(1)

KSwW24 58211 56404 156/60(15) 328/32(4) 236/06(4)

KSW26 57757 56484 145/45(17) 318/34(12) 233/09(8)

KSW28 57139 55539 222/34(5) 224/35(1)

KSW36 57669 54954 162/40(8) 314/64(3) 244/18(2)

KSW37 57585 54859 162/42(7) 325/48(5)

KSW38 57608 54911 238/24(2) 325/48(2)

KSW39 57694 54889 158/50(7) 320/36(2) 242/08

KSW40 57707 54772 152/66(6) 244/22(1) 316/42(3) 240/10(1)

KSW41 57704 54820 156/50(7) 316/38(3)

KSW43 58133 54884 150/70(4) 230/20(2) 335/36(1) 063/01(2)

KSW44 58133 54847 162/35 158/44(18) 324/26(4) 240/07(2) 158/44 110/32(4)

KSW45 57675 55816 172/45(21) 226/30(2) 320/46(3) 243/18(2)

KSW46 57920 55185 300/20(8) 330/44(5) 248/08(1)

KSW47 57981 55365 168/73(13) 320/48(5) 240/15(2)

KSW48 58014 55339 158/66(10) 332/39(4) 242/10(3)

KSW49 58064 55489  160/54 158/62(27) 243/10(6) 328/30(6) 159/55(2) 102/38(2)

KSW50 58035 58035 154/40(27) 325/43(2) 234/08(2)

KSW52 58251 55165 150/55(8) 129/21(3) 150/55(8) 078/35(2)

KSW53 58097 55524 146/35(16) 225/05(1) 318/58(2) 224/08(1)

KSW55 57844 55413 154/40(16) 326/56(3) 233/08(3)

KSW56 57455 55749 S1: 142/33(1) 226/25(2) 326/36(8) 240/10(5)

S2: 156/60(32)
KSW58 57458 55837 S1: 163/51(2) 234/16
S2: 154/62(11) 230/30(3)

KSW59 57502 57888 152/65(14) 316/47(2) 236/10(1)

KSW60 57410 55926 154/56(10) 323/30(4) 227/10(3)

KSwe1 57342 55938 148/62(9) 324/32(2) 232/10(3)

KSW62 57413 56009 152/63(13) 328/26(1) 236/10(4)

KSWe3a 57347 56428 324/70(11) 329/44(2) 237/07(1)

KSW63b 57369 56417 146/55(11) 329/26(2)

KSW64 57304 56268 148/50(10) 314/40(1)  230/08(1)

KSWe5 57190 56728 324/80(15) 310/20(7) 236/05(6)

KSwWes 57412 56994 316/68(18) 313/20(2)  048/02/4)

KSwe8 57184 56886 318/64(10) 318/15(2) 049/00(2)

KSWe9 57057 56790 310/60(26) 312/27(5)  044/00(4)

KSw72 57781 54691 158/42(4) 230/08(1)

KSW53 57844 54518 170/38 n 164/45(5) 306/38(2) 238/15(2)

KSW74 58044 54451 180/25(12) n 165/38(5) 233/16(4) 326/44(4) 244/10(3)

KSW75 57965 54568 164/38 n 162/44(13) 328/30(4) 240/10(5)

KSW79 58140 54440 161/40 n  158/48(14) 322/38(3) 236/12(3)

KSW94 58050 55175 150/70(5) 210/58(1) 152/53(1)  114/49(1)

KSW86a 57080 56060

KSWe6b 57130 55760 125/55(3)

KSW97 54750 56600

KNW1 56845 59820 326/56(10) 022/44(1) 008/32 054/08

KNW2 56825 59875 323/64(8)

KNW3 56780 59930 334/58(7) 058/26(2) 350/25(1)

KNW4 56715 59970 330/60(3) 045/25(2)

KNW6 56632 59864 331/65(3) 052/20(1)

KNW7 56556 59979 320/62(4)

KNW9 56394 60072 330/68 i 330/50(22) 290/64(4)

KNW10 56313 60075 316/66(4) i

KNW11 56213 60096 324/80(2) 339/55(6) 050/26

KNW13 56484 59396 323/70(8)

KNW14 56208 58749 112/47(4) 066/20(2) 142/43(4)

KNW15 56359 58602 140/75(1) 054/08(3)

KNW17 57995 57383 315/64(15) 322/32(9)  050/04(5)

KNW18 57918 57298 336/62(4) 318/30(3) 248/22(1) 280/78(7) 352/32(4)

KNW19 57932 57192 130/45(7) 322/38(8) 052/14(2) 136/30(2)

KNW21 57566 57414 326/86(8) 311/29(1) 238/18(5)

KNW23 57965 57272 317/76(5) 342/36(3) 045/14(4)

KNW24 58048 57252 330/74(5) 338/13(1) 061/03(3)

KNW27 57731 58377 148/72(5) 236/11(2)

KNw28 57697 58410 152/61(5) 238/07(2)

KNW29 57589 58739 155/76(3) 312/40(2) 242/05(2) 217/68 267/58(1)

KNW30 56012 58666 332/50(16) 052/12

KNW33 56319 58516 142/68(8) 328/40(3) 052/04(5)

KNW34 56406 58326 342/54(3) 354/28(1)  063/08(1)

KNW35 56542 58366 331/68(5) 214/85 278/50(6)

KNW37 56502 58309 327/83(2) 056/15(3)

KNW38 55502 59275 147/80(7) 238/17(3) 056/11(3) 204/70(1) 208/73(1) 149/80(2) 59/07(1)

KNW38 55482 59376 317/72(5) 050/15(2) 225/55(5) 252/52

KNW41 55566 59431 319/58(5) 056/16(1) 360/48(1)

KNW43 57578 58963 322/80(9) 332/36(6) 052/10(5)



Tab. 1c. Fortsetzung

Auf- R(34.) H(55.) Geflige der Hauptdeformation Gefiige der Crenulation Skn Bkn Harnisch / Stérung
schluf Ss S$1,82 B1/Deltal Ls S3 B3/Deltad Sx Bx Flache Linear
KNW45 57521 58902 326/68(8) 336/42(2) 052/15(2) 296/47(2)
KNW47 57457 58818 328/68(7) 331/41(2) 053/12(1) 264/45(3)
KNW49 57223 59186 330/70(9) 332/24(2) 057/12(4)
KNW52 57315 59501 328/55(11) 022/07(1) 052/12(3) 298/44(1)
KNW56 57400 59267 328/68(6) 270/53(2) 326/39(1) 050/10(2)
KNW58 57043 59754 326/62(7) 054/06(2)
KNW60 57171 59529 322/75(5) 054/06(1)
KNW63 57135 59245 326/78(23) 340/30(4) 057/10(8)
KNWe5 57032 59531 326/78(5) 062/10(1)
KNW66 56973 59622 330/66(7)
KNW69 57142 57535 148/80(14) 316/21(5) 238/04(3)
KNW70 57658 57205 322/78(16) 328/20(5) 052/06(3)
KNW71 57717 57155 322/78(11) 238/16(3) 328/19(2) 053/02(3)
KNW72 57717 57190 326/72(10) 326/33(8) 058/00(3) 032/32(3)
KNW73 57679 57294 320/70(12) 326/16(4) 050/04(2)
KNW74 57795 57285 319/75(9) 322/45(6) 050/04(4) 310/47(1) 030/17(3)
KNW75 57843 57449 316/75(15) 312/40(4) 228/05(3)
KNW77 55184 60117 332/78(2) i

332/78(2) n  332/68(6) 060/08(3)
KNW78 55174 60078 330/62(3) n 336/82(5) 048/21 343/50(2) 066/05(2) 278/75(3)

1

KNW79 55160 60039  322/88(6)

320/62(7) n  326/70(5) 052/10(3)
KNW80 55156 60000 154/85 n
337/70(6) n  332/84(8) 064/12(3) 153/72(2)
KNW80a 55120 60010 341/83 i  341/63
KNW80b 55130 59980  341/61 n  163/83  072/00
KNW82 55259 59763 320/70(1) n  318/81(4) 215/76(1)  277/68(2)
KNW83 55311 59684 343/61(2) n  335/66(6) 059/08(2) 225/76  292/58(4)
KNW84 54994 61660 137/76(39) n  140/88 337/36(5) 050/10(7)
KNW85 55224 60543 329/78(10) i 327/72(15) 244/15 342/26(6) 058/05(5)
KNW86 55384 60435 327/68(7) |  326/46(2) 244/13
KNW87 55255 60645 32252 | 318/43(7)
KNW88 55058 60895 327/72(6) |  320/48(11) 242/12
KNW89 55019 61206 144/60(57) n  316/58(5) 234/10(3) 165/84(1)
KNWS0 55001 61590  137/64(15) 333/43(3) 054/10
KNW91 55010 61855 124/68(18) n  128/78 314/24(3)  044/20(4)
KNWg2 54540 62054 117/20(14) 163/85(4)  075/24(4)
KNW93 54593 62155 111/12(14) 076/10
KNW94 54673 62252 162/38(17) n 349/67(4)  349/67(4)
KNWS5 54862 62575 124/42(7) n  152/86(2) 064/24(1)
KNWS6 55353 61779 134/68(9) n  320/72  048/10
KNWS7 53567 62176 335/63(23) n  143/70(13) 059/14 056/20(1)
KNW98 52950 62415  135/47(12)
KNWS9 53351 62427 140/64(20) n  137/82

KNW100 52667 62241 135/78(14) n 146/90(4)
KNW101a 52630 62292 118/50(8) 135/69(2) 056/26
KNW101b 52649 62275 316/88(11)

i
KNW102 52738 60766 143/78(14) n  328/80(5)
KNW108 55340 60297 149/60(16) n  324/68(18) 062/18(5) 358/17(5)  052/04(3)
KNW109 55493 60438 342/33(6) n  330/65(4) 060/10

148/80(12) n
KNW110 55393 60534 174/60(6) n  330/44(10) 254/12 304/45(2)
KNW111 55566 60244 338/74(9) |  349/50(6) 064/20
KNW112 55926 60612  322/38(16) 325/54(4) 240/05(2)
332/80(7)
KNW113 52431 61076  146/75
KNW114 56864 58546 323/80(19) 335/36(2) 052/12(3)
KNW115 56816 58696 328/78(8) 344/28(3)  058/10(1)
KNW116 56030 59020  140/52 335/50(8)
KNW117 55856 59190 345/58(5)
KNW118 57436 58867 320/78(7) 323/43(1)  052/02(1)
KNW119 57394 58681 142/72(4) 325/41(1)
KNW120 55340 59720 318/86(3) i  336/60(5) 046/30(3)
KNW121 55430 57680 318/71 322/66(7) 238/18(2) 046/15(6) 274/55(6)
344/64(3)
KNW122 57575 57750 318/80 055/11
KSE1 55340 59720 158/50(4) 286/38(5) 236/14(2)
KSE3 58628 56370 165/48(10) 318/40(2) 232/24(2)
KSES 58510 56376 158/45
KSE6 58371 55123 155/62(12) 302/24(4)  239/10(3)
KSE7 58488 54173 160/20(9) 328/46(2) 234/05(2)
KSE8 58451 53996 168/24 n  152/50 320/25  234/12
KSE10 63176 56785 164/42(10) 356/28(7) 242/10(4) 064/15
135/80(1)

KNE18 62976 57281 315/80(5) 044/10(2)
KNE19 63033 57167 155/60(10) 352/26(7) 072/10(4)
KNE28 61857 58303 160/80(9) 315/30(1)  248/12(2)
KNE28 62141 58016 148/80(3) 316/32(2) 236/06(1)
KNE30 61306 58797 S1: 152/80(5) 322/63(1)

S2: 320/88(8) 232/30(5)
KNE32 61240 58670 140/82(5) 314/36(4) 228/03(2)
KNE33 61197 58411 161/64(3) 326/50(3) 245/10
KNE37 61249 58875 344/88 342/80(4) 332/46(3) 255/16(3)
KNE38 61298 59115 158/86(4)
KNE39 61222 58397 322/60(4) 288/31(2) 244/20(2) 175

KNE40 61306 59221 330/88(7) 336/36(3) 060/06(4)



Tab. 1d. Aufschliisse und Gefiigedaten im Bereich der Profiltraverse D
KNE: Bl. 5816 Konigstein NO; FW: Bl. 5817 Frankfurt a. M. West; HG: Bl. 5717 Bad Homburg v.d.H.

Auf- R(34.) H(55.) Geflige der Hauptdeformation Geflige der Crenulation Skn Bkn Harnisch / Stérung
schluB Ss S1,82 B1/Deltat Ls S3 B3/Delta3 Sx Bx Flache Linear
KNE1 63860 61414 326/64 i 326/60 320/24(3) 047/12

KNE2 63689 61550 326/62(3) 196/70(3) 264/46(3) 320/69(1) 032/40(1)
KNE4 62720 61110 328/55 n 324/65(3)

KNE6 62741 61867 328/78(12) 035/15(1) 282/64(4) 336/30(3)  058/05(3) 038/77(1) 337/58(1) 328/75(5) 042/52(5)

026/86(1)  298/84(1)
KNES 62398 61301 338/88

335/73(2) 250/17

KNE11 64163 60185 140/46(2) 344/52(4)  083/12(3)

KNE12 63191 62126 304/77(1)

KNE13 63226 62081 318/74(3) 047/10(1)

KNE14 63030 62123 320/74(3) 048/05(2)

KNE15 64164 59837 164/48(14) 333/68(8)  247/07(5)

KNE16 63528 60126 323/80(2) 325/51(4) 33510
300/25(2)

KNE17 63590 58859 192/40(14) 338/48(4)  262/15(4)

KNE20 63324 58871 148/84(5) 328/44(5)  237/05(1)

KNE21 63310 58910 148/80(3) 327/43(10)  236/05(3)

KNE22 63265 58953 154/86(3) 328/46(6)  242/04(3)

KNE23 63265 58953 150/82  n 150/84 339/46(2)

KNE25 63425 59576 324/54(7)  042/10(1)

KNE26 63268 60281 318/74(5) 316/46(3)  046/16(1)

KNE27 63254 60205 328/82(2) 310/50(1)  058/03(2)

KNE35 61591 62178  336/85(4) 069/16(2)

KNE36 61105 62250 150/78(8) 082/36(1)

KNE42 62700 61800 320/76

FW1 64878 60675 150/80(2) 230/08(1)

FW2 65758 60411 160/10  n 146/35(9) 056/00(1)  045/75

FW3 65603 61868 328/64(9) 250/22(1) 322/30(2)  244/10(3)

FW4 64867 61816 324/83 | 324/78(17) 242/26(3) 324/08(4)  054/10(6)

FW5 64638 62127 336/66(3)

FW7 64314 61058 324/58(8) 325/35(1)

HG1 66040 62950 326/63(6)

Tab. 1e. Aufschliisse und Gefiigedaten im Bereich der Profiltraverse E
Bl. 5717 Bad Homburg v.d.H.

Auf- R(34.) H(55.) Geflige der Hauptdeformation Geflige der Crenulation Skn Bkn Harnisch / Stérung
schiuf Ss S1,82 B1/Deltal Ls S3 B3/Delta3 Sx Bx Flache Linear
HG2 65400 66020 145/65(2) n
HG3 66180 64960 140/52(2) n 058/10(7)
144/756) i
HG4 65870 65140 157/89(4) n
HGS5 65730 64850 148/36(4) n
HG6 65630 65010 132/38(9) 096/32(1)
HG7 65770 65450 157/52(7) 072/10(1) 118/56(4) 091/38(4)
HG8 65640 65740 153/73(5) n 342/83(1) 064/13
342/71(3) n
HG10 64650 68810 140/10
HG11 64760 68910 143/15
t1 65920 64960  348/77 n
2 65820 65080 348/90 n
3 65800 65420 162/42 n 146/70 232/07
154/80 i
t4 65750 65530 125/42 n 064/20
338/80 n
t5 65720 65630 156/70 n 072/05
338/72 n
t6 65720 65820 152/65 n 154/70
t7a 65650 65830 332/75 n 159/80 072/32
t7b 65600 65840 162/58 n 150/68 080/10
353/61 n
t7c 65580 65840 162/68 n 162/74 063/18
135/73 n
t8a 65550 65860 138/70
317/68 n
t8b 65530 65870 164/80 n 064/16
358/90
t9 65450 65930 156/78 n 242/08
163/42 n
h10 65400 65940 152/60 n 153/83 078/18
hi1 62810 65700 150/60 n

el2 63520 67890  140/30

176



Tab. 2. Ergebnisse der quantitativen Verformungsanalyse. Aufgelistet sind die jeweils fiir Matrix und Objekie ge-
trennt ermittelten Achsenverhéltnisse Rs und die Orientierungen Phi der finiten Strainellipsen in verschiedenen
Schnittebenen. Zur Beurteilung der Daten dienen die Qualititsstufe Q der bearbeiteten Diagramme (++ sehr gut,
+ gut, 0 méfig, - schlecht bis unbrauchbar), die Objektanzahl sowie die Homogenitit der Objektverteilung d1
(nur fiir Matrixstrain). G = Gefiige (matrix- oder korngestiitzt), B = Bezugslinie (Rand des Dinnschliffs oder
Schieferungsspur), TKE = Taunuskamm-Einheit

Probe Lok. Gestein G Obj. di B Matrixstrain Objektstrain Bemerkungen
(Meta-) Anz. Rs Phi Q Rs Phi- Q | (Strainmarker)
901112-4 ac KNW3  Subarkose k 59 0631 S| 218 -5 o | 220 -3 +
901113-11 ac E 11 sand. Pelit m 107 0684 S| 2,08 6 o 1,92 -5 +
be (TKE) 327 0627 R| 200 12 + 1,95 12 +
901122-5 ac KNW 122 Rhyolith m 556 0627 R| 1,95 9 o 2,05 6 +
be 255 0629 S| 280 2 + 2,88 2 - 2
901122-6 ac KNW 122 Pelit m 119 0599 S| 2,18 8 o | 258 3 + | Drucklosung!
bc 73 0650 S| 242 5 o 2,68 -3 £
901127-2 xz WSE 40 Rhyolith m 121 0613 S| 225 12 o 2,06 5 o
Xy 64 0694 R| 1,36 61 o 1,29 55 o
901127-3 ac WSE 41 Pelit (TKE) m 144 0623 S| 2,32 6 + 212 0 4
910226-1 ac KNW6  Rhyolith m 18 0555 R -1 57 5 + (def. Lapilli?)
Xy 343 0679 R| 1,38 50 o 142 68 [}
910313-1 xz WSE1 Rhyodazit m 130 0654 S| 2,80 -4+ 2,57 1 +
xy 57 0619 R| 160 28 o 1,70 26 o
910323-1 bc KSW 11 Quarzwacke m 260 0,598 S| 2,85 2 + 2,50 0 o
Xy 245 0716 R| 165 -8 + | 157 -9 +
910328-2 xz KSW 12 Subarkose k 172 0593 S - 2,65 1 +
910328-5 xz KNE 4 Andesit m 57 0697 R| 160 -10 o 1,30 -6 o viel Feldspat
Xy 94 0631 R| 1,21 49 o 1,16 32 -
910403-1 ac FW2 Rhyolith m 57 0535 S - 2,63 8 +
910412-2 ac KNW 39 Andesit m 600 0655 R| 147 -3 o [ Einpunktmethode (Erzkorner)
910425-1 xz E9 Rhyolith m 96 0690 S| 2,85 3 o 2,36 -3 ¥
yz 45 S - 2,00 2 o (nur Quarz)
yz 98 0638 S - 1,9 -4 + | (Quarz + Fsp)
xy 157 0702 R| 152 -6 o | 164 2 +
910504-1 bc KNW 27  Rhyolith m 189 0628 S| 240 6 o 2,20 5 +
xy 143 0680 R| 162 -47 o 1,67 -48 o
910625-1 ac KSW22 Quarzwacke m 228 0632 R| 128 53 o 1,37 50 +
be 140 0625 S| 2,70 1 o 2,32 1 o
Xy 143 0,607 R| 1,84 5 o 2,00 5 +
910630-1 ac KSW49 arkosWacke m 110 0640 R - 1,54 -5 +
be 130 0529 S| 2,78 2 © 2,40 2 +
910720-2 xz KSW 63 arkos.Wacke m 223 0,593 S| 2,00 3 o 2,03 3 o
yz 218 0589 R| 160 -18 o 169 -6 4 crenuliert
910720-3 ac KSW 65 Pelit m 152 0606 S| 3,30 0 ++| 3,10 -1 + Drucklésung!
be 173 0,557 S| 3,00 1 + 3,26 0 +
910922-3 xz E12 Rhyolith m 142 0671 S| 3,30 2 + 3,10 -2 +
yz 268 0692 S| 206 -1 + 238 -4 +




Tab. 2. Fortsetzung

Probe Lok. Gestein G Obj. di B | Matrixstrain Objektstrain Bemerkungen
(Meta-) Anz. Rs Phi Q Rs  Phi Q | (Strainmarker)
910925-1 ac KSW 77 Subarkose k 157 0588 S| 158 -10 o 167 -4 +
bec 96 0634 S| 266 1 + 2,54 -1 +
xy 184 0643 R| 155 -84 o | 137 -78 +
911024-1 ac WSE 19 Rhyolith m 113 0677 R - 1,69 5 o |kaum geschief.
911024-2 ac WSE22 Rhyodazit m 134 0683 S| 2,46 3 + 1,96 2 o
be 104 0674 R| 260 2 o 2,24 4 +
Xy 79 0681 R - 1,18 -2 -
911024-3 ac WSE23 Rhyodazit m 166 0662 S| 2,56 2 +| 228 -6 +
be 114 0689 S| 2,58 4 o 2,18 4 +
920118-1 ac KSE7 Pelit m 94 0674 S| 167 -11 o - Drucklésung!
bec 118 0673 S| 2,53 9 + 3,00 2 +
920118-3 ac KNW 35 Andesit m 103 0693 S| 2,90 -1 o 29 -2 + viel Feldspat
xy 47 0682 R| 19 29 o | 1,73 -3¢ +
920121-1 ac KNW 85 sand. Pelit k 491 0634 R| 260 1 ++| 2,58 1 +
Xy (TKE) 288 0650 R| 1,14 60 - | 1,14 45 o
920121-2 ac KNW 83 sand. Pelit m 254 0646 S| 250 -3 o | 279 0 +
xy (TKE) 73 0689 R| 144 42 o | 147 12 o
920130-2 bc KSW28 gz. Pelit m 60 0571 S| 333 10 o 3,24 2 ++
920130-3 ac KNW 31 Rhyodazit m 115 0593 S - | 244 A + viel rekrist.
bec 117 0627 S| 258 3 + 258 -2 ++
920728-3 ac WSE32 Grauwacke m 139 0,610 S - 2,52 4 ++
Xy 72 0662 R - 1,38 -38 o
920729-2 ac E4 arkos.Wacke m 136 0584 R| 142 -41 - 1,68 -38 + viel rekrist.
be 66 0626 S - 2,60 1 +
920729-3 yz E& Rhyolith m 114 0680 S| 198 11 o 1,78 10 o crenuliert
XZ 108 0,668 S| 2,88 2 + | 284 1 +
920730-4 ac WSE2 sand. Pelit m 231 0628 S| 250 2 + | 282 -2 + sandig
ac (TKE) m 238 0680 S| 207 1 o 277 -2 + pelitisch
920730-5 ac WSES5 pelit. Sdst. m 336 0617 R| 1,73 5 < 172 4 +
xy (TKE) 209 0652 R - 1,25 +
920805-3 ac KNE 1 Rhyodazit m 151 0632 S| 204 11 + 1,59 1 +
xy 201 0,705 R| 161 24 o 165 22 +
920805-6 ac KNE 15 Rhyolith m 168 0,658 R - 134 26 o crenuliert
be 67 0612 S - 2,28 -5 +
920805-8 ac KNE 17 Rhyolith m 76 055 S - 2,04 1 o crenuliert
be 109 0636 R - 2,65 5 +
920806-1 ac FW3 Rhyolith m 159 0694 R - 1,10 -40 o [kaum geschief.
bec 66 0,559 S - 2,93 -4 +
920806-3 yz FW4 Rhyolith m 91 0560 S - | 242 4+ viel rekrist.
Xz 76 0624 S - 3,50 2 +
920806-5 ac HG1 Andesit m 374 0,700 R| 1,26 4 o | Einpunktmethode |kaum geschief.
920808-6 ac KNE19 arkos.Wacke m 230 0661 S| 1,73 0 o 1,71 -3 o
Xy 166 0656 R| 162 21 + | 137 24 +
920813-2 ac E7 arkos.Wacke m 141 0645 R| 1,78 -58 o 1,85 -53 o viel rekrist.
bec 70 0659 S - 275 15 +
920829-1 ac WSE 37 Rhyodazit m 115 0573 S - 250 -4 2 (nur Quarz)
ac 173 0621 S| 2,43 6 o | 214 -6 + | (Quarz + Fsp)
rams 250 Oolith k 250 0,776 R| 156 46 ++| 166 48 + | Referenzprobe
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Tab. 3. Kenngrofen der Strainellipsoide und unter Annahme von Volumenkonstanz berechnete Folgewerte.

Alpha: Winkel zwischen der Spur der Linie und der xy-Ebene und der x-Achse; Beta: Winkel zwischen der Linie und der xy-Ebene; dLm, dLl, dLs bzw. Km, KI,
Ks: Liangenianderungen bzw. Korrekturfaktoren fiir Schichtmichtigkeiten und Schichtlangen parallel und senkrecht zur Profilebene, dL(hor): horizontale
Verkiirzung. Daten aus SCHAFER (1993) (Nr. 31-33), KAFER (1994) (Nr. 34-45) und eigene Daten

Nr. Probe finite Ellipsoide B3-korrigierte Ellipsoide xy-Ebene x-Achse Hauptextensionen Alpha Beta Langenénderungen (%) Korrekturfaktoren
Rxz Ryz Rxy k-Wert| Rxz Ryz Rxy k-Wert 1+el  1+e2 1+e3 dLi dlm dls dL(hor)| KI Km Ks
1 901122-5 | 2,80 200 1,40 0,404 318/75  51/18 | 1,577 1,126 0,563 | 70 0 16,0 -43,7 495 -422]| 086 1,78 0,67
2 9011226 | 2,50 220 1,14 0,114 | 262 242 1,08 0,056 | 318/84  50/11 1,418 1,245 0567 | 78 0 251 -433 409 -431| 080 177 0,71
3 9011272 | 225 165 136 0,550 334/60 264/31 | 1,452 1,067 0,646 | 52 0 174 -354 262 -289| 085 155 0,79
4 910226-1 5,81 4,21 138 0,118 330/65 24/52 2,001 1,450 0,344 [ 30 0 80,8 -656 545 -621| 055 290 065
5 910313-1 280 1,70 165 0,933 136/88  225/25 | 1,666 1,010 0,594 | 65 0 72 -406 457 -405| 093 1,68 0,69
6 910323-1 | 2,85 1,72 165 0894 | 3,38 242 139 0,275 | 143/65 56/8 1,675 1,014 0589 | 84 0 1,7 -411 660 -373| 098 170 0,60
7 910328-5 160 133 1,20 0,600 326/50 28/29 1,243 1,035 0,777 | 48 0 14 -223 136 -124) 090 129 0,88
8 910425-1 285 180 1,58 0,722 312/56  246/30 | 1,651 1,044 0,580 | 62 0 12,1 -420 432 -340)| 089 1,72 0,70
9 910504-1 | 3,14 1,90 1,65 0,721 148/72 213/52 | 1,730 1,048 0,551 | 33 0 40,7 -449 163 -425( 071 181 0,86
10 910625-1 | 2,70 1,35 200 2,857 | 349 242 144 0310 | 178/23 255/22 | 1,754 0877 0650 | 8 52 | -286 -233 -209 ~-17,1| 1,40 130 1,26
11 910630-1 270 154 175 1395 | 326 225 145 0,360 | 158/62 243/10 | 1,678 0,958 0,622 | 83 0 -3,7 -378 653 -334)| 1,04 161 0,61
12 9107202 | 2,00 165 121 0326 | 249 257 1,03 0,019 | 146/65 230/8 | 1,343 1,109 0,672 | 79 0 11,5 -328 331 -286( 090 149 0,75
13 910922-3 320 222 144 0,361 310/52 310/52 | 1,664 1,155 0,520 13 0 62,1 -480 171 -360| 062 192 0,85
14 910925-1 260 167 155 0,821 154/62  231/20 | 1,591 1,025 0,613 | 68 0 70 -387 454 -336)| 093 163 0,69
15 911024-2 260 240 1,08 0,060 330/80 239/2 1,411 1,305 0,543 | 88 0 30,5 -457 411 -450)| 077 1,84 0,71
16 9201181 | 255 167 153 0,787 | 3,17 258 123 0,146 | 152/61 234/10 | 1574 1,030 0617 | 78 0 43 -383 531 -330| 096 162 0,65
17 920118-3 | 347 1,83 190 1,089 331/70  21/58 1,875 0,988 0,540 | 24 0 56,8 -46,0 52 -377| 064 185 095
18 920121-1 2,76 242 1,14 0,099 327/71 31/54 1465 1,285 0,531 31 0 410 -469 326 -367| 071 1,88 0,75
19 920121-2 | 342 236 145 0,331 335/65  49/32 1,705 1,176 0,499 | 57 0 280 -50,1 480 -459| 0,78 201 0,68
20 920728-3 | 3,15 228 1,38 029 | 347 277 125 0,141 | 142/88 227/38 ( 1,632 1,182 0,518 | 52 0 306 -482 408 -481( 0,77 193 0,71
21 920729-2 260 168 155 0805 | 282 198 143 0439 | 329/88 242/26 | 1,591 1,027 0612 | 64 0 90 -388 413 -388)| 092 163 0,71
22 920729-3 288 190 152 0573 178/58  244/32 1636 1,077 0,567 | 66 0 13,2 -433 483 -36,1 088 176 0,67
23 920730-5 215 1,72 125 0348 | 262 257 1,02 0,013 | 333/80 247/27 1390 1,112 0,647 | 62 0 159 -353 31,1 -347)| 086 155 0,76
24 920805-3 330 200 165 0,652 308/60 36/4 1,759 1,066 0,533 | 74 0 93 -467 654 -407)| 092 188 0,60
25 920805-6 228 134 1,70 2063 | 264 244 1,12 0,083 164/48 2477 1,571 0,924 0,689 | 89 0 -76 -31,1 570 -230| 1,08 145 0,64
26 920805-8 265 204 130 0288 | 3,42 3,41 1,01 0,004 192/41 262/15 1510 1,162 0,570 | 81 0 168 -430 498 -243)| 086 176 0,67
27 920806-1 265 1,10 241 14,100| 386 234 165 0485 | 148/80 250/22 | 1,855 0,770 0,700 [ 70 36 | -234 -26,7 -01 -297| 130 136 1,00
28 920806-3 350 242 145 0314 363 260 140 0,250 | 324/82 240/26 1,718 1,186 0,491 64 0 251 -509 56,1 -505| 080 204 0,64
29 920808-6 263 164 160 0,931 155/58  235/17 1,614 1,008 0,614 | 73 0 36 -386 516 -321| 097 163 0,66
30 920813-2 275 1,82 151 0623 | 329 2,61 1,26 0,161 312/81 237/26 | 1,607 1,064 0,585 | 65 0 122 -415 450 -410)| 089 1,71 0,69
31 W30-1 238 1,70 1,40 0,571 318/78  235/24 1,494 1,067 0,628 | 68 0 106 -372 402 -363| 09 159 0,71
32 B1-1 182 130 140 1330 | 229 206 1,11 0,104 | 150/85 238/30 1,366 0,976 0,750 | 60 0 41 -250 227 -248| 09 133 0,82
33 S2-1 285 190 150 0,556 315/55 282/50 | 1,623 1,082 0,569 | 29 0 42,7 -431 16,0 -330| 0,70 1,76 0,86
34 X39-3 220 1,79 112 0,452 320/78 232/8 1,351 1,169 0,633 | 84 0 171 -36,7 348 -357)| 085 158 0,74
35 X53-1 1,80 1,23 147 2043 321/55 242/16 | 1,383 0,942 0,767 | 76 19 70 -218 214 -183| 107 128 0,82
36 X23-2 260 220 1,18 0,150 318/73 229/5 1,453 1,231 0,559 | 88 41 | 245 -31,1 -221 -421 132 145 1,28
37 Q9 163 134 122 0647 311/66 40/6 1258 1,032 0771 | 76 62 | -188 -42 -171 -199| 123 1,04 1,21
38 X52-3 279 223 125 0,203 328/67 249/25 | 1,516 1,213 0544 | 64 31 | -143 -386 -106 -419| 1,17 163 1,12
39 X8-1 152 137 1,11 0,297 325/64 328/64 | 1,190 1,073 0,783 il 16 135 -199 39 -170(| 088 125 0,96
40 X62-1 143 134 1,07 0,206 330/40  330/40 | 1,152 1,078 0,805 0 30 26 -138 -1,5 37| 097 1,16 1,02
41 X292 1,81 1,56 1,16 0,286 143/68  226/18 | 1,280 1,104 0,708 | 68 0 124 -292 251 -260)| 089 1,41 0,80
42 X11-4 137 128 1,07 0,250 321/33  338/32 | 1,136 1,062 0,829 4 0 185 -17,1 6,3 11| 088 1,21 0,94
43 X43-3 222 182 122 0,268 316/45 244/18 | 1,394 1,143 0628 | 65 17 68 -352 172 -216| 094 154 085
44 X 35-1 2,21 1,86 1,19 0,221 300/59 214/7 1,380 1,161 0,624 | 82 0 16,4 -376 375 -30,7| 086 160 0,73
45 X 47b-1 228 1,81 126 0,321 308/37 235/12 | 1,422 1,128 0,623 | 69 88 | -376 154 -376 -158| 160 0,87 1,60




Tab. 4. Ergebnisse der B -Verformungsmessung. Aus der entlang der gefalteten Hauptschieferungsflichen ge-
messenen, relativen Verkiirzung bzw. der Extension e wird unter Beriicksichtigung des Winkels Theta zwischen
Haupt- und Crenulationsschieferung das Achsenverhiltnis R der Strainellipse in der ac-Ebene berechnet (dA =
0: Flachenkonstanz, dA = 0,15: Flichenverlust 15 %)

Probe Lok. s3  Theta rel. Verkirzung| 1+e R R
(Grad) 9 +/- (n) dA=0 dA=-0,15

901122-6 KNW 122 338/19 61 4,0% 3,4 (4) | 0,960 1,15 1,08
910117-1  KNE 1 320/24 63 |(17,9% 4.4 (5 | 0,821 1,72 1,43
910323-2 KSW 8 320/32 80 |153% 2,6 (6) | 0,847 1,42 1,20
910403-1 FW2 340/60 85 8,4% 2,7 (5) | 0,916 1,19 1,01
910630-1 KSW 49 328/30 88 |17,2% 24 (4) | 0,828 1,46 1,24
910720-2 KSW 63 329/26 81 19,3% 2,9 (6) | 0,807 1,56 1,32
910720-3 KSW 65 310/20 60 7,8% 3,4 (4)| 0,922 1,32 1,07
910720-4 KSW 69 312/27 60 |12,7% 4,4 (4) | 0,873 1,53 1,26
920118-1 KSE 7 328/46 66 |16,9% 4,0 (9) | 0,831 1,61 1,35
920130-1 KSW 82 327/30 73 | 14,7% 2,8 (9) | 0,853 1,44 1,21
920130-2 KSW 28 319/55 89 |26,1% 1,1 (3) | 0,739 1,83 1,56
920503-4 KNE 11 344/52 82 |20,7% 34 (8) | 0,793 1,61 1,37
920728-2 WSE 31 142/34 90 29% 04 (3)| 0,971 1,06 -
920728-3 WSE 32 138/30 54 6,9% 0,7 (4) | 0,931 1,38 1,08
920729-1 WSE 33 167/21 63 |157% 1,8 (4) | 0,843 1,61 1,34
910729-2 E4 256/36 75 | 13,6% 1,2 (3) | 0,864 1,38 1,17
920730-1 WSE 34 145/45 53 | 138% 1,8 (4) | 0,862 1,79 1,46
920730-5 WSE 5 313/35 49 [(154% 2,5 (4) | 0,846 2,09 Nl 1
920805-2 KNE 14 330/29 45 44% 0,1 (2) | 0,956 1,54 1,24
920805-6 KNE 15 333/68 64 | 29,0% 14 (7)| 0,710 2,35 1,98
920805-8 KNE 17 338/48 88 |226% 49 (3)| 0,774 1.67 1,42
920806-1 FW3 322/30 34 | 252% 4,0 (7)| 0,748 2,41 2,37
920806-3 FW 4 324/8 70 33% 05 (2 | 0,967 1,09 -
920813-2 E7 250/26 52 | 13,4% 5,8 (4) | 0,866 1,81 1,54
920827-2 KNE 21 327/43 57 |20,8% 34 (4)| 0,792 2,06 1,72
920827-3 KNE 24 339/46 50 |17,9% 2,7 (7) | 0,821 2,21 1,82
920829-1 WSE 37 295/10 70 59% 2,7 (9) | 0,941 175 74 1,03
B1-1 B 1 230/32 80 |20,3% 35 (3)| 0,797 1,60 1,36
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Tab. 5. Ergebnisse der Inkrementanalysen,
dargestellt auf den vorwiegend iiberkippten Hauptflotationsflichen und als Richtungsazimut mit relativer
Lingenangabe nach Riickrotation in die Horizontale (r = rekristallisiert). Die Maxima der Orientierungs-
analysen sind ebenfalls angegeben.

Probe Haupt-  Streckungsinkremente Methode Probe Haupt-  Streckungsinkremente Methode
(Lok.) foliation Linear Azimut Lange (Lok.) foliation Linear Azimut Lange
(zuriickrotiert) (zuriickrotiert)
920728-2xy  319/56 10 66 Quarzdruck- 920728-2xy  319/56 272/45 350 14 Quarzdruck-
(WSE 31) 60 20 schattenhof (WSE 31) 248/25 18 27 schattenhof
20 24 um Pyrit 43/8 59 16 um Pyrit
Korn 1 65 23 Mittelwerte 242/18 27 10
75 16 39/14 66 30
350 4 258/36 4 3
67 33
49 21 901112-4xy  334/55 10/50 312 45 Chloritdruck-
Korn 2 90 15 (KNW 1) 317/54 ‘344 22 schattenhof
56 17 258/17 42 11 um Pyrit
11 7 333/55 333 11
350 73 (U] 252/10 52 1
Korn 3 30 52 (n
57 29 (KSW 15) 164/75 232/56 14 14 Dehnungs-
89 20 97/56 314 52 risse
43 8 200/72 4 20
Korn 4 85 5 248/23 50 14
45 13
9 10 (KNE 41) 335/70 309/68 345 50 Dehnungs-
20 T 262/38 23 20 risse
50 23 252/18 57 20
Korn 5 10 20 50/36 115 10
75 20
50 5 (FW 5) 330/70 24/58 305 51 Dehnungs-
345 29 n 278/58 355 27 risse
354 36 0} 240/0 60 22
15 17 0}
Korn 6 69 7 n (HG 1) 342/60 310/56 355 60 Dehnungs-
35 7 260/12 55 15 risse
65 7 56/25 100 25
45 11
13 15 n 910117-2xy  325/66 254/36 14 - Mg-Riebeckit
20 13 n (KNE 2)
35 9 (n
72 13 n 910328-5xy  326/50 19/36 1 - Mg-Riebeckit
63 T n (KNE 4)
25 7 (U]
Korn 7 51 13 910328-4xy  330/65 256/30 18 - Mg-Riebeckit
72 8 (D 15) 52/16 64 - Aktinolith
45 10
80 3 910328-6xy  315/34 250/16 - - Aktinolith
51 5 (KNE 5)
95 13
45 10 901112-1xy  320/76 50/2 56 - Aktinolith
10 50 n (KNE 6)
25 46 (U]
49 28 n 920118-3xy  340/76 33/49 98 - Aktinolith
8 10 (] (KNW 35)
Korn 8 55 & (n
23 1 (r 910313-2xy 318/65 40/18 260 - Aktinolith
81 30 (E1)
65 12
111 8 910328-6xy 315/34 45/0 - - Stilpnomelan
65 30 (KNE 5)
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Tab. 6. K/Ar-Altersdaten und Illitkristallinititen (gly = glykolisierte Proben) der Feinfraktion (<0,2, <2 und
6,3-10 Mikrometer)

Probe Lok. Gestein Fraktion IK IK(gly) K20 40Ar* 40Ar* Alter Fehler
(Meta-) (Gew%) (nl/g) (%) (Ma)  (Ma)
901112-1 KNE 42  Andesit <2 - - 1,02 756 6165 2163 7,3
<2 - - 1,03 7,66 6544 2171 6,7
<02 - - 1,09 816 60,61 2184 7.8
901112-2 KNW 1 Andesit <2 - - 095 10,30 62,01 3084 157
<2 0212 0210 1,07 11,16 6695 2977 89
<02 - - 1,12 11,28 6573 2882 88
901112-3 KNW2  Quarzit <2 - - 518 58,07 96,10 3181 6,6

2 0,210 0210 524 5887 9635 3187 6,7
<02 0217 0232 522 5831 9554 317,0 6,8
901112-4 KNW3  Subarkose <2 - - 275 29,84 8803 3087 14,1
< 2 0,197 0214 282 3021 8859 3051 8,7
<02 0225 0250 278 2904 8586 2980 7,0

901112-5 KNW3  Quarzit <2 0,140 - 592 67,79 9699 3245 71
901112-8 KNW4  Pelit-Mylonit <2 0,135 - 6,07 6640 97,89 3108 Lt
901112-9  KNW 122a Pelit <2 0,160 - 586 66,04 9823 3199 8,5
901112-11 KNW 122 Rhyolith <2 - - 626 60,77 9368 2787 8,7

<2 0227 0225 638 6138 9190 2762 6,5
<02 0202 0202 632 6032 9085 2742 6,1
901112-12 KNW 116 Rhyolith <2 0,110 - 9,76 5353 9539 1626 3,5
<2 0,195 0220 946 5256 9360 164,6 3,5
<02 0234 0378 872 4895 9257 1663 3,6

6,3-10 - - 630 4182 9749 1950 40
901113-1 KSW 96a Arkos. Wacke < 2 0,180 - 452 5241 9308 3278 186
901113-2 KSW96b Pelit-Mylonit <2 0,190 - 546 6226 9819 3232 7,0
901113-4 E1 Andesit <2 0,155 - 495 583,71 9538 3087 9,6
901113-56 E1 Andesit <2 0,160 - 749 8227 9838 3120 6,3
901113-6 E2 Pelit <2 - - 9,78 11427 98,59 330,3 9,5

<2 0,210 0205 989 111,99 98,03 3210 6,6
<02 0232 0225 802 8426 9554 2996 6,4
901113-7 E2 Rhyol.-Mylonit < 2 0,120 - 6,02 37,82 9228 1851 4,2
22 0,207 0257 6,02 3767 8912 1844 42
<02 0227 023 588 37,71 8850 1887 4,3

6,3-10 - - 287 22,02 9620 2236 4,9
901113-8 EZ2 Pelit (TKE) <2 0,180 - 6,51 7324 98,79 3192 6,6
901113-10 E 11 Pelit (TKE) <2 0,210 - 579 7392 9955 358,11 8,1
901113-11 E 11 Pelit (TKE) <2 0,235 - 510 57,74 99,09 3212 133

2 0312 0370 500 5475 9844 3113 6,3
<02 0395 0457 498 4992 97,82 2869 6,4

910313-4 E3 Rhyol.-Mylonit < 2 - - 6,87 3813 8450 1645 4,2
910922-3 E 12 Rhyolith <2 - = 842 9143 9865 3089 6,3
911023-1 WSE 18b Rhyol.-Mylonit < 2 - - 6,81 40,96 92,11 1776 4,2
920805-5 KNE 4 Andesit <2 - - 632 57,32 90,15 2615 6,8
920822-5 WSW 12 Rhyol.-Mylonit < 2 - - 542 4259 9291 2287 6,2
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Tab. 7. K/Ar-Altersdaten detritischer Hellglimmer (250-500 Mikrometer)

Probe  Lok. Gestein K20 40 Ar* 40 Ar* Alter Fehler

(Meta-) (Gew%) (nl/g) (%) (Ma) (Ma)
ES 3 KSW 74 Arkos. Arenit 10,09 221,57 99,38 578,0 11,6
LS1 KSW 11 Quarzwacke 10,25 153,69 99,53 413,9 8,3
LS3 KSW 13 Quarzarenit 8,99 144,09 99,77 439,2 10,7
TQ1a Q16 Quarzarenit 9,17 154,56 99,50 4592 9,3
TQ1b Q16 Quarzarenit 9,34 155,92 99,16 455,3 9,6
BS 3 Wartenstein Brekzie 10,03 198,52 99,55 528,5 10,6
WK Wartenstein Gneis 10,38 202,47 99,35 521,9 11,0

Tab. 8. Ergebnisse der Detritusanalysen
Der sedimentire Matrixgehalt ist wesentlich niedriger als der Anteil der Grundmasse aus
Quarzkristallisat, metamorphen Hellglimmern, Erzphasen und unbestimmbaren Phasen.
Daten aus KAFER (1994), SCHAFER (1993), WEIss (1993) und eigene Daten

Probe  Lok. Gestein Quarz Feldspat  Lithokl. Grundm.

(Meta-) (%) (%) (%) (%)
ES 1 KNE 19 Fsp.-Grauwacke 54,4 27,5 18,1 77,0
ES 2 KSW 12 Arkos. Arenit 54,9 31,2 13,9 78,4
ES5 W10 Arkos. Wacke 33,5 58,2 8,3 87,2
ES 6 B 1 Arkos. Wacke 39,0 59,7 1,3 59,0
ES7 W6 Tonstein (sandig) 73,3 24,0 27 92,4
ES 8 LB 3 Arkos. Wacke 58,6 36,6 4.8 84,2
ES 9 W 30 Arkos. Wacke 42 4 52,3 53 81,4
ES 10 B 10 Arkos. Wacke 497 49,2 1. 85,1
LS 1 KSW 11 Quarzwacke 82,7 53 12,0 56,0
LS 2 KSW 77 Subarkose 85,9 97 4,4 73,8
GP 1 WSE 5 Arkos. Wacke 85,5 9.7 4.8 82,0
EG1 Erbstadt Litharenit 28,6 38,5 32,9 15,6
BS 1 KNW 85 Tonstein (sandig) 88,0 92 2,8 83,0
BS 2 X 11 Sublith. Grauw. 85,5 0,0 14,5 446
HK 1 X8 Subarkose 92,5 6,9 0,6 40,5
HK 2 X33 Sublitharenit 92,5 1,7 5,8 14,9
HK 3 BW 44 Sublitharenit 78,8 1,6 19,4 34,0
TQ2 X 42 Sublitharenit 93,3 1.1 56 359
TQ3 X23 Quarzarenit 97,6 24 0,0 41,6
TQ 4 X22 Sublitharenit 84,0 0,0 16,0 15,8
TQS5 X 39 Quarzarenit 99,2 0,8 0,0 34,1
TQ6 X 53 Quarzarenit 99,2 0,0 0,8 324
TQ7 BW 62 Tonstein (sandig) 69,6 10,8 19,4 48,0
TQ 8 BW 139 Tonstein (sandig) 72,9 11,2 15,8 54,0
SG1 BW 137 Lith. Grauwacke 42,7 19,1 38,0 68,0
SG2 BW 128 Fsp.-Grauwacke 35,6 33,3 31,0 65,0

ES: Eppsteiner Schiefer, LS: Lorsbacher Schiefer, GP: Graue Phyllite, WK: Wartenstein Kristallin
BS: Bunte Schiefer, HK: Hermeskeil-Schichten, TQ: Taunusquarzit, SG: Soonwald Grauwacke
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Tab. 9. Mikrosondenanalysen

Tab. 9a. Metamorphe Hellglimmer aus zwei Metarhyolith-Myloniten (910313-4,911023-1) und
einem Metasediment der Phyllit-Zone (920728-3) (ohne Fe’*, 41 Analysen)

Probe: 9103134 (E3)

Analyse: F14 F1-5 F1-6 F1-8 F2-2 F2-3 F2-4 F2-5 F3-1 F3-8
Punkt-Nr.: 3 4 5 6 7 8 9 10 1 12
Sio2 48,02 48,78 49,04 4799 4795 4867 47,29 46,75 49,30 47,69
Tio2 0,12 0,14 0,13 0,15 0,13 0,18 0,19 0,13 0,20 0,16
Al203 23,71 2398 2429 2436 2324 2411 2287 2399 2490 2222
Cr203 0,00 0,00 0,00 0,00 0,01 0,03 0,00 0,02 0,00 0,00
MgO 0,44 0,39 0,45 0,61 0,64 0,67 0,53 0,67 0,77 0,75
Ca0 0,03 0,02 0,01 0,03 0,04 0,01 0,02 0,01 0,01 0,93
MnO 0,15 0,18 0,12 0,08 0,18 0,14 0,16 0,16 0,18 0,19
FeO 11,12 11,34 11,55 1099 11,87 11,43 1218 10,79 953 11,98
BaO 0,10 0,14 0,07 0,16 0,12 0,12 0,25 0,11 0,15 0,19
Na20 0,04 0,03 0,06 0,13 0,11 0,06 0,07 0,07 0,17 0,15
K20 9,90 9,91 1025 10,13 10,47 10,57 10,40 10,63 10,15 9,59
Total: 9363 9491 9597 9463 9476 9605 9396 9333 9536 9385
Kationen (0=22)

Si 6832 6844 6817 6763 6802 6,784 6791 6714 6,825 6,833
Ti 0,013 0,014 0,013 0016 0014 0,019 0020 0,014 0,021 0,017
Al 3975 3966 3979 4,046 3886 3960 3,870 4,060 4,063 3,753
Cr 0,000 0,000 0,000 0000 0001 0003 0000 0002 0,000 0,000
Mg 0,083 0082 0093 0128 0,134 0,138 0,114 0,143 0,160 0,160
Ca 0,004 0,003 0,002 0005 0007 0001 0002 0001 0002 0,143
Mn 0,018 0,021 0,014 0010 0021 0,016 0,018 0,020 0,021 0,023
Fe 1,323 1,331 1342 1296 1408 1339 1462 1296 1,103 1,436
Ba 0,006 0,008 0004 0009 0008 0007 0014 0006 0,008 0,010
Na 0,010 0,007 0017 0035 0029 0015 0,018 0020 0047 0,043
K 1,797 1,773 1,817 1,821 1835 1880 1,905 1,948 1,793 1,753
Summe: 14,072 14,049 14,098 14,129 14203 14,162 14,215 14,224 14,043 14,171
X(Fe) 0,93 0,94 0,94 0,91 0,91 0,91 0,93 0,90 1,87 0,90
Formelbesetzung (0=22)

Si 6,832 6844 6817 6763 6802 6784 6791 6,714 6825 6833
AllV 1,168 1,156 1,183 1237 1,198 1216 1,209 1286 1,175 1,167
Tetraeder: 8,000 8,000 8000 8000 8000 8000 8000 8000 8000 8,000
Al VI 2,807 2810 2,796 2,809 2,688 2,744 2661 2,775 2,888 2,586
Cr 0,000 0,000 0000 0000 0001 0003 0000 0002 0000 0,000
Ti 0,013 0014 0013 0016 0014 0019 0020 0,014 0,021 0,017
Fe2 1,323 1,331 1342 1296 1408 1339 1462 129 1,103 1,436
Mn 0,019 0,021 0,014 0010 0021 0018 0,019 0,020 0,021 0,023
Mg 0,083 0,082 0093 0128 0,134 0,138 0,114 0,143 0,160 0,160
Oktaeder: 4,255 4258 4258 4259 4266 4259 4276 4250 4,193 4,222
Ba 0,006 0,008 0,004 0009 0,006 0007 0,014 0,006 0,008 0,010
Ca 0,004 0003 0002 0005 0007 0001 0002 0,001 0002 0,143
Na 0,010 0007 0017 0035 0,023 0,015 0,017 0,020 0,047 0,043
K 1,797 1,773 1,817 1,821 1,885 1,880 1,905 1,948 1,793 1,753
Interlayer: 1,817 1,791 1,840 1870 1,937 1903 1,938 1975 1,850 1,949
Summe: 14,072 14,049 14,098 14,129 14,203 14,162 14,214 14225 14,043 14,171
Endglieder

Margarit: 0,22 0,15 0,09 0,25 0,35 0,04 0,12 0,07 0,10 7,38
Paragonit: 0,53 0,42 0,93 1,88 1,52 0,80 0,95 1,00 2,53 2,19
Celadonit: 41,60 4221 40,83 38,16 40,10 3922 3953 3571 4127 4166
Muskowit: 57,65 5722 58,15 59,72 5804 5994 5939 6321 56,10 48,76
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Probe: 911023-1

P1
13
48,57

0,00
22,32
1,17
0,00
0,20
11,15
0,20
10,91
94,52

6,897
0,000
3,735
0,248
0,000
0,024
1,324
0,055
1,958
14,241
0,84

6,897
1,103
8,000

2,633
0,000
1,324
0,024
0,248
4,229

0,000
0,085
1,958
2,013

14,242

0,00
2,73
44,86
52,41

pPa
14
46,80
0,13
22,74
1,15
0,00
0,27
172
0,21
10,84
93,86

6,736
0,014
3,857
0,247
0,000
0,033
1,411
0,059
1,990
14,347
0,85

6,736
1,264
8,000

2,583
0,014
1,411
0,033
0,247
4,298

0,000
0,059
1,990
2,049

14,347

0,00
2,86
36,78
60,36

(WSE12)
P3
15

47,25
0,07
23,07
1,02
0,00
0,11
11,58
0,23
10,34
93,67

6,772
0,008
3,897

0,218
0,000
0,013
1,388
0,064
1,890
14,250
0,86

6,772
1,228
8,000

2,668
0,008
1,388
0,013
0,218
4,295

0,000
0,064
1,890
1,954

14,248

0,00
3,27
38,59
58,14

PS
16
4576

0,14
2437
0,96
0,10
0,17
9,87
0,18
9,32
90,88

6,672
0,015
4,188
0,209
0,016
0,021
1,204
0,054
1,734
14,113
0,85

6,672
1,328
8,000

2,860
0,015
1,204
0,021
0,209
4,309

0,016
0,054
1,734
1,804

14,113

0,87
2,98
33,62
62,54

P6
17
46,09

0,09
23,99
0,71
0,00
0,13
12,12
0,22
9,74
93,09

6,651
0,010
4,080
0,153
0,000
0,016
1,463
0,062
1,793
14,228
0,91

6,651
1,349
8,000

2,731
0,010
1,463
0,016
0,153
4,373

0,000
0,062
1,793
1,855

14,228

0,00
3,32
32,55
64,13

P7
18
46,56

0,13
26,44
1,30
0,00
0,16
8,08
0,19
9,10
91,86

6,614
0,014
4,426
0,275
0,000
0,018
0,960
0,052
1,649
14,009
0,78

6,614
1,386
8,000

3,040

0,014
0,960
0,019
0,275
4,308

0,000
0,052
1,649
1,701

14,009

0,00
3,08
30,69
66,24

P8
19
48,93

0,07
29,05
0,68
0,09
0,10
4,66
1,54
5,31
80,43

6,758
0,007
4,729
0,140
0,013
0,012
0,538
0,412
0,936
13,545
0,79

6,758
1,242
8,000

3,486

0,007
0,538
0,012
0,140
4,183

0,013
0,412
0,936
1,361

13,544

0,98
30,29
37,89
30,84

P8
20
46,26
0,07
30,09
0,74
0,12
0,11
6,05
0,16
591
89,51

6,518
0,007
4,997
0,155
0,018
0,013
0,713
0,044
1,062
13,527
0,82

6,518
1,482
8,000

3,516

0,007
0713
0,013
0,155
4,404

0,018
0,044
1,062
1,124

13,528

1,61
3,89
25,92
68,58

P10
21
45,46
0,09
23,73
0,54
0,09
0,16
12,31
0,15
9,21
91,74

6,652
0,010
4,092
0,118
0,014
0,020
1,506
0,043
1,719
14,174
0,93

6,652
1,348
8,000

2,744

0,010
1,506
0,020
0,118
4,398

0,014
0,043
1,718
1,776

14,174

0,79
2,40
32,58
64,23

P

22
46,59
0,08
24,34
0,97
0,11
0,23
10,31
0,15
9,08
91,87

6,714
0,010
4,134
0,208
0,017
0,028
1,243
0,042
1,669

14,065

0,86

6,714
1,286
8,000

2,848
0,010
1,243
0,028
0,208
4,337

0,017
0,042
1,669
1,728

14,065

0,98
2,43
35,70
60,89
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Tab. 9a. Fortsetzung

Probe: 911023-1

Analyse: P12 P13 P14 P15 P16 P17 P18 P19 P20
Punkt-Nr.: 23 24 25 26 27 28 29 30 31
Sio2 46,17 44,05 5126 4712 4781 4769 4735 47,17 4597
TiO2 0,16 0,09 0,12 0,08 0,07 0,17 0,13 0,15 0,11
Al203 2330 21,80 2218 2226 2571 2479 2435 2494 2403
Cr203 - - - - - - - - -
MgO 1,39 0,84 1,15 0,99 1,24 1,40 0,99 1,35 0,74
CaO 0,14 0,05 0,10 0,00 0,00 0,03 0,00 0,04 0,00
MnO 0,18 0,18 0,25 0,20 0,19 0,19 C,24 0,17 0,19
FeO 937 11,20 928 12,85 8,45 8,99 1045 g28 11,11
BaO - - - - - - - - -
Na20 0,27 0,25 0,28 0,20 0,20 0,20 0,19 0,18 0,17
K20 9,82 9,03 9,08 9,24 8,87 9,64 954 10,09 10,79
Total: 90,80 87,49 9370 9294 9254 9310 9324 8337 9311
Kationen (0=22)

Si 6,749 6,749 7,148 6811 6,738 6,743 6,737 6,685 6,645
Ti 0,018 0,010 0,013 0,009 0,007 0,018 0,014 0,016 0,012
Al 4,014 3936 3645 3,792 4270 4,131 4,083 4,166 4,094
Cr - - - - - - - - -
Mg 0303 0,192 0239 0213 0261 0295 0210 028 0,159
Ca 0,022 0,008 0,015 0000 0000 0005 0000 0,006 0,000
Mn 0,022 0,023 0,030 0024 0023 0,023 0029 0,020 0,023
Fe 1,145 1435 1,082 1,553 099 1,063 1,243 1,100 1,343
Ba - - - - - - - - -
Na 0,077 0,074 0076 0,056 0,055 0,055 0,052 0,049 0,048
K 1,831 1,765 1,615 1,704 1535 1,739 1,732 1,824 1,990
Summe: 14,181 14,192 13,863 14,162 13,945 14,072 14,100 14,151 14,314
X(Fe) 0,79 0,88 0,82 0,88 0,79 0,78 0,86 0,79 0,89
Formelbesetzung (0=22)

Si 6,749 6,749 7,148 6811 6,738 6,743 6737 6685 6,645
AllV 1,251 1,251 0,852 1,189 1,262 1,257 1263 1315 1,355
Tetraeder: 8,000 8,000 8000 8000 8000 8000 8000 8000 8,000
AlVI 2,763 2,685 2,793 2,604 3,008 2874 2820 2851 2739
Cr - - - - - - - - -
Ti 0,018 0,010 0,013 0009 0,007 0018 0014 0016 0,012
Fe2 1,145 1,435 1,082 1553 0996 1,063 1243 1,100 1,343
Mn 0,022 0,023 0,030 0024 0023 0023 0029 0,020 0,023
Mg 0303 0,192 0239 0213 0261 0295 0210 028 0,159
Oktaeder: 4251 4,345 4,157 4403 4235 4273 4316 4272 4,276
Ba - - - - - - - - -
Ca 0,022 0,008 0,015 0000 0000 0005 0000 0006 0,000
Na 0,077 0,074 0,076 0056 0,055 0,055 0052 0,049 0,048
K 1,831 1,76 1615 1,704 1595 1,739 1,732 1,824 1,990
Interlayer: 1,930 1847 1,706 1,760 1,650 1,799 1,784 1,879 2,038
Summe: 14,181 14,192 13,863 14,163 13,945 14,072 14,100 14,151 14314
Endglieder

Margarit: 1,14 0,44 0,88 0,00 0,00 0,25 0,00 0,32 0,00
Paragonit: 3,97 4,02 4,44 3,18 3,31 3,05 2,94 2,63 2,34
Celadonit: 3744 3743 5740 40557 3680 37,14 3683 3427 3226
Muskowit: 5746 5811 3729 5625 5979 5956 6023 6278 6540
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Probe: 920728-3 (WSE32)

F141 F1-2 F14 F1-5 F1-6 F1-7 F1-8 F2-1 F2-2 F2-3 F2-4 F2-5
32 33 34 35 36 37 38 39 40 41 42 43
49,80 5028 4943 4799 4952 4946 4945 49,01 4849 4852 4823 49,46
0,21 037 1,86 0,11 0,13 0,18 0,17 0,41 0,41 0,33 0,45 0,34
31,08 31,01 3037 3206 30,76 30,73 3083 3480 3443 34,10 3427 3348
0,01 0,03 0 0,05 0,04 0,04 0,003 0 0 0 0,02 0
1,29 1,34 1,50 2,55 2,18 1,95 1,49 1,01 1,01 1,03 0,98 1,01
0,06 0,02 0,04 0,02 0,06 0,03 0,01 0,00 0,00 0,00 0,01 0,03
0,00 0,03 0,01 0,02 0,03 0,06 0,01 0,03 0,03 0,00 0,00 0,00
3,48 3,17 2,94 4,78 4,36 3,95 3,69 2,42 2,42 2,53 2,61 2,60
0,24 0,1 0,2 0,24 0,22 0,25 0,18 0,32 0,32 0,32 0,34 0,29
0,22 0,24 0,18 0,16 0,20 0,17 0,16 0,44 0,44 0,30 0,40 0,28
9,78 10,26 9,85 8,23 8,78 942 10,19 9,83 983 10,12 9,96 9,96
96,17 9685 9638 9621 9628 9624 96,18 9827 9738 9725 9727 9745

6,588 6,605 6,527 6,352 6,543 655 6564 6322 6318 6341 6306 6436
002 0037 0,18 0011 0013 0018 0,016 0,04 0,04 0,032 0,044 0,034
4845 4802 4,726 5001 4,789 4795 4823 5291 5287 5253 5281 5135

0,001 0,003 0 0005 0004 0004 0,003 0 0 0 0,002 0
0254 0262 0295 0502 0429 038 0295 0,195 0,197 0,201 019 0,197
0,008 0003 0,006 0003 0,008 0004 0,001 0 0 0 0002 0,003

0 0003 0001 0002 0003 0007 0001 0003 0003 0 0 0

0385 0348 0324 0529 0482 0,438 041 0261 0264 0276 0285 0,283
0,012 0,005 0,01 0013 0011 0013 0009 0016 0016 0,017 0,017 0,015
0,057 0,06 0,045 0,042 005 0044 0042 0,111 0112 0,077 0,1 0,07
1,65 1,719 1,659 139 1479 1591 1726 1618 18634 1687 1662 1,653
13,820 13,847 13,778 13,850 13,811 13,850 13,890 13,857 13,871 13,884 13,889 13,826
0,6 0,57 0,52 0,51 0,53 0,53 0,58 0,57 0,57 0,58 0,6 0,58

6,588 6,605 6,527 6352 6,543 655 6564 6322 6318 6341 6306 6,436
1,412 1,395 1473 1,648 1457 145 1436 1678 1682 1659 1694 1,564
8,000 8000 8000 8000 8000 8000 8000 8000 8000 8000 8000 8000

3433 3407 3252 3353 333 3345 3387 3613 3605 3593 3587 3,571
0,001 0,003 0 0005 0004 0004 0,003 0 0 0 0,002 0
0.02 0037 0,18 0011 0013 0018 0,016 0,04 004 0032 0044 0,034
0385 0348 0324 0529 0482 0438 041 0261 0264 0276 0285 0,283
0 0003 0001 0002 0003 0007 0001 0003 0003 0 0 0
0254 0262 0295 0502 0429 0386 0295 0,185 0,197 0,201 0,19 0,197
4,093 4,080 4,057 4402 4283 4,198 4,112 4,112 4,109 4,102 4,108 4,085

0,012 0,005 001 0013 0011 0013 0009 0016 0016 0017 0017 0,015
0,008 0003 0,006 0003 0,008 0004 0,001 0 0 0 0002 0,003
0,057 0,06 0,045 0,042 005 0044 0042 0,111 0112 0,077 0,1 0,07

1,65 1,719 1,659 1,39 1479 1591 1,726 1618 1634 1687 1662 1,653
1,727 1,787 1,720 1448 1548 1652 1,778 1,745 1762 1,781 1,781 1,741

13,820 13,847 13,777 13,850 13,811 13850 13,890 13,857 13,871 13,883 13,889 13,826

0,49 0,14 0,33 0,23 0,51 0,25 0,08 0 0 0 0,1 02
3,35 3,39 2,65 2,93 3,27 2,68 2,37 6,39 6,39 4,35 5,68 4,06
2939 3025 2634 1759 27,14 275 2822 16,12 1592 17,03 15,3 21,8
66,77 6622 7068 7925 6909 6957 6933 7749 7769 7862 7892 7393



Tab. 9b. Metamorphe Hellglimmer aus zwei Metarhyolith-Myloniten (910313-4, 911023-1) und einem
Metasediment der Phyllit-Zone (920728-3) und einem Metasediment der Taunuskamm-
Einheit (901113-11) (mit Fe™, 54 Analysen)

Probe: 9103134 (E3)

Analyse: F1-1 F1-2 F1-4 F1-5 F1-6 F1-8 F2-2 F23 F24 F2-5 F3-1 F3-8
Punkt-Nr.: 1 2 3 4 5 6 7 8 9 10 11 12
Sio2 49,07 4892 4802 4878 49,04 4799 4795 4867 4729 46,75 4930 47,69
TiO2 0,15 0,17 0,12 0,14 0,13 0,15 0,13 0,18 0,19 0,13 0,20 0,16
Al203 24,51 2379 2371 2398 2429 2436 2324 2411 2287 2399 2490 2222
Cr203 0,02 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,01 0,03 0,00 0,02 0,00 0,00
Fe203 6,40 715 6,18 6,07 6,70 7,04 7,88 7,44 8,19 7,61 4,63 8,00
MgO 0,41 0,43 0,44 0,39 0,45 0,61 0,64 0,67 0,53 0,67 0,77 0,75
CaO 0,02 0,01 0,03 0,02 0,01 0,03 0,04 0,01 0,02 0,01 0,01 0,93
MnO 0,16 0,19 0,15 0,18 0,12 0,08 0,18 0,14 0,16 0,16 0,18 0,19
FeQ 5,62 5,61 5,55 5,88 5,52 4,66 4,78 4,79 4,80 3,93 5,37 4,79
BaO 0,11 0,14 0,10 0,14 0,07 0,16 0,12 0,12 0,25 0,11 0,15 0,19
Na20 0,05 0,06 0,04 0,03 0,06 0,13 0,11 0,06 0,07 0,07 0,17 0,15
K20 9,92 10,07 9,90 9,91 10,25 10,18 10,47 10,57 10,40 10,63 10,15 9,59
Total: 96,44 96,54 9424 9552 9664 9534 9555 96,79 94,77 9408 9583 94,66
Kationen (0=22)

Si 6,712 6,715 6,731 6,746 6,710 6,650 6,674 6,666 6,657 6,591 6,751 6,702
Ti 0,016 0,017 0012 0014 0013 0015 0013 0019 0020 0,013 0,021 0,017
Al 3952 3848 3916 3909 3916 3978 3813 3891 3794 3986 4,019 3,681
Cr 0,002 0,000 0000 0000 0000 0000 0001 0003 0000 0002 0000 0,000
Fe3 0658 0,739 0652 0632 0680 0734 0825 0,767 0868 0,808 0477 0,846
Mg 0,084 0089 0920 0081 0092 0126 0,132 0,136 0,111 0,141 0,158 0,156
Ca 0,008 0,002 0004 0003 0002 0004 0007 0001 0002 0001 0002 0,140
Mn 0,018 0022 0018 0021 0013 0010 0021 0,016 0019 0,019 0,020 0,022
Fe2 0,643 0,644 0,651 0679 0631 0540 0556 0549 0,565 0464 0,615 0,563
Ba 0,006 0,008 0,006 0007 0004 0009 0006 0007 0014 0006 0,008 0,010
Na 0,013 0,016 0,010 0007 0,017 0,034 0029 0015 0,018 0,019 0,046 0,042
K 1,731 1,763 1,770 1,748 1,789 1,790 1,860 1,847 1868 1912 1,773 1,719
Summe: 13,838 13,863 14,690 13,847 13,877 13,890 13,937 13,917 13,936 13,962 13,890 13,898
X(Fe) 0884 0879 0876 0849 0873 0811 0808 0801 0835 0,767 0,79 0,782
Formelbesetzung (0=22)

Si 6,712 6,715 6,731 6,746 6,710 6650 6674 6666 6,657 6,591 6,751 6,702
AlIV 1,288 1,285 1,269 1254 1290 1350 1326 1,334 1343 1,409 1,249 1,298
Tetraeder: 8,000 8000 8000 8000 8000 8000 8000 8000 8000 8000 8000 8000
AlVI 2,663 2563 2,647 2655 2,626 2,629 2487 2,557 2451 2577 2,770 2,382
Cr 0,002 0,000 0,000 0000 0000 0000 0001 0,003 0000 0,002 0000 0,000
Fe3 0658 0739 0652 0632 0690 0734 0825 0,767 0868 0808 0477 0,846
Ti 0,016 0,017 0,012 0,014 0013 0015 0013 0019 0020 0,013 0,021 0,017
Fe2 0643 0644 0,651 0,679 0,631 0,540 0,556 0,549 0,565 0,464 0,615 0,563
Mn 0,018 0022 0018 0021 0013 0010 0021 0,016 0019 0,019 0,020 0,022
Mg 0,084 0,089 0,092 0,081 0,092 0,126 0,132 0,136 0,111 0,141 0,158 0,156
Oktaeder: 4,084 4074 4,072 4082 4065 4,054 4,035 4047 4034 4,024 4,061 3,986
Ba 0,006 0,008 0006 0007 0004 0009 0006 0007 0,014 0,006 0,008 0,010
Ca 0,003 0,002 0004 0003 0002 0,004 0007 0001 0002 0001 0002 0,140
Na 0,013 0016 0010 0007 0017 0034 0029 0015 0018 0019 0046 0,042
K 1,731 1,763 1,770 1,748 1,789 1,790 1,860 1,847 1,868 1,912 1,773 1,719
Interlayer: 1,73 1,788 1,790 1,765 1,812 1837 1902 1870 1,802 1,938 1,829 1,911
Summe: 13,837 13,863 13,862 13,847 13,877 13,891 13,937 13,917 13936 13,962 13,890 13,897
Endglieder

Margarit: 0,15 0,12 0,22 0,15 0,09 0,25 0,35 0,04 0,12 0,01 0,10 7,38
Paragonit: 0,72 0,91 0,53 0,42 0,93 1,88 1,52 0,80 0,95 1,00 2,53 2,19
Celadonit: 3559 3575 3653 3730 3549 3252 3372 3331 3284 2955 37,57 3510
Muskcwit: 63,54 6322 62,71 62,14 6349 6536 64,41 6585 66,08 69,37 59,80 5533
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Probe: 911023-1 (WSE18)
P1 P2 P3 PS5 P& P7 P8 P9 P10
13 14 15 16 17 18 19 20 21
4857 46,80 4725 4576 4609 4656 4893 4626 4546
0,00 0,13 0,07 0,14 0,09 0,13 0,07 0,07 0,09
2232 2274 2307 2437 2399 2644 2905 30,09 23,73

3.44 3,61 3,57 3,04 3,74 2,49 1,44 1,86 3,79
o7 4 1,15 1,02 0,96 0,71 1,30 0.68 0,74 0,54
0.00 0,00 0,00 0,10 0,00 0,00 0.09 0,12 0,08
0,20 0,27 0,11 0,17 0,13 0,16 0,10 0,11 0,16
8,06 8,47 837 713 8,76 5,84 337 437 8,90

0.20 0,21 0,23 0,19 0,22 0,18 1,54 0,16 0,15
10,91 10,84 1034 9,32 9,74 9,10 5,31 5,91 9,21
9487 9422 9403 91,18 9347 9221 9058 8969 9212

6,840 6,676 6713 6622 6590 6574 6735 6483 6,589
0,000 0,014 0007 0015 0010 0014 0007 0007 0,010
3,705 3,823 3,863 4,156 40,430 4,400 4,713 4,975 4,054

0364 0388 0382 0331 0402 0265 0,149 0,197 0414
0246 0245 0,216 0207 0,151 0274 0,140 0,155 0,117
0,000 0,000 0000 0,016 0000 0000 0013 0018 0,014
0,024 0033 0,013 0021 0016 0019 0012 0013 0,020
0949 1,010 099 0863 1047 0690 0238 0513 1,078

0,055 0,058 0063 0053 0061 0052 0411 0044 0,042
1,942 1,973 1874 1,721 1,777 0639 0832 1,058 1,703
14,125 14,220 14,125 14,005 50,484 12,927 13,500 13,469 14,041
0,794 0,805 0822 0807 0874 0716 0735 0,768 0,902

6,840 6,676 6713 6622 6590 6574 6735 6489 6,589
1,160 1,324 1,287 1378 1410 1426 1265 1,511 1,411
8,000 8,000 8000 8000 8000 8000 8000 8000 8000

2545 2,500 2576 2,779 2633 2974 3447 3,464 2643

0364 0388 0382 0,331 0402 0265 0,149 0,197 0414
0,000 0,014 0007 0,015 0010 0014 0007 0,007 0,001
0,949 1,010 0994 0863 1,047 0690 0238 0513 1,078
0,024 0033 0,013 0021 0016 0019 0012 0013 0,020
0,246 0245 0216 0207 0,151 0274 0,140 0,155 0,117
4,128 4,190 4,188 4,216 4259 4236 4,143 4343 4273

0,000 0000 0000 0,016 0000 0000 0013 0018 0,014
0,055 0,058 0063 0053 0061 0052 0411 0044 0,042
1,942 1,973 1874 1,721 1,777 1639 0832 1,058 1,703
1,997 203t 1937 1,790 1,838 1691 1235 1,120 1,759

14,125 14,221 14,125 14,006 14,097 13,927 13499 13,463 14,032
0,00 0,00 0,00 0,87 0,00 0,00 0,98 1,61 0,79
2,73 2,86 327 2,98 3,32 308 3029 3,89 2,40

4200 3381 3565 31,11 2951 2870 3674 2446 2345
5526 6333 6108 6505 6717 6822 3198 7004 6736
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Tab. 9b. Fortsetzung

Probe: 911023-1

Analyse: P11 P12 P13 P14 P15 P16 P17 P18 P19 P20
Punkt-Nr.: 22 23 24 25 26 27 28 29 30 31
Sio2 46,59 46,17 44,05 51,26 47,12 47,81 4769 4735 47,17 4597
Tio2 0,09 0,16 0,09 0,12 0,08 0,07 0,17 0,13 0,15 0,11
Al203 2434 2330 2180 22,18 2226 2571 2479 2435 2494 2403
Cr203 - - - - = = - - A E
Fe203 3,18 2,89 3,45 2,86 3,96 2,60 2,77 3,22 2,86 3,42
MgO 0,97 1,39 0,84 1,15 0,99 1,24 1,40 0,99 1,35 0,74
Ca0 0,11 0,14 0,05 0,10 0,00 0,00 0,03 0,00 0,04 0,00
MnO 0,23 0,18 0,18 0,25 0,20 0,19 0,19 0,24 0,17 0,19
FeO 7,45 6,77 8,09 6,71 9,29 6,11 6,50 7,55 6,71 8,03
BaO - - - * - - - - ~ 7
Na20 0,15 0,27 025 0,28 0,20 0,20 0,20 0,19 0,18 0,17
K20 9,08 9,82 9,03 9,08 9,24 8,87 9,64 9,54 10,09 10,79
Total: 92,19 9109 87,83 9399 9334 9280 9338 9356 9366 9345
Kationen (0=22)

Si 6,662 6,700 6,688 7,100 6,745 6,696 6,698 6,684 6639 6,589
Ti 0,010 0,017 0,010 0,013 0009 0,007 0,018 0014 0016 0,012
Al 4102 3985 3901 3620 3756 4,244 4103 4,051 4,137 4,060
Cr - - - 4 - - - - ~ -
Fe3 0342 0315 039 0298 0427 0274 0293 0342 0303 0,369
Mg 0,207 0301 0,180 0237 0211 0259 0233 0208 0283 0,158
Ca 0,017 0022 0,008 0015 0000 0,000 0,005 0000 0,006 0,000
Mn 0,028 0,022 0023 0029 0024 0023 0023 0029 0020 0,023
Fe2 0,891 0822 1,028 0777 1,112 0715 0763 0,892 0,789 0,963
Ba - - - - - - - - - -
Na 0,042 0,076 0,074 0075 0,056 0054 0054 0052 0,049 0,047
K 1,656 1,818 1,749 1,604 1,687 1,585 1,727 1,718 1,812 1,973
Summe: 13,957 14,078 14,065 13,768 14,027 13,857 13,977 13,990 14,054 14,194
X(Fe) 0,812 0,732 0844 0766 0840 0734 0722 0811 0,736 0,859
Formelbesetzung (0=22)

Si 6,662 6,700 6688 7,100 6,745 6696 6698 6684 6639 6589
AllV 1,338 1,300 1,312 0900 1,255 1,304 1,302 1,316 1361 1,411
Tetraeder: 8,000 8000 8000 8000 8000 8000 8000 8000 8000 8000
AlVI 2,764 2,686 2,589 2720 2,501 2,940 2801 2736 2777 2649
Cr - - - - - - - - - -
Fe3 0342 0315 03% 0298 0427 0274 0293 0342 0303 0369
Ti 0,010 0,017 0010 0,013 0009 0007 0018 0,014 0,016 0,012
Fe2 0891 0822 1,028 0777 1,112 0715 0763 0,892 0,789 0,963
Mn 0,028 0,022 0023 0,029 0024 0023 0023 0029 0020 0,023
Mg 0,207 0,301 0,180 0237 0211 0259 0293 0208 0283 0,158
Oktaeder: 4242 4163 4234 4074 4284 4218 4,191 4221 4,188 4,174
Ba - - - - - - - - - -
Ca 0,017 0,022 0008 0,015 0,000 0000 0,005 0000 0,006 0,000
Na 0,042 0076 0074 0075 0056 0054 0054 0,052 0,043 0,047
K 1,656 1,818 1,749 1604 1687 1,585 1,727 1,718 1,812 1,973
Interlayer: 1,715 1,916 1,831 1694 1,743 1639 1,786 1,770 1,867 2,020
Summe: 13,957 14,079 14,065 13,768 14,027 13,857 13,977 13,991 14,055 14,194
Endglieder

Margarit: 0,98 1,14 0,44 0,88 0,00 0,00 0,25 0,00 0,32 0,00
Paragonit: 2,43 3,97 4,02 4,44 3,18 3,31 3,05 2,94 2,63 2,34
Celadonit: 3309 3502 3440 5498 3727 3479 3483 3422 3196 2947
Muskowit: 63,50 59,88 61,13 39,71 59,55 61,89 61,81 62,85 6508 68,19
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Probe: 920728-3

F1-1
32
49,80
0,21
31,08
0,01
1,07
1.29
0,06
0,00
2,51
0,24
0,22
9,78
96,27

6,572
0,021
4,834
0,001
0,106
0,254
0,008
0,000
0,278
0,012
0,056
1,646
13,788
0,522

6,572
1,428
8,000

3,405
0,001
0,106
0,021
0,278
0,000
0,254
4,065

0,012
0,008
0,086
1,646
1,722

13,787

0,50
3,29
28,58
67,64

F1-2
33
50,28
0,37
31,01
0,03
0,98
1,34
0,02
0,03
229
0,10
0,24
10,26
96,95

6,590
0,036
4,790
0,003
0,086
0,262
0,003
0,003
0,251
0,005
0,061
1,716
13,816
0,480

6,590
1,410
8,000

3,380
0,003
0,096
0,036
0,251
0,003
0,262
4,031

0,005
0,003
0,061
1,716
1,785

13,816

0,16
3,43
29,50
66,91

(WSE32)

Fi4
34
49,43

1,86
30,37
0,00
0,91
1,50
0,04
0,01
2,12
0,20
0,18
9,85
96,47

6,513
0,184
4,716
0,000
0,090
0,295
0,006
0,001
0,234
0,010
0,046
1,656
13,751
0,443

6,513
1,487
8,000

3,229
0,000
0,090
0,184
0,234
0,001
0,295
4,033

0,010
0,006
0,046
1,656
1,718

13,751

0,33
2,69
25,64
71,33

F1-5
35
47,99
0,11
32,06
0,05
1,47
2,55
0,02
0,02
3,45
0,24
0,16
8,23
96,35

6,331
0,011
4,984
0,005
0,146
0,501
0,003
0,002
0,381
0,012
0,041
1,385

13,802
0,432

6,331
1,669
8,000

3,315
0,005
0,146
0,011
0,381
0,002
0,501
4,361

0,012
0,003
0,041
1,385
1,441

13,802

0,20
2,86
16,53
80,41

F1-6
36
49,52
0,13
30,76
0,04
1,34
2,18
0,06
0,03
3,15
0,22
0,20
8,78
96,41

6,522
0,013
4,775
0,004
0,133
0,428
0,008
0,003
0,347
0,011
0,051
1,475
13,770
0,448

6,522
1,478
8,000

3,297
0,004
0,133
0,013
0,247
0,003
0,428
4,225

0,011
0,008
0,051
1,475
1,545

13.770

0,55
,33
26,11
70.01

F1-7
37
49,46

0,18
30,73
0,04
1,22
1,95
0,03
0,06
2,85
0,25
0,17
9,42
96,36

6,532
0,018
4,783
0,004
0,121
0,384
0,004
0,007
0,315
0,013
0,044
1,587
13,812
0,451

6,632
1,468
8,100

3,315
0,004
0,121
0,018
0,315
0,007
0,384
4,164

0,013
0,004
0,044
1,587
1,648

13,912

0,26
2,66
26,59
70,49

F1-8
38
49,45

0,17
30,83
0,00
1,14
1,49
0,01
0,01
2,67
0,18
0,16
10,19
96,30

6,547
0,017
4,810
0,003
0,113
0,294
0,001
0,001
0,295
0,009
0,041
1,721
13,852
0,501

6,547
1,453
8,000

3,357
0,003
0,113
0,017
0,295
0,001
0,294
4,080

0,009
0,001
0,041
1,721
1,772

13,852

0,08
2,33
27,34
70,25

F2-1
39
49,01
0,41
34,80
0,00
0.75
1,01
0.00
0,03
1,75
0,32
0,44
9.83
98,35

6,312
0,040
5,282
0,000
0,072
0,184
0,000
0,003
0,188
0,016
0,110
1,615
13,832
0,483

6,312
1,688
8,000

3,595
0,000
0,072
0,040
0,188
0,003
0,184
4,092

0,016
0,000
0,110
1,615
1,741

13,833

0,00
6.37
18.61
78.02

F2-2
40
48,49
0,41
34,43

0,00
0,75
1,01
0,00
0,03
1,75
0,32
0,44
9,83
97,46

6,308
0,040
5,279
0,000
0,073
0,196
0,000
0,003
0,190
0,016
0,111
1,631
13,847
0,493

6,308
1,692
8,000

3,586
0,000
0,073
0,040
0,180
0,003
0,196
4,088

0,016
0,000
0,111
0,631
0,758

12,846

0,00
6,37
15,39
7824

F23
41
48,52
0,33
34,10
0,00
0,78
1,03
0,00
0,00
1,83
0,32
0,30
10,12
97,33

6,330
0,032
5,243
0,000
0,077
0,200
0,000
0,000
0,189
0,016
0,076
1,684
13,857
0,499

6,330
1,670
8,000

3,573
0,000
0,077
0,032
0,199
0,000
0,200
4,081

0,016
0,000
0,076
1,684
1,776

13,857

0,00
4,31
16,49
79.20

F2-4
42
48,23
0,45
34,27
0,02
0,80
0,98
0,01
0,00
1,89
0,34
0,40
9,96
97,35

6,294
0,044
5,271
0,002
0,079
0,191
0,001
0,000
0,206
0,017
0,101
1,658
13,864
0,519

6,294
1,706
8,000

3,565
0,002
0,079
0,044
0,206
0,000
0,191
4,087

0,017
0,001
0,101
1,658
1,777

13,864

0,08
5,75
14,71
79,46

F2-5
43
49,46
0,34
33,48
0,00
0,08
1,01
0.03
0,00
1,88
029
028
9,96
96,81

6,424
0,033
5,125
0,000
0,078
0,196
0,004
0,000
0,204
0,015
0,071
1,650
13,800
0,511

6,424
1,576
8,000

3,550
0,000
0,078
0,033
0,204
0,000
0,196
4,081

0,015
0,004
0,071
1,650
1,740

13.801

024
4,08
21.22
74.45
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Tab. 9b. Fortsetzung

Probe: 901113-11 (E11)

Analyse: P3 P4 P6 P7 P8 P3 P10 P12 P14 P15 P16
Punkt-Nr.: 44 45 46 47 48 49 50 51 52 53 54
Sio2 47,57 4846 47,24 4500 4361 5045 49,11 4328 4476 4093 4508
TiO2 0,08 0,06 0,05 0,50 0,39 0,05 0.21 0,06 0,30 0,05 0.c5
AI203 3254 31,12 3254 2960 2968 2930 3271 3028 31,28 2993 3201
Cr203 - - - - - - - - - - -
Fe203 0,74 0,70 0,71 1,15 1,23 0,64 0,69 0,96 0,71 1,18 0,74
MgO 1,33 1,32 1,21 3,18 3,40 1,02 1,41 4,52 1,76 4,01 207
Ca0 0,13 0,18 0,15 0,16 0,12 0,14 0,16 0,10 0,11 0,15 0.08
MnO 0,00 0,02 0,02 0,04 0,05 0,00 0.00 0,07 0,07 0,09 0.c3
FeO 1,73 1,64 1,67 2,69 2,88 1,50 1,63 2,24 1,67 2,77 1.23
BaO - - - - - - - - - - -
Na20 0,67 0,73 0,69 0,75 0,65 0,74 0,68 0,74 1,05 0,91 0,91
K20 9,37 9,01 9,63 7,53 6,68 8,60 9.82 8,05 8,65 7,30 8,76
Total: 9416 9324 9391 90,60 8869 9244 9642 9030 9036 87,32 9142
Kationen (0=22)

Si 6,389 6,548 6373 6302 6222 6825 6443 6,108 6296 5994 6,245
Ti 0,008 0006 0005 0053 0042 0005 0021 0006 0003 0006 0,005
Al 5151 4,956 5174 4,885 4,990 4,672 5057 5036 5186 5166 5230
Cr - - - - - - - - - - -
Fe3 0,074 0071 0072 01121 0132 0065 0088 0,101 0075 0,130 0,077
Mg 0266 0266 0243 0664 0723 0206 0276 0951 0369 0873 0,428
Ca 0,019 0026 0022 0024 0018 0020 0022 0015 0017 0024 0,008
Mn 0,000 0,002 0,002 0,005 0006 0000 0000 0008 0008 0011 0004
Fe2 0,194 0,185 0,188 0315 0344 0,169 0,178 0284 0,196 0,339 0,201
Ba - - - - - - - - - - -
Na 0,174 0,191 0,180 0204 0,180 0,194 0,173 0,202 0286 0258 0,245
K 1,605 1,553 1657 1,345 1216 1,484 16843 1449 1552 1364 1,549
Summe: 13,880 13,804 13,916 13918 13873 13,640 13,881 14,140 13,988 14,165 13,63
X(Fe) 0421 0411 0436 0322 032 0451 03 0218 0347 0280 0,320
Formelbesetzung (0=22)

Si 6,389 6,548 6373 6302 6222 6825 6443 6,108 6296 5994 6245
AllV 1,611 1,452 1627 1,698 1778 1,175 1,557 1,892 1,704 2006 1,735
Tetraeder: 8,000 8,000 8000 8000 8000 8000 8000 8000 8000 8000 8000
AlVI 3,539 3,504 3547 3,187 3212 3497 3500 3,144 3482 3159 3,476
Cr - - - - - - - - - - -
Fe3 0,074 0,071 0072 00121 0,132 0065 0068 0,101 0075 0,130 0,077
Ti 0,008 0,006 0,005 0,053 0042 0005 0021 0006 0003 0,006 0,005
Fe2 0,194 0,185 0,188 0315 0344 0,169 0,178 0264 0,196 0339 0,201
Mn 0,000 0,002 0,002 0005 0006 0000 0000 0008 0008 0011 0,004
Mg 0,266 0266 0243 0664 0723 0206 0276 0951 0369 0873 0428
Oktaeder: 4,081 4,034 4057 47345 4453 3,942 4,043 4474 4,133 4518 4,191
Ba - - - - - - - - - - -
Ca 0,019 0026 0022 0024 0018 0020 0022 0015 0017 0024 0,009
Na 0,174 0,191 0,180 0204 0180 0,194 0,173 0202 0286 0,258 0,245
K 1,605 1,553 1,657 1,345 1,216 1,484 1,643 1,449 1,852 1,364 1,548
Interlayer: 1,798 1,770 1,859 1573 1414 1,698 1838 1666 1,855 1,646 1,8C3
Summe: 13,879 13,804 13,916 13,918 13,873 13,640 13,881 14,140 13,988 14,164 13,994
Endglieder

Margarit: 1,04 1,47 1,17 1,53 1,30 118 122 0,91 0,89 1,43 0,43
Paragonit: 9,70 10,80 971 1295 1272 11,43 941 1215 1544 1570 1357
Celadonit: 1944 2739 1865 1509 11,08 4126 2213 540 14,81 0,00 1228
Muskowit: 69,82 60,33 7048 7044 7490 4612 6725 8155 6886 8287 73.€8
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Tab. 9¢. Detritische Hellglimmer aus einer meta-arkosischen Wacke der
Phyllit-Zone (ohne Fe'')

Probe: 910728-3 (WSE32)

Analyse: F3-1 F3-2 F3-3 F34 F4-2 F4-3 F4-4 F4-5
Punkt-Nr.: 1 2 3 4 5 6 b3 8
Sio2 48,00 48,85 48,17 4880 4953 49,71 4972 438,36
Tio2 ‘0,10 0,61 0,56 0,12 0,59 0,66 0,62 0,38
Al203 3522 3329 3294 3549 31,71 3152 3197 3379
Cr203 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,01 0,00 0,01
MgO 0,49 0,99 1,10 0,44 1,56 1,59 1,44 1,24
CaO 0,03 0,00 0,03 0,02 0,00 0,00 0,00 0,05
MnO 0,00 0,00 0,02 0,01 0,00 0,01 0,00 0,02
FeO 3,05 2,73 2,78 2,65 1,82 1,93 2,01 2,05
BaO 013 09 084 024 039 045 041 029
Na20 0,21 0,78 0,65 0,19 0,41 0,50 0,24 0,33
K20 9,96 9,06 9,29 9,74 1021 9,96 10,01 8,63
Total: 97,19 97,27 9638 97,70 9622 9634 9642 9615
Kationen (0=22)

Si 6,273 6,391 6,372 6319 6528 6,543 6,530 6,440
Ti 0,010 0,060 0056 0012 0058 0085 0,062 0,037
Al 5425 5134 5136 5416 4,926 4,890 4,949 5197
Cr 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0001 0,000 0,001
Mg 0,096 0,194 0216 0084 0307 0311 0,282 0,240
Ca 0,005 0,000 0,004 0002 0000 0000 0,000 0,006
Mn 0,000 0,000 0,002 0001 0000 0002 0,000 0,002
Fe 0,333 0,298 0308 0,287 0,201 0,212 0,221 0,224
Ba 0,007 0049 0044 0012 0020 0,023 0,021 0,015
Na 0,053 0,197 0,166 0,046 0,105 0,127 0,061 0,084
K 1,660 1,512 1,568 1,609 1,716 1673 1677 1,437
Summe: 13,862 13,835 13,872 13,788 13,861 13,847 13,803 13,683
X(Fe) 0,780 0610 0590 0,770 0,400 0410 0440 0,480
Formelbesetzung (0=22)

Si 6,273 6391 6372 6319 6528 6543 6530 6,440
ALV 1,727 1,609 1628 1681 1472 1457 1,470 1,560
Tetraeder: 8,000 8000 8000 8000 8000 8000 8000 8000
Al VI 3698 3,525 3,508 3,735 3454 3433 3479 3,637
Cr 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,001 0,000 0,001
Ti 0,010 0,060 0056 0,012 0058 0,065 0062 0,037
Fe2 0333 0298 0308 0287 0201 0212 0221 0224
Mn 0,000 0,000 0,002° 0,001 0,000 0002 0,000 0,002
Mg 0,098 0,194 0216 0084 0307 0,311 0,282 0,240
Oktaeder: 4,137 4,077 4,090 4,119 4020 4,024 4,044 4,141
Ba 0,007 0,049 0044 0012 0020 0023 0,021 0015
Ca 0,005 0,000 0,004 0,002 0,000 0000 0,000 0,006
Na 0,053 0,197 0,166 0046 0,105 0,127 0,061 0,084
K 1660 1,512 1568 1609 1,716 1673 1677 1437
Interlayer: 1,725 1,758 1,782 1,669 1,841 1,823 1,759 1,542
Total: 13,862 13,835 13,872 13,788 13,861 13,847 13,803 13,683
Endglieder

Margarit: 0,27 0,02 0,25 0,13 0,00 0,00 0,00 0,41
Paragonit: 3,08 11,53 9,56 2,80 5,78 7,03 3,49 548
Celadonit: 23,65 19,57 18,61 15,93 26,41 27,16 26,50 22,02
Muskowit: 8300 6887 7157 8113 6781 6580 70,01 7208
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Tab. 9d. Na-Amphibole aus zwei Metaandesiten

Probe: 910328-5 (KNE4)

P6
2
55,06
0,01
2,54
12,13
6,71
0,35
0,40
13,89
7,38
0,14
98,61

8,012
0,013
0,436
1,328
1,456
0,055
0,048
1,691
2,082
0,026
15,148

8,012
0,000
0,000
8,012

0,436
1,328
0,013
1,456
1,691
0,049
4,973

0,000
0,000
0,055
1,945
2,000

0,137
0,026
0,163

1,945
0,537
0,753

Analyse: P4
Punkt-Nr.: 1
Sio2 54,71
TiO2 0,12
Al203 2,34
Fe203 8,99
Cr203 -
MgO 9.M
Cal 2,85
MnO 0,45
FeO 11,64
Na20 534
K20 0,53
Total: 96,68
Kationen (0=23)
Si 8,013
Ti 0,013
Al 0,404
Fe3 0,991
Cr -
Mg 2,120
Ca 0,447
Mn 0,056
Fe2 1,426
Na 1,516
K 0,099
Summe: 15,085
Formelbesetzung (0=23)
T
Si 8,013
Al 0,000
Cr -
Fe3 0,000
Summe: 8,013
o]
Al 0,404
Cr -
Fe3 0,991
Ti 0,013
Mg 2,120
Fe2 1,426
Mn 0,046
Summe: 5,000
B
Fe2 0,000
Mn 0,009
Ca 0,447
Na 1,516
Summe 1,972
A
Na 0,000
K 0,099
Summe: 0,093
Na auf B 1,516
Fe2/Fe2+Mg 0,402
Fe3/Fe3+Al 0,710
In(Ca/Na)M4  -1,22

3,57

P7
3
54,74
0,02
2,35
14,54
8,24
0,33
0,34
10,28
7,09
0,12
98,05

7,941
0,002
0,402
1,588
1,782
0,051
0,042
1,247
1,994
0,022
15,071

7,941
0,059

0,000
8,000

0,342
1,588
0,002
1,782
1,247
0,039
5,000

0,000
0,003
0,051
1,946
2,000

0,049
0,022
0,071

1,946
0412
0,823
-3,64

P8
4
54,21
0,02
2,08
12,31
7,34
1,00
0,45
13,54
6,26
0,39
97,60

7,990
0,002
0,361
1,365

1,613
0,158
0,056
1,668
1,789
0,073
15,075

7,990
0,010
0,000
8,000

0,351

1,365
0,002
1,613
1,668
0,000
4,999

0,000
0,056
0,158
1,786
2,000

0,003
0,073
0,076

1,786
0,508
0,795
-2,43

PS5
8
55,08
0.02
3.59
S.86
7,12
1,39
0.40
14,48
6,58
0,35
98,86

7,975
0,002
0,613
1,075

1,537
0,216
0,049
1,754
1,851
0,085
15,137

7,875
0,025
0,000
8,000

0,588
1,075
0,002
1,537
1,754
0,044
5,000

0,000
0,005
0,216
1,779
2,000

0,072
0,065
0,137

1,779
0,533
0,646
21

P10
6
54,26
0,07
1,97
13,63
8,37
0,92
0,37
10,88
6,73
0,21
97,41

7,948
0,008
0,340
1,502
1,828
0,144
0,046
1,332
1,911
0,039
15,098

7,948
0,052
0,000
8,000

0,288
1,502
0,008
1,828
1,332
0,042
5,000

0,000
0,004
0,144
1,852
2,000

0,059
0,039
0,088

1,852
0,422
0,839
-2,55

P11
7
54,06

0,08
1,78
1514
6,81
0,43
0,43
12,57
6,88
0,17
98,35

7,933
0,009
0,308
1,671
1,490
0,088
0,053
1,543
1,957
0,032
15,064

7,933
0,067
0,000
8,000

0,241
1,671
0,009
1,490
1,543
0,047
5,001

0,000
0,007
0,068
1,926
2,001

0,032
0,032
0,064

1,926
0,509
0,874
335

P12

54,69
0,08
1,23

15,74

8,76
0,57
0,43
9,44
6,77
0,15
97,86

7,960
0,009
0,211
1,724

1,901
0,089
0,053
1,149
1,910
0,028
15,034

7,960
0,040

0,000
8,000

0,171

1,724
0,009
1,901
1,149
0,047
5,001

0,000
0,006
0,089
1,905
2,000

0,005
0,028
0,033

1,908
0,377
0,810
3,07



Probe: 910117-2

F1-1
9
53,47
0,03
2,12
12,56
0,01
9,64
2,55
0,32
10,43
5,36
0,04
96,53

7,871
0,003
0,368
1,391
0,001
2,116
0,403
0,040
1,284
1,530
0,007
15,014

7,871
0,129
0,000
0,000
8,000

0,239
0,001
1,391
0,003
2,116
1,250
0,000
5,000

0,035
0,040
0,403
1,523
2,001

0,007
0,007
0,014

1,523
0,378
0,853
-1,33

F1-2
10
54,00

0,05
2,09
14,07
0,00
9,45
1,41
0,31
9,95
5,95
0,01
97,29

7,881
0,005
0,359
1,545
0,000
2,056
0,221
0,038
1,214
1,684
0,002
15,005

7,881
0,119
0,000
0,000
8,000

0,240
0,000
1,545
0,005
2,056
1,154
0,000
5,000

0,060
0,038
0,221
1,681
2,000

0,003
0,002
0,005

1,681
0,371
0,866
2,03

(KNE2)
F1-3
1
54,31
0,04
2,00
13,72
0,03
9,67
2,06
0,25
10,10
573
0,04
97,95

7,876
0,004
0,342
1,497
0,004
2,090
0,321
0,031
1,225
1,612
0,007
15,009

7,876
0,124
0,000
0,000
8,000

0,218
0,004
1,497
0,004
2,090
1,187
0,000
5,000

0,038
0,031
0,321
1,611
2,001

0,001
0,007
0,008

1,611
0,370
0,873
-1,61

F1-4
12
53,90

0,04

12,19
0,01
10,73
3,69
0,41
9,73
4,86
0,06
97,66

7,826
0,004
0,349
1,332
0,002
2,322
0,574
0,050
1,181
1,368
0,011

15,019

7,826
0,174
0,000
0,000
8,000

0,175
0,002
1,332
0,004
2,322
1,166
0,000
5,001

0,016
0,050
0,574
1,360
2,000

0,007
0,110
0,117

1,360
0,337
0,884
-0,86

F2-1

55,11
0,08
1,79

14,43
0,07
8,87
0,88
0,27

11,51
6,27
0,03

99,31

7,923
0,009
0,303
1,561
0,008
1,900
0,135
0,032
1,385
1,747
0,005
15,008

7,923
0,077
0,000
0,000
8,000

0,226
0,008
1,561
0,009
1,900
1,296
0,000
5,000

0,088
0,032
0,135
1,744
1,999

0,003
0,005
0,008

1,744
0,422
0,874
-2,56

Fo2
14
54,62

0,19
1,61
14,90
0,13
8,96
1,12
0,27
10,97
6,19
0,07
99,03

7,884
0,021
0273
1,618
0,015
1,928
0,173
0,033
1,324
1,733
0,012

15,014

7,884
0,116
0,000
0,000
8,000

0,157
0,015
1,618
0,021
1,928
1,261
0,000
5,000

0,064
0,033
0,173
1,730
2,000

0,003
0,012
0,015

1,730
0,407
0,912
-2,30

F2-3
15
54,27

0,03
1,08
10,86
0,00
11,78
2,67
0,35
11,02
4,54
0,03
96,61

7,947
0,003
0,182
1,197
0,000
2,571
0,419
0,044
1,350
1,290
0,006
15,009

7,947
0,053
0,000
0,000
8,000

0,129
0,000
1,197
0,003
2,571
1,100
0,000
5,000

0,250
0,044
0,419
1,287
2,000

0,002
0,006
0,008

1,287
0,344
0,903
-1,12

F2-5
16
54,44

0,00
1,17
11,92
0,12
12,33
5,05
0,49
8,43
4,22
0,07
98,24

7,828
0,000
0,198
1,289
0,014
2,644
0,779
0,060
1,013
1,178
0,012
15,015

7,828
0,172
0,000
0,000
8,000

0,027
0,014
1,289
0,000
2,644
1,013
0,013
5,000

0,000
0,047
0,779
1,174
2,000

0,004
0,012
0,016

1,174
0,277
0,979
-0,41

F2-6
17
54,44

0,03
1,01
9,48
0,13
14,09
7,48
0,58
7,88
2,97
0,08
98,17

7,796
0,003
0,171
1,022
0,014
3,008
1,147
0,070
0,944
0,826
0,014
15,015

7,796
0,171
0,014
0,018
7,999

0,000
0,000
1,004
0,003
3,008
0,944
0,041
5,000

0,000
0,029
1,147
0,824
2,000

0,002
0,014
0,016

0,824
0,239
1,000

0,33

F2-7
18
54,64

0,00
1,09
8,64
0,09
13,63
7,18
0,58
9,13
3,03
0,07
98,08

7,845
0,000
0,185
0,933
0,010
2,918
1,105
0,071
1,096
0,843
0,013
15,019

7,845
0,155
0,000
0,000
8,000

0,030
0,010
0,833
0,000
2,918
1,096
0,013
5,000

0,000
0,058
1,105
0,837
2,000

0,006
0,013
0,019

0,837
0,273
0,969

0.28

F2-8
19
54,55

0,00
1,08
7,83
0,14
14,49
8,95
0,68
8,61
2,24
0,07
98,64

7,783
0,000
0,181
0,841
0,016
3,083
1,368
0,082
1,028
0,619
0,013
15,014

7,783
0,181
0,016
0,020
8,000

0,000
0,000
0,821
0,000
3,083
1,028
0,069
5,001

0,000
0,014
1,368
0,618
2,000

0,001
0,013
0,014

0,618
0,250
1,000

0,79




Tab. 9e. Neugebildete Feldspiite aus einem Metarhyolith-Mylonit (910313-4, 911023-1) und einem Metaandesit
(910117-2)

Probe: 910117-2 (KNE2) Probe: 9103134 (E3)

Analyse: F1-1 F1-2 F13 F14 F2-1 F3-1 F3-2 F3-3
Punkt-Nr.: 1 2 3 4 5 6 7 8
Sio2 66,04 6546 68,86 68,45 62,87 67,22 66,02 65,70
Al203 20,88 20,18 21,34 21,44 19,35 21,06 18,98 18,18
MgO 0,00 0,00 0,01 0,00 0,08 0,01 0,00 0,16
Ca0 0,04 0,02 0,01 0,02 0,00 0,03 1,78 0,03
MnO 0,01 0,01 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,03
FeO 0,12 0,12 0,11 0,11 227 0,03 0,13 1,85
BaO 0,05 0,00 0,00 0,00 0,34 0,13 0,10 0,44
Na20 10,93 10,91 10,53 10,78 0,29 6,28 4,86 0,17
K20 0,04 0,05 0,03 0,03 14,78 7.55 8,02 13,32
Total: 99,01 96,75 100,89 100,83 99,98 102,31 99,89 99,88
Kationen (O=8)

Si 2949 2953 2,965 2,954 2,927 2943 2976 3,017
Al 1,084 1,073 1,083 1,090 1,062 1,087 1,008 0,984
Mg 0,000 0,000 0,001 0,000 0,006 0,001 0,000 0,011
Ca 0,002 0,001 0,001 0,001 0,000 0,001 0,086 0,002
Mn 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,001
Fe 0,004 0,004 0,004 0,004 0,088 0,001 0,005 0,071
Ba 0,001 0,000 0,000 0,000 0,006 0,002 0,002 0,008
Na 0,933 0954 0,879 0,902 0,026 0,533 0425 0,015
K 0,002 0,003 0,002 0,002 0,878 0,422 0,461 0,780
Summe: 4975 4988 4935 4,953 4993 4,990 4,963 4,889
Si+Al 4033 4,026 4,048 4,044 3,989 4,030 3,984 4,001
Na+Ca+K 0937 0958 0,882 0,905 0904 0956 0972 0,797
AN(Si/Al) 8,12 7.07 7,90 8,63 0,18 4,69 0,44 -0,03
AB(Si/Al) 91,57 92,61 91,89 91,16 270 51,09 52,01 2,14
AN(Na/Ca) 0,22 0,10 0,07 0,10 0,01 0,15 8,83 0,20
AB(Na/Ca) 9946 99,58 99,73 99,69 2,87 5563 4362 1,90
OR 0,23 0,32 0,21 0,21 96,44 4399 4738 96,91

CE 0,09 0,00 0,00 0,00 0.69 0,23 0,18 0,99
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Tab. 9f. Chlorit und Stilpnomelan aus zwei Metaandesiten

Probe: 910313-2 (E1)  Probe: 910117-2 Probe: 910117-2 (KNE2)

Analyse: Chl-3 Chl-4 Chl-5 Chl-6 Stilp-1 Stilp-3  Stilp-7
Punkt-Nr.: 1 2 3 4 5 6 7
Si02 27,88 27,24 28,79 28,00 49,93 51,04 51,03
TiO2 0,01 0,05 0,01 0,02 0,01 0,04 0,05
Al203 18,02 18,12 18,72 17,58 5,99 7,35 14,36
Fe203 0,00 0,00 0,00 0,43 0,00 0,00 0,00
Cr203 - - - - 0,01 0,00 -
MgO 18,87 18,36 20,22 19,71 9,96 10,02 8,98
CaO 0,04 0,02 0,12 0,04 0,04 0,06 0,18
MnO 0,91 0,96 0,74 0,85 3,67 2,90 0,25
FeO 19,23 19,77 20,80 20,40 21,26 21,25 13,45
Na20 0,14 0,13 0,10 0,21 0,01 0,03 0,15
K20 0,03 0,00 0,07 0,05 0,18 0,77 2,81
Total: 85,13 84,65 89,57 87,29 91,06 93,46 91,26
Kationen (O=28)

Si 5,878 5,802 5,794 5,812

Ti 0,002 0,008 0,001 0,003

Al 4,478 4,549 4,440 4,302

Mg 5,930 5,829 6,067 6,099

Ca 0,009 0,005 0,026 0,009

Mn 0,163 0,173 0,126 0,150

Fe2+ 3,391 3,522 3,501 3,550

Fe3+ 0,000 0,000 0,000 0,068

Na 0,057 0,054 0,039 0,085

K 0,008 0,000 0,018 0,012

Summe: 19,916 19,942 20,012 20,080

Formelbesetzung (0=28)

Si 5,878 5,802 5,794 5,812

Al(IV) 2122 2,198 2,206 2,188

Summe: 8,000 8,000 8,000 8,000

Al(VI) 2356 2,351 2235 2115

Rest 9,550 9,568 9,752 9,867

Summe: 11,906 11,919 11,987 12,082

Total: 19,806 19,919 19,987 20,082

X(Fe) 0,364 0,377 0,366 0,368

A(Ms): 0,190 0,192 0,185 0,178

A(Kf): 0,193 0,196 0,188 0,181

F¢ 0,364 0377 0,366 0,372

M: 0,636 0,623 0,634 0,628
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Anhang B: Fototafeln

Tafel 1.

Fig.

Fig.

Fig. |

Fig.
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Petrographie der Metavulkanite

Quarz-Phanokrist in einem Metarhyolith mit typisch vulkanischen Korrosionsbuchten und Ab-
schreckspriingen; X Ni.

Langgestreckte Korper aus einem feinkristallinen Gemenge aus Quarz, Hellglimmer und ?Alkalifeld-
spat werden als ehemalige Pyroklasten (z.B. Lapilli) gedeutet. Metavulkanit nahe der NPZ-Scherzone
(KNW 6, vgl. Abb. 12). o-Klast unten links gibt einen nach NW abschiebenden Schersinn an; ac-Schnitt,
// Ni.

Kaum deformierter Metaandesit mit im Kern albitisierten Plagioklas-Phinokristen und netzartig an-
geordneten Plagioklasleisten in der Grundmasse (Intersertalgefiige); X Ni.

Feinkornige Aggregate aus Epidot, Aktinolith, Chlorit, Albit und Erzphasen zeichnen Kornformen
magmatischer Hornblenden nach; Metaandesit, // Ni.

Stark deformierter Metaandesit mit von Erzsaumen umgebenen Korpern aus feinkornigem Quarz- (Al-
bit?) Hellglimmer-Rekristallisat, die evtl. ehemalige Pyroklasten (Glasteilchen?) darstellen; // Ni.
Zonierter Amphibolkristall mit Mikrosondenprofil (1-2: Mg-Riebeckit, 3-7: Winchit, 8: Aktinolith). In
den meisten Fillen erfolgt die Wachstumszonierung von Mg-Riebeckit (innen) nach Aktinolith
(auflen), in diesem Fall scheint es umgekehrt zu sein (Anschnitteffekt?); // Ni.
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Tafel 2.

Fig, 1.

Fig. 3.

Fig.

Fig.

Fig.
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Lithologien, Kontakte

Bleistiftspitze deutet auf die hier eindeutig sedimentiire Grenze zwischen rétlichen Metapeliten der
Eppsteiner Schiefer-Folge (links) und gelblichen Metarhyolithen (rechts). Steinbruch Fischbacher Kopf
(KSW 96a).

Sedimentire Metavulkanit-Einschaltung (rechts, V) in Metapeliten der basalen Eppsteiner Schiefer
(links, S). Die geometrische Bezichung zwischen der Schichtgrenze (Bleistift und schwarze Linie) und
der 1. Schieferung (vertikal) ergibt eine stratigraphische Verjiingung nach SE.

Schlecht sortierte Metaarkosische Wacke der Eppsteiner Schiefer-Folge mit groben Komponenten und
undeutlicher Schichtung. Die Hauptschieferung verliauft von links oben nach rechts unten, die Crenu-
lationsschieferung (s,) liegt horizontal. Aus SCHAFER (1993), Mafistab in mm.

Metapelit der Lorsbacher Schiefer-Folge mit tektonischem Lagenbau parallel zur 2. Schieferung (s, nur
reliktisch, s. Pfeile). Die beiden jiingeren Flichenscharen (links oben - rechts unten und horizontal)
gehoren beide zur Crenulationsschieferung (s,), die in der unteren Bildhiilfte einen tektonischen La-
genbau zu bilden beginnt.

Typischer Metarhyolith (,Serizitgneis*) mit mm-groflen Quarz- und Feldspat-Phianokristen in hellbei-
ger Grundmasse. Die Hauptfoliation (horizontal) ist leicht crenuliert.

Griinlicher Metaandesit (,Grinschiefer®) in Wechsellagerung mit blaulicher Metaandesit-Varietat. Die
Hauptfoliation (// zur Schichtung) ist intensiv gefiltelt (s, vertikal). Die bliauliche Lage in der Mitte ist
kompetenter und weist eine Scharnierverdickung auf.
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Tafel 3.

Fig. 1.
Fig. 2.

Fig. 3.

Fig. 4.

Fig. 5.

Fig. 6.
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Makrogefiige der Hauptdeformation

NW-vergente B -Falte in Quarzit der Lorsbacher Schiefer-Folge mit ausgediinntem Liegendschenkel.

Geometrische Beziehung zwischen Schichtung (fast horizontal) und 1. Schieferung (etwas steiler) zeigt
normale Lagerung an. Unreiner Quarzit der Eppsteiner Schiefer-Folge am Walterstein oberhalb KSW
43.

Metaandesit vom Falkensteiner Hain. Die hellgriinen Binder werden als Schichtung angesehen (z.B.
Aschelagen). In Kombination mit der 1. Schieferung (vertikal) ergibt sich eine stratigraphische Ver-
jiingung nach SE.

Metapelit-Mylonit der Lorsbacher Schiefer aus einer Erkundungsbohrung der Bundesbahn-Neu-
baustrecke Frankfurt-Kéln, Bohrung BKM 017. o-Klasten geben einen Schersinn des ehemals Han-
genden (im SE) nach NW an. In Schieferungslamellen der mylonitischen Foliation ist eine reliktische
Foliation erkennbar (Pfeil). Die Reorientierung erfolgte anhand der konstanten Raumlage der s,-Schie-
ferungsflachen (oben).

3 Schieferungen in einem quarzitischen Metapelit der Eppsteiner Schiefer-Folge (KSW 96a). S, findet
sich reliktisch und stark rotiert in s,-Schieferungslamellen. Beide Schieferungen werden von s, verfal-
tet.

Metarhyolith-Mylonit der Rambach-Nauroder Scherzone, Basaltsteinbruch Naurod-Erbsenacker
(WSE 18b). Im Anschnitt stumpfwinklig zum flachliegenden Streckungslinear gibt ein o-Klast relik-
tisch einen heute nach NW abschiebenden Schersinn an. Dies suggeriert eine Anlage der Blattver-
schiebungszone als NW-gerichtete Uberschiebung.
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Tafel 4. Mikrogefiige der Hauptdeformation

Fig. 1. 3 Schieferungen in einem Metapelit der tiefen Eppsteiner Schiefer (KSW 65, ac-Schnitt, // Ni). Die pe-
netrative 1. Schieferung wird von s, spitzwinklig geschnitten und in den Schieferungslamellen in einen
stumpfen Winkel zu s, rotiert. AulSerhalb der s,-Lamellen kommt es zu intensiver Quarz-Drucklosung.
Fortschreitende Drucklosung fithrt zu einer Separation in glimmerreiche und quarzreiche Lagen par-
allel zu s,, in denen s, reliktisch erhalten sein kann. S, (von rechts oben nach links unten) nur in glim-
merreichen Lagen. Metapelit der tiefen Eppsteiner Schiefer, ac-Schnitt, // Ni.

o)
'J_:..
I~

Fig. 3. Equilibriertes Quarzkorngefiige in einem Metapelit-Mylonit innerhalb der Metavulkanit-Serie (920730-
2, vgl. Abb. 13); X Ni.

Fig. 4.  In bezug zur Hauptdeformation postkinematisch gewachsener Aktinolith, der im Zuge der B,-Faltung
sprod deformiert wurde; ac-Schnitt, // Ni.

Fig. 5. Druckgeloster Feldspat-Phianokrist (mit Albit-Doméinen und Anwachssaum) in einem ansonsten kaum
deformierten Metaandesit; Hauburgstein (HG 1), X Ni.

Fig. 6.  Metarhyolith-Ultramylonit mit sehr feinkornig rekristallisierter Grundmasse aus Kalifeldspat, Quarz
und Hellglimmer. Quarzdoménen (ehem. Phinokristen und synkinematische Risse) sind grober re-
kristallisiert. Ehemaliger Steinbruch am Ochsenhag nahe der NPZ-Scherzone (E3), Schnitt // zum
Streckungslinear, X Ni.

Fig. 7. S/s,Gefigerelation in der Kartenaufsicht zeigt, daf 8, ., nicht homoaxial zu §, ; (hier horizontal) ver-
lauft; be-Schnitt, // Ni.
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Tafel 5.

Fig. 1.
Fig. 2.

Fig. 3.

Fig, 1.

i

Fig.

Fig. 6.
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Scherzonen

Metarhyolith-Mylonit aus der Schlangenbader Mélange (901113-7, vgl. Abb. 11) mit flach SW-fallendem
Streckungslinear. Mylonitische Foliation fallt halbsteil nach NW ein.

In der gleichen Probe wird durch den Versatz eines synkinematischen Quarzganges spite, dextrale
Scherung angezeigt; Schnitt // zum Streckungslinear, X Ni.

Mylonitischer Metaandesit aus der Schlangenbader Mélange. Trotz feldspatreicher Grundmasse er-
fuhr das Gestein eine starke Streckung und synkinematische Kornverkleinerung. Aus SCHAFER (1993),
Maf$stab in mm.

Geschieferter Kataklasit aus der Schlangenbader Mélange. Die Kataklastische Zerscherung des Me-
taandesits erfolgte wihrend einer Frithphase der Deformation. Aus SCHAFER (1993), Mafdstab in mm.

Metapelit-Mylonit der Bunten Schiefer aus der Eppenhainer Mélange (KNW 4, vgl. Abb. 12) mit straff
geregelter, mylonitischer Foliation aus quarz- und phyllosilikatreichen Lagen.

In der gleichen Probe geben o-Klasten einheitlich einen sinistralen Schersinn wieder; Schnitt // zum
flachliegenden Streckungslinear, // Ni.

Temporirer Aufschlufd in Wi-Rambach (vgl. Abb. 13) mit seifigen, rotlichen Metapelit-Myloniten in-
nerhalb der Metarhyolithe (ganz links). Die Mylonite zeigen sinistrale Blattverschiebungskinematik
und werden als Teil der Rambach-Nauroder Scherzone angesehen.

Metarhyolith-Mylonit aus der Rambach-Nauroder Scherzone (vgl. Taf. 3, Fig. 6) mit feinkornig rekri-
stallisierter Grundmasse und lang ausgezogenen Druckschattenhofen. Die Quarzkorngrenzen sind
tiberwiegend equilibriert. o-Klasten geben tibereinstimmend einen sinistralen Schersinn an; Schnitt //
zum flachliegenden Streckungslinear, X Ni.
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Tafel 6. Gefiige der Crenulation, post-s, Gefiige

Fig.
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Fig.
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2 Runzelschieferungen in einem pelitischen Quarzit der Lorsbacher Schiefer-Folge (KSE 10). Eine ver-
lauft von rechts oben nach links unten und legt die Hauptfoliation in nur leicht asymmetrische Falten.
Die andere (von links oben nach rechts unten) dhnelt in Raumlage und Ausprigung dem regionalen.
s, und bildet stark asymmetrische Mikrofalten (z.B. unten links). Beide scheinen gleichalt zu sein (s.
Ubergang oben rechts); ac-Schnitt, // Ni.

3 Schieferungen in einem Metapelit der Lorsbacher Schiefer-Folge (KSW 82). S, bildet einen tektoni-
schen Lagenbau (horizontal) mit s -Relikten in den Schieferungslamellen. S, tritt nur in den phyllosili-
katreichen Domanen auf, hier als ,zonal crenulation cleavage* ausgebildet; ac-Schnitt, // Ni.

Intensiv crenulierter Metapelit der Lorsbacher Schiefer-Folge (vgl. Taf. 2, Fig. 4). Im Kern der B;-Mi-
krofalte sind Glimmerlagen eng bis subisoklinal gefaltet. Im unteren Faltenschenkel verliuft s, trans-
versal zur Hauptfoliation (hier s,), im oberen Schenkel parallel dazu. Beachte antithetisch zu s, ver-
laufende Scherflache (Pfeil); ac-Schnitt, // Ni.

In der gleichen Probe wird die Hauptfoliation (horizontal) von s-Drucklosungssiaumen abgeschnitten
(wdiscrete crenulation cleavage®). Durch intensive Drucklosung beginnt sich ein tektonischer Lagen-
bau // s, auszubilden; ac-Schnitt, // Ni.

S, in einem Metavulkanit (vgl. Taf. 1, Fig. 2) im spitzen Winkel zur Hauptfoliation. Dadurch kommt es
in der Summe zu einer Streckung der Foliation; ac-Schnitt, // Ni.

Quarz-Druckschattenhof um Erzkorn zeigt neben dem Inkrement der Hauptdeformation (horizontal,
rekristallisiert) zusitzlich ein jiingeres Streckungsinkrement senkrecht dazu (nicht rekristallisiert),
welches geometrisch mit der Crenulation Korreliert. Mylonitischer Metapelit der Lorsbacher Schiefer-
Folge (KSW 96b); Schnitt // zur Hauptfoliation, X Ni.

Blick auf die Hauptfoliationsfliche eines Metarhyoliths zeigt flache Runzeln und offene Falten der Cre-
nulation (B;) und halbsteil nach SW einfallende Knickbinder (B,). Steinbruch Fischbacher Kopf (KSW
96b).

Offene Knickfalten (B,) in einem Quarzit der Bunten Schiefer nahe der NPZ-Scherzone (KNW 9).
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Tafel 7.

Fig. 1.

Fig. 2.

Fig. 3.

Fig. 4.

Fig. 7.

Fig. 8.

Verformungsinkremente

Konglomeratischer Metapelit der Bunten Schiefer nahe Kloster Eberbach (E 11). Parallel zu einem dex-
tral seitenverschiebenden Quarzharnisch (rechte Oberseite) verlaufen halbduktile, dextrale Scher-
bander. Ein versetzter Quarzgang (Pfeil) zeigt auch auf den Hauptfoliationsflichen dextrale Scherung
an.

Dextrales Scherband (von links oben nach rechts unten) in einem Diinnschliff der gleichen Probe. -
Klasten (Mitte links) zeigen sinistrale Scherung wihrend der duktilen Deformation an; be-Schnitt, //
Ni.

o-Klasten in einem mylonitischen Metaandesit (Mohrs Miihle, KNW 121) belegen einen sinistralen
Schersinn wihrend der Hauptdeformation; Schnitt // zum flachen Streckungslinear, // Ni.

In der gleichen Probe treten jiingere, dextrale Scherbander auf (unten mit Eisenoxid-Mineralisation
und oben links). Beachte asymmetrischen Druckschattenhof um Erzkorn unten links.

Quarz-Druckschattenhof um ehemaliges Pyritkorn (oberflichenkontrollierter Typ) in einem Metape-
lit der Lorsbacher Schiefer-Folge (WSE 31). Die Suturlinie zwischen den senkrecht zur Kornoberfliche
orientierten Quarzfaserdoménen gibt den Streckungspfad wieder; Schnitt // zur Hauptfoliation, X Ni.

Chlorit-Druckschattenhof um ehemaliges Pyritkorn (oberflichenkontrollierter Typ) in einer Metasub-
arkose nahe der NPZ-Scherzone (KNW 3, vgl. Abb. 12) dokumentiert die gleiche Inkrementabfolge wie
in Abb. 5: nach einem friithen Wachstumsinkrement in Fallrichtung der Foliation erfolgt ein Wechsel
zu Streckung parallel zum Streichen; Schnitt // zur Hauptfoliation, // Ni.

Reaktionsgefiige zwischen blauem Mg-Riebeckit (neben Chlorit) und Aktinolith + Albit + Chlorit. Das

Aktinolithwachstum erfolgt subparallel zum Streichen. Metaandesit aus dem Falkensteiner Hain;
Schnitt // zur Hauptfoliation, // Ni.

Mg-Riebeckit in einem Metaandesit aus dem Falkensteiner Hain (KNE 4) mit Vorzugsorientierung in
Fallrichtung der Foliation (s. Streckungsrichtung des zerbrochenen Epidot-Aggregates oben links);
Schnitt // zur Hauptfoliation, // Ni.
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Fig. 1.

Fig.

Fig. 3.

Fig,
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Detritusanalysen

Quarzarenit aus der Taunuskamm-Einheit (Unterer Taunusquarzit aus dem Steinbruch Wambacher
Miihle, g 16) mit hoher struktureller und kompositioneller Reife. Am Rand der Quarzkorner begin-
nende Rekristallisation. Die GrofSe der detritischen Hellglimmer (G) gewihrleistet fiir die Datierung
eine quantitative Abtrennung der metamorphen Hellglimmer; X Ni.

Quarzwacke der Lorsbacher Schiefer-Folge (,Staufenarkose®, KSW 11). Im matrixgestiitztem Kornver-
band sind die Quarzkorner von der Rekristallisation nur wenig betroffen; X Ni.

Arkosischer Arenit der Eppsteiner Schiefer-Folge (KSW 12). Der hohe Grad der Quarzrekristallisation
ist auf intensive kristallplastische Deformation der Quarzkorner im korngestiitzten Gefiige zuriickzu-
fiihren; X Ni.

Unmetamorpher, kaum deformierter Litharenit aus dem Erbstidter Aufbruch zeigt die fiir synoroge-
ne Sandsteine typische, geringe strukturelle und kompositionelle Reife; X Ni.

Konglomerat von der Basis der Lorsbacher Schiefer (KNE 37) mit bis mehreren cm grofien Geréllen
u.a. aus Milchquarz, griinlichem Quarzit, Turmalinquarzit und zahlreichen intraformationellen Gerol-
len.
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Anhang C: 3D-Strukturmodell



-j Taunusquarzit (Siegen)

-j Hermeskeil - Schichten (Siegen) T
Einheit

; Bunte Schiefer (Gedinne)

Graue Phyllite (? Silur - Gedinne)

-:] Lorsbacher Schiefer (? Siegen - Ems)

Phyllit-
Zone

Eppsteiner Schiefer (Silur - ? Gedinne) J

-] Metavulkanite (Oberordoviz - Silur)
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Band . In . Geologische Abhandlungen Hessen

Kurzfassung des Inhalts

Geometrie und Kinematik einer variszischen Plattengrenze

Die Phyllit-Zone am Siidrand des Rheinischen
Schiefergebirges markiert die Plattengrenze zwi-
schen der Rhenoherzynischen und der Saxo-
thuringischen Zone. Eine detaillierte struktu-
relle und kinematische Analyse und die Kon-
struktion von bilanzierten Querprofilen im Be-
reich des Siidtaunus erlauben eine Rekonstruk-
tion der Deformationsgeschichte und der drei-
dimensionalen Struktur des stidlichen rheno-
herzynischen Plattenrandes.

Krustenstapelung wiahrend der Kollision der
saxothuringischen Mikroplatte mit dem rheno-
herzynischen passiven Kontinentalrand fiihrt
gegen Ende des Unterkarbons zur Bildung einer
penetrativen Schieferung parallel zu Achsen-
flichen NW-vergenter Falten und NW-gerichte-
ten Uberschiebungen. K/Ar-Analysen synkine-
matischer Hellglimmer datieren das Ereignis
auf ca. 323 Ma. In Fallrichtung orientierte Mg-Rie-
beckite (4-5 kb, < 300 °C) und phengitische
Hellglimmer in iiberschiebenden Myoliten
(4,2-5,8 kb) deuten auf SE-gerichtete Subduktion.
Das etwas jiingere Deformationsalter in der Tau-
nuskamme-Einheit (ca. 318 Ma) resultiert aus der
NW-propagierenden Deformationsfront. Das Auf-
horen der Uberschiebung und die gleichzeitige
Temperaturzunahme wird als Zeitpunkt der Ak-
kretion an den Keil der Oberplatte angesehen.
Sinistrale Seitenverschiebungen an den steilge-
stellten Anisotropieflachen (ca. 308 Ma) und Ak-
tinolithwachstum mit subhorizontaler Vorzugs-

orientierung erfolgt nun am thermischen Maxi-
mum (300-330 9C, Quarz rekristallisiert statisch,
Mg- Riebeckit nicht mehr stabil, kein Biotit). ,Out-
of-sequence“-Seitenverschiebungen in der Phy-
llit-Zone und gleichzeitig NW-gerichtete Uber-
schiebung im nordlichen Rheinischen Schiefer-
gebirge deuten auf eine Strain-Partitionierung und
mechanische Entkopplung zwischen Ober- und
Unterplatte am siidlichen Plattenrand.

Tanuskamm-Einheit und Phyllit-Zone sind
Schuppenstapel mit intern SE-gerichteter stra-
tigraphischer Verjlingung und besitzen einen ge-
meinsamen Abscherhorizont und eine gemein-
same Dachiiberschiebung (Basis der Giefien-
Ostharz-Decke). Sie zeigen die Geometrien stei-
ler bis iiberkippter .antiformal stack® - (Tau-
nuskamm-Einheit) bzw. ,hinterland dipping du-
plex“-Systeme (Phyllit-Zone). Neben lateralen An-
derungen der Schuppengeometrien wird die
dreidimensionale Struktur durch eine nach SW
abtauchende Riickfalte bestimmt, die auf den
Siidrand des Rhenoherzynikums beschrankt ist.
Nach der Profilabwicklung betrdgt die ur-
spriingliche Beckenbreite senkrecht zum Strei-
chen 15-25 km fiir jede Einheit. Die Gesamtver-
kiirzung am Siidrand des Rhenoherzynikums be-
trigt 65-75 %.

Die Ergebnisse weisen darauf hin, daf$ sich die
Phyllit-Zone wihrend des variszischen Zyklus in
palidogeographischer Nihe der Taunuskamm-Ein-
heit befunden hat.
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