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Einleitung

Das Temperaturfeld der Lithosphére iibt einen entscheidenden Einflufl auf gesteinsphysi-
kalische Parameter sowie tektonische Vorgénge aus. IIs bestimmt u.a. das rheologische
Verhalten der Lithosphére, die Gesteinsdichte sowie elektrische, magnetische und seismi-
sche Materialeigenschaften. Die regionale Verteilung der aus dem oberflichennahen Tem-
peraturfeld abgeleiteten WarmefluBdichte 1aBt Riickschliisse auf die in der Lithosphére
ablaufenden tektonischen Prozesse zu. So bilden sich lang andauernde Subduktionspro-
zesse durch eine typische stationidre Oberflichenwarmeflufdichte-Verteilung ab (Fowler,
1990). Die Platznahme und Abkiithlung von Magmenkérpern bewirken dagegen temporire
Storungen des Temperaturfeldes. Durch eine Trennung von stationdren und instationiren
Komponenten der Warmefluidichte sind Aussagen iiber die betreffenden tektonischen
Prozesse denkbar. Die Bestimmung der Temperaturverteilung innerhalb der Lithosphire
ist somit von grundlegender Bedeutung fiir das Verstandnis plattentektonischer Phino-

mene.

Die Anden befinden sich im Konvergenzbereich zweier Platten, der ozeanischen N azca-
Platte und der kontinentalen siidamerikanischen Platte. Dieser Kontinentalrand stellt auf-
grund seiner rezenten Aktivitat einen idealen Forschungsgegenstand zum Studium geody-
namischer Prozesse dar. In den zentralen Anden wurden Untersuchungen zum regionalen
geothermischen Feld sowie zur Gréfle und Verteilung der Oberflaichenwarmefluidichte seit
Beginn der siebziger Jahre von internationalen Forschergruppen durchgefithrt. Die Er-
gebnisse dieser Arbeiten fanden Eingang in die ,,Global Heat Flow Data Base“ (Pollack
et al., 1991; 1993). Der Forschungsbedarf beziiglich der Erfassung und Interpretation von
Wiarmefluldaten ist jedoch auch weiterhin erheblich. Mit den Arbeiten des Sonderfor-
schungsbereichs 267 ,, DEFORMATIONSPROZESSE IN DEN ANDEN“ werden diese Untersu-

chungen fortgesetzt und erweitert.

Die thermische Struktur von Subduktionszonen ist bis heute nur ansatzweise verstan-
den. Ein prinzipielles Problem besteht in der Erklarung von hoher Oberflichenwérmeflufi-
dichte und intensivem Vulkanismus, resultierend aus der Subduktion kalter ozeanischer Li-
thosphire. Diese Phanomene kénnen nicht auf rein konduktive Warmetransportprozesse
zuriickgefiihrt werden. Es miissen Prozesse Beriicksichtigung finden, welche die ozeanische
Lithosphére bzw. den Lithosphéren/Asthenosphéren-Bereich unterhalb des magmatischen
Bogens in verstarktem Mafle aufheizen. Solche Prozesse konnen z.B. Reibungswirme, De-

hydratisierung der subduzierten ozeanischen Kruste oder Konvektion im asthenosphéri-
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2 Einleitung

schen Mantel sein. In der Literatur wurden hierzu zahlreiche Modelle fiir allgemeingiiltige
Subduktionsszenarien entwickelt. Klassisch sind unter anderen die Arbeiten von Toksoz
et al. (1971), Anderson et al. (1978; 1980), Furlong et al. (1982), van den Beukel und
Wortel (1988) und Peacock (1993). Jede Subduktionszone zeigt jedoch Besonderheiten
in ihrer thermischen Struktur, abhingig u.a. vom Alter der subduzierten ozeanischen Li-
thosphare, dem Subduktionswinkel und der Subduktionsrate sowie von der Beschaffenheit
der iiberlagernden Platte. So ist auch anzunehmen, dafl sich das Temperaturfeld einer
Ozean-Ozean Subduktion von einer Ozean-Kontinent Subduktion aufgrund verschiedener

thermischer und mechanischer Parameter unterscheidet.
Ziel der vorliegenden Arbeit ist

1. die Erstellung einer fundierten Warmeflufidichte-Datenbank fiir den Bereich
der zentralen Anden zwischen 15-30°S und 60-75°W,

2. die Interpretation der terrestrischen Warmefluidichte in einem regionalen Kon-

text entlang einer W-E-Geotraverse durch das Untersuchungsgebiet und

3. die Untersuchung der Temperaturbedingungen der Lithosphire durch Model-
lierungen unter Beriicksichtigung verschiedener Szenarien tektonischer Prozes-

se sowie Parametervariationen mit Hilfe der WarmefluBdichte als Vergleichs-
grofe der Modelle.

Die Kompilation neuer Temperaturdaten konzentriert sich auf die Lander Bolivien und
Chile. Neben eigenen Temperaturmessungen werden auch Temperaturdaten aus der Erd-
gas/Erdol-Exploration zur Abschétzung der Oberflichenwarmefludichte genutzt. Die in
fritheren Publikationen veréffentlichten Warmeflufdichte-Daten werden in die Interpreta-

tion einbezogen.

Zu Beginn der Arbeit werden die tektonischen Einheiten beziiglich ihrer geologischen
und geophysikalischen Merkmale behandelt, wobei auf die fiir geothermische Fragestel-
lungen relevanten Erscheinungen eingegangen wird. Weiterhin werden hier die vorange-

gangenen Arbeiten zum geothermischen Feld der zentralen Anden resiimiert.

Der folgende Abschnitt befaBt sich mit der Bearbeitung der im Rahmen dieser
Arbeit gewonnenen Temperaturdaten, den Wairmeleitfdhigkeits- und anschlieenden
Warmefludichte-Bestimmungen. Unterschiedliche Prinzipien der Temperaturmessungen
und daraus resultierende Qualitdtsmerkmale der Mefidaten werden aufgezeigt und es wird
ihre Relevanz im Hinblick auf die Interpretierbarkeit fiir geowissenschaftliche Fragestel-
lungen diskutiert. Allgemeingiiltige Verfahren zur Temperaturkorrektur (lokale Topogra-
phie, Bohrprozefl) werden beschrieben und fiir die im Untersuchungsgebiet angetroffenen
Bedingungen modifiziert. Die Abhangigkeit der Warmeleitfahigkeit von Porositét und

Temperatur wird erldutert und in die weitere Bearbeitung einbezogen. Daran schliefit
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Einleitung 3

sich die Warmeflufidichte-Bestimmung fiir einzelne Lokationen an. Unter Einbeziehung
der publizierten Daten konnte eine WarmefluBdichte-Datenbank erstellt werden, die die

Voraussetzung fiir weitergehende Interpretationen ist.

Die WirmefluBdichte-Werte fiir den Bereich der zentralen Anden sind sehr inhomogen
verteilt. Dies resultiert aus der Tatsache, daf} eine Vielzahl der Temperaturmessungen
aus kommerziellen Bohrungen stammt und damit stark auf Explorationsgebiete (Erd-
gas/Erdol-Felder, Bergbaugebiete) begrenzt ist. Aussagen zum Temperaturfeld aus die-
sen oberflichennahen Beobachtungen lassen sich nur in einem regionalen Kontext treffen
und konzentrieren sich auf die tektonischen Einheiten der ozeanischen Nazca-Platte, den

Forearc-Bereich, den magmatischen Bogen und den Backarc-Bereich.

Im Anschlufl wird die OberflichenwarmefluBdichte anhand von Modellierungen geo-
dynamischer Prozesse interpretiert. Da die WarmefluBdichte in der Regel in den obersten
1 % der Erdkruste bestimmt wird, stellt sie eine duflere Randbedingung fiir das Tempera-
turfeld der Erde dar. Fiir tieferliegende Bereiche der Lithosphire miissen Temperaturen
unter Nutzung der Oberflichenwarmeflufidichte sowie Annahmen iiber die thermischen
Parameter der Lithosphédre abgeleitet werden. Die Temperaturbestimmungen sind in
besonderem Mafle von den geologischen Vorstellungen und den gewdhlten thermischen
Eigenschaften des Modells abhangig und lassen dadurch eine grofie Spannbreite zu. Die
Unsicherheit der thermischen Struktur nimmt stark mit der Tiefe und der Komplexitit

der geologischen Prozesse zu.

Verschiedene Modelle (analytisch/eindimensional sowie numerisch/zweidimensional)
werden entworfen, anhand derer der Einflul unterschiedlicher Parameter auf das Tem-
peraturfeld der Lithosphare untersucht wird. Diese Modellierungen werden sowohl in
exemplarischer Form als auch im Sinne einer Sensitivitatsstudie durchgefithrt. Hier-
bei werden Parameter wie die Subduktionsgeschwindigkeit und -winkel, das Alter
und die Oberflichenwarmeflufidichte der ozeanischen Platte, die entstehende Rei-
bungswéarme zwischen ozeanischer und kontinentaler Lithosphire, die Verteilung der
radiogenen Wirmeproduktion in der kontinentalen Kruste, die Wirmeleitfahigkeit als
temperaturabhingige Grofle und die BasiswarmefluBdichte (im Tiefenbereich der Li-
thosphéren/Asthenosphéren-Grenze) variiert. Zudem wird der Einflul eines asthe-
nosphérischen Mantelkeils auf das krustale Temperaturfeld untersucht. Aus den Modell-
rechnungen kénnen WarmefluBdichte-Verteilungen abgeleitet werden, die im Vergleich zu
den in Bohrungen ermittelten Verteilungen Aussagen iiber die jeweiligen Prozesse ermogli-
chen. Wenn auch auf diese Weise keine eindeutigen Ergebnisse gewonnen werden konnen,
so lassen sich doch fiir die jeweiligen tektonischen Einheiten Parameter, die das Tempe-

raturfeld signifikant beeinflussen, herausarbeiten und Grenzwerte angeben.

Im letzten Abschnitt dieser Arbeit werden die gewonnenen Erkenntnisse den Be-
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4 Einleitung

dingungen der nordamerikanischen Kordillere gegeniibergestellt. Trotz unterschiedlicher
Subduktionsparameter zeigen diese beiden Subduktionszonen Gemeinsamkeiten im Ober-
flaichenwarmefluBdichte-Feld. Eine Gegeniiberstellung und vergleichende Interpretation

soll zum weiteren Verstdandnis der geodynamischen Prozesse beitragen.
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Kapitel 1
Geologischer und geophysikalischer Uberblick

Die Anden sind Teil des ostpazifischen Konvergenzsystems und bilden die westliche Be-
grenzung der siidamerikanischen Platte. Thre Entstehung wird als typisch fiir die Gebirgs-
bildung an einem aktiven Kontinentalrand angesehen. Durch den seit mindestens 200 Ma
andauernden SubduktionsprozeB an der Ozean-Kontinent-Plattengrenze entstanden un-
terschiedliche tektonische Einheiten, die durch ihre jeweilige Position zum magmatischen
Bogen geprigt wurden. Wihrend des andinen Zyklus (Jura bis rezent; Coira et al., 1982)
traten Wechsel im Subduktionsregime hinsichtlich der Konvergenzrate, der Konvergenz-
schiefe, dem Alter der ozeanischen Platte, dem Subduktionswinkel u.a. auf. Typisierend
nach unterschiedlichen prétertidren Vorgeschichten werden die Anden in drei grofie Ab-
schnitte unterteilt: die nérdlichen Anden (ca. 5°N bis 5°S), die zentralen Anden (ca. 5°S
bis 30°S) und die siidlichen Anden (ca. 30°S bis 55°S). '

Im folgenden sollen die tektonischen Einheiten der zentralen Anden beziiglich ihrer
Stellung im orogenen Prozefl und ihres geophysikalischen Erscheinungsbildes charakteri-
siert werden. Dafiir wird eine grobe Gliederung in die Bereiche der Nazca-Platte, heutiger
Forearc-Bereich (Kistenkordillere, Lingstal und Prikordillere), rezenter magmatischer
Bogen, Backarc-Bereich (Altiplano, Ostkordillere und Subandin) und andines Vorland
(Chaco) vorgenommen (s. Abb. 1.1). Daran anschlieBend werden die Untersuchungen

zum geothermischen Feld, die Bestandteil vorangegangener Studien waren, vorgestellt.

1.1 Tektonische Einheiten im Bereich der zentralen Anden

Die Nazca-Platte ist eine ozeanische Lithospharenplatte mittlerer Grofle, die durch drei
Spreizungszonen begrenzt ist: im Norden durch die Galapagos Spreizungszone, im We-
sten durch den Ostpazifischen Riicken und im Siiden durch den Chile-Riicken. An ihrer
Ostseite konvergiert sie mit der kontinentalen siidamerikanischen Platte und wird unter
diese subduziert. Die Subduktionsrate betragt nach DeMets et al. (1990) 8,4 cm/a. Der
Subduktionswinkel, abgeleitet aus der rdumlichen Verteilung der Erdbeben entlang der
Wadati-Benioff-Zone, zeigt nach Comte und Sudrez (1995) eine Zunahme mit der Tiefe.
In 0...20 km Tiefe betriagt dieser 7 bis 8°, in 20...60 km Tiefe 15 bis 17°, in 60...100 km
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Abbildung 1.1: Uberblick iiber die morphotektonischen Einheiten der zentralen Anden. Topographie in

2000 m-Intervallen. Lage des jungen Vulkangiirtels (Dreiecke) nach de Silva und Francis (1991; Vulkane
der Kategorien 1 und 2).

Tiefe 20 bis 26°, in 100...150 km Tiefe 25 bis 32° und fiir Tiefen > 150 km etwa 33
bis 43°. Als Folge der Subduktion entstand die Peru-Chile-Tiefseerinne mit Tiefen von
tiber 8000 m unter NN. Eine Ursache fiir diese extreme Tiefenausbildung wird in den
geringen Sedimentmachtigkeiten der Nazca-Patte und den geringen Sedimentationsraten

vom Kontinentalhang in die Tiefseerinne gesehen. Der strukturelle Aufbau der Nazca-
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1.1. Tektonische Einheiten im Bereich der zentralen Anden T

Platte ist weitgehend unbekannt. Aus refraktionsseismischen Untersuchungen (Schmitz,
1993; Wigger et al., 1994) kann auf eine Krustenmachtigkeit von etwa 10 km geschlossen
werden. Ebenfalls problematisch ist eine genaue Altersdatierung der Nazca-Platte im Be-
reich der Peru-Chile-Tiefseerinne. Das Alter variiert stark langs des Streichens der Anden
von jiinger im Siidden zu alter im Norden. Bei 21°S wird das Plattenalter im Bereich der
Peru-Chile-Tiefseerinne von unterschiedlichen Autoren angegeben zu: Mayes et al. (1990)
ca. 69-84 Ma, Cande und Haxby (1991) ca. 50-53 Ma, Miiller et al. (1993) ca. 46 Ma
und Schreckenberger (1996) ca. 50 Ma.

Der heutige Forearc-Bereich, der von der Peru-Chile-Tiefseerinne bis zum rezenten
magmatischen Bogen reicht (Abb. 1.1 und 1.2), setzt sich aus mehreren alten ,Magmatic-
Arc Systemen® zusammen, die wihrend des andinen Zyklus angelegt wurden. Coira et
al. (1982) sowie Scheuber et al. (1994) gehen von einer westwarts gerichteten Wanderung
des magmatischen Bogens bis in seine heutige Position aus, wodurch auch die Kruste des
gesamten Forearcs mehr oder weniger stark tiberpragt wurde. Mindestens vier magmafti-
sche Bogensysteme konnen fiir N-Chile unterschieden werden. Als dltester magmatischer
Bogen wird die Kiistenkordillere (Coastal Cordillera) angesehen. Charakterisiert ist diese
durch vorwiegend andesitische Laven (La Negra Formation) durchsetzt von grofien, meist
dioritischen Intrusivkomplexen. Der gesamte Gesteinskomplex ist jurassischen Alters. In
ostlicher Richtung baut sich im heutigen Gebiet des Léngstals (Longitudinal Valley) ein
neuer Bogen auf (Alter: mittlere Kreide). Der dritte magmatische Bogen entstand im
Zeitraum oberste Kreide bis Paldogen im Bereich der heutigen Préikordillere. Neben den
Vulkaniten treten dort auch in hohem Mafle saure Intrusionen auf. Nach einer magma-
tischen und tektonischen Ruhe im Oligozéin entwickelte sich die Westkordillere (Miozéan

bis rezent) als magmatischer Bogen.

Die Kruste des Forearc-Bereichs besitzt hohe seismische Geschwindigkeiten und wird
als rigider Block angesehen. Ein oberer Bereich mit nach der Tiefe zunehmenden Ge-
schwindigkeiten kann von einem darunter liegenden, durch Zonen geringerer Geschwin-
digkeiten gekennzeichneten Block unterschieden werden. Die Diskontinuitat in den seis-
mischen Geschwindigkeiten liegt im Westen (Kistenkordillere) in etwa 20 km Tiefe und
im Osten (Prakordillere) in etwa 35 km Tiefe. Schmitz (1993) interpretiert den oberen
Bereich der Forearc-Kruste als kontinentale mesozoische Kruste und den unteren Bereich
als Mischkruste. Aus magnetotellurischen Messungen und erdmagnetischen Tiefenson-
dierungen wird von Kriiger (1994) folgende Struktur der elektrischen Leitfihigkeit fiir
den Forearc-Bereich abgeleitet: die Kruste der Kiistenkordillere besitzt relativ hohe Wi-
derstdnde, die durch gute Leiter in der Oberkruste durchsetzt wird. Die Kruste im Bereich
des Langstals und der Prakordillere ist durch eine annihernd homogene, gut leitende Kru-

ste charakterisiert. Als Ursache sowohl fiir die niedrigen seismischen Geschwindigkeiten
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Abbildung 1.2: Schematischer W-E Schnitt der zentralen Anden bei 21°S; aus Schmitz (1994). Der
westliche Abschnitt ist durch die Subduktion der Nazca-Platte gekennzeichnet, der &stliche Abschnitt
durch eine Krustenverdopplung.

der Mischkruste als auch fiir die elektrisch gut leitenden Strukturen in der Kiistenkordil-
lere werden Fluide, die aus der subduzierenden Nazca-Platte stammen, angesehen. Die
Mischkruste wird als serpentinisiertes ultrabasisches Mantelmaterial (Schmitz, 1993), die
guten elektrischen Leiter als in Kluftsystemen aufsteigende freie Wasser (Schwarz, 1995)
interpretiert.

Der rezente magmatische Bogen umfafit annihernd die Westkordillere. Im Gegensatz
zu den dlteren magmatischen Bogen besitzt dieser eine wesentlich breitere Ausdehnung;
einzelne magmatische Auslaufer erstrecken sich bis in den Altiplano/Puna und die Ostkor-
dillere (s. Abb. 1.1). Der Untergrund der rhyolitischen Ignimbritdecken und andesitischen
Stratovulkane ist sowohl durch kompressive Tektonik als auch durch Blocktektonik ge-

kennzeichnet.

Die Kruste im Bereich der Westkordillere ist seismisch durch starke Dampfung und
Zonen niedriger Geschwindigkeiten gepragt, welche zu einer geringen Durchschnittsge-
schwindigkeit fithren. Die Zonen erniedrigter Geschwindigkeiten korrelieren teilweise
mit Zonen hoher elektrischer Leitfahigkeiten. So wird unterhalb der Westkordillere eine
Leitfahigkeitsanomalie in Tiefen um 20 km abgeleitet. Der Bereich der Westkordillere ist
durch negative Anomalien im isostatischen Restfeld gepriagt. Interpretiert werden diese
Anomalien als partiell aufgeschmolzenes Krustenmaterial, oberflichennahe Magmenkam-
mern oder erhéhte Fluidanteile in der Kruste (Schmitz, 1993; Kriiger, 1994 und Gotze et

al., 1995). Informationen iiber den Grad der Aufschmelzung sowie deren horizontale und
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1.1. Tektonische Einheiten im Bereich der zentralen Anden 9

vertikale Ausdehnung liegen nicht vor und kénnen nur abgeschatzt werden.

In 6stlicher Richtung schliefit sich an den magmatischen Bogen der Backarc-Bereich
an, bestehend aus der Hochebene des Altiplano, der Ostkordillere und dem subandinen
Falten- und Uberschiebungsgiirtel (Abb. 1.1 und 1.2). Der Altiplano besteht groftenteils
aus paldozoischen Sedimenten, welche von bis zu 15 km machtigen kretazischen und ter-
tiaren Sedimenten bedeckt sind. Durchsetzt ist der Altiplano mit Ausldufern des jungen
Vulkanismus der Westkordillere. Die Ostkordillere setzt sich vorwiegend aus palaozoischen
Sedimenten, entsprechend denen des Altiplano, zusammen. Ostlich schliefit sich das Sub-
andin mit paldozoischen bis tertidren Sedimenten an. Gepragt sind diese Einheiten durch
Falten- und Uberschiebungstrukturen. Fiir das Subandin werden Einengungsbetrige von
etwa 140 km diskutiert (Kley, 1993).

Tiefere krustale Strukturen im Bereich des Altiplano koénnen aus seismologischen
Untersuchungen nicht erkannt werden. Aufgrund der beobachteten starken negativen
Bouguer-Anomalie von iiber -400 mGal sowie teleseismischen Untersuchungen kann auf
eine extreme Krustenméchtigkeit von etwa 70 km geschlossen werden (Gétze et al., 1994;
Zandt et al., 1994; Beck et al., 1996). In Richtung Osten nimmt die andine Krustenmich-
tigkeit stark ab und liegt im Bereich des Subandin bei etwa 40 km (Schmitz, 1994). In
Tiefen von etwa 25 km wird im Bereich der Ostkordillere eine Zone erhohter Geschwin-
digkeiten beobachtet, welche als kontinentale Unterkruste interpretiert wird (Schmitz,
1994). Aus diesen Beobachtungen wird eine Krustenstapelung abgeleitet (Roeder, 1988;
Schmitz, 1994), wobei sich die kontinentale Kruste des Brasilianischen Schildes unter die
andine Kruste geschoben hat (s. Abb. 1.2). Wie weit sich die resultierende Krustenver-
dopplung nach Westen unter den Altiplano fortfithren 1afit, ist unbestimmt. Nach Osten
steigt die Uberschiebungsbahn auf und miindet im Falten- und Uberschiebungsgiirtel des
Subandin. Die Unterkruste des Altiplano zeigt eine starke elektrische Leitfihigkeitsano-
malie, die aus Tiefen von etwa 40 km nach Osten aufsteigt (bis etwa 20 km) und im
Bereich der Ostkordillere abrupt endet (Kriiger, 1994). Eine mdgliche Ursache fiir diese
Anomalie ist noch weitgehend unklar; nach Kriiger (1994) kann diese durch entlang einer

Uberschiebungsbahn auftretende Fluide interpretiert werden.

Das andine Vorland wird durch eine grofie Tiefebene, den Chaco gebildet (Abb. 1.1).
Darin setzen sich die Strukturen des Subandins im Untergrund fort, das heifit leichte
Antiklinalstrukturen werden von jungen Sedimenten iiberlagert. Diese Strukturen bilden
wichtige Erél- und Erdgaslagerstitten. Die im Chaco abgelagerten Sedimente stammen

aus dem angrenzenden Subandin und der Ostkordillere.

Der Chaco entspricht einem typischen Vorlandbecken und stellt den Ubergang zum
Brasilianischen Schild dar. Die Krustenméchtigkeit nimmt vom Subandin (mit ca. 40 km)
zum Chaco auf etwa 30-35 km ab (Coudert et al., 1995; Reutter et al., 1988).
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10 Kapitel 1. Geologischer und geophysikalischer Uberblick

1.2 Vorangegangene Untersuchungen zum geothermischen

Feld in den zentralen Anden

In den zentralen Anden wurden etwa seit Beginn der siebziger Jahre von internationa-
len Forschergruppen Untersuchungen zum regionalen geothermischen Feld durchgefiihrt
und erste Warmefludichtewerte berechnet. FErste Temperaturmessungen fiir den siid-
amerikanischen Kontinent wurden von Sclater et al. (1970) im Titicacasee vorgenommen.
Aus diesen resultierten 19 WarmefluBdichte-Bestimmungen mit einem Mittelwert von
55,3 mW/m?. Die Temperaturen wurden anhand einer Bullard-Typ-Sonde (Bullard,
1954) an diskreten Punkten in den obersten Metern (= 4,5 m) der Seesedimente be-
stimmt. Sclater et al. (1970) sehen diesen Wert als reprasentativ an und stellen damit ein
frither fiir den Backarc-Bereich der zentralen Anden postuliertes WarmefluBdichte-Hoch
(z.B. Schmucker et al., 1964) in Frage. In den folgenden Jahren wurden umfangreiche
MeBkampangen in Bolivien, Chile und Peru von S. Uyeda und anderen durchgefiihrt
(Uyeda und Watanabe, 1970, 1982; Uyeda et al., 1978, 1980; Watanabe et al., 1980).
Die Messungen fanden iiberwiegend in fiir kommerzielle Zwecke abgeteuften Bohrungen
statt. In der Ostkordillere, dem Zinn- und Silbergiirtel Boliviens, wurden Temperatur-
messungen in den zahlreich vorhandenen Erzminen durchgefiihrt. Diese fanden in den
einzelnen Stollenniveaus statt. Kurze Bohrungen wurden eigens hierfiir in die Stollen-
wand getrieben. Die Temperaturmessungen aus den einzelnen Stollenniveaus wurden
anschlieflend zu Temperatur-Tiefen-Profilen zusammengestellt. Kontinuierliche Tempe-
raturprofile konnten in den Erz-Explorationshbohrungen der zahlreichen Kupferminen in
Chile und Peru registriert werden. Einige dieser Messungen wurden von Henry (1981)
sowie Henry und Pollack (1988) aufgegriffen und im Rahmen einer umfassenden Stu-
die iiberarbeitet. Hierbei wurden auch zahlreiche neue WarmefluBdichte-Bestimmungen
vorgenommen, vornehmlich in den Bergbau- und Erdol/Erdgas-Explorationsgebieten von
Peru und Bolivien. Bei den hier genutzten Temperaturdaten der Erdol/Erdgas-Industrie
handelt es sich um Einzelmessungen innerhalb eines Explorationsfeldes, die fiir grofie-
re Datenmengen zu Temperatur-Tiefen-Profilen zusammengestellt werden kénnen (s.a.
Kapitel 2.1.3).

Weiterhin sind Temperatur- und WarmefluBdichtedaten, abgeleitet aus der Analy-
se hydrothermaler Systeme (SiO;, Na-K-Ca und Na-Li-Geothermometer), vorhanden
(Munoz, 1987; Munoz und Hamza, 1993). Mit dieser Art von Untersuchungen kénnen
grobe Temperaturgradienten abgeleitet werden, welche jedoch nicht immer die regiona-
le geothermische Situation widerspiegeln und moglicherweise falsche Informationen zur
thermischen Struktur der gesamten Erdkruste liefern. Deshalb fanden diese Daten im

Rahmen der vorliegenden Arbeit keine Beriicksichtigung.
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1.2. Geothermische Untersuchungen in den zentralen Anden 11

Bedingt durch die Tatsache, daff nahezu simtliche WarmefluBdichte-Bestimmungen
in Bohrungen zur kommerziellen Nutzung durchgefiihrt wurden, resultiert eine sehr in-
homogene Verteilung innerhalb des Untersuchungsgebietes (s. Abb. 2.18). Die groBte
Datendichte besteht in den Erdél/Erdgas-Feldern des Subandin und Andenvorlandes so-
wie in den Bergbaugebieten der Ostkordillere. Temperaturmessungen im magmatischen
Bogen sowie dem Altiplano liegen nur in einer geringen Dichte vor, fiir den Norden Chiles,
sowie fiir den argentinischen Teil des Untersuchungsgebietes existieren keine Temperatur-

messungern.

Im Bereich der ozeanischen Lithosphire (Nazca-Platte) wurden Ozeanbodenmessun-
gen von von Herzen (1959) sowie Anderson et al. (1976) durchgefiihrt und Warmefluf-
dichten berechnet. Neueste Temperaturmessungen im Bereich der Peru-Chile-Tiefseerinne
wurden 1995 im Rahmen von CINCA! (Crustal Investigations Off- and Onshore Nazca
Plate/Central Andes) gewonnen. Dabei konnten sechs Temperaturregistrierungen sowie
Wirmeleitfiahigkeitsbestimmungen vor der nord-chilenischen Kiiste vorgenommen werden
(BGR, 1995). Bis zum jetzigen Zeitpunkt liegen diese Temperatur- und Warmeleitfahig-
keitsdaten noch nicht im endgilltiger Bearbeitung vor; vorliaufige Wéarmefluidichte-

Abschitzungen werden in die weiteren Untersuchungen dieser Arbeit aufgenommen.

Es kann resiimiert werden, daf} fiir das Untersuchungsgebiet ein Bestand an Altdaten
von insgesamt 72 verldfllichen WarmefluBdichte-Werten zur Verfiigung steht. Reduziert
man die lokal eng begrenzten Messungen im Titicacasee auf den Mittelwert, verbleibt
ein Datenbestand von 54 Werten. Obwohl die Daten aufgrund der unterschiedlichen
zur Anwendung kommenden Methoden der Warmefiufidichtebestimmung unterschiedliche

Qualititsmerkmale aufweisen, werden sie hinsichtlich ihrer Aussagekraft als gleichwertig
behandelt.

'Ein Projekt der Bundesanstalt fiir Geowissenschaften und Rohstoffe (Hannover), der Freien Univer-
sitdt Berlin, dem GeoForschungsZentrum Potsdam und dem GEOMAR (Kiel) (Sonne-Fahrt SO 104/3).
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Kapitel 2

Warmeflu3dichte

Die terrestrische WarmefluBdichte @5, das heifit die Energieabgabe der Erde pro Zeit und

Flache, wird beschrieben durch das Fourier’sche Gesetz der Wiarmeleitung:
Qs=—A-gradT , (2.1)

dem Produkt aus Wiarmeleitfihigkeit A und Temperaturgradienten grad 7. Die Wirme-
leitfahigkeit ist richtungsabhingig in einem Medium und wird durch einen (3x3)-Tensor
beschrieben; der Temperaturgradient ist eine vektorielle Grofie (%,g—’;’,%%). Bedingt
durch die Tatsache, dal Warme in der Regel senkrecht zur Erdoberfliche hin transportiert
wird?, kann Gleichung 2.1 auf die Vertikalkomponente (Qs = — /\22%) reduziert werden.
Dieses Gesetz ist jedoch nur unter der Annahme eines rein konduktiven Warmetransport-
prozesses giiltig. Neben dem Warmetransport durch Konduktion (Gitter-, Phononenlei-
tung) kann Warme auch durch Konvektion/Advektion oder durch Strahlung transportiert
werden. Bei der Konvektion wird Warme durch die freie Bewegung von Molekiilen inner-
halb eines Materialverbandes transportiert. Dieser Prozefl spielt besonders bei Fluiden
und Gasen eine wichtige Rolle. Durch hohe Bewegungsgeschwindigkeiten kann eine grofie
Wiérmemenge transportiert werden, die unter Umstanden einen wesentlich effektiveren
TransportprozeB als die Konduktion darstellt. Die Advektion stellt einen Spezialfall der
Konvektion dar. In diesem Fall wird der Warmetransport durch Bewegung des gesamten
Materialverbandes betrachtet. Dieser ProzeB spielt bei tektonischen Bewegungen, wie
2.B. der Subduktion, Uberschiebungen und Hebungen eine wichtige Rolle. Der Wirme-
transport durch Strahlung erlangt erst bei Temperaturen > 1000°C einen signifikanten
Iinflufl und ist somit fiir Temperaturbestimmungen innerhalb der Lithosphare von unter-

geordneter Bedeutung.

Die Reduzierung des Warmetransportprozesses auf ausschlieflich vertikale Wirmelei-

tung trifft nur unter sehr vereinfachten geologischen Gegebenheiten zu. Es wird dabei

'Das negative Vorzeichen resultiert durch die Temperaturzunahme mit der Tiefe, wihrend der Wiirme-

flull in entgegengesetzter Richtung stattfindet.

“Der Tiefenbereich, in dem Temperaturen gemessen werden kénnen, ist im Vergleich zum Erdradius
so gering, daf} hier die Erdkriimmung vernachlissigt werden kann.
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ein horizontal geschichteter Untergrund vorausgesetzt, welcher nur in erster Naherung in
den tektonisch stabilen Schildgebieten angenommen werden kann. In Gebieten mit star-
kem Relief und komplizierter tektonischer Struktur miissen neben der vertikalen Warme-
transportkomponente auch die horizontalen Komponenten beriicksichtigt werden. Ist das
Material zudem stark gekliiftet oder hoch permeabel, kénnen Fluidbewegungen, angetrie-
ben durch z.B. die umgebende Topographie, stattfinden. Im Kristallin stehen sicherlich
Fluidbewegungen entlang von Kliiften und Stérungen im Vordergrund, dagegen in Sedi-
mentbecken ein Fluidtransport aufgrund hoher Permeabilititen. Die Intensitit solcher
z.B. durch die Topographie induzierten Temperaturfeldstérungen nehmen mit zunehmen-
der Tiefe ab, das heifit, sie miissen im oberflichennahen Bereich beriicksichtigt werden,
spielen jedoch bei der Betrachtung des lithosphirischen Temperaturfeldes nur eine unter-

geordnete Rolle.

Fiir die Lokationen, an denen im Rahmen dieser Arbeit die Warmefluidichte bestimmt

wurde, ergeben sich folgende Problemstellungen:

Der Forearc-Bereich ist durch grofle Reliefunterschiede gekennzeichnet. Soll das Fou-
rier’sche Gesetz der Wiarmeleitung angewandt werden, miissen hier neben der vertikalen
auch die horizontalen Komponenten des Temperaturgradienten einbezogen werden. Fine
Beriicksichtigung des horizontalen Temperaturgradienten wird durch topographische Tem-
peraturkorrekturen erreicht. In der Kiistenkordillere wurden iiberwiegend trockene Boh-
rungen vermessen, der Grundwasserspiegel liegt hier teilweise in iiber 450 m Tiefe. Daher
wird hier von einem vorwiegend konduktiven Warmetransport ausgegangen; Storungen
des Temperaturfeldes durch Fluidbewegungen im Untergrund koénnen vielerorts ausge-
schlossen werden. Im Gegensatz dazu sind die Bohrungen der Pria- und Westkordillere
mit Wasser gefiillt. Es miissen mogliche Fluidbewegungen im Untergrund beriicksich-
tigt werden. In den durchteuften Kristallingesteinen kann von niedrigen Permeabilititen
ausgegangen werden; eventuell vorhandener Fluidtransport findet daher vorwiegend an
Kliiften statt, welcher sich in Temperaturprofilen gut abzeichnet. Sedimentgesteine besit-
zen dagegen in der Regel hohere Permeabilitéten, so dal Fluidmigrationen auch innerhalb
der Schichtfolgen auftreten. Um den konvektiven Anteil am Warmetransport abschitzen

zu konnen, werden Péclet-Zahl-Analysen® (Clauser und Villinger, 1990) durchgefiihrt.

Die Temperaturdaten, die in den Sedimentbecken des Andenvorlandes (Chaco) vor-
liegen, wurden im direkten Anschlufl an den Bohrvorgang aufgenommen, so daf} diese
eine durch den Bohrvorgang bedingte Temperaturstorung erfahren haben und korrigiert

werden miissen. Klastische Sedimentgesteine besitzen besonders in geringen Tiefe hohe

3Die Péclet-Zahl gibt das Verhiltnis von konvektivemn zu konduktivem Wirmetransport an, Pe =
Qronvertiv (5 Kapitel 2.3).

Qkondukl‘lv
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14 Kapitel 2. WarmefluBdichte

Porosititen/Permeabilitdten und stellen damit gute Grundwasserleiter dar. Der hydro-
logische Einfluf auf die Temperaturverhéltnisse des Untergrundes kann fiir dieses Gebiet
nicht durch analytische oder numerische Verfahren quantifiziert werden, da notwendige
Hintergrundinformationen, wie Beckenstrukturen und FlieBgeschwindigkeiten unbekannt
sind. Unter der Annahme, daBl Permeabilitdten und Porosititen mit zunehmender Tiefe
abnehmen, kann fiir grofere Tiefenbereiche von einem regional iiberwiegend konduktiven

Wirmetransport ausgegangen werden.

2.1 Temperaturdaten

2.1.1 Feldmessungen

In den Monaten April/Mai 1994 wurde in N-Chile eine Feldkampagne fiir Temperatur-
messungen durchgefithrt. Temperaturen wurden ausschlieflich in vertikalen Bohrungen,
die von Erzexplorationsfirmen abgeteuft wurden, gemessen. Diese Bohrungen besitzen
abhangig von den geologischen Gegebenheiten unterschiedliche Grundwasserspiegel. Im
Extremfall wurden bis zu 450 m tiefe trockene Bohrungen vermessen. In Abhangigkeit
vom angetroffenen Medium in den Bohrungen (Luft oder Wasser) kamen verschiedene
Mefiverfahren zur Anwendung. Die Temperaturen in wassergefiillten Bohrungen wurden
mit einer konventionellen Thermistor-Sonde gemessen, luftgefiillte Bohrungen wurden mit

einer Lichtleiter-MeBtechnik vermessen.

Bei der Thermistor-Sonde (thermally sensitive resistor) wird der elektrische Wider-
stand eines Halbleiterbauelementes, welches einen negativen Temperaturkoeffizienten be-
sitzt (ca. 0,04°C'~1), gemessen. Die Messung des elektrischen Widerstandes erfolgt durch
eine Mefibriicke (Wheatstone-Briicke). Dabei wird der zu bestimmende Widerstand mit
drei anderen bekannten Widerstanden zusammengeschaltet und durch den Abgleich der
Briicke bestimmt. Zuvor wurden zur Kalibrierung der Thermistor-Sonde Vergleichsmes-
sungen mit einem Quarz-Thermometer (in einem Wasserbad) durchgefithrt. Im Tempe-
raturbereich von 0 bis 40°C' zeigt die Thermistor-Sonde Temperaturabweichnungen von
+ 0,05°C vom Quarz-Thermometer. Die Temperaturauflosung liegt bei + 0,01°C. Dieser
Typ von Sonde eignet sich fiir Temperaturmessungen in wassergefiillten Bohrungen, da -
bei einem Temperaturangleich von wenigen Sekunden eine hohe Einfahrgeschwindigkeit
in die Bohrung vorgenommen werden kann. Bei Verwendung der Thermistor-Sonde wur-
de diese im Handbetrieb in die Bohrung eingebracht und Temperaturmessungen in 2 m
Intervallen vorgenommen; nach dem Angleich an die Umgebungstemperatur wurde mit

der Messung fortgefahren.

In trockenen (luftgefiillten) Bohrungen vollzieht sich der Temperaturangleich der Son-
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2.1. Temperaturdaten 15

de an die Umgebungstemperatur langsamer. Um lange Angleichzeiten zu vermeiden und
ein ziigiges Messen zu realisieren, bietet sich als Alternative zur Thermistor-Sonde die
Lichtleiter-MeBtechnik (Distributed optical fibre Temperature Sensing - DTS) an. Die
DTS-MeBmethode beruht darauf, dafl das Licht eines Impulslasers in einen Lichtwellen-
leiter eingespeist und das Streulicht analysiert wird. Die Intensitat und die spektrale Zu-
sammensetzung des Streulichtes wird durch die Molekiile im Lichtwellenleiter bestimmt.
Aus der Intensitat des riickgestreuten Lichtes kann der vom Licht zuriickgelegte Weg, aus
dem Streulichtspektrum die Temperatur berechnet werden. Der entscheidende Vorteil
dieser Mefitechnik liegt im einmaligen Einbringen des Lichtleiterkabels in die Bohrung
und der Simultan-Erfassung des gesamten Temperaturprofils (Hurtig et al., 1993; 1994).
Der Angleich an die Umgebungstemperatur ist etwa nach 30 min erfolgt. Untersuchungen
zum Nutz/Stor-Verhéltnis haben gezeigt, daB die qualitativ besten Meflergebnisse auf der
Basis von fiinf Registrierungen iiber jeweils 1-Minuten-Intervalle (mit 1 m Mefintervall)
ermittelt werden. Obwohl die genutzte Mefiroutine eine Langenauflosung von 1 m vor-
sieht, kénnen erst durch eine Glattung der Daten (z.B. unter Anwendung eines gleitenden
Mittels iiber 5 m-Intervalle oder Prozessierung der Daten {iber 10 m-Intervalle) qualitativ
mit konventionellen Ergebnissen vergleichbare Intervall-Temperaturgradienten ermittelt
werden (Forster et al., 1997). Die Temperaturauflosung liegt bei 0,1°C, die absolute
Genauigkeit der Temperaturmessung bei £ 0,3°C.

In insgesamt 14 Bohrungen wurden fiir weitere Interpretationen verwertbare Tempe-
raturprofile gemessen. Einen Uberblick iiber diese Messungen zeigt Abbildung 2.1. Eine
komplette Auflistung samtlicher Lokationen gibt Tabelle C.1 im Anhang C. Im folgen-
den werden die Messungen entsprechend ihrer Lage innerhalb der morphotektonischen

Einheiten erliautert.

Kistenkordillere:

Temperaturmessungen wurden in 3 Bohrungen (NA1, P396 und Z197) der Mine Carolina
de Michilla durchgefiihrt. Eine maximale Tiefe von 474 m erreicht die Bohrung NA1, die
auch als einzige mit Wasser gefiillt ist (ca. 330-474 m). Dabei handelt es sich jedoch nicht
um Grundwasser, sondern um durch die Bohrtitigkeit eingebrachtes Wasser. Die Boh-
rung wurde sowohl mit der Thermistor-Sonde als auch mit der DTS-Technik vermessen (s.
Abb. 2.1, Bohrung NA1/1 und NA1/2). Samtliche Bohrungen im Minengebiet Carolina
de Michilla besitzen einen Durchmesser von 14,0 ¢m und sind unverrohrt. Weitere Mes-
sungen wurden in der Umgebung der Mine Mantos Blancos durchgefiihrt. Dabei handelt
es sich um eine 300 m (14,0 e Durchmesser, unverrohrt) tiefe trockene Erkundungsboh-
rung (MAB2148) und um zwei flache Wasserférderungsbohrungen (MAB3 und MABS5,

verrohrt mit 25,0 ¢m Innendurchmesser). Die Wasserférderungsbohrungen wurden etwa
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Abbildung 2.1:

Temperatur-Tiefen-Darstellungen der Bohrungen in N-Chile. Temperaturen, die mit der

Thermistor-Sonde gemessen wurden, sind diinn dargestellt; die mit der DTS-Mefitechnik gemessenen

sind dick dargestellt. Die Messungen der Bohrungen MAB3 und MAB5 wurden zur besseren Darstel-

lung mit einem konstanten Temperaturversatz von +5°C' versehen. Lage der Bohrungen in N-Chile im

Kartenausschnitt.

ein halbes Jahr vor den Temperaturmessungen in oberflichennahe Schotter (Vulkanit-

brekzien) niedergebracht und bis zum Mefibeginn nicht zur Wasserforderung genutzt.

Aus dem Temperatur-Tiefen-Kurvenverlauf kann auf Wasserzirkulationen innerhalb der
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2.1. Temperaturdaten 17

Bohrungen oder auf Wasserzufliisse durch die Perforierung in der Verrohrung geschlos-
sen werden. Die trockenen Bohrungen im Minengebiet Carolina de Michilla wurden zur
Jahreswende 1992/93 und die Bohrung (MAB2148) im Minengebiet von Mantos Blancos
1987 niedergebracht. Diese Bohrungen zeigen einen annéhernd lineare Temperaturzunah-
me mit der Tiefe. Die absoluten Temperaturschwankungen in den mit der DT'S-Technik
gemessenen Temperaturprofilen sind technisch bedingt (geringere Auflésung), was durch
die Vergleichsmessung mit der Thermistor-Sonde deutlich wird (Bohrung NA1). Der mitt-
lere Temperaturgradient (gemittelt {iber die gesamte Tiefe und iiber alle Bohrungen der
Kiistenkordillere) betragt 9,5°C/km.

Prdakordillere:

Im Explorationsgebiet Mansa Mina und der niheren Umgebung der Stadt Calama stan-
den 3 offene Bohrungen (MM1b, MM5b und MM3205) bis maximal 222 m Tiefe fiir
Temperaturmessungen zur Verfiigung. Die Bohrung MM3205 besitzt einen Durchmes-
ser von 9,3 em (unverrohrt), sie wurde im Frithjahr 1991 niedergebracht. Die Bohrun-
gen MM1b und MM5b wurden zur Wasserforderung abgeteuft und besitzen Durchmesser
von 40,0 e¢m (verrohrt). Sie wurden im Sommer 1992 gebohrt. Aus dem Temperatur-
Tiefen-Kurvenverlauf der Bohrung MM1b kann auf eine eventuelle konvektive Stérung
des Temperaturfeldes geschlossen werden. Im Gebiet der Sierra Limon Verde befinden
sich drei offene Erkundungsbohrungen (SLV-A, B und C), die fiir WarmefluBdichtebe-
stimmungen geeignet sind. Sie erreichen eine maximale Tiefe von 210 m und besitzen
einen Durchmesser von 16,5 em (unverrohrt). Diese Bohrungen wurden im Herbst 1992
niedergebracht. Der mittlerer Temperaturgradient (gemittelt iiber die gesamte Tiefe und
iiber alle Bohrungen der Prikordillere) betrigt 16,5°C/km.

Westkordillere:

Das Quellgebiet des Rio Loa liegt in der Westkordillere in der Umgebung des Vulkans
Mino. Dort befinden sich mehrere zugiangliche Explorationsbohrungen, zwei bis 222 m
tiefe Bohrungen (LOA3587 und LOA3622), sind fiir WarmefluBdichtebestimmung geeig-
net. Sie wurden im Sommer 1993 niedergebracht und besitzen Durchmesser von 7,0 cm
(unverrohrt). Die Bohrungen haben ausschlieBlich magmatische Gesteine aufgeschlossen;
die Temperaturprofile zeigen sehr konstante Temperaturzunahmen mit der Tiefe. Bei-
de Temperaturprofile besitzen einen deutlichen Temperatursprung in etwa 150 m Tiefe.
Fine Korrelation zu Bruchzonen ist aus den Bohrprofilen zur Struktur der durchteuften

Gesteine nicht ersichtlich. Der mittlere Temperaturgradient dieser Bohrungen betrigt

43,0°C/km.
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18 Kapitel 2. WarmefluBdichte

2.1.2 Topographiekorrektur

Als ,topographische Effekte“ werden Storungen des Temperaturfeldes im Untergrund be-
zeichnet, welche durch physikalische Anderungen der Erdoberfliche verursacht werden.
7Zu diesen Effekten gehoren u.a. die Topographie sowie die von der Hohe des Reliefs
abhangigen Oberflichentemperaturen. In Bereichen von Reliefhebungen vergrofert sich
der Isothermenabstand, so dafl dort erniedrigte Temperaturgradienten resultieren. Im
Gegensatz dazu verringert sich der Isothermenabstand in Reliefsenken, was den Tem-
peraturgradienten erhéht. Durch die Reliefunterschiede treten damit auch horizontale
Temperaturgradienten auf. Die Bedeutung des topographischen Einflusses auf das Tempe-
raturfeld ist lange bekannt und ausfithrlich diskutiert, u.a. bei Birch (1950), Lachenbruch
(1969), Blackwell et al. (1980), Henry und Pollack (1985) und Powell et al. (1988). Da-
bei werden unterschiedliche Verfahren zur Topographiekorrektur vorgestellt und beziiglich
ihrer Anwendbarkeit gewertet. Fiir die Korrektur des Topographieeffekts wurde hier das
Finite-Elemente-Verfahren zur Losung der stationiren Warmeleitungsgleichung gewahlt
(s. Anhang D). Dabei kénnen die Effekte einer beliebigen Topographie, der Oberflichen-
temperatur-, sowie der Warmeleitfahigkeits- und Warmeproduktionsverteilung im Unter-

grund modelliert werden.

In Abbildung 2.2 ist der Einflul der Topographie auf die Warmeflufidichte-Verteilung
im Untergrund vereinfacht anhand einer Stufe dargestellt. Maximale Unterschiede der
WirmefluBdichte im Vergleich zur Basiswarmefluidichte treten in Bereichen maximaler
Reliefanderungen auf. Am Fuf} der Stufe entsteht ein Warmefludichtemaximum, an ihrer
Oberkante ein Minimum. Die resultierenden Extrema sind zum einen vom Stufenwinkel,
zum anderen von der Oberflichentemperatur-Randbedingung abhingig. Lachenbruch
(1969) leitete eine analytische Losung zur topographischen Korrektur anhand einer Stu-
fe mit unterschiedlichen Stufenwinkeln (3-45°) her. Es zeigt sich, daB geringe Korrek-
turbetrige bei kleinen Stufenwinkeln und grofie Betrige (bis zu 100 %) bei Stufenwin-
keln von 45° auftreten. Abbildung 2.2 zeigt den EinfluB einer Stufe (Winkel ca. 20°)
auf die WarmefluBdichte in Abhéngigkeit von der Tiefe entlang eines zweidimensiona-
len Schnittes. Variiert wird hier lediglich die Oberflichentemperaturverteilung: (a) kon-
stant, (b) héhenabhingige Abnahme von 5°C/km. Bei konstanter Oberflichentemperatur
sind die Anomalien starker ausgeprigt als bei hohenabhangiger Temperaturrandbeding-
ung. Mit zunehmender Entfernung und Tiefe von der Stufe nehmen diese Anomalien
ab. Bei der Entfernung um eine Stufenhéhe von der Stufe liegt ihr Einflu auf die Ober-
flichenwirmefluBdichte bei einer 10-15 prozentigen Erhéhung bzw. Erniedrigung der un-
gestorten Wirmeflufdichte. Ahnliches ist auch fiir die Tiefe giiltig. Befindet man sich um
den Betrag der Stufenhohe unterhalb der Oberflache, so ergibt sich eine 15-20 prozentige
Erhohung bzw. Erniedrigung des Wirmeflusses (s. Abb. 2.2).
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Abbildung 2.2: Vertikale Komponente der Warmeflufidichte normiert auf die BasiswarmefluBdichte ent-
lang der horizontalen Ausdehnung einer flachen Stufe (Stufenwinkel etwa 20°). Normierte Wirme-
fluBdichte in verschiedenen Tiefen unterhalb der Erdoberberfliche: 0, 250, 500, 1000, 2000, 3000 m.
Durchgezogene Linien unter Annahme konstanter Oberflaichentemperaturen, gepunktete Linien mit einer
héhenabhangigen Oberflichentemperaturabnahme von 5°C'/km.

Die in Chile durchgefithrten Temperaturmessungen liegen zum Teil in Gebieten mit
ausgepragtem Relief, so dafl Topographiekorrekturen notwendig sind. Dies sind die Loka-
tionen in der Kiisten- und Westkordillere. Im Gegensatz dazu kann, ausgehend von den
durchgefithrten Modellrechnungen, ein Einflufl der lokalen Topographie auf das Tempe-
raturfeld der Bohrungen in der Prikordillere ausgeschlossen werden. Auch im Gebiet der
bolivianischen Explorationsfelder im Andenvorland kann auf diese Korrektur verzichtet

werden.
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20 Kapitel 2. WirmefluBidichte

2.1.3 Industriedaten: Maximumtemperaturen und Temperaturprofile

Temperaturdaten aus Explorationsbohrungen konnten sowohl in Bolivien als auch in Chile

erfalt werden:

In Bolivien wurden von der staatlichen Erdélgesellschaft (YPFB) Maximumtempe-
raturen (Bottom-Hole-Temperaturdaten - BHT) sowie einige analog aufgezeichnete kon-
tinuierliche Temperaturprofile zur Verfiigung gestellt. Die jeweiligen Explorationsfelder
befinden sich iiberwiegend im Subandin und im Chaco (s. Abb. 2.3). Die teufenbezogene
Stratigraphie und Lithologie fiir jedes Erdolfeld wurde in Form eines reprasentativen Pro-
fils zusammengestellt. Insgesamt konnten etwa 1500 Bottom-Hole-Temperaturen recher-
chiert werden. Der somit neu gewonnene Datensatz geht weit {iber den in vorhergehenden

Studien genutzten Datensatz (Henry, 1981; Henry und Pollack, 1988) hinaus.
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Abbildung 2.3: Lokationen der Explorationsfelder bzw. -bohrungen in Bolivien und Chile. Dreiecke:
Lokationen mit Maximumtemperaturen, schwarze Dreiecke: Lokationen, an denen Temperaturgradienten-

bzw. Warmefluidichte-Bestimmungen vorgenommen wurden (s. Kap. 2.3).

Fiir Chile wurden Bottom-Hole-Temperaturen von der staatlichen Erdélgesellschaft
ENAP iibernommen. Dieser Datensatz ist wesentlich kleiner und umfafit nur 40 Maxi-
mumtemperaturen. Die Explorationsbohrungen befinden sich in der Prakordillere und
dem Lingstal. Auch hier liegen Ubersichtsinformationen iiber Stratigraphie und Litho-

logie zu den jeweiligen Bohrungen vor. Weitere Temperaturdaten wurden von den Elek-
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trizitatsgesellschaften (CORFO/Chile und ENDE/Bolivien) zur Verfiigung gestellt, die
kontinuierliche Temperaturprofile in den geothermischen Feldern El Tatio (Chile) und
Laguna Colorada (Bolivien) umfassen. Diese beiden Felder befinden sich im magmati-
schen Bogen. Durch logistische Probleme mufite von eigenen Temperaturmessungen in
diesen Bohrungen im Rahmen der vorliegenden Arbeit abgesehen werden, so dafl hier
die im Zuge der Exploration gemessenen Temperaturprofile (z.B. Abb. 2.4) sowie zusam-

menfassende AbschluBberichte aufgenommen und in weitere Interpretationen einbezogen

wurden.
Temperature [°C] AT/Az [°C/km]
1 90 1 -‘:30 290 0 1 (.)0 2(?0 300

200 &

600 o 8
Abbildung 2.4: Beispiele fiir Temperaturprofi- — 800 "’:f
le und Intervallgradienten aus zwei Bohrungen E 1000 :,
des geothermischen Feldes El Tatio (Chile). §' _— \\’
Die Messungen fanden 29 bzw. 30 Tage nach o
der Temperaturfeldstorung durch den Bohr- 1400 ¢ S:S
prozeB und zusétzlicher Kiihlung statt. 1600 i :::
Lithologie: BRE (andesitische Brekaie), IGN — \ 5 %
(Ignimbrite/Dazite), TUF (Tuffe).

Die Temperaturmessungen in zwei Bohrungen des geothemischen Feldes El Tatio (Abb.
2.4) zeigen ein lokal gestortes Temperaturfeld. In den obersten 500 m der Bohrungen wer-
den Temperaturen tiber 200°C' registriert und es resultieren Temperaturgradienten von
iiber 300°C'/km. Diese Stérung ist durch den Zuflufi von heiflen Wissern bedingt und an
eine Tufflage gebunden. Als Quelle fiir die Fluide wird das Gebiet ostlich von El Tatio
angenommen. Mit zunehmender Tiefe nehmen die Temperaturgradienten wieder ab und
nidhern sich ;normalen® Gradienten an. Da bis zur Bohrlochsohle eine Gradienteninde-

rung registriert wird, kann ein ungestorter Temperaturgradient nicht bestimmt werden.

Weitere analog aufgezeichnete Temperaturprofile wurden von der Minengesellschaft La
Escondida zur Verfiigung gestellt. Diese Kupfermine befindet sich in der Préakordillere.
Zusatzinformationen zu den Temperaturmessungen sowie zur Lithologie und Stratigraphie

der Bohrungen konnten nicht recherchiert werden.

2.1.4 BHT-Korrektur zu Gleichgewichtsbedingungen

Maximumtemperaturen werden routinemifig im Rahmen von kommerziellen Bohr-

lochmessungen am Ende eines Bohrvorganges an der Bohrlochsohle (Bottom-Hole-
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22 Kapitel 2. Warmefludichte

Temperature - BHT) gemessen. Die Temperaturregistrierung findet wahrend des Tem-
peraturangleichprozesses zu Gleichgewichtsbedingungen, das heifit unter gestérten ther-
mischen Bedingungen, statt. So reflektieren die Messungen nicht die Gebirgstemperatur
unter Gleichgewichtsbedingungen, sondern eine durch den Bohrvorgang gestérte Tempe-
ratur. Weitere Fehlerquellen ergeben sich aus der genutzten Mefitechnik und Archivierung
der Daten (s. Speece et al., 1985). In der Regel werden die Messungen nicht unter wissen-
schaftlichen Gesichtspunkten vorgenommen, so daf} z.B. Thermometer oft nicht kalibriert
sind, die Temperatur auf- oder abgerundet ist oder die Tiefenangabe nicht der der Bohr-
lochsohle entspricht. Die aus solchen Temperatur-Einzeldaten abgeleiteten Aussagen sind
daher in ihrer Zuverlassigkeit stark eingeschriankt. Aus grofien BHT-Datensatzen und de-
ren statistischer Behandlung konnen jedoch durchaus zuverlissige Temperaturgradienten

abgeleitet werden (Vacquier, 1984).

Entwickelte Methoden zur Korrektur der durch den Bohrvorgang gestorten Bottom-
Hole-Temperaturen lassen sich grob zwei Kategorien zuordnen. Zum einen sind dies nume-
rische oder analytische Modelle fiir den Temperaturangleich (Bullard, 1947; Lachenbruch
und Brewer, 1959; Leblanc et al., 1981, 1982; Lee, 1982; Luheshi, 1983; Middleton, 1979,
1982; Shen und Beck, 1986), bei denen die Bohrlochgeometrie durch eine Linien- oder
Zylinderquelle angendhert wird. Auf der anderen Seite existieren empirische Methoden
der Temperaturkorrektur, bei denen BHT mit ungestérten Formationstemperaturen oder
Temperaturdaten aus Spiilungstests verglichen werden (AAPG, 1976; Andrews-Speed et
al. 1984; Ben Dhia, 1988; Forster et al., 1996). Die Anwendbarkeit der verschiedenen Kor-
rekturmethoden wird durch die jeweiligen zur Verfiigung stehenden Informationen iiber
die Bohrung bestimmt. Solche Informationen, wie z.B. iiber den Bohrfortschritt oder die
Spiilungstemperaturen, stehen in der Regel nicht zur Verfiigung, wodurch die Anwendung
starker auf die empirischen Verfahren konzentriert wird. Die Anwendung von empirischen
Verfahren birgt jedoch immer die Problematik in sich, dafl diese fiir spezielle Datensatze
aus einer bestimmten geologischen Situation hergeleitet wurden und eine Ubertragbarkeit

auf Datensdtze aus anderen geologischen Gebieten Fehlermaoglichkeiten mit sich bringt.

Die bekannteste, auf einem mathematischen Modell basierende Korrekturmethode,
ist der sogenannte ,Horner-Plot“ (Bullard, 1947; Lachenbruch und Brewer, 1959). Die
durch die Zirkulation der Bohrlochspiilung bedingte Temperaturstérung wird hier durch
eine Linienquelle (negative oder positive Warmequelle) in einer homogenen Umgebung
modelliert. Der Temperaturangleich zu Gleichgewichtsbedingungen in einer Bohrung ist
dabei durch folgenden Ausdruck beschrieben (s. Beck und Balling, 1988):

BHT(t,) = To + HG - In(1 + ft—) , (2.2)

8

wobei l,. die Zirkulationszeit der Bohrlochspiilung, ¢, die Standzeit (shut-in time) bzw.
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2.1. Temperaturdaten 23

die Zeit seit Beendigung des Spiilvorganges und der Temperaturmessung, 7., die Gleichge-
wichtstemperatur und HG = % die Steigung der Hornerlinie als unbekannte Konstante
mit @, der zugefithrten Warme pro Einheitslange und -zeit sowie, A die Warmeleitfahig-
keit des umgebenden Gesteins ist. Um diese Methode anwenden zu koénnen, sind Zeit-
Temperatur-Datensitze notwendig, das heiflt mindestens zwei BHT-Messungen in der
gleichen Bohrung, in der gleichen Tiefe, jedoch zu unterschiedlichen Standzeiten (s. Abb.
2.5). Die Genauigkeit der Temperaturextrapolation ist vom Verhiltnis t_c!;: abhingig.
Der Fehler bei der Gleichgewichtstemperaturbestimmung erhoht sich bei langen Zirkula-
tionszeiten (Dowdle und Cobb, 1975) bzw. bei -t—-Verhéltnissen < 1 (Beck und Balling,

teire
1988).
In (141 / 1) Abbildung 2.5: Horner-Plot-Verfahren fiir zwei

0.0 0.1 02 0.3 0.4 0.5 0.6 0.7 0.8 0.9 1.0 i "
240 Zeit-Temperatur-Datensitze (e) aus dem geo-

thermischen Feld Laguna Colorada (Bolivien):

220 Bestimmung (1) des Horner-Gradienten (HG)

aus der Steigung einer linearen Regression und

200 der (2) Gleichgewichtstemperatur (7.,) aus dem
% y-Achsenabschnitt. Durchgezogene Regressions-
‘E 0 geraden fiir ;= > 1 und durchbrochene Regres-
EL sionsgeraden fiir i—t'r— > 2
|"T’ 160
t
m

140

120

100

In der Praxis treten bei Anwendung der Horner-Plot-Korrektur zwei grundlegende
Probleme auf: 1.) sie ist nicht auf einzelne BHT-Messungen anwendbar und 2.) die
benotigten Zeitinformationen sind oftmals in Mefiprotokollen nicht aufgelistet. In der
Regel sind Temperatur-Wiederholungsmessungen nur fiir wenige Explorationsbohrungen
vorhanden. Der gesamte Datensatz fiir Bolivien (1521 BHT-Messungen) besitzt etwa 3 %
Wiederholungsmessungen mit zwei bis maximal 4 BHT-Messungen in gleicher Tiefe. Der
chilenische Datensatz ist wesentlich kleiner und umfafit 40 BHT-Messungen mit 15 %
Wiederholungsmessungen. Fiir die Wiederholungsmessungen sind die Zeiten seit Bohren-
de (t;) gegeben. Um jedoch auch den Grofiteil an Daten ohne Wiederholungsmessungen
in eine Interpretation einbeziehen zu koénnen, wird eine verallgemeinerte Horner-Plot-
Methode entwickelt. Die Horner-Plot-Methode wird dabei zunichst auf den als représen-
tativ betrachteten Teildatensatz mit Wiederholungsmessungen angewendet und daraus

ein tiefenabhéngiger Horner-Gradient ermittelt. Der tiefenabhingige Horner-Gradient
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24 Kapitel 2. Warmeflufidichte

wird anschliefend auf den gesamten Datensatz tibertragen.

Die Zirkulationszeit der Bohrlochspiilung (.;.) ist zu keiner BHT-Messung bekannt.
In der Literatur werden Zirkulationszeiten von z.B. 4/5 Stunden (Chapman et al., 1984;
Deming und Chapman, 1988 a, b) bis zu 30/40 Stunden (Deming, 1989) als typische Zir-
kulationszeiten diskutiert. Von Deming (1989) werden 4-5 Stunden als realistischer Mit-
telwert angegeben; fiir folgende Untersuchungen wird die Zirkulationszeit auf 5 Stunden
festgelegt. Mit dieser Zeitvorgabe kénnen fiir die Wiederholungsmessungen Horner-Plots

erstellt werden.

Die in Abbildung 2.6a fiir eine Teilmenge dargestellten Horner-Plots lassen einen
schwachen Zusammenhang des Horner-Gradienten (H(G) mit der Tiefe erkennen. Ab-
bildung 2.6b zeigt samtliche ermittelten Horner-Gradienten und seine Tiefenabhéangigkeit
in Form einer robusten linearen Regression (Press et al, 1992, S. 699). Anhand der
Regression wird ein tiefenabhéangiger Horner-Gradient fiir den bolivianischen Datensatz
bestimmt; fiir den Koeflizienten des y-Achsenabschnittes ergeben sich 4,1°C', fiir den Ko-
effizienten der Steigung ergeben sich -0,0073°C'/m. Entsprechend wurde auch fiir den
chilenischen Datensatz ein tiefenabhangiger Horner-Gradient ermittelt; fiir den Koeffizi-
enten des y-Achsenabschnittes ergeben sich -2.4°C, fiir den Koeffizienten der Steigung
ergeben sich -0,005°C /m.

Die fiir die Korrektur der BHT-Einzelmessungen notwendige Standzeit ist insgeseﬁnt
fiir 454 Messungen bekannt. Etwa 25 % der BHT-Einzelmessungen besitzen eine Stand-
zeit von T £ 1 Stunde (s. Anhang A). Fiir den chilenischen Datensatz kann aufgrund
der zu groflen Variation in den Standzeiten kein Mittelwert bestimmt werden, so daf}
der fir Bolivien bestimmte Wert von 7 Stunden auch fiir den chilenischen Datensatz
angenommen worden ist. Die mittlere Standzeit wird auf die jeweiligen Datensitze an-
gewandt, wodurch die Horner-Plot-Methode in eine extrem vereinfachte Form gebracht
wird. Der einzige freie Parameter fiir die BHT-Korrektur (Abb. 2.6¢) ist die zu jeder
Messung bekannte Tiefe. Die Wahl einer mittleren Zirkulationszeit von 5 Stunden scheint
aufgrund unterschiedlicher Studien gut belegt. Wahrend der Einflufl der Zirkulationszeit
auf die Temperatur-Korrekturbetrage relativ gering ist (s. Abb. A.2 im Anhang A), ist
die Reduzierung auf eine mittlere Standzeit von 7 Stunden von wesentlicher Bedeutung.
Eine zunichst vermutete Korrelation der Standzeit mit der Tiefe bestétigte sich nicht
(s. Abb. A.1 im Anhang A). Um den durch die Wahl einer mittleren Standzeit auftre-
tenden Fehler bei der Temperaturkorrektur zu beurteilen, ist im Anhang A eine Fehler-
abschatzung gegeben. Variationen der Standzeit von 5 bis 15 h ergeben Abweichungen in
der Temperaturgradienten-Korrektur von + 1,5°C'/km.

Auffallend ist die gute Ubereinstimmung der Korrekturbetrige des bolivianischen mit

dem chilenischen Datensatz (Abb. 2.6¢). Vergleiche der hier ermittelten Tiefenabhangig-

Scientific Technical Report STR 97/05 Deutsches GeoForschungsZentrum GFZ
DOI: 10.2312/GFZ.b103-97058



2.1. Temperaturdaten 25

In (14t J/t) Depth [m] Temperature Correction AT [°C]
00 02 04 06 O 1000 2000 3000 4000 -5 0 5 10 15 20
120 v -50 v . .
500
110
-40
il [ 1000
100
I 11500
—~ %83m ] -30
[®] | —
s %0 l g {2000
.g 2053 m l .[ &, E
s gof 20 @ 2500 §
E 2607 m Lo @
2 ) a
K I s 3000
T 70 T
1393 m -10
OF  m———— i
I 4000
0
50|
4500
a b c
40 FE - - 10 é “ 2 g 5000

Abbildung 2.6: Verfahren zur BHT-Korrektur. a: Beispiele fiir Horner-Plots der BHT-Daten aus
unterschiedlichen Bohrungen und Tiefenniveaus fiir den bolivianischen Datensatz, b: errechnete
Horner-Gradienten (£ Standardabweichung) fiir simtliche Zeit-Temperatur-Datensétze (Bolivien) in
Abhéngigkeit von der Tiefe. Robuste lineare Regression mit 4,1°C' als y-Achsenabschnitt und -0,0073
°C'/m als Steigung. ¢: BHT-Korrekturbetriage fiir den bolivianischen Datensatz. Zum Vergleich die

BHT-Korrekturbetrage fiir den chilenischen Datensatz.

keit des Horner-Gradienten mit denen von Deming (1989) oder Brigaud et al. (1992)

zeigen innerhalb der Datenunsicherheiten ebenfalls gute Ubereinstimmungen.

Zur Korrektur des BHT-Datensatzes in Richtung ungestorter Formationstempera-
turen nutzten Henry (1981) und Henry und Pollack (1988) das empirische AAPG-
Korrekturverfahren (American Association of Petroleum Geologists, 1976; Kehle, 1972,
1973). Dieses Verfahren beruht auf dem Vergleich von BHT-Daten und ungestorten For-
mationstemperaturen und wurde an zwei Datensétze fiir Lousiana und Texas hergeleitet.
In Abbildung 2.7 sind die Korrekturbetrége fiir die beiden Datenséatze sowie eine Mittelung
beider dargestellt. Fiir groflere Tiefenbereiche (z > 3000 m) ist dieses Korrekturverfahren
nicht mehr durch Daten belegt, so dafl der Korrekturbetrag entsprechend 3000 m genutzt
wird (Pollack, pers. Mitt.).

Ein Vergleich der hier angewandten Korrektur mit dem empirischen A APG-Verfahren
verdeutlicht die Unterschiede in den Korrekturbetriagen und damit auch die Gréfie mogli-

cher Variationen der daraus abgeleiteten Temperaturgradienten. Auffallend gut stimmen
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Abbildung 2.7: Vergleich von tiefenabhiangigen Korrekturverfahren. Empirische Korrektur nach AAPG
(1976) fiir zwei Datensitze (Lousiana und Texas), sowie eine mittlere Korrektur; Korrekturen fiir Bolivien
und Chile. Die Korrektur der AAPG ist nur bis 3000 m Tiefe belegt, fiir groflere Tiefenbereiche wird ein
konstanter Korrekturbetrag entsprechend 3000 m genutazt.

die Korrekturbetrige der mittleren AAPG-Korrektur mit denen aus dem bolivianischen
und chilenischen Datensatz abgeleiteten tiberein. Damit kann geschluBfolgert werden, daf3
Unterschiede in den spiter bestimmten Warmeflufidichte-Werten fiir Bolivien nicht auf

unterschiedliche Temperaturkorrekturen zuriickgefithrt werden kénnen.

Zur Korrektur der unter gestorten Temperaturbedingungen gemessenen Temperatur-
profile kénnen die tiefenabhéngigen Horner-Gradienten ebenfalls genutzt werden. Hier
muf allerdings beachtet werden, da8 die Zirkulationszeit tiefenabhingig ist und nicht mehr
auf nur einen Zeitwert reduziert werden kann. Die Zirkulationszeit stellt hier im Gegensatz
zu den BHT-Untersuchungen nicht mehr die Zeit der Temperaturstérung an der Bohrloch-
sohle, sondern die Zeit der Temperaturstorung durch den Bohrvorgang in Abhingigkeit
der Bohrlochtiefe dar (s. Lachenbruch und Brewer, 1959). Die Zirkulationszeit fiir jede
Tiefe muB aus dem Bohrfortschritt ermittelt werden. Geniigend Informationen fir die
Ermittlung eines mittleren Bohrfortschritts standen nur zu einem Temperaturprofil der
bolivianischen Erdélindustrie zur Verfiigung (Bohrung im Explorationsfeld Yoay, s. Abb.
2.8).

Aus den Protokollen der Bohrlochmessungen sind Tiefe und Datum der Messung be-

kannt. Da nur der Tag der Messung aufgelistet ist, konnen die zu bestimmenden Zeiten
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im giinstigsten Fall mit einer Genauigkeit von £ 12 Stunden ermittelt werden. Ein mitt-
lerer Bohrfortschritt wird durch ein Polynom beliebiger Ordnung beschrieben. Aus dieser
Funktion wird in einem Umkehrschritt die tiefenabhéngige Zirkulationszeit (bzw. die Zeit
der Temperaturfeldstérung durch den Bohrvorgang) abgeleitet. Dies stellt jedoch nur
eine grobe Naherung dar, da die Bohrtatigkeit zwischen den Bohrlochmessungen géinzlich
unbekannt ist. Die Standzeit fiir das Temperaturprofil wurde aus dem Tag des Erreichens
der maximalen Bohrlochtiefe (Ende der Temperaturstorung) und dem Tag der Tempe-
raturmessung bestimmt. Fiir das Temperaturprofil der Bohrung Yoay ergibt sich eine
Standzeit von 64 Tagen (= 1536 Stunden).

2.2 Wirmeleitfihigkeit

Die Warmeleitfahigkeit ist definiert durch das Fourier’sche Gesetz (Gl. 2.1); das heift fiir
einen definierten WarmefluB} ist der Temperaturgradient invers proportional zur Wirme-
leitfahigkeit des Materials, durch das die Warme durch Konduktion transportiert wird.
Die Warmeleitfahigkeitsbestimmung von Gesteinen kann durch unterschiedliche Metho-
den erfolgen. Zum einen koénnen diese direkt aus Labormessungen erfolgen, zum anderen
aus dem Mineralbestand der Probe abgeschitzt werden. Bei den Labormessungen wird
zwischen dem stationdren und dem instationaren MeBprinzip unterschieden. Wahrend bei
der einen Methode ein stationdrer Warmeflu in der Probe notwendig ist, wird bei der
zweiten Methode eine kontinuierliche oder impulsartige Temperaturstérung in der Probe
erzeugt und der instationdre Temperaturverlauf ausgewertet. Untersuchungen von Sass
et al. (1984) und Pribnow (1994) zeigen eine Ubereinstimmung der aus den beiden Me-
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28 Kapitel 2. WarmefluBBdichte

thoden bestimmten Mefresultate in einem Bereich von + 10 %. Die Wiarmeleitfahigkeit
ist stark von der Umgebungstemperatur (Seipold, 1995) sowie der Porositit (Woodside
und Messmer, 1961 a, b) des Gesteins abhdangig. Wenn diese unter Laborbedingungen
gemessen wird, das heifit unter Normaldruck und -temperatur, miissen samtliche Labor-

messungen entsprechenden Korrekturen unterzogen werden.

Umfangreiche Wirmeleitfahigkeitsbestimmungen wurden von Henry (1981) an Sedi-
mentgesteinen fiir den Bereich des Subandins und des Chaco durchgefiihrt. Henry (1981)
fithrte an insgesamt 120 Proben Warmeleitfahigkeitsmessungen durch, wodurch die Ma-
trixleitfahigkeiten der fiihrenden Formationen bestimmt sind. Im Rahmen dieser Arbeit
wurde aufgrund fehlenden Probenmaterials aus den untersuchten Explorationsfeldern in

Bolivien auf diese Messungen zuriickgegriffen.

Fiir die chilenischen Bohrungen wurden reprisentative Gesteinsproben fiir die erbohr-
ten Formationen aus nahegelegenen Aufschliissen genommen. Aufgrund der aus den
Bohrprofilen abgeleiteten geringen Inhomogenitit der einzelnen Formationen kann so-
mit von vergleichbarem (mit dem in den Bohrungen aufgeschlossenen) Probenmaterial
ausgegangen werden. Insgesamt konnten 52 Proben fiir Kristallingesteine und 15 Proben

fiir Sedimentgesteine (Vulkanitbrekzien) im Labor untersucht werden.

Die von Henry (1981) publizierten Ergebnisse basieren auf der Anwendung der sta-
tiondren Methode (Divided Bar Verfahren nach Sass et al., 1971). Die zu vermessende
Probe und ein Standardmaterial werden, getrennt durch Kupferplatten mit eingebauten
Temperaturfithlern, zu einem Stapel zusammengesetzt und dessen Enden auf konstanten,
jedoch verschiedenen Temperaturen gehalten. Die Warmeleitfahigkeit der Probe wird aus
den Verhiltnissen der Temperaturgradienten sowie den Machtigkeiten der Probe und des
Standardmaterials berechnet. Aus Wiederholungsmessungen ergibt sich fiir die von Henry

(1981) vermessenen Proben eine Reproduzierbarkeit von 5-10 %.

Die im Rahmen dieser Arbeit gemessenen Warmeleitfahigkeiten der Kristallinproben
wurden mit einem instationaren Verfahren, der Halbraum-Linienquelle (Huenges et al.,
1990) bestimmt. Eine zylindrische Warmequelle und ein Temperaturfithler sind in einem
Plexiglassockel eingebettet. Diese werden auf einer glatten Oberfliche der Probe aufge-
bracht und konstant beheizt, wobei gleichzeitig die Quelltemperatur gemessen wird. Aus
dem zeitlichen Verlauf der Heizkurve wird die Warmeleitfahigkeit der Probe berechnet.
Mit dieser Apparatur wird laut Hersteller eine Mefigenaunigkeit von + 5 % erreicht. Wie-

derholungsmessungen an einer Eichprobe ergaben eine Reproduzierbarkeit von etwa 4 %.

An dem vermessenen chilenischen Probenmaterial ergibt sich eine Reproduzierbarkeit
von etwa 10 %. Diese verminderte Reproduzierbarkeit kann auf die grofere (makrosko-
pische) Inhomogenitit der Proben zuriickgefithrt werden. Besonders bei den porphyrisch

ausgebildeten Granodioriten der Lokationen El Loa und Mansa Mina werden erhohte
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2.2. Warmeleitfihigkeit 29

Wirmeleitfahigkeiten durch Quarz-Einsprenglinge verursacht. Bei der Warmeleitfahig-
keitsmessung wird iiber ein definiertes Probenvolumen integriert, so dafl die Schwankun-
gen mit der unterschiedlichen Auflage der Sonde auf die Probe und daraus folgenden
unterschiedlichen Einbeziehung der Quarz-Einsprenglinge zu den jeweiligen Wiederho-

lungsmessungen begriindet werden kénnen.

Die Warmeleitfahigkeiten der chilenischen Vulkanitbrekzien wurden indirekt aus ih-
rem Mineralbestand bestimmt. Sind die Volumenanteile der gesteinsbildenden Mine-
rale bekannt, so kann mit Hilfe einer Modellvorstellung zum Mehr-Phasengemisch die
Gesamtwarmeleitfahigkeit aus den Warmeleitfahigkeiten der Minerale berechnet werden
(Birch und Clark, 1940 a, b; Pribnow, 1994). Den Mineralbestand von pulverisier-
ten Proben (Korngrofle < 62 pum) liefert mit hinreichender Genauigkeit fiir die Wame-
leitfahigkeitsbestimmung die Rontgen-Diffraktions-Analyse (RDA) (s. Emmermann und
Lauterjung, 1990). Die auf die Probe gerichteten Rontgenstrahlen gehorchen bei der
Reflexion an den jeweiligen Kristallgittern dem Bragg’schen Beugungsgesetz. Das Sprek-
trum der Bragg-Intensititen eines Mineralgemisches (z.B. pulverisierte Probe) setzt sich
additiv aus den Spektren der beteiligten Mineralarten zusammen. Durch den Vergleich
des Gesamtspektrums mit den Spektren bekannter Mineralphasen kénnen diese qualita-
tiv und quantitativ bestimmt werden. Die Warmeleitféhigkeiten einiger gesteinsbildender
Minerale sind in Tabelle B.1 (Anhang B) gegeben.

Bei Birch und Clark (1940 a, b) sowie Pribnow (1994) werden unterschiedliche Mo-
delle zu Mehr-Phasengemischen von Mineralen diskutiert. Als erfolgreiches Modell fiir die
Wirmeleitfahigkeit wird das Schichtmodell angegeben; die obere Grenze bei der Mittel-
wertbildung ergibt das arithmetrische Mittel (A,-;), die untere Grenze das harmonische
Mittel (Agar):

n

Aari = 3 [$iM] (2.3)

i=1

1 = Pi
Vs Z[X’ (2.4)

=1 %

mit @; als den jeweiligen Volumenanteilen und \; den Warmeleitfahigkeiten der Minerale.
Weiterhin wird gezeigt, dafl das geometrische Mittel aus A,,; und A, einer statistischen

Verteilung von seriellen und parallelen Anordnungen entspricht:

/\ari-ha‘r =\ Af.i,ri . /\har (25)

und

Aoeo = TIN] (26)
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dem geometrischen Mittel der Mineral-Warmeleitfahigkeiten mit ithren Volumenanteilen
als Wichtung (3" ,[¢i] = 1). Diese beiden Mittel (Agrinar und Age,) zeigten eine gute
Ubereinstimmung mit den an Bohrklein gemessenen Wirmeleitfahigkeitswerten (Pribnow,

1994) und wurden hier zur Bestimmung der Matrixwirmeleitfahigkeit benutzt.

Samtliche gemessenen und berechneten Warmeleitfahigkeiten gelten fiir Festgestein
(Matrix) unter Oberflichenbedingungen. Um sie auf weitergehende geothermische Frage-
stellungen anwenden zu konnen, miissen sie auf die in-situ Verhéltnisse in der Bohrung
korrigiert werden. Dies ist moglich, wenn die Abhéngigkeiten der Warmeleitfahigkeit von
Porositat und Porenfluid sowie Temperatur und Druck bekannt sind. Das Gefiige der Ge-
steine sowie die Anisotropie einzelner Minerale beziiglich ihrer Warmeleitfahigkeit kénnen

hier aufgrund fehlender Informationen nicht beriicksichtigt werden.

2.2.1 Porositiatsabhingigkeit

Die Wirmeleitfahigkeit von Sedimentgesteinen ist neben der mineralogischen Zusam-
mensetzung ebenfalls stark von der Porositdt und der Art des porenausfiillenden Fluids
abhéngig. Die Porositat ¢ ist definiert als das Verhéltnis vom Porenvolumen (V,,,) in-
nerhalb eines Gesteins, welches nicht von festem Gesteinsmaterial erfillt ist, zum To-
talvolumen des Gesteins (V,,). Hohe Porosititen resultieren aus der klastischen Sedi-
mentation (intergranulare Porositéit) oder aufgrund spiterer Beanspruchung des Gesteins
(Sekundérporositit). Das Gewicht der aufliegenden Sedimente kompaktiert das Gestein,
so daf sich seine Porositit verringert. Besonders in geringen Tiefenbereichen ist eine ex-
ponentielle Porositatsabnahme zu erkennen (Abb. 2.9; Abb. 17 in Rieke und Chilingarian,
1974). Ist die Porositats-Tiefen-Verteilung bekannt, so kénnen die Wirmeleitfahigkeits-

werte fiir Festgestein zu quasi in-situ Bedingungen korrigiert werden.

Die Bohrungen im andinen Vorland haben iiberwiegend Sand- und Tonsteine aufge-
schlossen. I'iir das Chaco-Becken wurden Gesteinsporositaten von Coudert et al. (1995)
anhand von Sonic- und Density-Logs bestimmt. Die Bohrlochdaten zeigen einen exponen-
tiellen Abfall der Porositat mit der Tiefe, welche durch folgende Bezichungen beschrieben

werden konnen:

¢.(Sandstein) = 38e "% 4 12 (2.7)
¢.(Tonstein) = 47e 0% 412, (2.8)

wobei ¢, die Porositit in [%] zu einer bestimmten Tiefe und z die Tiefe in [km] darstellt
(nach Beaudoin et al., 1984). Demnach betragen die Oberflichenporosititen fiir Sandstei-
ne 50 % und die der Tonsteine 59 %. Die Residualporositit betrigt in beiden Fillen 12 %.

Im Vergleich zu anderen Sedimentbecken zeigen die Sedimente des Chaco-Beckens relativ
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Abbildung 2.9: Porositits-Tiefen-Verteilungen fiir Sandsteine (ss,- - -) und Tonsteine (sh,——) verschiede-
ner Studien. 1: Chapman et al. (1984), 2: Vacquier (1984), 3: Bachu et al. (1995), 4: Sclater und Christie

(1980), 5: durchgezogene Linien entsprechen den Porosititsbestimmungen von Coudert et al. (1995).

hohe Porositaten (Abb. 2.9). Auch wenn diese Bestimmungen Unsicherheiten aufweisen
(Coudert et al., 1995), kommen sie sicherlich den Verhéltnissen im Chaco-Becken néher als
die Verwendung von mittleren Porositats-Tiefen-Verteilungen. Die von Henry und Pollack
(1988) benutzte mittlere Porositat von 10-20 % scheint somit fiir das Chaco-Becken als zu
niedrig angesetzt. Aus diesem Grund ist eine Uberarbeitung der Warmeleitfhigkeitswerte

von Henry (1981) angemessen.

An sieben chilenischen Sedimentsgesteinsproben konnten Porositdtsbestimmungen
durchgefithrt werden. Sie wurden nach der Archimedischen Methode (Gerthsen et al.,
1986) bestimmt, wobei drei Gewichtsbestimmungen vorgenommen werden: im trockenen
Zustand, im nassen Zustand und im nassen Zustand untergetaucht in der Flissigkeit, die
die Poren ausfiillt. Die untersuchten Proben zeigen keine grofien Variationen beziiglich
ithrer Porositaten, im Mittel betragen sie etwa 15 bis 20 %. Die jeweiligen ermittelten
Porositaten sind in Tabelle B.2 (Anhang B) aufgefiihrt.

Die Warmeleitfahigkeit von Sedimentgesteinen wird aufgrund der (in der Regel) nied-

rigeren Wirmeleitfahigkeit der Porenfiillung reduziert?. Mit zunehmender Kompaktion

“In erster Naherung kann Wasser als porenausfiillendes Fluid angenommen (Ag,0 =
0.607 Wm~'K~') werden. Bei Annahme von Ol als porenfiillendes Fluid, reduziert sich die Wirme-
leitfihigkeit des Gesteins um etwa 20 % (Ag; = 0.213 Wm~'K~1) (Woodside und Messmer, 1961 a, b).
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32 Kapitel 2. WirmefluBdichte

wird somit die effektive Warmeleitfahigkeit des gesamten Gesteinsverbandes erhoht. Zur
Korrektur der Warmeleitfahigkeit eines gesittigten Gesteins kann wiederum das geome-

trische Mittel (Gl. 2.6) herangezogen werden.

2.2.2 Temperatur- und Druckabhéngigkeit

Die Warmeleitung der Gesteine wird durch zwei Mechanismen bestimmt: die Gitter-
leitfahigkeit (Phononenleitung) und die Leitfahigkeit durch Strahlung. Thre Anteile an
der Gesamtleitfahigkeit sind abhangig von der vorherrschenden Temperatur. Die Phono-
nenleitung kristalliner Gesteine ist in erster Niherung umgekehrt proportional zur Tem-
peratur. Bedingt durch erhohte Gitterschwingungen bei héheren Temperaturen, wird
die Anzahl der Phononenwechselwirkung erhoht, die freie Weglange und somit auch die
Wirmeleitfahigkeit erniedrigt. Buntebarth (1991) sowie Clauser und Huenges (1995)
fiihren dagegen die Wirmeleitfahigkeitserniedrigung auf die Ausdehnung der Minerale
zuriick. Unter bestimmten Temperaturbedingungen entstehen aufgrund unterschiedlicher
Ausdehnungskoeffizienten der Minerale Mikrorisse in den Mineralkérnern und an deren
Kontaktzonen, welche einen thermischen Widerstand erzeugen und somit zur Erniedri-
gung der Warmeleitfahigkeit beitragen. Die Warmeleitung durch Strahlung wirkt entge-
gengesetzt und folgt einem T3-Gesetz (Clauser, 1988), zeigt jedoch in der Regel erst ab
ca. 1000°C' eine effektive Erhohung der Warmeleitfahigkeit.

Das Temperaturverhalten der Warmeleitfahigkeit ist von unterschiedlichen Autoren
untersucht worden (z.B. Zoth und Hanel, 1988; Seipold, 1995). Die abgeleiteten empi-
rischen Beziehungen sind in Abbildung 2.10 dargestellt. Generell kénnen folgende Aus-
sagen getroffen werden: (1) die Warmeleitfahigkeitsabnahme ist umso starker, je héher
die Warmeleitfahigkeit unter Oberflichenbedingungen ist; (2) die starkste Abnahme er-
folgt im Temperaturbereich zwischen 0°C' und 400°C, im Bereich hoherer Temperaturen
erfolgt die Abnahme in wesentlich abgeschwéchter Form. Im héheren Temperaturbereich
wird die Datenbasis sehr gering und Aussagen {iber das Warmeleitfahigkeitsverhalten der
Gesteine sind schwach belegt. Fiir geothermische Betrachtungen in grofien Tiefen- und
somit hohen Temperaturbereichen muf} dieser Effekt beriicksichtigt werden. Den Labor-
untersuchungen zu Folge tritt eine Abnahme der Warmeleitfahigkeit von bis zu 50 % auf
(s. Abb. 2.10).

Um die Warmeleitfahigkeitsdaten einer Temperaturkorrektur unterziehen zu koénnen,
muf} der mittlere Temperaturgradient sowie die mittlere Oberflichentemperatur im Un-
tersuchungsgebiet bekannt sein. Fiir das Chaco-Becken wurden samtliche korrigierten
BHT-Daten in Abhdngigkeit von der Tiefe aufgetragen und ein mittlerer geothermischer

Gradient (anhand einer robusten linearen Regression; Press et al., 1992) sowie die mittlere

Scientific Technical Report STR 97/05 Deutsches GeoForschungsZentrum GFZ
DOI: 10.2312/GFZ.b103-97058



2.2. Wirmeleitfihigkeit 33

4.0 . - - : '

T .

1.0 ' - - ' -
0O 200 400 600 800 1000 1200

Temperature [°C]

Abbildung 2.10: Isobare Temperaturabhéangigkeit der Warmeleitfahigkeit nach unterschiedlichen Autoren
fiir verschiedene Gesteinstypen: 1: Sass et al. (1992), 2: Zoth und Hénel (1988) fiir basische Gesteine,
3: Zoth und Hinel (1988) fiir saure Gesteine, 4: Cermak und Hanel (1988) und Balling (1995), 5: Hinel
und Zoth (1973), 6: Arndt et al. (1995), 7: Chapman et al. (1984), 8: Seipold (1996).

Oberflichentemperatur aus dem x-Achsenabschnitt bestimmt (Abb. 2.11a). Es resultiert
eine Oberflichentemperatur von 22,5°C', die gut mit Jahresmitteltemperaturen von Wet-
terstationen (Wernstedt, 1972) iibereinstimmt (s. Abb. 2.13) sowie ein Temperaturgradi-
ent von 22,4°C/km.

Werden mittlere Temperaturgradienten aus den Einzelmessungen und der Ober-
flichentemperatur bestimmt (G = TMTT_;:;"M) (Abb. 2.11b), so wird die Unsicherheit
des Gradienten fiir oberflichennahe Bereiche deutlich. Aufgrund des fiir geringere Tiefen-
bereiche grofieren relativen Fehlers der Einzelmessungen im Vergleich zu der Oberflichen-
temperatur, wird eine grofle Streuung des Gradienten hervorgerufen. Diese Methode der
Gradientenbestimmung kann somit nur fiir Temperaturdaten aus gréfleren Tiefenberei-
chen (am Beispiel des bolivianischen Datensatzes etwa > 1500 m) angewendet werden.

Fiir groflere Tiefenbereiche resultiert auch hier ein mittlerer Temperaturgradient von etwa

92°C/km.

Zur Temperaturkorrektur wurde die Beziehung nach Sass et al. (1992) gewéhlt. Sie
beruht auf einer empirischen Beziehung, hergeleitet aus einem Datensatz von Birch und
Clark (1940 a, b). Sass et al. (1992) untersuchten diese Beziehung anhand unterschiedli-
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Abbildung 2.11: a: Bottom-Hole-Temperatur/Tiefen-Darstellung (Chaco-Becken). Durch Regressions-
analyse resultierender Temperaturgradient von 22,4°C'/km und T(Oberfliche)=22,5°C. b: Temperatur-
gradienten/Tiefen-Darstellung bestimmt aus den Bottom-Hole-Temperaturen und einer Oberflichentem-

peratur.

cher Gesteine (Metamorphite, Sedimente und Plutonite) in einem Temperaturbereich von
0 bis 300°C. Innerhalb der Ungenauigkeiten von Wirmleitfahigkeitsbestimmungen liefert
diese Beziehung sehr gute Ergebnisse. Der Vorteil dieser Beziehung liegt in der Anwend-
barkeit auf unterschiedliche Gesteinstypen bei nur einer Variablen (der Warmeleitféhigkeit
unter Laborbedingungen), wohingegen bei den von Zoth und Hénel (1988) entwickelten

Beziehungen zwei gesteinsabhéangige Koeflizienten vorgegeben werden miissen.

Aus Laboruntersuchungen ist bekannt, dafl die Warmeleitfahigkeit von Gesteinen mit
steigendem Druck (zunehmender Tiefe) zunimmt (s. z.B. Clauser und Huenges, 1995).
Diese wirkt der Abnahme durch die erhohte Temperatur in groferen Tiefenbereichen
entgegen. Die druckbedingte Zunahme (< 10 %) ist jedoch im Vergleich zur temperatur-
bedingten Abnahme (bis zu 50 %) der Warmleitfahigkeit gering und findet daher in den

folgenden Untersuchungen keine Beriicksichtigung,.
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2.2.3 Wairmeleitfihigkeitskorrektur

Samtliche Matrixwirmeleitfihigkeiten von Gesteinen aus bolivianischen Erdoélfeldern wur-
den zunéchst beziiglich ihrer in-situ Porositat korrigiert. Dabei wurde Wasser als po-
renfiillendes Medium angenommen. Zur Berechnung der Gesamtwirmeleitfahigkeit wur-
de das geometrische Mittel (Gl. 2.6) benutzt. In einem zweiten Schritt wurden die
Wirmeleitfahigkeitswerte fiir die jeweils vorherrschenden Umgebungstemperaturen kor-
rigiert (s. Abb. 2.12). Da der Tiefenbereich, aus dem die Mehrheit an Bottom-Hole-
Temperaturmessungen stammt, zwischen 1000 und 4000 m liegt, wurde den Diagram-
men ein maximaler (A4o00m) und ein minimaler (Ajgoonm) Warmeleitfahigkeitswert ent-
nommen und der Mittelwert aus diesen beiden als korrigierte Warmeleitfdhigkeit mit
(X4000m — A100om ) /2 als Fehlerbereich angegeben. Die auf diese Weise korrigierten Warme-
leitfahigkeitsdaten (Bolivien) sind in der Tabelle 2.1 aufgefiihrt.

Temperature [°C] Conductivity [W/mK]
0 50 100 150 1 2 3 4

a - b !

0 10 20 30 40 50 Sandstone CHA/PET (3.4 W/mK)
Calculated Porosity [%]

5000

Abbildung 2.12: Prinzip der Warmeleitfahigkeitskorrektur in Bezug auf die Umgebungstemperatur und
Gesteinsporositit (Beispiel: Sandstein). a: Porositits-Tiefen-Funktion (—-—) fiir Sandstein nach Coudert
et al. (1995) sowie Temperatur-Tiefen-Funktion (--) mit 7p = 22,5 °C und grad T = 22,4 °C/km
abgeleitet aus Abb. 2.11. b: Wirmeleitfahigkeit (A(z)) mit Porosititskorrektur (— - —) und Tempera-
turkorrektur (---), sowie beide Korrekturen (—) fiir einen Sandstein (CHA/PET, s. Tab. 2.1) mit einer
Matrixwirmeleitfahigkeit von 3,4 W/mK unter Laborbedingungen (25°C).

Fiir das betrachtete Intervall von 1000 bis 4000 m ergeben sich mittlere Korrekturfak-
toren von 0,60 fiir Sandsteine und 0,65 fiir Tonsteine, das heifit, die Warmeleitfiahigkeiten
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| Alter Formation / Gruppe I Aroer! l Lithologie l Xegir: |
L Chaco (CHA) | 3,40 s 1,99 £ 0,23
. Miozan
Tertiir Yecua (YEC) | 3,10 ts 1,88 + 0,28
Oligozén Petaca (PET) | 3,40 58 1,99 £ 0,23
Oberkreide | Cajones (CAJ) | 2,40 ss 1,66 + 0,20
Kreide Unterkreid Yantata (YAN) | 3,44 4+ 0,66 58 2,03 + 0,46
MRS M Tacuru (TAC) | 3,44 % 0,66 ss 2,03 + 0,46
Ipaguazu (IPA) 2,75 + 0,29 ts 1,79 + 0,36
Oberperm —
Perm Vitiacua (VIT) | 3,44 & 0,66 s8 2,03 + 0,46
Unterperm | Cangapi (CAN) | 3,50 88 2,02 + 0,24
San Telmo (SAN) | 4,50 88 2,35 + 0,30
Escarpment (ESC) | 3,90 ss 2,15 + 0,26
Oibarkadbii Taiguati (TAI) | 2,80 ts 1,78 £+ 0,26
Karl Chorro (CHO) | 3,44 + 0,66 sS 2,03 + 0,46
arbon
Tarija (TAR) | 2,70 ts 1,75 £+ 0,26
Itacuami (ITA) | 3,20 ts 1,91 + 0,29
Tupambi (TUP) | 3,00 ss 1,86 + 0,22
Unterkarbon -
Itacua (Saipuru) (ITC) | 3,44 £ 0,66 ss 2,03 + 0,46
Oberdevon | Iquiri (1IQU) | 2,40 ts 1,656 £+ 0,24
Devon | Mitteldevon | Los Monos (LMS) | 2,40 ts 1,656 £ 0,24
Huamampampa (HUA) | 2,40 ts 1,65 £+ 0,24
Unterdevon
Santa Rosa/Robore | (SRO) | 3,44 & 0,66 88 2,03 + 0,46
Silur El Carmen (ELC) | 3,44 £ 0,66 S8 2,03 £ 0,46

Tabelle 2.1: Mittlere Warmeleitfihigkeiten (A) in [W/mK] fiir die Formationen der bolivianischen Erd-
gas- und Erdélfelder. Wirmeleitfihigkeiten nach Henry (1981)(1); fiir Formationen ohne Angabe der
Wiirmeleitfahigkeit wurde unter Verwendung der Daten von Henry (1981) fiir Sand- bzw. Tonsteine
ein Mittelwert (4 Standardabweichung) gebildet. Lithologie der einzelnen Formationen: ss (Sandstein)
und ts (Tonstein) (nach Henry (1981) und Kley (1993)). Porositits- und temperaturkorrigierte Warme-
leitfahigkeitswerte: Mittelwert fiir A von 1000 bis 4000 m und Fehlergrenzen: (Ajooom — A1ooom)/2.

[iir wassergeséttigte Sand- und Tonsteine unter den Umgebungstemperaturen in der Boh-
rung betragen 60 bzw. 65 % der reinen Matrixwarmeleitfahigkeiten unter Laborbedin-
gungen. Diese Korrekturfaktoren liegen deutlich niedriger als der von Henry und Pollack
(1988) generell angewandte Korrekturfaktor von 0,8. Die in der vorliegenden Arbeit er-
mittelten Faktoren sind auf die Beriicksichtigung wesentlich hoherer Gesteinsporosititen

zuriickzufiithren.

Die Ergebnisse der Warmeleitfahigkeits-Bestimmungen an dem chilenischen Proben-
material sind in Tabelle 2.2 zusammengefaft. Fiir diese Gesteinsproben kann eine Tempe-
raturkorrektur der Warmeleitfahigkeit vernachléssigt werden, da in den Tiefenbereichen,

aus denen Temperaturmessungen vorliegen (bis maximal etwa 500 m Tiefe), Bedingungen
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M

Formation l N I Nafess I A+ S.D.

37

CHU/GRV | 5 | RDA | 3,25 4 0,98 (Ageo)

3,30 £ 0,94 (Xari-har)
CHU/SAN | 2 | RDA | 2,88 £ 0,37 (Age0)

2,91 £ 0,39 (Aari-har)
LOA/GRD | 10 | 100 3,77 £ 0,52 Granodiorite
LOA/RHY | 6 | 60 2,68 + 0,37 Rhyolite
LOA/LAV 4 | 40 1,40 + 0,12 Laven Vulkan Mifio
LOA/IGN 2 |20 Ignimbrite Ujina
MAB/DIO | 5 | 50 2,48 + 0,46 Diorite
MAB/DIO | 1 [ RDA | 2,93 (Ageo) Diorit (Bohrklein)

2)99 ()‘aﬂ'-har)
MAB/AND | 1 | 10 2,83 + 0,05 Andesit
MAB/GRV | 1 | RDA | 2,97 (Ageo)

3.03 (Aurihar)”
MIC/DIO 4 | 40 1,84 4+ 0,09 Diorite
MIC/AND | 8 | 80 2,04 £+ 0,17 Andesite
MMI/GRD | 11 | 110 4,35 4+ 1,02 Granodiorite
MMI/AND | 1 | 10 2,20 £ 0,05 Andesit
MMI/GRV | 5 [ RDA | 2,92 + 0,26 (Ageo)

2,99 + 0,25 (Mari-har)
SLV/AND 1 ]10 2,35 4 0,07 Andesit
SLV/GRV 1 | RDA | 3,20 (Ageo)

3,24 (Mari-har)

Tabelle 2.2: Wirmeleitfahigkeiten (A) der chilenischen Proben. N: Anzahl der Proben, Nps.ss: Anzahl der
Wiirmeleitfihigkeitsmessungen bzw. einmalige Réntgen-Diffraktions-Analyse (RDA), Warmeleitfahigkei-
ten in [W/mK] (£ Standardabweichung).

vorherrschen, die normalen Laborbedingungen (< 30°C') nahekommen. Die Sedimentge-
steine, an denen Porosititshestimmungen durchgefiithrt wurden (s. Tab. B.2) sind ent-
sprechend Gleichung 2.6 zu in-situ Porositiaten korrigiert worden. Proben, an denen keine
Porositdten gemessen werden konnten, wurde die aus den Einzelmessungen bestimmte

mittlere Porositét von 15 % zugeordnet.

2.3 Wirmefluidichte-Bestimmungen

Im Rahmen dieser Arbeit kamen je nach Problemstellung in den einzelnen Regionen vier

unterschiedliche Methoden der Warmeflufidichte-Bestimmung zur Anwendung;:
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Methode 1: In Gebieten, in denen die lokale Topographie einen signifikanten Einflufl
auf die Untergrundtemperaturen ausiibt (dies ist z.B. innerhalb von 1000 m Abstand
einer 1000 m hohen Gelandestufe der Fall, s. Kap. 2.1.2), wurde die Warmefluldichte
anhand einer numerischen Methode bestimmt. In einem ersten Schritt wird dafiir die
Topographie des Untersuchungsgebietes anhand von topographischen Karten im Mafistab
1:50.000 gerastert. Da sich die Bohrungen, in denen Temperaturmessungen durchgefiihrt
wurden, vorwiegend in Télern befinden, konnten die zu modellierenden Gebiete auf zwei-
dimensionale Schnitte, senkrecht zur Talachse, reduziert werden; die Temperaturprofile
der Bohrungen wurden jeweils auf den gewahlten 2D-Schnitt projiziert. Bei der Dimen-
sionierung des Rasters miissen die in die Modellierung eingehenden Randbedingungen
beriicksichtigt werden. Dies sind zum einen die vertikalen Rander des Profilschnittes, an
denen kein horizontaler WarmefluB zugelassen wird (55 = 0) und zum anderen der un-
tere Rand, an dem eine variable Basiswarmefluidichte vorgegeben wird. Dies entspricht
der Vorstellung, dal simtliche Wiarme, die am unteren Rand in das Modell eingegeben
wird, dieses auch wieder durch den oberen Rand verlait. Um die zu modellierenden
Temperaturen in den Bohrungen nicht durch die Randbedingungen zu beeinflussen, muf
das Gebiet entsprechend grofl gewdhlt werden; das heifit (1) der untere Rand muf in
einem Tiefenbereich liegen, welcher von der Topographie und den Oberflichentempera-
turen nicht beeinfluft wird, und (2) die vertikalen Rander miissen um den Betrag eines
Vielfachen der Grofie des Untersuchungsgebietes auflerhalb desselben liegen. Die Tem-
peraturverteilung entlang der Gelindeoberfliche stellt eine weitere Randbedingung dar.
Diese ist vorwiegend durch externe Einfliisse bestimmt. Der Einflufl der Basiswarmefluf}-
dichte auf die Oberflachentemperatur ist, mit Ausnahme geothermisch anomaler Gebiete,
vernachlassigbar. In der Regel wird die Oberflichentemperatur als linear mit der topo-
graphischen Hohe abnehmend angenommen (etwa 2-5°C'/km, Jessop (1990); 5-10°C/km,
Powell et al. (1988)). Um die Temperaturabnahme mit der Hohelage fiir das Untersu-
chungsgebiet zu bestimmen, wurden mittlere Jahrestemperaturen von Wetterstationen
als Funktion ihrer topographischen Hohe aufgetragen (Abb. 2.13). Daraus ergibt sich
eine mittlere Temperaturabnahme von 3,5°C'/km. Eine weitere Moglichkeit, mittlere
Oberflaichentemperaturen zu bestimmen, liegt in der Extrapolation der in den Bohrun-
gen gemessenen Temperaturen an die Oberfliche. Fir die chilenischen Bohrungen ergibt

sich somit eine Abnahme der Oberflichentemperatur mit der topographischen Hohe von
2,8°C'/km (Abb. 2.13).

Die Oberflichenwiarmeflufidichte wird unter der Annahme stationdrer Temperaturbe-
dingungen bestimmt. Damit reduziert sich die Warmeleitungsgleichung auf die Poisson-
Gleichung (s. Anhang D, Gl. D.2). Als Losungsverfahren fiir diese Differentialglei-

chung wurde das Finite-Elemente-Verfahren benutzt, wofiir ein kommerzielles Programm
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(ANSYS Version 4.4a) zur Verfiigung stand. Nach der Rasterung des Untersuchungsge-
bietes und der Zuweisung der Randbedingungen (Abb. 2.14a) wird das Temperaturfeld
iterativ bestimmt. Dabei paust sich die Topographie auf das Temperaturfeld im Un-
tergrund ab. Ziel der Modellierung ist es, die berechneten Temperaturprofile den ge-
messenen Temperaturen anzugleichen. Da die Verteilung der Oberflichentemperatur die
Untergrundtemperaturen nur in geringen Tiefen beeinflult, wird der Angleich von model-
lierten und gemessenen Temperaturen iiber die Basiswarmefluidichte realisiert (s. Abb.
2.14b). Der topographiekorrigierte Oberflichenwirmefludichte-Wert wird durch die Mi-
nimierung der mittleren quadratischen Abweichung zwischen gemessenen und berechneten
Temperaturen ermittelt (s. Abb. 2.14¢).

Anhand dieser Methode wurden fiir die Felder Carolina de Michilla, Mantos Blancos
und das Erkundungsgebiet Rio Loa Oberflichenwarmefluffidichten bestimmt. Da die Ge-
biete jeweils eine einfache geologische Struktur aufweisen, wurden in den Modellierungen
Ein- oder Zwei-Schichtmodelle angewandt. Entsprechende Warmeleitfihigkeits-Mefiwerte
(Tab. 2.2) wurden auf die in den Bohrungen anstehenden Kristallingesteine iibertragen.
Die berechneten Warmefludichte-Werte sind in Tabelle 2.3 aufgelistet und mit Methode
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Abbildung 2.14: a) Gerasterte Topographie entlang eines Profils durch das Gebiet des Rio Loa auf der
Hoéhe des Vulkans Mifio und die auf das Profil projizierten Bohrprofile. Vertikale ﬁberhﬁlmng: 2:1. Zur
Oberflachenwarmeflufdichte-Bestimmung wird die basale Warmefluidichte variiert.

b) Gemessenes Temperatur-Tiefen-Profil fiir die Bohrung LOA 3587 und Variationsbreite modellierter
Temperatur-Tiefen-Profile bei Annahme unterschiedlicher Basiswirmeflufidichten.

c) Mittlere quadratische Abweichungen zwischen gemessenen und ermittelten Temperaturen, bestimmt
fiir unterschiedliche Annahmen der BasiswarmefluBidichte; die bestimmte (topographie-korrigierte) Ober-
flichenwirmefluBdichte fiir die Bohrung LOA 3587 betrigt 155 mW/m?.

(1) bezeichnet.

Methode 2: Einige Bohrungen in Chile zeigen hydraulisch gestérte Temperatur-Tiefen-
Profile. Um aus diesen Temperatur-Tiefen-Profilen ungestorte WarmefluBBdichten zu be-
stimmen, muf} der konduktive Anteil am Warmetransport von dem konvektiven Anteil
getrennt werden. Diese Trennung kann durch die Methode der Péclet-Zahl- Analyse vorge- -
nommen werden. Die Péclet-Zahl (Pe) ist definiert durch das Verhaltnis von konvektivem

zu konduktiven Warmetransport:

Qkon vektiv PCPUL vl
Pe = _ _ vl .
°S Busisise. % B (2.9)

mit p der Dichte und ¢, der spezifischen Warmekapazitit des Fluids bei konstantem

Druck, v der Darcy-Geschwindigkeit (negativ nach unten), L dem Tiefenintervall der
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Fluidzirkulation, A der Gesamtwirmeleitfahigkeit und & der Temperaturleitfahigkeit des
durchteuften Gesteins. Mit Hilfe der Péclet-Zahl ist es moglich, das Warmetransportsy-
stem zu klassifizieren: ist |Pe| < 1, so iberwiegt der konduktive Warmetransport, ist

|Pe| > 1, so dominiert der konvektive Warmetransport das System.

Die stationire Warmeleitungsgleichung fiir einen isotropen, homogen permeablen Un-

tergrund wird beschrieben durch:

d )\dT dT

&;( ‘d—z) = —[)CPUE. (210)
Mit dem Fourier’schen Gesetz (Gl. 2.1) ergibt sich die Differentialgleichung:
dQ(z) Pe/L
= - 2.11
dz Q(z)’ 211
mit der Losung
Q=) = Qe Rifad, (2.12)

Qo ist die Oberflichenwarmeflufidichte und Q(z) die Warmefluidsichte in der Tiefe z.
Gleichung 2.12 bietet sowohl die Moglichkeit, die Péclet-Zahl zu bestimmen, als auch die

basale Warmefludichte zu ermitteln, die von unten in das System einstromt (Clauser
und Villinger, 1990; Jobmann und Clauser, 1994).

Um eine Uberpragung der konduktiven Temperaturbedingungen durch mégliche ver-
tikale Fluidbewegungen zu untersuchen, wurden anhand der Temperaturprofile und der
jeweiligen Wiarmeleitfahigkeiten WarmefluBdichte-Profile erstellt (s. Abb. 2.15a-c). Nach
Normierung und anschlielender logarithmischer Darstellung des Warmeflusses iiber die
Tiefe (positiv nach unten), kann aus der Steigung einer linearen Regression das Verhélt-
nis Pe/L und aus dem exponentierten Achsenabschnitt die OberflichenwéarmefluBdichte
(Qo(z0)) bestimmt werden. Zur Bestimmung der Péclet-Zahl mufl weiterhin die Machtig-
keit L der fluidfithrenden Schicht bekannt sein. Wenn diese nicht exakt bekannt ist, kann
nur eine obere und eine untere Schranke abgeschitzt werden (Clauser, 1988). Die untere
Schranke von L stellt das Tiefenintervall der Temperaturmessung dar, die obere Schranke
kann aus geologischen Informationen abgeleitet werden. Dies sind z.B. die Tiefe des kri-
stallinen Basements oder impermeable Schichten, in denen konvektive Transportprozesse
vernachlissigt werden kénnen. In den Bohrungen der Lokation Sierra Limon Verde wurde
in 220 m Tiefe Kristallingestein aufgeschlossen. Unter Verwendung dieser Tiefenangabe
ergibt sich eine Péclet-Zahl von -0,29, eine Oberflichenwirmeflufidichte von 35 mW/m?
und eine basale WarmefluBdichte (Q4(20 + L)) von 47 mW/m?.

Péclet-Zahl-Analysen wurden an samtlichen chilenischen Bohrungen, die grundwas-
serfithrende Schichten durchteuft haben, durchgefiihrt. Die Bohrungen der Lokationen

Mansa Mina (Calama) und dem Erkundungsgebiet El Loa zeigten keine wesentlichen
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Abbildung 2.15: Wéirmefluidichte-Bestimmung am Beispiel der drei Bohrungen in der Sierra Limon
Verde. a) Temperatur-Tiefen-Profile, b) Temperaturgradienten in 5 m-Intervallen und c¢) berechnete
WirmefluBdichte in 5 m Intervallen mit HFD = 40 4 8 mW/m? auf der Basis einer mittleren Warme-
leitfahigkeit von 2,5 W/mK (Arock = 3,2 W/mIK und 15 % wassergefiillter Porenraum, s. Kap. 2.2.3).

d) Péclet-Zahl-Analyse fiir die Brekzien-Formation. Logarithmisches Warmeflufidichte-Profil, Pe/L be-
stimmt sich aus der Steigung der Regressionsgeraden und die Oberflachenwirmeflufidichte go(zp) aus
dem exponentierten Achsenabschnitt. Mit L=220 m resultiert eine Péclet-Zahl von -0,29, eine Ober-
flichenwirmefluBdichte Qo von 35 mW/m? und eine basale WirmefluBdichte (Q4(zo+L)) von 47 mW/m?.

konvektiven Wirmetransportanteile, so dafl dort von einem iiberwiegend konduktiven
Warmetransport ausgegangen werden kann. Die Temperaturprofile in der Sierra Limon
Verde (s. Abb. 2.15) sind durch geringe abwérts gerichtete Fluidbewegungen iiberpragt.
Lokationen, an denen die Oberflichenwarmefludichte anhand dieser Methode bestimmt
wurde, sind in Tabelle 2.3 als Methode (2) gekennzeichnet.

Methode 3: Eine vollkommen andere Methode der WarmefluBdichte-Bestimmung ist
erforderlich, wenn Einzeltemperatur-Messungen (BHT) vorliegen. Die WarmefluBdichte -
wird hier aus dem Produkt einer iiber das gesamte Profil gemittelten Warmeleitfahig-
keit und einem mittleren Temperaturgradienten berechnet. Durch diese Methode werden
WairmefluBdichte-Bestimmungen nicht an einzelnen Bohrungen, sondern fiir gesamte Ex-
plorationsfelder bzw. -regionen vorgenommen. Durch Zusammenfassung der Einzelmes-
sungen mehrer Bohrungen in einem Explorationsfeld bzw. der eventuellen Zusammenfas-

sung mehrerer Explorationsfelder in einer Region wird eine héhere Datendichte erreicht.
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2.3. Wiérmeflufidichte-Bestimmungen 43

Nur durch diese Zusammenfassung zu einem Temperatur-Tiefen-Profil kann aus einer
grofien statistischen Datenverteilung ein reprasentativer Temperaturgradient bestimmt

werden.

Fiir das Explorationsfeld Bermejo (Bolivien) wurden, um eine hohe Datendichte zu er-
reichen, BHT-Daten von vier nahe beieinander liegenden Explorationsfeldern (aus einem
Gebiet von etwa 15x30 km) zusammengefaBt und zu einem Temperatur-Tiefen-Profil
zusammengestellt. Aus insgesamt 121 Einzelmessungen bis in eine Tiefe von 4200 m
wird der Temperaturgradient durch die Steigung einer robusten linearen Regression er-
mittelt (s. Abb. 2.16). Fiir das Explorationsfeld existieren zusétzlich zwei kontinuierliche
Temperatur-Tiefen-Profile. Aufgrund fehlender Informationen zum Bohrfortschritt und
tiber die Zeit der Temperaturmessungen, konnen diese Profile jedoch nicht zu Gleichge-
wichtsbedingungen korrigiert werden. So dienen sie lediglich zum Vergleich mit den BHT-
Daten und dem Verlauf der ermittelten linearen Regression. Die Warmeleitfahigkeit ist
durch das harmonische Mittel (Gl. 2.4) der fiir ein Erdoélfeld generalisierten Formations-
leitfahigkeiten bestimmt (s.a. Tabelle B.3). Zu jedem Explorationsfeld ist lediglich die
Stratigraphie fiir eine repriasentative Bohrung vorhanden (s. Abb. 2.16).
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E 2000 Abbildung 2.16:  WaéarmefluBdichte-Bestim-
= e e . T
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& 2500 v _ ..
i des Bermejo. Darstellung unkorrigierter
L
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\ - . -
i X temperaturen (BHT) sowie von zwel unter in-
© Bt A stationiren Temperaturbedingungen gemesse-
\
4000 il % ne Temperaturprofile. Angaben zu den durch-
— T-Logs o *
p— teuften Formationen s. Tabelle 2.1.

Aus einem mittleren korrigierten Temperaturgradienten von 23,1°C'/km (unkorrigier-
ter Temperaturgradient von 19,1°C/km) und einer mittleren Warmeleitfahigkeit fiir den
gesamten Tiefenbereich von 1,67 W/mK resultiert fiir das Explorationsfeld Bermejo eine
Oberflachenwirmeflufidichte von 39 mW/m?. Unter Anwendung dieser Methode wurden
fiir simtliche bolivianische Explorationsfelder Oberflichenwarmeflufdichten bestimmt (in
ihrer Gesamtheit 24 Werte) und in Tabelle 2.3 als Methode (3) gekennzeichnet.
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44 Kapitel 2. WirmefluBdichte

Methode 4: Die WarmefluBdichte des Explorationsfeldes Yoay (Bolivien) wurde auf der
Basis von Formationswarmeleitfahigkeiten (s. Tab. 2.1) und dem aus einem Temperatur-
Tiefen-Profil abgeleiteten Temperaturgradienten in 50 m Intervallen ermittelt (s. Abb.
2.17). Anschliefend wurde fiir die einzelnen Formationen die Wiarmefluidichte durch
arithmetische Mittelung bestimmt. Die WarmefluBdichte fiir die gesamte Bohrung ergibt
sich aus der harmonischen Mittelung der Formations-WiarmefluBdichten gewichtet nach
Formationsméchtigkeiten. Die auf diese Art ermittelte WarmefluBdichte ist in Tabelle 2.3

entsprechend (4) gekennzeichnet.

Tynesir, [°C] Vi PG AT/Az [°C/km] HFD [mW/m2]
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Abbildung 2.17: Wirmeflufidichte-Bestimmung am Beispiel des bolivianischen Erdélfeldes Yoay. Un-
korrigierte (Tyuncorr.) und korrigierte (Tespp ) Temperaturen fiir Maximumtemperaturen sowie ein Tem-
peraturprofil. Temperaturgradienten in 50 m Intervallschritten fiir das Temperaturprofil und mittlerer
Temperaturgradient bestimmt anhand einer robusten lineraren Regression auf der Basis von Maximum-
temperaturen (gestrichelte Linie). Bestimmte Warmefluidichte aus den Maximumtemperaturen (gestri-
chelte Linie) und aus dem Temperaturprofil (Punkte; in 50 m Intervallen und gemittelt fiir Formationen
+ Standardabweichung). Generalisierte Lithologie (s. Tab. 2.1). Die durch die Maximumtempera-
turen bestimmte Warmefludichte betrigt 37 mW/m? und die durch das Temperaturprofil bestimmte
38 mW/m?,
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Tiefen- | Temperatur- A HFD relativer
Lokation N | Intervall Gradient | [W/mK] | [nW/m?] | Fehler
[m] [°C/km)] (%)

Abapo ABP | 14 | 873-3405 21,9 1,82 40 (3) 17
Bermejot BJO | 121 | 546-4180 23,1 1,67 39 (3) 17
Caigua CAI | 32 | 406-2525 22,0 1,72 38 (3) 17
Camirif CAM | 81 | 892-3677 13,0 1,65 21 (3) 17
Carandat CAR | 129 | 295-3972 20,2 1,79 36 (3) 17
Cascabel CCB | 66 | 797-3847 21,2 2,00 42 (3) 17
Colpat CLP | 81 | 607-3190 22,8 1,89 43 (3) 17
El Espinof EPN | 31 | 342-5200 20,0 1,98 40 (3) 17
Guairuy GRY | 35 594-3280 23,0 1,67 38 (3) 17
Madrejones MJB | 17 | 2364-4138 28,2 1,95 55 (3) 17
Monteagudo MGD | 73 | 696-3937 16,9 1,89 32 (3) 17
Montecristo MCT | 39 | 444-3459 28,7 1,89 54 (3) 17
Naranjillo NJL 60 | 796-3739 19,1 1,92 37 (3) 17
Nupuco NPC | 37 | 696-4073 25,5 1,92 49 (3) 17
La Penat LPN | 140 | 606-3800 20,0 1,91 38 (3) 17
Porvenir PVN | 42 | 450-3349 21,1 2,02 43 (3) 17
Rio Grande RGD | 50 | 103-3936 21.2 2,04 43 (3) 17
Rio Seco RSC | 24 | 844-3154 19,0 2,05 39 (3) 17
Tatarenda TTR | 74 | 301-2326 20,9 1,74 36 (3) 17
Tita TIT 28 | 781-2847 24,0 1,89 45 (3) 17
La Vertiente LVT | 56 | 823-4480 21,0 2,01 42 (3) 17
Vuelta Grandef VGD | 39 621-3228 23,0 2,03 47 (3) 17
Yapacanit YPC | 30 | 585-3242 224 1,93 43 (3) 17
Yoay YOI 6 | 1488-4502 19,2 1,91 37 (3) 17
Toconao TOC | 20 770-5425 23,9 s

Michilla* 3 474 17 (1) 10
Mantos Blancos* 3 300 24 (1) 10
Mansa Mina* 3 190 95 (2) 30
Sierra Limon Verde* 3 210 47 (2) 10
Bl Loa* 2 222 150 (1) 15
La Escondida* i 150 15,0

Yoay*{ YOI 1 3050 38 (4) 20

Tabelle 2.3: Zusammenfassung der im Rahmen dieser Arbeit neu bestimmten Wirmefludichte-Werte,
: revidierte Werte von Henry (1981) bzw. Henry und Pollack (1988). «: Lokationen mit kontinuierli-
chen Temperaturprofilen. N: Anzahl der BHT zur Gradientenbestimmung bzw. Anzahl der Bohrungen _
zur OberflichenwarmefluBidichte-Bestimmung. Tiefenintervall der BHT zur Gradientenbestimmung bzw.
maximale Tiefe der Bohrungen zur Oberflichenwarmefluidichte-Bestimmung. Mittlere Wirmleitfahig-
keit fiir die Explotationsfelder mit Wirmeflufidichte-Bestimmung nach Methode (3). WirmefluBdichte,
Bestimmungsmethode (in Klammern) und relativer Fehler.
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Zum Vergleich wurde fiir das Explorationsfeld Yoay auf der Basis von 6 Maximum-
temperaturen eine Wirmefludichte nach Methode (3) bestimmt. Die nach den bei-
den Methoden und unterschiedlichen Datensétzen ermittelten Warmefludichten zeigen
eine sehr gute Ubereinstimmung. Auf der Basis von BHT wurde eine WéarmefluBdich-
te von 37 mW/m? und unter Nutzung des Temperaturprofils eine WarmefluBdichte von
38 mW/m? bestimmt (s. Abb. 2.17).

Unter Anwendung dieser Methoden konnten fiir das Untersuchungsgebiet insgesamt
29 Wirmeflufidichte-Bestimmungen vorgenommen werden (s. Tab. 2.3 und Tab. C.1).
Dabei wurden sechs WirmefluBdichte-Bestimmungen auf der Basis von kontinuierlichen
Temperaturprofilen in N-Chile und Bolivien sowie 23 Bestimmungen fiir die Einheiten des
Subandins und Chacos auf der Basis von etwa 1300 Maximumtemperaturen durchgefiihrt.
Neun der aus den Maximumtemperaturen bestimmten Warmefluidichte-Werte entspre-
chen Lokationen aus vorhergehenden Studien (Henry, 1981; Henry und Pollack, 1988);
aufgrund der nun vorliegenden hoheren Datendichte und den {iberarbeiteten Warme-
leitfahigkeiten der durchteuften Gesteine (s. Kapitel 2.2.3) wurden sie im Rahmen dieser
Arbeit revidiert.

Von Korrekturen fiir die Einfliisse von Sedimentation und Erosion auf die Untergrund-
temperaturen wurde aufgrund unzureichender Informationen {iber die benétigten Parame-
ter (z.B. Erosions- bzw. Sedimentationsraten fiir die jeweiligen Lokationen, Angaben der
Zeitintervalle in denen die Erosion bzw. Sedimentation stattfand, mittlere Temperaturab-
nahme mit der topographischen Hohe (s. Variationsbreite in Abb. 2.13)) abgesehen. An
einigen Altdaten wurde diese Korrektur in vorhergehenden Studien (Henry, 1981; Henry
und Pollack, 1988) angebracht. Fiir die Warmefludichte-Lokationen, die auf Maximum-
temperaturen beruhen, wurde jedoch ebenfalls von dieser Korrektur abgesehen (Henry
und Pollack, 1988), so daB fiir diese Gebiete von einer vergleichbaren Datenbearbeitung

zur WarmefluBdichte-Bestimmung ausgegangen werden kann.

Weitere zur Verfiigung stehende Daten der bolivianischen und chilenischen Explorati-
onsfelder (z.B. BHT aus kleinen Erdélfeldern, Logs der Mine La Escondida) konnten nicht
zur Warmefludichte-Bestimmung genutzt werden. Die Anzahl der fiir die Interpretation
zur Verfiigung stehenden BHT in den Explorationsfeldern ist oft zu gering, um représenta-
tive Gradienten abzuleiten, bzw. waren Informationen, wie z.B. zur geologischen Struktur
des Explorationsgebietes oder Wiarmeleitfahigkeiten, nicht vorhanden. Die Informationen
der Temperaturprofile aus den geothermischen Feldern (Laguna Colorada und El Tatio)

#stellen hochthermale konvektive Systeme dar. Unterhalb der fluidfithrenden Schichten ist
zwar z.B. fiir die Bohrungen im Explorationsfeld El Tatio (s. Abb. 2.4) eine abrupte Ab-
nahme der Absoluttemperaturen und der Temperaturgradienten zu verzeichnen, jedoch

kann hier noch nicht von rein konduktiven thermischen Bedingungen ausgegangen werden,
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da der geothermische Gradient stetig mit der Tiefe zunimmt. Aus diesem Grund wurden

diese Daten nicht in Warmefluidichte-Bestimmungen einbezogen.

In den Fillen, wo eine Temperaturgradienten-Bestimmung méglich war (s. Tabelle 2.3

und Tabelle C.1), wurden diese in die weitere Diskussion mit aufgenommen.

2.4 Wirmeflufidichte-Verteilung in den zentralen Anden

Die flichenhafte Verteilung der in vorangegangenen Studien sowie im Rahmen dieser
Arbeit ermittelten Oberflichenwiarmefluidichte-Daten zeigt Abbildung 2.18. Der neue
Datenbestand beléuft sich auf 74 Werte (Altdatenbestand von 54 Werten und 29 neue
WarmefluBdichte-Bestimmungen, davon 9 revidierte Altdaten) fiir das gesamte Untersu-
chungsgebiet. Die Daten zeigen eine sehr inhomogene Verteilung auf. Eine grofie Daten-
dichte besteht fiir die Explorationsgebiete im Subandin und Chaco (35 % aller Daten)
sowie in der Ostkordillere (16 %). Die WarmefluBdichte im Bereich des Altiplano ist
aufgrund der geringen Datenbasis (8 % der Daten) nur schwach belegt. Durch die im
Rahmen dieser Arbeit durchgefiihrten Neumessungen sind Aussagen tiber die Warme-
fluBdichte im Bereich des Forearcs (27 % aller Daten) und magmatischen Bogens (4 %) in
N-Chile moglich. Etwa 9 % der WarmefluBdichte-Bestimmungen befinden sich im Bereich
der Nazca-Platte. Anhand dieser Datenbasis kann eine Wiarmeflufidichte-Isolinienkarte er-
stellt werden (s. Abb. 2.18). Variationen quer zum Streichen des Andenorogens werden
deutlich, wohingegen sich in Streichrichtung keine signifikanten Trends abzeichnen. So
kann fiir die Oberflichenwarmefluidichte im Bereich der zentralen Anden in erster Néhe-

rung eine zweidimensionale Verteilung angenommen werden.

Unter der Annahme der Zweidimensionalitat des Oberflichenwirmeflufidichte-Feldes
koénnen die Werte fiir die einzelnen tektonischen Einheiten gemittelt und auf ein Profil
projiziert werden (s. Abb. 2.19). Anhand dieser Darstellung sowie der flichenhaften Ver-
teilung kann die Variation der WarmefluBdichte quer zum Andenorogen wie folgt beschrie-
ben werden: Die Oberflichenwarmeflufldichte der Nazca-Platte nimmt mit zunehmendem
Alter, das heiflt mit Anndherung an die Peru-Chile-Tiefseerinne, ab. Der Bereich der
Tiefseerinne ist durch Oberflichenwirmeflufidichte-Werte von etwa 30 mW/m? gekenn-
zeichnet. Von lokal begrenztem Charakter sind einzelne Anomalien, die jedoch nicht den
generellen Trend widerspiegeln. Der Bereich zwischen der Peru-Chile-Tiefseerinne und
der Kiistenlinie zeigt eine groflere Variation in der Oberflichenwarmeflufidichte. Die hier
eingehenden Daten beruhen auf den durchgefithrten Messungen im Rahmen des CINCA-
Projektes und sind als vorlaufig zu betrachten. Im Bereich der Kiistenkordillere besteht
ein Minimum der Oberflichenwarmefludichte. Die beiden neu bestimmten Lokationen

zeigen Werte von etwa 20 mW/m? und fiigen sich somit in den durch Altdaten belegten
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Abbildung 2.18: Uberblick iiber die regionale WirmefluBdichte-Verteilung im Untersuchungsgebiet. Pub-
lizierte Daten sind in weiflen Symbolen, die im Rahmen dieser Arbeit neu ermittelten Werte schwarz dar-
gestellt. Zusitzlich werden die Warmeflufidichtewerte nach ihren Bestimmungsmethoden unterschieden:
(1) o Ozeanbodenmessungen, (2) < kontinuierliche Temperaturprofile, (3) O Minenmessungen und (4)
A Maximumtemperaturen. Lokationen des geothermischen Feldes El Tatio (Chile) (x). Wirmefluidich-
te-Isolinien in 20 mW/m?-Intervallen.

generellen Trend ein. Im Bereich des Langstals und der Prikordillere ist ein genereller
Anstieg auf Werte zwischen 40 und 60 mW/m? zu erkennen. Insgesamt ist der Forearc-
Bereich durch eine niedrige Oberflichenwarmefludichte gepragt. Unter der Annahme von
konduktiven Warmetransportprozessen gibt dies einen ersten Hinweis auf relativ niedrige
Temperaturen in der Erdkruste.
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Abbildung 2.19: Mittelwerte der Oberflichenwirmeflufidichte in den tektonischen Einheiten der zentralen
Anden projiziert auf ein W-E Profil bei 21°S. Anzahl, Mittelwert, mittlere absolute Abweichung (dun-
kelgrau) sowie Bereich zwischen minimaler und maximaler bestimmter Warmefluidichte (hellgrau) fiir
die Bereiche: Westlich der Peru-Chile-Tiefseerinne, von der Peru-Chile-Tiefseerinne bis zur Kiistenlinie,
der Kiistenkordillere (CC), der Prikordillere (PC), dem magmatischer Bogen (WC), dem Altiplano, der
Ostkordillere (EC), dem Subandin und dem Chaco.

Der magmatische Bogen ist durch eine grofie Variationsbreite der Oberflichenwirme-
fluBdichte gekennzeichnet.  Die fiir den magmatischen Bogen bestimmten Ober-
flachenwarmefluidichte-Werte reichen von etwa 50 mW/m? bis zu 150 mW/m? (El Loa).
Eine starke Variabilitat der Oberflichenwéarmeflufidichte kann ein Hinweis auf oberflichen-
nahe, lokale Warmeanomalien (z.B. Magmenkammern, vermehrte radiogene Warmepro-
duktion, Fluidzirkulationen) sein (s. Chapman und Rybach, 1985). Fiir den Bereich des
magmatischen Bogens ist anzunehmen, daf es sich um lokale Warmefluidichte-Anomalien
handelt, verursacht durch oberflichennahe Magmenkammern. Dies driickt sich z.B. in
dem bestimmten Temperaturgradienten der Bohrung Toconao (s. Tab. 2.3) aus. Hier
wird in unmittelbarer Ndhe zum aktiven Vulkan Lascar (etwa 30 km Entfernung) ledig-

lich ein Temperaturgradient von 24°C'/km registriert.

Die WarmefluBdichte fiir den Ubergang vom magmatischen Bogen zur Ostkordillere
ist weitgehend unbestimmt, da nur wenige Daten fiir die Altiplano-Region vorhanden

sind. Die Messungen im Titicacasee ergaben einen Mittelwert der Oberflichenwirme-
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fluBdiche von etwa 55 mW/m? (Sclater et al., 1970). Dagegen geben Henry und Pollack
(1988) fiir die Mine Corocoro (etwa 100 km siidlich von La Paz) eine Wirmefluidichte
von 183 mW/m?* an. Der Backarc-Bereich ist im Gebiet der Ostkordillere durch hohe
WirmefluBdichte-Werte von etwa 80 mW/m? gekennzeichnet. Aufgrund der Streubreite
der Oberflachenwarmefludichte-Daten 1afit sich kein Trend in Streichrichtung des Oro-
gens erkennen. Das Subandin schlieilich, sowie das andine Vorland (Chaco), sind durch

eine niedrige OberflichenwarmefluBdichte von etwa 40 mW/m? geprigt.
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Kapitel 3
Modellierung des Temperaturfeldes der Lithosphére

Die regionale Verteilung der aus dem oberflichennahen Temperaturfeld abgeleiteten
Wirmefluidichte 148t Riickschliisse auf die in der Lithosphire ablaufenden tektoni-
schen Prozesse zu. So bilden sich lang andauernde Subduktionsprozesse durch eine
typische stationiare Oberflichenwirmeflufdichte-Verteilung ab. Im Gegensatz dazu
kann fiir den Prozef einer aktiven Krustenstapelung nicht von einer stationdren Ober-
flaichenwérmefluBdichte-Verteilung ausgegangen werden. Mit Hilfe von Modellierungen
der Temperaturverteilung in der Lithosphire und der Oberflichenwirmeflufidichte als
Vergleichsgrofie der Modelle kénnen Aussagen zur Validitat entwickelter Szenarien und

damit zu den tektonischen Prozessen getroffen werden.

Durch die Subduktion der ozeanischen Lithosphire unter den siidamerikanischen Kon-
tinent wird kaltes Material in gréflere Tiefenbereiche transportiert. Im Bereich der zen-
tralen Anden liegen die Subduktionsgeschwindigkeiten bei etwa 8 em/a. Hieraus kann
gefolgert werden, dafl kaltes Material sehr viel schneller subduziert wird als der konduk-
tive Warmetransport aus dem Erdinneren an die Erdoberfliche stattfindet. Dies hat zur
Folge, daf} sich schon wenige Millionen Jahre nach Beginn der Subduktion die iiberlagernde
Platte abkiihlt, woraus sehr niedrige Temperaturgradienten und WarmefluSdichte-Werte
im Forearc-Bereich resultieren. Zunéchst ergibt sich daraus die Annahme, daf§ durch die
Subduktion ein sehr kaltes und somit rigides Regime entsteht. Da jedoch gleichzeitig mit
der Subduktion auch aktiver Vulkanismus verbunden ist, miissen weitere Prozesse, die
im Zusammenhang zu dem SubduktionsprozeB stehen, in Betracht gezogen werden. Eine
wichtige Stellung nimmt hierbei eine durch den Subduktionsprozef§ induzierte Mantelkon-
vektion sowie der Aufstieg von asthenospharischem Mantel aufgrund von Dichteinstabi-
lititen in der tieferen Lithosphire ein. Durch diese Mechanismen kénnen Isothermen im
Bereich des vulkanischen Bogens und des Backarc-Bereichs angehoben werden (Andrews
und Sleep, 1974; England, 1993; Kay und Mahlburg Kay, 1993). Daraus ist auch fiir den
Backarc-Bereich eine thermisch ausgediinnte und somit geschwichte Lithosphire ableit-
bar. Nach Isacks (1988) bietet dies die Voraussetzung fiir eine Krustenverdickung durch
tektonische Verkiirzung, wodurch das Temperaturfeld des Backarc-Bereichs in entschei-

dender Weise bestimmt wird.
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52 Kapitel 3. Modellierung des Temperaturfeldes der Lithosphéire

Entlang eines W-E-Schnittes (s. Abb. 1.2) werden die Einheiten der Nazca-Platte,
des Forearc-Bereichs, des magmatischen Bogens, des Backarc-Bereichs (Ostkordillere und
Subandin) sowie des Andenvorlandes (Chaco) einzeln untersucht. Den jeweiligen Pro-
blemstellungen in den einzelnen Einheiten angepafit, werden unterschiedliche Arten der
Modellierung durchgefithrt. Fiir die Nazca-Platte werden eindimensionale Modelle zur
Abkiithlung ozeanischer Lithosphédre behandelt. Fiir den Forearc-Bereich und magmati-
schen Bogen werden eindimensionale Modellierungen anhand einer analytischen Losung
der Energiebilanzgleichung (bei der auch der advektive Warmetranport durch die Subduk-
tion der Nazca-Platte beriicksichtigt wird) sowie zweidimensionale Modellierungen unter
Anwendung der Finite-Elemente-Methode durchgefithrt. Zusétzlich wird das Abkiihlungs-
verhalten von magmatischen Intrusionen unter Verwendung einer analytischen Losung der
Energiebilanzgleichung (drei-dimensional) untersucht. Fiir den Backarc-Bereich werden
zweidimensionale Modellierungen unter Anwendung der Finite-Elemente-Methode und fiir

das Andenvorland eindimensionale Modellierungen durchgefiihrt.

Ziel der Modellierungen ist es, die Finfliisse unterschiedlicher durch Subduktion oder
Krustenstapelung induzierter Prozesse auf die thermische Struktur der Lithosphire zu
analysieren. In die Modellierungen gehen sowohl geometrische Groflen wie z.B. der Sub-
duktionswinkel und die Subduktionsgeschwindigkeit als auch petrophysikalische Parame-
ter (z.B. Warmeleitfahigkeit und Warmeproduktion, Reibungswiarme und Wirmequellen

(im Sinne von Intrusivkérpern)) ein.

3.1 Nazca-Platte

Fir die in spateren Kapiteln durchgefithrten Modellierungen zum Temperaturfeld des
Subduktionsprozesses der Nazca-Platte unter den stidamerikanischen Kontinent stellt
die Temperatur-Tiefen-Verteilung bzw. die Oberflichenwérmefludichte der Nazca-Platte
westlich der Peru-Chile-Tiefseerinne (vom Subduktionsprozef unbeeinfluiter Bereich) eine
Randbedingung dar. Vornehmliches Ziel der in diesem Abschnitt durchgefithrten Berech-
nungen besteht somit in der Erstellung einer reprasentativen Geotherme der Nazca-Platte

fiir die folgenden Modellierungen.

Die Modellierung des Temperaturfeldes in der Lithosphare setzt Kenntnisse iiber ih-
ren strukturellen Aufbau voraus. Fiir die Nazca-Platte ist dieser weitgehend unbekannt,
so dafl auf allgemeingiiltige Modellvorstellungen einer ozeanischen Lithosphére zuriickge-
griffen werden muf. Aus den bekannten Beziehungen von Ozeanbodentiefe/Alter bzw.
WiarmefluBdichte/Alter (z.B. Turcotte und Oxburgh, 1967; Crough, 1975; Parsons und
Sclater, 1977; Stein und Stein, 1992) kann die Oberflichenwarmeflufidichte abgeleitet und

eine Temperatur-Tiefen-Verteilung modelliert werden. Anhand der Ozeanbodenalter der
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3.1. Nazca-Platte 53

Nazca-Platte (Abb. 3.1A) werden aus den Beziehungen fiir zwei unterschiedliche Modell-
vorstellungen (Halbraum-Modell und Platten-Modell, s. Anhang D) Warmeflufidichte-
Werte abgeleitet (Abb. 3.1C, D) und mit den Oberflichenbeobachtungen (Abb. 3.1B)

verglichen.

Die aus den beiden Modellen zur Abkiihlung der ozeanischen Lithosphére resultie-
renden Oberflichenwiarmefluldichte-Verteilungen zeigen eine deutliche Diskrepanz zu der
gemessenen Verteilung auf. Bei einem Plattenalter von 50 Ma, welches nach Miiller
et al. (1993) sowie Cande und Haxby (1991) etwa dem Alter der Nazca-Platte im Be-
reich der Peru-Chile-Tiefseerinne bei 21°S entspricht, werden Oberldchenwéarmeflufidich-
ten nach den Platten-Modellen von 66 bzw. 70 mW/m* und nach dem Halbraum-Modell
63 mW/m? bestimmt (s. Abb. 3.1C, D). Oberflaichenwéirmeflufidichte-Werte aus der ,,Glo-
bal Heat Flow Data Base“ (Pollack et al. 1991; 1993; Abb. 3.1B) zeigen, daf} die Nazca-
Platte im Bereich westlich der Peru-Chile-Tiefseerinne Werte von etwa 40 mW/m? besitzt.
So besteht eine Differenz zwischen bestimmten Warmefluldichten und den Abkiihlungs-
modellen von etwa 20-30 mW/m?. OberflichenwirmefluBdichte-Werte von 40 mW/m?
ergeben sich aus den Abkiihlungsmodellen erst bei einem Lithosphérenalter von 130 Ma,

welches weit iiber dem hochsten publizierten Alter von 84 Ma (Mayes et al., 1990) liegt.

Die aus den beiden Modellen zur Abkiithlung der ozeanischen Lithosphére entwickelten
Geothermen (Abb. 3.2) im Bereich der Peru-Chile-Tiefseerinne sind bis zu einem Alter von
50 Ma anndhernd identisch (s. auch Pollack und Sass, 1988). Fiir hohere Alter bewirkt
die untere Temperaturrandbedingung des Platten-Modells leicht erhéhte Temperaturen
im unteren Teil der Lithosphare. Durch Losung der Warmeleitungsgleichung fiir den ein-
dimensionalen stationdren Fall (Gl. D.4) kann fiir die Nazca-Platte eine Geotherme zu
einer OberflichenwirmefluBdichte von 40 mW/m? bestimmt werden (Abb. 3.2). Diese
wurde unter Annahme einer 10 km méchtigen Kruste mit A = 2,5 W/mK und einem li-
thosphéirischen Mantel mit A = 3,3 W/mK ermittelt. Zusétzliche Warmequellen, wie die
radiogene Warmeproduktion, wurden in beiden Einheiten nicht beriicksichtigt. Aufgrund
der bestehenden Abweichungen der Abkiithlungsmodelle von den Oberflichenbeobachtun-
gen wird die bestimmte stationire Geotherme zu @y = 40 mW/m? als reprisentativ
angesehen und fiir die folgenden Modellierungen zum Temperaturfeld des Subduktions-

prozesses als Randbedingung genutzt.

Wird die Lithosphére als eine quasi rigide Platte gedeutet, die sich iiber den tieferen
duktilen Mantel hinweg bewegt, so kann die Grenze zwischen diesen beiden Einheiten
durch eine Isotherme beschrieben werden. Sie trennt die Einheit mit {iberwiegend kon-
duktivem Warmetransport (lithosphéarischer Mantel) von der unterlagernden Einheit mit
tiberwiegend advektivem Warmetransport (asthenosphirischer Mantel). Die entsprechen-

de Temperatur, bei der Mantelgesteine iiber geologische Zeitriaume nicht deformiert wer-
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Abbildung 3.1: Ozeanbodenalter und WéarmefluBdichte der Nazca-Platte:

A: Anhand magnetischer Lineationen abgeleitete Karte der Ozeanbodenalter fiir die Nazca-Platte im
Bereich von 10-40°S und 70-100°W nach Miiller et al. (1993). Isochronen im Abstand von 2 Ma.

B: Verteilung der WarmefluBidichte der Nazca-Platte im Bereich von 10-40°S und 70-100°W auf der Basis
der ,,Global Heat Flow Data Base“ (Pollack et al. 1991; 1993). Isolinienabstand 20 mW/m?.

C: Berechnete WarmefluBBdichte-Verteilung der Nazca-Platte nach dem Halbraum-Modell von Turcotte
und Schubert (1982). Isolinienabstand 10 mW/m?.

D: Berechnete WirmefluBidichte-Verteilung der Nazca-Platte nach dem Platten-Modell von Stein und
Stein (1992). Isolinienabstand 10 mW/m?. Berechnete WirmefluBdichte-Verteilungen (C,D) auf der
Basis der Altersdaten von Miiller et al. 1993.

den, ist aus Laboruntersuchungen ableitbar. Diese Temperaturgrenze wird von einzelnen

Autoren unterschiedlich angegeben und liegt in der GréBenordnung von 1100°C' (Fowler,
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Abbildung 3.2: Geothermen einer ozeanischen Lithosphire fiir unterschiedliche Alter (M a) entsprechend
dem Halbraum-Modell (—), gestrichelte (- - -) Geotherme entsprechend zu 50 Ma. Gepunktete (---)
Geotherme fiir eine 50 Ma alte ozeanische Lithosphare nach dem Platten-Modell. Stationire Geotherme

(— - —) fiir eine ozeanische Lithosphire entsprechend einer Oberflachenwarmefluidichte von 40 mW/m?
(s. Text).

1990) bis 1300°C' (Turcotte und Schubert, 1982). Fiir simtliche folgenden Betrachtungen
wird hier die Lithosphiren/Asthenosphiren-Grenze durch eine 1250°C-Isotherme festge-
legt. So besteht die Moglichkeit, die Lithosphire durch zwei Temperaturrandbedingungen,
der Oberflichentemperatur (= 0°C') und der 1250°C-Isotherme, zu beschreiben, wodurch
gleichzeitig die Machtigkeit der Lithosphére bestimmt ist. Unabhéngig von den gewihlten
Modellen (Halbraum-, Platten-Modell oder stationire Geotherme zu @y = 40 mW/m?)

ergeben sich im Bereich der Peru-Chile-Tiefseerinne Machtigkeiten der ozeanischen Li-
thosphére von etwa 100 km (s. Abb. 3.2).
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56 Kapitel 3. Modellierung des Temperaturfeldes der Lithosphire

3.2 Forearc-Bereich

Seismische Untersuchungen kennzeichnen den Forearc-Bereich (s. Abb. 1.2) als rigiden
Block (Schmitz, 1993). Aufgrund des rigiden Verhaltens wird fiir die Modellierungen an-
genommen, dafl auch der Warmetransport in der kontinentalen Kruste vorwiegend durch
Konduktion erfolgt und daff das regionale Temperaturfeld durch die Subduktion der ozea-
nischen Nazca-Platte unter den stidamerikanischen Kontinent bestimmt wird. Voran-
gegangene Arbeiten (Giese, 1994) basieren auf eindimensionalen Temperatur-Tiefen-
Abschitzungen (Losung der Warmeleitungsgleichung D.2) fiir die kontinentale Kruste
unter Verwendung der OberflaichenwéarmefluBdichte als Eingangsgréfe. Im folgenden wird
ein davon verschiedener Ansatz vorgenommen: um Vorstellungen zur Temperatur-Tiefen-
Verteilung in der kontinentalen Kruste zu erhalten, wird diese unabhingig von der gemes-
senen OberflichenwarmefluBdichte bestimmt. Hierzu werden die Temperaturen entlang
der Kontaktzone von ozeanischer und kontinentaler Lithosphare (im folgenden als Kon-
taktzone bezeichnet) ermittelt und anschlieffend wird anhand dieser Temperaturen auf
eine Oberflichenwarmefluidichte-Verteilung geschlossen, die mit den Mefidaten verglichen
werden kann. Die Oberflichenwarmefluidichte dient somit als Vergleichsgrofe. Aus der
Differenz von modellierten Oberflichenwarmefluidichten und den Mefidaten kann eine
Trennung von subduktionsbedingtem Anteil und durch oberflichennahe Stérungen be-
dingten Anteilen an der OberflichenwarmefluBdichte vorgenommen werden. Tichelaar
und Ruff (1993 a) leiteten eine analytische Losung her (s. Anhang D.2.2), die die Tem-
peraturzustande entlang der Kontaktzone der beiden Lithosphirenplatten im stationidren
Fall des Subduktionsprozesses, welcher nach etwa 50 Ma erreicht ist (van den Beukel
und Wortel, 1988), beschreibt. Fiir die Subduktionszone der zentralen Anden kann durch
die seit mindestens 200 Ma andauernde Subduktion von stationaren Bedingungen ausge-
gangen werden. Die analytische Losung gilt fiir den Kontaktbereich der subduzierenden
Platte mit der kontinentalen Kruste. Dieser Kontakt findet etwa bis in Tiefen (z;) von
60 km statt (Schmitz, 1993). Projiziert an die Oberfliche, entspricht dies bei einem mitt-
leren Subduktionswinkel von 20° der Distanz von der Peru-Chile-Tiefseerinne bis in die
Prikordillere (etwa 165 km; s. Modellgeometrie in Abb. 3.3).

Mit Hilfe der analytischen Losung werden hier die Einfliisse verschiedener Subdukti-
onsparameter, wie die Oberflichenwirmefluldichte der ozeanische Lithosphére, der Sub-
duktionswinkel und die Subduktionsgeschwindigkeit, auf die Temperaturen entlang der
Kontaktzone und die OberflichenwarmefluBdichte-Verteilung des Forearc-Bereichs unter-
sucht. In Kapitel 3.1 konnte gezeigt werden, daf die beiden Modelle zum Abkiihlungs-
verhalten ozeanischer Lithosphire nicht den gemessenen Oberflichenbeobachtungen der
Nazca-Platte entsprechen. Die OberflichenwarmefluBdichte der Nazca-Platte ist eine in

die Bestimmung der Temperaturen entlang der Kontaktzone eingehende Grofie. Sie kann
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3.2. Forearc-Bereich 57

vorgegeben oder aus dem Alter der Nazca-Platte abgeleitet werden. Beide Fille werden,
um den Einfluf} dieser Eingangsgréfie auf die Temperaturen entlang der Kontaktzone zu
bestimmen, untersucht. Zur Bestimmung der Oberflichenwiarmefluidichte aus dem Alter
wurde hierbei das Halbraum-Modell (s. Anhang D.2.1) angewendet.

Um die Ergebnisse der Modellierungen vergleichen und studieren zu kénnen, wurde
ein Referenzmodell erstellt. Hierfiir werden die zur Temperaturbestimmung (n. G1. D.14)

notwendigen Parameter entsprechend Tabelle 3.1 genutzt.

Trench

T=0 Distance from Trench [x]

Qg

aa

0 km

04

v §

60 km

Abbildung 3.3: Modell zur Bestimmung der Temperaturen entlang der Kontaktzone von ozeanischer und
kontinentaler Lithosphédre. Subduktion der ozeanischen Lithosphdre unter die kontinentale Kruste mit
einer Subduktiongeschwindigkeit V' und einem Winkel «. Die Oberflichenwiarmeflufidichte der ozeani-
schen Platte vor der Subduktion betrigt (Jo, Oberflichentemperaturen der kontinentalen Kruste 7" = 0.

Bestimmung der Temperaturen zu den Tiefen z;.

Der Einflul der Oberflichenwarmeflufidichte (()o) der ozeanischen Lithosphire auf die
Temperaturen der Kontaktzone ist gering. Abbildung 3.4a zeigt die Temperaturen der
Kontaktzone bei direkter Vorgabe der Oberflichenwarmefluflidichte in der Héhe von 40, 50
und 60 mW/m? und Abbildung 3.4b bei indirekter Vorgabe dieser aus dem unterschied-
lichen Alter der ozeanischen Lithosphare (40, 50, 60, 70, 80 Ma). Um mit der Vorgabe
des Plattenalters Temperaturen entlang der Kontaktzone entsprechend denen des Refe-

renzmodells (mit direkter Vorgabe von ()g) zu erhalten, sind Alter der Nazca-Platte von
tiber 100 Ma erforderlich (s.a. Abb. 3.2).

Von grofierer Bedeutung fiir die Temperaturbestimmungen entlang der Kontaktzone
ist der Einflufl des Subduktionswinkels. Dieser wurde zwischen 10 und 30° variiert. Nach
Comte und Suarez (1995) zeigt die abtauchende Nazca-Platte Subduktionswinkel von 7-
17° im Tiefenbereich von 0. . .60 km. Erst in groBeren Tiefen ist eine Zunahme des Subduk-
tionswinkels bis 40° zu beobachten. Der im Referenzmodell gewahlte Subduktionswinkel
von 20° wurde fiir den Tiefenbereich von 0-125 km gemittelt. Das flache Eintauchen der

Nazca-Platte bis in den Tiefenbereich von 60 km hat eine Temperaturerhéhung entlang
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58 Kapitel 3. Modellierung des Temperaturfeldes der Lithosphére
Parameter l Quelle
HF'D ozean. Lithosphire 40 mW/m? Pollack et al. (1991, 1993)
Lithosphiren/Asthenosphiren-Grenze | 1250°C s. Kapitel 3.1
Miichtigkeit kont. Kruste 60 km Schmitz (1993)
Scherspannung 15 M Pa Froidevaux und Isacks (1984)
Subduktionsgeschwindigkeit 8,4 em/a DeMets et al. (1990)
Subduktionswinkel 20° Comte und Suarez (1995)
Temperaturleitfahigkeit 1075m? /s Turcotte und Schubert (1982)

spez. Wirmekapazitit

1000 J kg~ tec!

Turcotte und Schubert (1982)

Wirmeleitfihigkeit kont. Kruste

2,5 W/mK

v.d. Beukel und Wortel (1988)

Wiirmeleitfihigkeit ozean. Litho.

3,3 W/mK

Turcotte und Schubert (1982)

Dichte Kruste (ozean./kont.)

2700 kg m™3

v.d. Beukel und Wortel (1988)

Dichte lith. Mantel

3300 kg m—3

v.d. Beukel und Wortel (1988)

Wirmeproduktion kont. Kruste 0,9 pW/m? Weaver und Tarney (1984)
Wirmeproduktion ozean. Kruste 0,25 pW/m3 Schatz und Simmons (1972)
Wirmeproduktion lith. Mantel 0,02 pW/m? Chapman und Furlong (1992)

Tabelle 3.1: Parameter fiir das Referenzmodell mit entsprechenden Literaturquellen. Diese sowie zusitz-
liche Parameter gelten ebenfalls als Referenzparameter fiir die Modellierungen folgender Kapitel. *

der Kontaktzone zur Folge (s. Abb.3.4¢). Variationen des Subduktionswinkels um 10°

bewirken Temperaturinderungen bis zu 90°C.

Der EinfluB der Subduktionsgeschwindigkeit auf die Temperaturen entlang der Kon-
taktzone ist ebenfalls sehr gering. Variationen fiir 6 bzw. 12 em/a zeigen nahezu keine
Temperaturabweichungen zum Referenzmodell (mit 8,4 em/a). Aufgrund hoher Subduk-
tionsgeschwindigkeiten wird kaltes Lithospharenmaterial schneller in groBere Tiefenberei-
che verfrachtet, jedoch auch aufgrund héherer Warmeproduktion durch Reibung entlang
der Kontaktzone beider Platten schneller aufgeheizt. Bei Variation der Subduktionsge-
schwindigkeiten in der Gréfenordnung von 6-12 em/a kompensieren sich diese beiden
Effekte. Bei extrem niedrigen Subduktionsgeschwindigkeiten (1 bzw. 3 ¢m/a) kann die
ozeanische Lithosphére starker von der iiberlagernden kontinentalen Kruste erwirmt wer-

den, so dafl entlang der Kontaktzone héhere Temperaturen resultieren (s. Abb. 3.4d).

Die aus den bestimmten Temperaturen entlang der Kontaktzone resultierende Ver-
teilung der Oberflichenwirmefluidichte ist in Abbildung 3.5 dargestellt (der Entfer-
nungsbereich von 0-165 km entspricht etwa dem Bereich von der Peru-Chile-Tiefseerinne
bis zur Prikordillere). In allen Féllen resultiert ein ausgeprigtes Minimum der Ober-

flachenwarmeflufidichte im Bereich der Peru-Chile-Tiefseerinne, welches durch die Sub-
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Abbildung 3.4: Analytisch bestimmte Temperaturen entlang der Kontaktzone von ozeanischer und kon-
tinentaler Lithosphire. a) Variation der Oberflichenwirmeflufidichte der subduzierten Nazca-Platte, b)
Variation der Oberflichenwirmeflufidichte der subduzierten Nazca-Platte durch Variation des Ozean-
bodenalters (unter Anwendung des Halbraum-Modells), ¢) Variation des Subduktionswinkels und d)
Variation der Subduktionsgeschwindigkeit. Durchgezogenen Linie entspricht der Temperaturverteilung
bestimmt aus den Parametern des Referenzmodells (Tabelle 3.1). Bestimmte Temperaturen entlang der
Kontaktzone fiir das Referenzmodell aus zweidimensionalen numerischen Modellierungen (s. Kap. 3.3,

a), -—-).

duktion der kalten ozeanischen Lithosphire bedingt ist, und ein sich anschliefiender ge-
nereller Anstieg der Oberflichenwiarmeflufidichte in Richtung der Prikordillere. Samt-
liche auf die Variation der vier Parameter zuriickzufiihrenden Modelle ergeben Ober-
flachenwarmeflufidichte-Werte von maximal 40 mW/m? fiir den Forearc-Bereich; das

heiflt Werte, die in der GréBenordnung der Mefwerte liegen. Die Variation der hier
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60 Kapitel 3. Modellierung des Temperaturfeldes der Lithosphéire

gewiihlten vier Parameter und die daraus resultierenden Anderupgen in der Tem-
peraturverteilung bilden sich jedoch nur in sehr abgeschwichter Form in der Ober-
flichenwiarmefluBdichte-Verteilung ab. Erst mit extremen Parametervariationen kénnen
Oberflichenwarmeflufidichte-Anderungen von 10 mW/m? erreicht werden; dies sind
GroBen, die im Fehlerbereich der in den zentralen Anden bestimmten WarmefluBdichte-
Werte liegen. Insofern kann aus dem Verlauf der gemessenen Oberflichenwarmefluidichte
nicht der Einflul der hier variierten Parameter unterschieden werden. Eine Ausnahme bil-
det die Variation des Subduktionswinkels, die sowohl die Grofie der WarmefluBdichte als

auch die Breite des resultierenden Minimums bestimmt (s. Abb. 3.5¢).

\ @) variation: Qo

— 40mWmz | L 40/50 Ma
o 1wy 00w 50 mW/m2 | 10 | ——— 60/70/80 Ma
= ——— 60 mW/m? —— reference
o . 1 ) l lmodelll .
% 0 50 100 150 0 50 100 150
E a0 c) variation: o =1 d) variation: v |
T 40} 140
30 30
20t 20t
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0 50 100 150 0 50 100 150
Distance from Trench (x) [km]

Abbildung 3.5: OberflichenwirmefluBdichte-Verteilung resultierend aus den entlang der Kontaktzone
von ozeanischer und kontinentaler Lithosphire modellierten Temperaturen. Parameter und Signaturen
entsprechend Abbildung 3.4.
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3.3 Ubergang Forearc-Bereich/magmatischer Bogen

Um die Phéinomene der Reibung/Scherung entlang der Plattengrenze von ozeanischer
und kontinentaler Lithosphéire, die eventuelle Existenz eines asthenosphirischen Mantel-
keils, die Verteilung der radiogenen Wirmeproduktion in der kontinentalen Kruste sowie
den EinfluB} einer temperaturabhangigen Warmeleitfahigkeit auf die thermische Struktur
des Forearc-Bereichs zu untersuchen, werden weitere Modellierungen durchgefiihrt. Diese
Phéinomene konnen zum Teil nicht durch die analytische Losung der Warmetransport-
gleichung (Losung der Gl. D.3 im Kap. 3.2) behandelt werden. Die Warmetransport-
gleichung wird im folgenden auf zwei Dimensionen reduziert (x, z) und mit Hilfe der
Finite-Elemente-Methode (FE) gelost. Die zweidimensionalen Modelle kénnen im Ge-
gensatz zu den eindimensionalen Modellen (Kap. 3.2) in dstliche Richtung bis in den
Bereich des magmatischen Bogens erweitert werden. Da durch die Modellierungen zum
Subduktionsprozefl die Einfliisse oberflichennaher Intrusionen unberiicksichtig bleiben,
werden zusitzlich Modellrechnungen (analytisch, dreidimensional) zur Temperaturvertei-
lung in der Umgebung sich abkiihlender Magmenkammern sowie deren Einflul auf die

OberflaichenwarmefluBdichte angestellt.

Zweidimensionales Subduktionsmodell

Das konzeptionelle Modell des Subduktionsprozesses ist in Abbildung 3.6 dargestellt. Die
Nazca-Platte wird als starrer Block betrachtet, der mit einem konstanten Winkel (a) von
20° unter die siidamerikanische Platte subduziert wird (s. Kap. 3.2, Comte und Suarez
(1995)). Der Abstand zwischen dem Trench und dem magmatischen Bogen betrigt etwa
260 km; die Oberkante der ozeanischen Kruste befindet sich hier in etwa 95 km Tiefe.
Die kontinentale Kruste besitzt im Bereich des magmatischen Bogens eine Michtigkeit
von 70 km (Gotze et al., 1994; Zandt et al., 1994; Beck et al., 1996). Die Méchtigkeit der
ozeanischen Kruste betrégt 10 km (Schmitz, 1993; Wigger et al. 1994). Die Tiefe des Kon-
taktes von ozeanischer und kontinentaler Kruste liegt bei 60 km (Schmitz, 1993; Punkt D
in Abb. 3.6). In groBeren Tiefen wird der Bereich zwischen subduzierter Platte und iiberla-
gernder kontinentaler Kruste im Referenzmodell als kontinentaler lithosphérischer Mantel
betrachtet. Der Wiarmetransport findet dort ausschlieBlich durch Konduktion statt. Im
Gegensatz dazu wird im Abschnitt ,Einflufl eines asthenosphirischen Mantelkeils* die
Existenz von asthenosphirischem Mantelmaterial fiir den Bereich zwischen subduzierter
Platte und kontinentaler Kruste angenommen. Dies wird anhand einer konstanten Tempe-
raturrandbedingung von 1250°C' entsprechend der Lithosphiren/Asthenosphiren-Grenze
(s. Kapitel 3.1) realisiert. Um einen moglichen Effekt auf die Oberflichenwirmeflu-
dichte sowie auf das Temperaturfeld der Lithosphére (Moglichkeit der Schmelzbildung im
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Bereich des magmatischen Bogens) zu untersuchen, wird die westliche Ausdehnung der
Isotherme in dem Keil variiert (s. Abb. 3.6). Wahrend der Temperaturberechnung wird

die gesamte Modellgeometrie konstant gehalten.

Fiir das 2D-Modell wurden folgende Randbedingungen gewéhlt:

1. Eine Oberflichentemperatur von 0°C' am oberen Rand.

2. Eine ozeanische Geotherme entsprechend einer Oberflichenwarmeflufidichte von

40 mW/m? (s. Kap. 3.1 und Abb. 3.2) am linken Rand des Modells.

3. Eine 1250°C-Isotherme entsprechend der Lithosphédren/Asthenospharen-Grenze fiir
die ozeanische Lithosphare als unterer Rand. Die Machtigkeit der ozeanischen Li-
thosphire betragt 100 km. Eine Machtigkeitszunahme der ozeanischen Lithosphére
aufgrund ihres zunehmenden Alters wihrend der Subduktion findet hier keine
Beriicksichtigung (dieser Effekt spielt im Falle alter ozeanischer Lithosphére keine
wesentliche Rolle, lediglich bei der Subduktion junger Lithosphéarenplatten (< 2 Ma;
Dumitru, 1991)).

4. Kein horizontaler Warmeflu (3L = 0) an der rechten Begrenzung des Modells.
Daraus folgt, daB sich die berechneten Isothermen senkrecht zu diesem Rand ein-
stellen, wodurch dort Fehler in der Temperaturbestimmung resultieren kénnen. Um
den Fehler bei der Temperaturbestimmung im Bereich des magmatischen Bogens zu
minimieren, wurde das Modell iiber den Bereich des magmatischen Bogens hinaus-

gehend nach Osten hinreichend erweitert.

Ausgehend von einer mittleren Krusten- und Lithosphirenzusammensetzung (s.
Meissner, 1986; van den Beukel und Wortel, 1988; Standardkruste bzw. Standardli-
thosphire) wurden Dichten von 2700 kg m™> bzw. 3300 kg m™> (s. Tab. 3.1) und die
spezifische Wirmekapazitit beider Materialien auf 1000 Jkg=1°C™" festgesetzt (van den
Beukel und Wortel, 1988). Sowohl die Dichte als auch die spezifische Wiarmekapazitit

wird im Laufe der Modellierungen nicht variiert.

Bei der automatischen Modellvernetzung (ANSYS, Version 4.4a) wurden im Bereich
der Plattengrenze von kontinentaler und ozeanischer Lithosphire (eine 1 km-méchtige
Zone, s.u.) Knotenabstinde von maximal 2 km und in der kontinentalen Kruste, dem
asthenospharischen Mantelkeil sowie der ozeanischen Lithosphire von 5 km zugelassen.
Somit wird eine hohe Vernetzungsdichte im Bereich der Plattengrenze erreicht, die sich

in Richtung zu den weniger vom Subduktionsprozefi beeinfluiten Gebieten verringert.

Zur Uberpriifung der numerischen Ergebnisse mit den Ergebnissen der analytischen
Losung von Tichelaar und Ruff (1993 a) wurde ein 2D-Modell mit den entsprechenden
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Abbildung 3.6: Geometrie des zweidimensionalen Subduktionsmodells mit seinen Randbedingun-
gen. Fiir die unter ,Einflufl eines asthenospharischen Mantelkeils* diskutierten Modelle wird eine
1250° C-Isotherme fiir den Bereich zwischen ozeanischer Lithosphdre und kontinentaler Kruste festge-
setzt; die Lage der Isotherme wird variiert. Die Profile A-B, C-D sowie C-E entsprechen den untersuchten
Temperaturverteilungen im Bereich des vulkanischen Bogens (Abb. 3.10) und entlang der Kontakzone
von ozeanischer und kontinentaler Lithosphére (Abb. 3.9) sowie der OberflichenwarmefluBdichte (Abb.
§1d3

Parametern der 1D-Modellierungen berechnet. Die numerisch (2D) bestimmten Tempe-
raturen entlang der Kontaktzone zeigen fiir den Bereich bis 60 km Tiefe nur geringfiigige
Abweichungen (< 10 %) von den analytischen (1D) Ergebnissen (s. Abb. 3.4 und Anhang
L3,

Einfluff von Reitbung und Scherung

Die Relativbewegung zwischen subduzierter und iiberlagernder Platte ist mit der Existenz
einer Entkopplungs- oder Scherzone verbunden. Hierbei handelt es sich im Vergleich zu
den Gesamtdimensionen um einen schmalen Bereich, in dem auf das Gestein im wesent-
lichen mechanische Krifte wirken. Dabei kommt es zu bruchhaften oder duktilen Ver-
formungen innerhalb der Zone, bei der Bewegungsenergie in Warme umgesetzt wird. Im
Falle sproder Verformung spricht man von Reibungserwirmung, bei duktiler Verformung

von Schererwiarmung,.

Die entstehende Reibungswirme ist durch das Produkt der Scherspannung 7 und der
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Subduktionsgeschwindigkeit V gegeben und besitzt die Einheit [W/m?] (s.a. Anhang D).
Bei den eindimensionalen Modellierungen (Kap. 3.2) wurde die Scherspannung entlang
der Kontaktzone als konstant betrachtet und ein mittlerer Wert von 15 M Pa (Froidevaux
und Isacks, 1984) angesetzt. Fiir die Finite-Elemente-Modellierung muf} eine volumetri-
sche Form der Wiarmeproduktion gegeben sein. Diese wird durch Division mit der Méch-
tigkeit der Kontaktzone zwischen ozeanischer und kontinentaler Lithosphare erreicht. In
den hier vorliegenden Modellen wurde diese Kontaktzone mit einer Machtigkeit von ei-
nem Kilometer angenommen; die Wahl von unterschiedlichen Machtigkeiten besitzt nur

geringen EinfluB auf das Temperaturfeld (Yuen et al., 1978).

Die Scherspannung (7) ergibt sich im Fall sproder Deformation aus der Differenz zwi-

schen der Normalspannung (¢,) und dem Porendruck (Py):
T = p(on — Py) (3.1)

mit g dem Reibungskoeffizienten (Turcotte und Schubert, 1982). Fiir den Fall der duktilen
Deformation aufgrund von Dislokationskriechen bestimmt sich die Scherdeformationsrate
€ ZU: 0
i = Ap(2r)"ea (Z—"-) 3.2
€= Ap(2r)"eap | 5 (3.2)
mit R der Gaskonstante, 7' der absoluten Temperatur sowie dem Praexponenten Ap, dem

Spannungsexponenten m und der Aktivierungsenergie )4 als Materialkonstanten (Kirby,
1983).

Um fiir die sprode Deformation Scherspannungen abschitzen zu kénnen, ist die Kennt-
nis des Porendrucks notwendig, der in der Regel jedoch schwer abzuschétzen ist. In Sub-
duktionszonen, an denen wasserfithrende ozeanische Kruste sowie hoch porose Sedimente
subduziert werden, ist von hohen Porendriicken auszugehen. Innerhalb der Stérungszone
konnen Porendriicke Grofienordnungen des lithostatischen Druckes annehmen und somit
die effektive Scherspannung stark herabsetzen (Cloos und Shreve, 1988). Ebenso proble-
matisch ist die Bestimmung von Scherspannungen fiir die duktile Defomation. Neben den

gesteinsabhingigen Parametern muf} die Scherdeformationsrate bestimmt werden.

Da weder Porendriicke, noch die mineralogischen und petrophysikalischen Eigenschaf-
ten der subduzierten Gesteine sowie Deformationsraten bekannt sind, ist eine Bestimmung
der Scherspannung in Abhangigkeit von der Tiefe sehr zweifelhaft. Deshalb wird hier, wie
schon bei den analytischen Modellierungen (Kap. 3.2), eine mittlere Scherspannung von
15 M Pa angenommen, jedoch im Vergleich dazu mit unterschiedlichen Tiefenverteilun-
gen (s. Abb. 3.7). Drei Falle fiir die Scherspannungsverteilungen werden untersucht und
mit dem Referenzmodell (konstante Scherspannung) verglichen: (1) Vernachlassigung der

Scherspannung (7 = 0 M Pa), (2) lineare Zunahme bis 40 km Tiefe und ein in gréferen
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Tiefen konstanter Wert sowie (3) lineare Zunahme bis 40 km Tiefe und ein fir grofere

Tiefen exponentieller Abfall.
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Die resultierende Warmeproduktion durch Reibung innerhalb der 1 km-méachtigen
Kontaktzone liegt im Fall der konstanten Scherspannung (15 M Pa) bei 40 pW/m?, im
zweiten Fall bei maximal 50 pW/m?® und bei dem dritten Fall bei maximal 140 pW/m?>.
Damit wird gezeigt, dafl die Warmeproduktion aus Reibungsenergie um einige Gréfienord-
nungen hoher liegen kann als die Warmeproduktion durch den Zerfall radiogener Elemen-
te, die in der GréBenordnung von etwa 1-5 uW/m® (Rybach und Cermadk, 1982) liegt. Da
die durch Reibung entstehende hohe Warmeproduktion auf einen sehr schmalen Bereich
begrenzt ist, ist ein starker Einflul auf das Temperaturfeld in der ndheren Umgebung der

Kontaktzone zu erwarten.

Tichelaar und Ruff (1993 a) untersuchten fiir unterschiedliche Subduktionszonen eben-
falls den Einflufl der Scherspannungsverteilung auf die Temperaturen entlang der Kon-
taktzone. Dabei wurden zwei Szenarien unterschieden: zum einen die Annahme einer
konstanten Scherspannung und zum anderen die eines konstanten Reibungskoeffizien-
ten. Unter Annahme konstanter Scherspannung bestimmten sie einen mittleren Wert
von 14 M Pa, fir den Fall eines konstanten Reibungskoeffizienten einen Wert von 0,059
(s. Anhang D.2.2).

Einfluf} eines asthenosphdrischen Mantelkeils

Im Bereich der zentralen Anden deuten zahlreiche Hinweise auf eine thermisch ausgediinn-
te Lithosphdre. So begriindet Isacks (1988) die Hebung des Altiplano/Puna-Plateaus
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durch eine thermisch ausgediinnte und somit geschwichte Lithosphare sowie durch Kru-
stenverdickung aufgrund tektonischer Verkiirzung. Als weiteres Indiz fir die Existenz
eines asthenospharischen Mantels in geringen Tiefen dient der Magmatismus im akti-
ven vulkanischen Bogen, welcher auf asthenosphéarische Quellen zuriickgefithrt wird (z.B.
Francis und Hawkesworth, 1994; Davidson und de Silva, 1995). Mechanismen fiir die
Existenz und Konvektion von asthenosphérischem Mantelmaterial sind dabei noch weit-
gehend ungeklart. Angetrieben durch den Subduktionsproze§ kann eine Mantelkonvek-
tion entstehen (Andrews und Sleep, 1974). Durch viskoses Ziehen an der Oberkante der
Nazca-Platte wird die Konvektion induziert und kontinuierlich aus dem Backarc-Bereich
gespeist. Alseine weitere Moglichkeit zum Aufstieg eines asthenosphérischen Mantels wer-
den Dichteinstabilititen in der tieferen Lithosphére diskutiert (England, 1993; Kay und
Mahlburg Kay, 1993). Durch die Verdickung der Lithosphére wird ein Dichtekontrast zur
umgebenden Asthenosphire aufgebaut, welcher durch einen konvektiven Austausch von

Lithosphérenmaterial durch heifie Asthenosphire ausgeglichen wird.

Aus diesen Uberlegungen heraus wird hier ein Modell fiir die Existenz eines konvek-
tierenden Mantelkeils entwickelt. Als erste Naherung kann dieser Prozefl durch eine Iso-
therme entsprechend der Lithosphiren/Asthenosphiren-Grenze von 1250°C' beschrieben
werden. Variiert wird das westwirts gerichtete Vordringen dieser Isotherme in den Keil (s.
Abb. 3.6). Es werden drei Fille unterschieden. (1) die westliche Grenze der Isotherme liegt
dabei 6stlich, (2) exakt unterhalb bzw. (3) westlich des aktiven magmatischen Bogens.
Eine Abkiihlung des asthenospharischen Mantels findet hierbei keine Beriicksichtigung.
Dies bedeutet, dal der Mantelkeil zwar Warme an die umgebenden Einheiten abgibt, da-
bei jedoch nicht seine Temperatur dndert. Diese starke Vereinfachung kann sicherlich nur
unter Voraussetzung einer stindigen Nachlieferung von heifflem Asthenosphirenmaterial
aus dem Backarc-Bereich vorgenommen werden. Unter der Annahme, dafi die Mantel-
konvektion durch den Subduktionsproze (mit Subduktionsgeschwindigkeiten von etwa
8 em/a) induziert wird, kénnen bei einer hundertprozentigen Kopplung auch Konvekti-
onsgeschwindigkeiten in dieser GrofBenordnung angenommen werden. Modelle z.B. von
Hsui (1988), Davies und Stevenson (1992), Furukawa (1993 a, b) sowie Peacock (1990,
1993), bei denen diese Mantelkonvektion modelliert wird, zeigen dhnliche wie die hier
vereinfachten Verliaufe der Temperaturisolinien fiir den Bereich des Mantelkeils. Die Re-
duktion auf eine vorgegebene Isotherme stellt daher fiir die Bestimmung der krustalen

Temperaturen keine wesentliche Einschrankung dar.

Ewmfluf der krustalen radiogenen Wirmeproduktionsverteilung

Die OberflichenwirmefluBdichte setzt sich im wesentlichen aus zwei verschiedenen Antei-

len zusammen. Zum einen durch die Warmeproduktion im Erdkern und -mantel, zum
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anderen durch die Warmeproduktion in der Kruste. Die Warmeproduktion wird durch
den Zerfall radioaktiver Elemente wie Uran, Thorium und Kalium bestimmt. Die durch
den Zerfallsprozef freigesetzte Strahlungsenergie wird durch Absorption in Warmeenergie
umgesetzt. Im Bereich des Erdmantels und Erdkerns kommen noch exotherme Prozesse,
wie z.B. Phasenumwandlungen hinzu. Bei der Quantifizierung dieser Warmequellen er-
geben sich jedoch erhebliche Probleme. Fiir begrenzte Regionen wurde von Birch et al.
(1968) sowie Roy et al. (1968) eine Beziehung zwischen der Oberflichenwirmeflufidichte
(@s) und der krustalen Warmeproduktion (A) hergeleitet:

Qs =Qm + D A, (3.3)

wobei (Qpr einen WarmefluBdichteanteil aus gréBeren Tiefen (MantelwarmefluBdichte)
darstellt. Der Parameter D) besitzt die Finheit einer Linge und entspricht der fiir die
Region charakteristischen Machtigkeit der oberflichennahen radiogenen Schicht. Von

Lachenbruch (1970) wurde diese Beziehung verallgemeinert zu:

Qu=Qu+ [ A iz, (3

mit z* der Tiefe, in der die konstante Mantelwérmefluldichte (Q)pr) angenommen wird.
Lachenbruch (1970) zeigt, daB die Verteilung radioaktiver Elemente nicht homogen sein

muf, sondern jede Tiefenverteilung (A(z)) moglich ist, solange gilt:

*

foz A(z) dz = D Ao (3.5)

und
Az=0)=#y. (3.6)

Gewdhnlich werden folgende drei Modellverteilungen, die diese Kriterien erfiillen, genutzt:
die Stufenfunktion mit A(z) = Ag fiir 0 < z < D = 2*, die lineare Funktion mit A(z) =
Ao(1—2/2D) fiir 0 < 2 < 2D = z* sowie die Exponentialfunktion mit A(z) = Agexp=*/P
fir 0 < z < z*.

I'iir das Referenzmodell wurde entsprechend Standardmodellen eine konstante Wirme-
produktionsverteilung innerhalb der kontinentalen Kruste von 0,9 uW/m® nach Weaver
und Tarney (1984) gewdhlt. Die Warmeproduktionsraten fiir die ozeanische Kruste wurde
auf 0,25 pW/m? (Schatz und Simmons, 1972) und die des ozeanischen sowie kontinenta-
len Lithosphérenmaterials auf 0,02 xW/m® nach Chapman und Furlong (1992) festgelegt
(s. Tab. 3.1). Diese beiden Parameter wurden wihrend der folgenden Modellierungen
nicht variiert. Variiert werden im folgenden die Warmeproduktionsverteilungen innerhalb
der kontinentalen Kruste. Dazu wird eine exponentielle Verteilung mit unterschiedlichen
Oberflichenwéarmeproduktionsraten von 1,5, 3,0 und 4,0 uW/m? gewihlt. Als charakteri-

stische Méchtigkeit (D) der radiogenen Schicht wurde in allen Féllen 10 km angenommen

Scientific Technical Report STR 97/05 Deutsches GeoForschungsZentrum GFZ
DOI: 10.2312/GFZ.b103-97058



68 Kapitel 3. Modellierung des Temperaturfeldes der Lithosphére

(Cermdk und Hénel, 1988). Die exponentielle Abnahme findet bis zu einem minimalen
Wert von 0,45 uW/m? entspechend fiir Unterkrustengesteine (Chapman und Furlong,
1992) statt und wird fiir grofiere Tiefenbereiche auf diesem Wert konstant gehalten.

Einfluf der Temperaturabhingigkeit der Warmeleitfahigkeit

Bei der Ermittlung des Temperaturfeldes bis in Tiefen der Lithosphiren/Asthenospharen-
Grenze muf} die in Kapitel 2.2.2 behandelte Temperaturabhangigkeit der Warmeleitfahig-
keit beriicksichtigt werden. Den Laboruntersuchungen zufolge kénnen im Temperaturbe-
reich von 0 bis 1000°C' Erniedrigungen der Warmeleitfahigkeiten bis zu 50 % auftreten (s.
Abb. 2.10). Das Abnahmeverhalten der Warmeleitfahigkeit mit zunehmender Tempera-
tur kann durch folgenden Ausdruck beschrieben werden (Cermak und Hanel, 1988; Kurve
4 in Abb. 2.10): ;
0
A= OteD)” (3.7)
Hierbei sind Ag die Wirmeleitfahigkeit bei 0°C', 7' die Temperatur in [°C] und ¢ eine Mate-
rialkonstante. Fiir simtliche Materialien wurde ¢ = 1072°C ™" festgesetzt (Balling, 1995).
Fiir Wirmeleitfahigkeiten unter Oberflichenbedingungen (o) wurden in Anlehnung an
MeBwerte (Cermak und Rybach, 1982; Zoth und Hinel, 1988) fiir Krustenmaterialien
3,0 W/mK (saure Gesteine) und fiir subkrustales Lithosphdrenmaterial 4,4 W/mK (ul-

trabasische Gesteine) angenommen.

Fiir das Referenzmodell wurden mittlere Warmeleitfahigkeiten genutzt, die die Tem-
peraturabhangigkeit schon indirekt implizieren. Fiir krustales Material wurden mittlere
Warmeleitfahigkeiten von 2,5 W/mK (van den Beukel und Wortel, 1988) und fiir sub-
krustales Lithosphidrenmaterial von 3,3 W/mK (Turcotte und Schubert, 1982) gewihlt
(s. Tab. 3.1).

Ergebnisse der zweidimensionalen Subduktionsmodelle

Das Temperaturfeld fiir das Referenzmodell ist in Abbildung 3.8 dargestellt. Die
Temperatur-Tiefen-Verteilung in der ozeanischen Lithosphire im Bereich der Peru-Chile-
Tiefseerinne kann am linken Rand des Modells abgelesen werden. Der Forearc-Bereich ist
durch einen niedrigen geothermischen Gradienten im Bereich der iiberlagernden Platte
gekennzeichnet, was in groflen Abstinden der Isothermen deutlich wird. Unter Nut-
zung von Gleichung 2.9 kann fiir das Subduktionssystem eine Péclet-Zahl-Bestimmung
vorgenommen werden (Peacock, 1989): Mit einer Subduktionsrate von 8,4 ¢m/a, einer
charakteristischen Lange L von 50 km (entspricht der halben Méchtigkeit der ozeani-
schen Lithosphare) und einer Temperaturleitfahigkeit fiir das Lithosphdrenmaterial von
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10~¢ m?/s ergibt sich eine Péclet-Zahl von 133. Daraus folgt, daB der advektive Warme-
transport den Wirmetransport durch Konduktion dominiert. Wahrend der Subduktion
werden ausschlieflich die obersten Kilometer der ozeanischen Lithosphéare erwarmt. Der
tiefergelegene Teil der ozeanischen Lithosphére ist zu weit entfernt, um durch den Ad-
vektionsprozeB beeinfluBft zu werden. Im Bereich des magmatischen Bogens besitzt die
Oberkante der abtauchenden Lithosphire maximale Temperaturen von etwa 400°C’; Tem-
peraturen, die zu gering sind, um eine Schmelzbildung zu ermdéglichen. Erwarmt wird die
Oberkante der ozeanischen Lithosphire zum einen durch entstehende Reibungswirme
entlang der Scherzone, zum anderen durch die ,warme“ iiberlagernde kontinentale Li-
thosphire. Um den Temperaturbereich zur Bildung von Schmelzen zu erreichen, sind in
diesem Modell Scherspannungen von etwa 100 M Pa notwendig. Dieser Wert ist unrea-
listisch, da er ein bis zwei Groflenordnungen hoher als gemessene Scherfestigkeiten von
Gesteinen unter erhohten Druck- und Temperaturbedingungen liegt (Yuen et al., 1978).
Aus diesem Grund wurde der Einflufl eines asthenosphérischen Mantelkeils, in dem ein
konvektiver und somit effektiverer Warmetransport zugelassen wird, auf die Temperatur-

bedingungen in der {iberlagernden Kruste untersucht.
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Abbildung 3.8: Berechnete Temperaturverteilung einer Subduktionszone ohne asthenosphirischen Man-
telkeil. Die Parameter entsprechen dem Referenzmodell (Tab. 3.1).

In Abbildung 3.6 sind fiinf Profilpunkte (A-E) angegeben, fiir die im folgenden

Temperatur- bzw. Wiarmefludichteprofile aufgezeigt werden. Hiermit kénnen die Ein-
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fliisse einzelner Parameter auf diese Profile analysiert werden. Das Profil C-D entspricht
der Kontaktzone bis in 60 km Tiefe, welche dem maximalen Kontakt von ozeanischer und
kontinentaler Kruste entspricht (Schmitz, 1993). Die Temperaturen hierfiir werden iiber
die jeweilige Tiefe (z; entsprechend Abb. 3.3) aufgetragen. Es konnen die ermittelten Tem-
peraturen (Abb. 3.9) mit der Erdbebenverteilung entlang der Scherzone verglichen und die
Temperaturbereiche fiir den sprod/duktil Ubergang angegeben werden. Krustale Tempe-
raturen unterhalb des magmatischen Bogens werden im Profil A-B dargestellt (Abb. 3.10).
Hier ist die Uberpriifung unterschiedlicher Szenarien beziiglich der Bildungsbedingungen
von Schmelzen moglich. Das Profil C-E entlang der Oberfliche entspricht einem West-Ost-
Schnitt, so daB die hier ermittelten Oberflichenwiarmefluidichte-Verteilungen (Abb. 3.11)
direkt den in Bohrungen bestimmten Werten gegeniibergestellt werden kénnen. Die Varia-
tionsbreite der ermittelten Geothermen spiegelt die Einflulstiarke der einzelnen Parameter
wider. Zum Vergleich werden zusétzlich in simtlichen Darstellungen die entsprechenden

Resultate des Referenzmodells gezeigt.

Es zeigt sich, daf die an der Scherzone angenommene Reibungswéirme (Abb. 3.9a,
3.10a und 3.11a) einen entscheidenden Einflul auf das Temperaturregime des Forearc-
Bereichs ausiibt. Sie beeinfluft in entscheidender Weise sowohl die Temperaturen ent-
lang der Kontaktzone als auch die Verteilung der Oberflichenwirmefluidichte. Dage-
gen ist ihr Einflul auf die Temperaturen im Bereich des vulkanischen Bogens unwe-
sentlich. Aus den Modellen, die keine bzw. nur eine geringe Reibungswirme im ober-
flichennahen Bereich beriicksichtigen (Falle 1 und 2 in Abb. 3.7), resultiert ein Minimum
der Oberflichenwarmefludichte-Verteilung im Forearc-Bereich, dafl in der Grofenord-
nung der gemessenen Werte liegt. Dagegen zeigen die Fille, in denen eine konstan-
te bzw. erhdhte Reibungswiarme beriicksichtigt wurde, ein nur geringfiigig ausgebilde-
tes Warmefluidichte-Minimum. Zusatzlich zum Niveau wird ebenfalls die Breite des
entstehenden Oberflichenwarmefluldichte-Minimums im Forearc-Bereich durch die Rei-
bungswéarme bestimmt. Schmelzbedingungen im Bereich des magmatischen Bogens wer-
den ebenfalls nur unter der Annahme extremer Reibungswéarmeproduktionen erreicht. Fiir
die I"dlle einer mittleren Scherspannung von 15 M Pa resultieren maximale Temperaturen
von etwa 550°C.

Die Abbildungen 3.9b, 3.10b und 3.11b zeigen den EinfluB eines asthenosphérischen
Mantels zwischen abtauchender ozeanischer Lithosphare und tiberlagernder kontinenta-
ler Kruste auf das Temperaturfeld der Lithosphire. Wahrend entlang der Kontaktzone
(Abb. 3.9) keine Unterschiede zwischen dem Referenzmodell und den Modellen, die ei-
nen asthenospharischen Mantelkeil beriicksichtigen, besteht (Dominanz des advektiven
Wirmetransportes), wird das krustale Temperaturfeld im Bereich des magmatischen Bo-

gens von der Position des Asthenospharenkeils beeinflufit. Die krustale Temperaturver-
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Abbildung 3.9: Ermittelte Temperaturen entlang der Kontaktzone von ozeanischer und kontinentaler
Lithosphare (s. Profil C-D in Abb. 3.6) durch Variation der Parameter: (a) Scherspannung (v, Nomen-
klatur s. Abb. 3.7), (b) EinfluB eines asthenosphirischen Mantelkeils und seiner Position in Bezug auf
den magmatischen Bogen (VL), (¢) Wirmeproduktionsverteilung in der kontinentalen Kruste sowie (d)
temperaturabhingige Wirmeleitfahigkeiten (temperaturunabhéngig: diinne Linie; temperaturabhangig:
fette Linie). Durchgezogenes Profil entspricht dem des Referenzmodells.

teilung iiber dem Asthenosphéarenkeil ist stark durch die vorgegebenen Temperaturrand-
bedingungen (T(oper siiiche) = 0°C' und T{asthenosphare)y = 1250°C) bestimmt, so daB Aus-
sagen iiber die krustale Temperaturverteilung in diesen Bereichen nur bedingt mdoglich
sind. Durch die Existenz des asthenosphérischen Mantels kann ein genereller Anstieg der

Oberflichenwéarmeflufidichte bis in den Bereich des magmatischen Bogens erklirt werden.
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Abbildung 3.10: Ermittelte Temperaturen im Bereich des magmatischen Bogens (VL)(s. Profil A-B in
Abb. 3.6) durch Variation der Parameter: (a) Scherspannung (7, Nomenklatur s. Abb. 3.7), (b) Einfluf§
eines asthenosphérischen Mantelkeils und seiner Position in Bezug auf den magmatischen Bogen (VL),
(c) Wiarmeproduktionsverteilung in der kontinentalen Kruste sowie (d) temperaturabhingige Wirme-

leitfahigkeiten (temperaturunabhéngig: diinne Linie; temperaturabhingig: fette Linie). Durchgezogenes
Profil entspricht dem des Referenzmodells.

Es resultiert jedoch fiir den magmatischen Bogen eine Warmefluldichte von maximal
60-70 mW/m?. Instationdre Einfliisse, wie z.B. die Platznahme und Abkiihlung von In-

trusivkoérpern finden noch keine Beriicksichtigung. Die westliche Begrenzung des Asthe-
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Abbildung 3.11: Ermittelte Oberflichenwarmefludichte-Verteilung (s. Profil C-E in Abb. 3.6) durch
Variation der Parameter: (a) Scherspannung (v, Nomenklatur s. Abb. 3.7), (b) Einflul eines asthe-

nosphirischen Mantelkeils und seiner Position in Bezug auf den magmatischen Bogen (VL), (¢) Wirme-

produktionsverteilung in der kontinentalen Kruste sowie (d) temperaturabhingige Warmeleitfahigkeiten

(temperaturunabhéngig: diinne Linie; temperaturabhingig: fette Linie). Durchgezogenes Profil ent-

spricht dem des Referenzmodells.

nospharenmaterials kann aufgrund seines geringen Einflusses auf die Oberflichenwirme-
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74 Kapitel 3. Modellierung des Temperaturfeldes der Lithosphire

fluBdichte nicht festgelegt werden. Die ermittelten OberflichenwarmefluBdichten liegen
im Auflésungsbereich der gemessenen Warmefludichte-Werte. Aufgrund der Tempera-
turbedingungen unterhalb des magmatischen Bogens kann eine Minimalabschéatzung fiir
die westliche Begrenzung des Asthenosphirenkeils vorgenommen werden. Liegt die maxi-
male Ausdehnung des asthenosphérischen Mantels 6stlich des magmatischen Bogens, so

werden Temperaturbedingungen zur Generierung von Schmelzen nicht erreicht.

Die Abbildungen 3.9¢, 3.10c und 3.11c zeigen den Einfluf} unterschiedlicher Wérmepro-
duktionsverteilungen innerhalb der kontinentalen Kruste auf das Temperaturfeld der Li-
thosphire. Durch Variation der Oberflichenwirmeproduktionsrate wird ausschlieBlich das
Niveau der Oberflichenwéarmefluidichte jedoch nicht ihr genereller Verlauf beeinflufit. Zu-
dem ist die Grofie der Oberflichenwérmefluidichte abhéngig von der Krustenmachtigkeit.
Im Gegensatz zu dem Forearc-Bereich (mit geringer Krustenméchtigkeit) liegt die Ober-
flachenwarmefluBdichte fiir das Referenzmodell im Bereich maximaler Krustenméchtigkeit
(Bereich des magmatischen Bogens) aufgrund der héheren krustalen Gesamtwéarmepro-
duktion hoher als bei den Modellen mit exponentiell mit der Tiefe abnehmender Warme-
produktionsrate. Die Auswirkungen auf die Temperaturen im Forearc-Bereich sowie im

Bereich des vulkanischen Bogens sind gering.

Fiir die Behandlung der temperaturabhingigen Warmeleitfihigkeiten wurde jeweils ein
Fall der vorhergehenden Modellierungen: (a) das Referenzmodell (—), (b) das Modell mit
einer Oberflichenwirmeproduktion von 3,0 uW/m® und exponentieller Abnahme (-- ),
sowie (¢) das Modell mit existierendem Mantelkeil bis unter den magmatischen Bogen
(- - -) untersucht (s. Abb.'n 3.9d, 3.10d und 3.11d). Ein Vergleich der jeweiligen Modelle
(temperaturabhingig/temperaturunabhingig) ist erschwert durch die indirekte Beriick-
sichtigung der Temperaturabhéngigkeit der Warmeleitfahigkeit bei den vorhergehenden
Modellierungen. Die ,kalten“ Modelle (a) und (b) liefern nahezu identische Ergebnisse,
so daf mit den mittleren Warmeleitfahigkeiten die Temperaturabhingigkeit bereits gut
angenahert wurde. Lediglich im Fall (¢) tritt eine Erniedrigung der Oberflachenwirme-

fluffdichte auf, die durch einen erniedrigten Temperaturgradienten verursacht wird.

Abkithlung oberflichennaher Magmenkammern

Durch die vorangegangenen Modellierungen zum Temperaturfeld wurden die Bildung und
der Aufstieg von Schmelzen nicht beriicksichtigt. Es konnte gezeigt werden, dafl durch
die Beriicksichtigung von Asthenosphirenmaterial (1250°C-Isotherme) in 70 km Tiefe eine
Oberflichenwarmefludichte von 60-70 mW/m? fiir den Bereich des magmatischen Bogens
resultiert. Der magmatische Bogen ist durch lokale Maxima der Oberflichenwirmefluf3-
dichte gekennzeichnet, wie z.B. die Lokation El Loa (150 mW/m?, s. Abb. 2.18). Nach
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3.3. Ubergang Forearc-Bereich/magmatischer Bogen 75

Chapman und Rybach (1985) kénnen lokale WarmefluBdichte-Anomalien auf oberflachen-
nahe Wirmequellen zuriickgefithrt werden; fiir den magmatischen Bogen kann daher auf
die Existenz oberflichennaher Magmenkammern geschlossen werden. Im folgenden soll
untersucht werden, inwieweit Oberflichenwarmefluidichte-Maxima durch sich abkiihlende

Magmenkammern erkldrt werden koénnen.

Kenntnisse iiber Volumen, Tiefenlage, Form sowie Temperaturen fiir Magmenkammern
der Vulkane in den zentralen Anden sind weitgehend unbekannt. Von unterschiedlichen
Autoren werden Annahmen iiber die Volumenverhéltnisse von Magmenkammern, aus de-
nen die Vulkane gespeist werden, und extrudierten Laven von 1:1 bis 10:1 getroffen (s. z.B.
Francis und Rundle, 1976; Francis und Hawkesworth, 1994). Diese Verhiltnisangaben sind
jedoch sowohl zeitlich als auch regional sehr variabel sowie stark von der Zusammenset-
zung der geforderten Magmen abhidngig. Somit kénnen aus mittleren Extrusionsvolumen
nur grobe Vorstellungen iiber die Magmenkammervolumen gewonnen werden. Extrusions-
volumen fiir die Vulkane der zentralen Anden sind von Francis und Hawkesworth (1994)
bestimmt worden. Aus der Mittelwertbildung ergeben sich durchschnittliche Extrusions-
volumen unabhédngig vom Alter von etwa 24 km?® pro Vulkan. Ebenfalls sehr variabel sind
die Tiefen der Magmengenerierung und -intrusion. Geochemische Analysen deuten an,
daB Magmen im Bereich der unteren/mittleren Kruste differenzieren, mit dieser reagieren
und in unterschiedliche Niveaus der mittleren/oberen Kruste intrudieren (Davidson und
de Silva, 1995). Intrusionstiefen fiir Magmen der zentralen Anden wurden aus geobarome-
trischen Untersuchungen abgeschétzt und deuten fiir einzelne Vulkane auf relativ flache
Tiefen der Magmenkammern von < 10-12 km hin (Feeley und Davidson, 1994; Matthews,
et al. 1994). Ebenfalls wurden Temperaturabschdtzungen vorgenommen. Sie ergeben

einen Temperaturbereich von etwa 800-1100°C fiir die Magmenkammern.

Exemplarisch wurden folgende Annahmen beziiglich einer Magmenkammer getroffen:
als Form der Magmenkammer wird die einfache Geometrie eines Quaders mit gleicher
Langen- und Breitenausdehnung angesetzt. Als mittleres Magmenkammervolumen wurde
eine etwa 8-fache Menge des o.g. durchschnittlichen Extrusionsvolumens gewihlt. Unter-
schieden werden zwei I'dlle, eine Magmenkammer mit einer Ausdehnung von 7x7x4 km
(Lange, Breite, Hohe) (Abb. 3.12a, b) und eine Magmenkammer mit einer Ausdehnung
von 14x14x1 km (Abb. 3.12¢, d). Um den EinfluB dieser Magmenkammern auf die
Oberflichenwarmefluidichte zu untersuchen, wird die Tiefenlage der Magmenkammern
variiert. Die Intrusionstemperatur wurde entsprechend der Grofienordnung fiir andesiti-
sche Schmelzen mit 1000°C' festgelegt.

Das Abkiihlungsverhalten von Magmenkammern muf aufgrund deren lokal begrenzter
Ausdehnung als dreidimensionales Problem behandelt werden. Fiir einfache geometrische

Formen von Intrusivkérpern sind analytische Losungen der Warmetransportgleichung u.a.
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bei Carslaw und Jager (1959) oder Héanel und Mongelli (1988) gegeben (s. Anhang D.2.3).
Der Aufstieg der Magmen sowie die zeitliche Platznahme werden dabei nicht beriick-
sichtigt, es wird lediglich die zeitliche Entwicklung des Temperaturfeldes einer bereits
existierenden Magmenkammer untersucht. Unterschiede in der Temperaturleitfahigkeit
zwischen Intrusion und umgebendem Gestein sowie eine krustale radiogene Wirmepro-

duktion werden vernachlassigt.

Aus den Untersuchungen lassen sich folgende Aussagen ableiten: Die Grofie der
durch die Magmenkammer verursachten OberflichenwarmefluBdichte-Anomalie ist vor-
nehmlich von der Intrusionstiefe abhingig und nur von sehr kurzer Zeitdauer. Fiir
beide untersuchten Magmenkérper sind, unabhiangig von ihrer Tiefenlage, die Ober-
flichenwarmefluBdichte-Anomalien in weniger als 1 Ma auf Werte abgeklungen, die
im Falle des fiir die zentralen Anden verfiigharen Datensatzes nicht mehr auflésbar
wiren (< 10mW/m?). Das Erreichen des Oberflichenwirmeflufidichte-Maximums ist tie-
fenabhdangig und liegt fiir Intrusionen zwischen 4 und 14 km Tiefe zwischen 0,1 und
0,5 Ma. Extremalabschiatzungen hierfiir wurden von Hurter und Pollack (1995) an-
hand der Fille einer Extrusion sowie des ,magmatic underplating® fiir das Parana-
Becken (S-Brasilien) untersucht. Im Falle eines ,magmatic underplating® kann eine
Temperaturstérung mehrere Millionen Jahre andauern, jedoch mit sehr geringen und
somit nicht auflésbaren Temperaturstorungen im oberflichennahen Bereich. Ober-
flichenwarmefluBdichte- Anomalien in der Gréflenordnung von 80-100 mW/m? lassen sich
nur durch sehr oberflichennahe Magmenkammern in Tiefenlagen von 4-5 km (Ober-
kante der Intrusion) erkliren. Magmenkammern in Tiefen > 10 km liefern keinen si-
gnifikanten Einflul auf die Oberflichenwarmeflufidichte. Die lokale Ausdehnung der
WarmefluBdichte-Anomalie (Anomalie > 10 mW/m?) an der Erdoberfliche ist abhiingig
von der Michtigkeit der Magmenkammer und liegt bei den untersuchten Féllen (4 km
und 1 km Michtigkeit) bei der vierfachen bzw. doppelten Magmenkammerbreite (s. Abb.
3.12b, d).

3.4 Backarc-Bereich

Der Backarc-Bereich der zentralen Anden, das heiit die Ostkordillere und das Suban-
din, ist stark durch Einengungtektonik, verbunden mit Uberschiebungstektonik, gepragt
(Isacks, 1988; Roeder, 1988; Gubbels et al., 1993; Kley, 1993; Schmitz, 1994). Entlang
einer nach W einfallenden Rampe wird der Brasilianische Schild unter die andine Kru-
ste geschoben, woraus eine Krustenverdickung folgt. Durch diesen aktiven tektonischen
ProzeB (10 Ma bis rezent) wird auch das Temperaturfeld der Lithosphire beeinflufit.

So kann fiir den Backarc-Bereich des Andenorogens nicht von stationéren Temperatur-

Scientific Technical Report STR 97/05 Deutsches GeoForschungsZentrum GFZ
DOI: 10.2312/GFZ.b103-97058



3.4. Backarc-Bereich i

18 s ———————7 160

140 | Intrusion 7x7x4 km _ | Intrusion 5-9 km depth 1140

120 1 1120
- - 4-8 km T
i'% 100} . 1 — 0.15M |19 ‘g
= i i R =
_g 80—59km ] - - 0.2Ma 80 é
2 eoli i | e kosma | 60 T
I i o 6-10km T

8-12 km
", 10-14km
0 A e . i s 0
00 05 10 15 20 0 2 4 6 8 10
160 - T T ' T - T 160
c d

140 t Intrusion 14x14x1 km ] | Intrusion 4-5 km depth 1140

120 | 1120
&g 100 — 4-5 km ] u - _—0.15Ma | 100 E\E‘
E 80 oM 80 E
o : m)
L 601 | y 1 B 1 60 WL
= . 67km ~03Ma I

40 % —0.4Ma SN 1 40

© . 5-89km _ 05Ma ~ N
20 i & ;s 3 - : 1 20
’ s L ; 5 : 7 0
00 05 10 15 20 0 2 4 6 8 10
Time [Ma] Distance [km]

Abbildung 3.12: Oberflichenwiarmefluidichte-Effekte sich abkiihlender Magmenkammern. a) Qua-
derférmige Intrusion mit einer Ausdehnung von 7x7x4 km in unterschiedlichen Tiefenlagen und ihr
zeitlicher Einflufl auf die Oberflichenwirmeflufidichte. b) Intrusion aus (a) in 5-9 km Tiefe und ihr regio-
naler und zeitlicher Einfluf auf die Oberflichenwirmeflufidichte. ¢) Quaderférmige Intrusion mit einer
Ausdehnung von 14x14x1 km in unterschiedlichen Tiefenlagen und ihr zeitlicher Einfluff auf die Ober-
flaichenwiarmefluidichte. d) Intrusion aus (c) in 4-5 km Tiefe und ihr regionaler und zeitlicher Einflufl auf
die Oberflaichenwéarmeflufidichte. Nullpunkt der Entfernungsskala entspricht dem Zentrum der Intrusion

an der Erdoberflache.

bedingungen ausgegangen werden. Transiente Effekte, hervorgerufen sowohl durch den
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78 Kapitel 3. Modellierung des Temperaturfeldes der Lithosphire

Uberschiebungsprozef als auch durch eine Temperaturrelaxation, miissen in die Bestim-

mungen mit einbezogen werden.

Modelle zur thermischen Entwicklung von Uberschiebungsprozessen wurden von un-
terschiedlichen Autoren hergeleitet, beruhen jedoch iiberwiegend auf eindimensionalen
Temperaturabschiatzungen. Diese eindimensionalen Modelle basieren zum einen auf dem
Ansatz einer sidgezahnartigen Verteilung der Anfangstemperatur, welche aus einer un-
endlich hohen Uberschiebungsgeschwindigkeit resultiert (z.B. England und Thompson,
1984). Andere Modelle gehen von einer homogenen Krustenverdickung (Peacock, 1989;
McKenzie, 1978") aus, welche sich ebenfalls mit unendlich hoher Geschwindigkeit voll-
zieht. Aus diesen beiden Ansiatzen kann somit lediglich die thermische Relaxation im
Anschluf8 an eine Krustenverdickung vollzogen werden. In Abbildung 3.13 sind fiir diese
beiden Modelle Temperatur-Tiefen-Verliaufe zu unterschiedlichen Zeitpunkten nach der
Krustenverdickung dargestellt (aus Peacock, 1989). Beide Modelle zeigen, daff mit Be-
ginn des Relaxationsprozesses zunéachst eine Temperaturgradientenverringerung (im Ver-
gleich zur unverdickten Kruste) verbunden ist. Im Fall einer Krustenstapelung ist die
Temperaturinversion nach etwa 5 Ma abgebaut, und die Temperatur nimmt dber die
gesamte Krustenmachtigkeit mit der Tiefe zu. Erst nach einer Relaxationszeit von etwa
60 Ma wird eine Erhohung des oberflichennahen Temperaturgradienten (gegeniiber der
Startzeit ¢ = 0) aufgrund der vermehrten (verdoppelten) radiogenen Warmeproduktion
erreicht. Daraus kann gefolgert werden, daf} fiir den Backarc-Bereich keine stationiren
Temperaturbedingungen angenommen werden kénnen, da diese zu {iberhéhten krustalen
Temperaturen fithren (s. Kurven fiir ¢, in Abb. 3.13). Bei diesen Modellen werden fol-
gende Gesichtspunkte nicht beriicksichtigt: (1) durch die Eindimensionalitdt wird nur ein
vertikaler Warmetransport behandelt und (2) durch die ,plétzliche® Krustenverdickung
wird ein Temperaturangleich wihrend der Verdickung nicht beriicksichtigt. So gewihren
diese Modelle nur einen stark limitierten Einblick in das durch Krustenverdickung gestorte

Temperaturfeld.

Der Prozefl einer Krustenstapelung mufl somit als zweidimensionales Phinomen be-
trachtet werden. Da geologisch relevante Uberschiebungsgeschwindigkeiten gering sind,
miissen auch Temperaturausgleichsprozesse durch Konduktion wéhrend der Krustensta-
pelung beriicksichtigt werden. Dies fithrt zu 2D-Modellierungen wie z.B. von Shi und
Wang (1987) oder Germann (1990). Diese Modellierungen zeigen, daB bei Uberschie-
bungen mit geologisch relevanten Geschwindigkeiten keine Temperaturinversionen resul-

tieren. Nur bei unrealistisch hohen Uberschiebungsgeschwindigkeiten von etwa 2 m/a

'Die bei McKenzie (1978) hergeleitete analytische Losung behandelt die Temperaturentwicklung auf-
grund einer ausgediinnten thermischen Lithosphire. Wird der von McKenzie eingefiihrte Extensionsfaktor
f kleiner 1 gewahlt, so entspricht die analytische Losung einer Verdickung der Lithosphire.
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Abbildung 3.13: Zeitliche Temperaturentwicklung im Anschlufl an eine ,plétzliche® Krustenverdickung
(aus Peacock, 1989). Zeitangaben in Millionen Jahren. Links: aufgrund einer Krustenstapelung, woraus
zur Zeit der Stapelung eine sigezahnartige Temperaturverteilung vorherrscht; Rechts: aufgrund einer

homogenen Krustenverdickung.

ergeben sich invertierte Temperaturverlaufe entsprechend den eindimensionalen Modellen
(Shi und Wang, 1987). Wie schon bei den Subduktionsmodellen (s. Kap. 3.2 und 3.3)
beriicksichtigt, sollte auch hier die Entstehung von Reibungswérme einbezogen werden.
In der Arbeit von Shi und Wang (1987) bleibt dieses Phinomen unbehandelt, es wird
jedoch bei Germann (1990) beriicksichtigt. Im folgenden soll hier ein 2D-Modell erstellt
werden, um lithosphérische Temperaturbereiche sowie eine mdogliche Tiefenlage der Li-

thosphéren/Asthenosphéiren-Grenze fiir den Backarc-Bereich abschitzen zu kénnen.

2D-Modell zur Krustenstapelung

Zur Abschitzung der lithospharischen Temperaturbedingungen fiir den Backarc-Bereich
wurde folgendes Modell zur Krustenstapelung entwickelt (s. Abb. 3.14): zu Beginn der
Stapelung (¢ = 0) besteht ein homogenes Temperaturfeld resultierend aus einer Kruste
mit unterlagerndem lithosphérischen Mantel. Der Prozefl der Unterschiebung von Kru-
ste und lithosphédrischem Mantel in Richtung W unter die andine Kruste wurde in zwei
Schritten realisiert. Der Austausch (1) des Lithosphirenmaterials durch das unterscho-
bene Krustenmaterial erfolgt aus technischen Griinden instantan (schraffierter Bereich in
Abb. 3.14). AnschlieBend (2) wird der zu unterschiebenden Lithosphire (Kruste und Man-
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80 Kapitel 3. Modellierung des Temperaturfeldes der Lithosphéare

tel) eine Geschwindigkeit zugewiesen. Bei diesem Modell einer Krustenstapelung werden
Prozesse wie isostatische Ausgleichsvorginge sowie syntektonische Erosion nicht beriick-
sichtigt, das heift, es bildet sich kein Plateau aus, an dem Erosionsvorgange ablaufen
konnen. Der Einflufl isostatischer Ausgleichsvorgiange auf das lithosphérische Tempera-
turfeld spielt eine untergeordnete Rolle (Germann, 1990). Dagegen haben syntektonische
Erosionsvorgiange einen deutlichen Einflufl auf die Oberflichenwérmefludichte. Dieser

Einfluf wird im Kapitel 3.6 separat diskutiert.

Ausgehend von einer Krustenverkiirzung fiir die Ostkordillere und das Subandin von
140 km seit dem Miozdn (Gubbels et al., 1993; Kley, 1993) wird eine mittlere Geschwin-
digkeit fiir den ProzeB der Krustenstapelung von etwa 1,4 ¢m/a angenommen. Ein Uber-
schiebungswinkel (a) von 15° wurde in Anlehnung an Schmitz (1994) gewéhlt. Die Kru-
stenmichtigkeit vor der Stapelung betragt 35 km entsprechend der Krustenmaichtigkeit
des Andenvorlandes und Brasilianischen Schildes. Da die Krustenméchtigkeit bei der Kru-
stenstapelung konstant gehalten wird, resultiert so eine verdickte Kruste von 70 km. Die
thermischen Materialparameter (A, A) wurden entsprechend denen der mittleren Krusten-
und Lithosphdrenzusammensetzung aus Tabelle 3.1 gewahlt. Als Randbedingungen gel-
ten eine 0°C-Isotherme am oberen Modellrand, am rechten und linken Modellrand findet
kein horizontaler konduktiver Warmefluf} (% = 0) statt und am unteren Rand wird
eine BasiswarmefluBdichte vorgegeben. Durch den oben beschriebenen instantanen' Ma-
terialaustausch (Austausch von Lithosphdrenmaterial durch Krustenmaterial) werden fiir
den Bereich der Krustenverdickung (schraffierter Bereich in Abb. 3.14) Krustenparameter
angenommen, die eigentlich erst wiahrend des Unterschiebungsprozesses fiir diese Gebiete
relevant werden. Aufgrund der verdnderten Materialparameter resultieren hohere Tempe-
raturen. Aus einer Modellrechnung, bei der dieser Materialaustausch fiir 10 M a (Zeitdauer
des Krustenstapelungs-Prozesses) vorgenommen wurde, jedoch ohne Geschwindigkeitszu-
weisung fiir die Kruste und Lithosphare, ergibt sich eine maximale Temperaturerhhung
fir diesen Bereich von 65°C. Diese Temperaturerhéhung kann als Fehler der Temperatur-
bestimmung, resultierend aus der Vereinfachung des Uberschiebungsprozesses, angesehen

werden.

Die Uberschiebungsbahn ist gekennzeichnet durch eine Zone mit entstehender Rei-
bungswérme. In Anlehnung an die Subduktionsmodelle wurde sie als eine 1 km-michtige
Scherzone angenommen, in der eine konstante Warmeproduktion vorgegeben wird. Sie
setzt sich entsprechend Anhang D aus dem Produkt von Uberschiebungsgeschwindigkeit
und Scherspannung zusammen. Zwei Fille werden hier unterschieden, ein Regime niedri-

ger Scherspannung (7 = 10 M Pa) von einem hoher Scherspannung (7 = 100 M Pa).

Die thermische Randbedingung der Modellunterseite ist als Wéirmefludichte-
Randbedingung realisiert. Durch Anderung dieser Randbedingung wird das Erschei-
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Abbildung 3.14: Modell zur Krustenstapelung. Der schattierte Bereich wird zu Beginn der Uberschiebung
(t = 0) durch Krustenmaterial ersetzt. Die Kruste und Lithosphire wird mit einer Geschwindigkeit von
1,4 em/a und einem Winkel & = 15° unter ein unbewegliches Krustensegment geschoben. Am rechten
und linken Rand des Modells findet kein horizontaler konduktiver Warmeflufl statt. Eine 0°C-Isotherme
dient als obere Randbedingung. Variation der Basiswarmefluidichte am unteren Rand des Modells.

nungsbild des Temperaturfeldes nicht verindert. Hiermit steht vielmehr ein Parame-
ter zur Verfligung, mit dem das Niveau des Temperaturfeldes beeinfluflt werden kann.
Eine Erhéhung bzw. Erniedrigung des basalen Warmeflusses ist (bei Konstanz simtlicher
weiterer thermischer Parameter) mit einem steileren bzw. flacheren Temperaturgradi-
enten verbunden. Im folgenden werden hier zwei Extremmodelle dargestellt, ein ,kal-
tes* und ein ,warmes“ Regime. Als ,kaltes® Modell wird die Basiswarmefluidichte so
gewahlt, daB Oberflichenbedingungen resultieren, die den Oberflichenwarmeflufidichte-
Bestimmungen des Andenvorlandes (Chaco) entsprechen. Aus einer Basiswarmefludich-
te von 12 mW/m? ergeben sich eine Oberflichenwirmefluidichte von 45 mW/m?* und
eine Tiefenlage der Lithosphiren/Asthenosphiren-Grenze (1250°C-Isotherme) von etwa
215 km. Das ,warme" Modell wurde entsprechend einer OberflichenwirmefluBdichte von
etwa 60 mW/m? erstellt. Aus einer BasiswarmefluBdichte von 30 mW/m? resultiert eine
Lithosphiren/Asthenosphiren-Grenze in etwa 95 km Tiefe (s. Abb. 3.15).

Die resultierenden Temperatur- und Oberflichenwarmeflufidichte-Verteilungen 10 Ma
nach Beginn der Uberschiebung sind in Abbildung 3.15 dargestellt. Die jeweiligen An-
fangstemperaturverteilungen (¢ = 0) konnen noch am rechten Rand des Modells abgelesen
werden; aufgrund des hier lediglich advektiv stattfindenden Wéarmetransports in horizon-
taler Richtung resultiert keine Verformung der Isothermen. Das generelle Temperaturver-
teilungsmuster ist durch eine Verzerrung der Isothermen im Bereich der Uberschiebungs-

zone als Folge der Absenkung von kélterem Material in groflere Tiefenbereiche bestimmt.
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Abbildung 3.15: Temperatur- und resultierende Oberflichenwirmefludichte-Verteilungen 10 Ma nach
Beginn einer Krustenstapelung mit unterschiedlichen Anfangstemperaturbedingungen: a und a’) durch
das ,kalte“ Modell zu einer Anfangs-Oberflichenwirmefluidichte von 45 mW/m?; b und b’) durch das
ywarme* Modell zu einer Anfangs-Oberfiachenwirmefluidichte von 60 mW/m?. Modelle mit konstanter
Scherspannng von 10 M Pa (a und b) bzw. 100 M Pa (a’ und b’) entlang einer 1 km-miichtigen Scherzone.
Der Isolinienabstand betragt 100°C. Die Modelle b und b’ sind zur besseren Auflosung zweifach iiberhoht
dargestellt.

Der damit verbundene groBere Abstand der Isothermen zeichnet sich auch in einem lokalen
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Minimum der Oberflichenwérmeflufidichte ab. Da sich die gesamte Lithosphéire absenkt,
werden die Isothermen parallel verformt; fiir den Bereich des horizontalen Materialtrans-
portes (Bereich des linken Modellrands) gleichen sich die Isothermen wieder entsprechend

einem stationdren Temperaturfeld an.

Je nach Anfangstemperaturfeldbedingung resultieren Temperaturen entlang der
Kruste/Mantel-Grenze von etwa 500-650°C fiir das ,kalte“ Modell und etwa 700-1000°C'
fiir das ,warme® Modell. Fiir den Uberschiebungsbereich (Profilkilometer 170 bis 300)
folgt die Kruste/Mantel-Grenze anndhernd einer Isotherme. Das Temperaturfeld wird
durch einen advektiven Warmetransport, hervorgerufen durch die Plattenbewegung, do-
miniert. FEin konduktiver Temperaturausgleich findet nur geringfiigig statt. Der Ad-
vektionsprozeB erzeugt ein Oberflichenwirmefludichte-Minimum von etwa 20 mW/m?.
Fiir den Bereich der gestapelten Kruste (Profilkilometer 0 bis 170) wird Material
nur in horizontaler Richtung transportiert, das heifit, es wird kein kaltes Material in
groflere Tiefen verfrachtet, so dafi sich das Temperaturfeld konduktiv einer Gleichge-
wichtsbedingung annihern kann. Die Auswirkungen einer Temperaturerh6hung auf-
grund einer hoheren Warmeproduktionsrate (durch eine verdickte Kruste) ist in der
Oberflichenwarmefluldichte nicht erkennbar. Dieser Effekt bewirkt eine signifikan-
te Oberflichenwirmeflufidichte-Erhéhung erst nach wesentlich lingeren Zeitintervallen
(=~ 60 Ma, s.a. Abb. 3.13). Eine Temperaturinversion (sigezahnartige Temperatur-Tiefen-
Verteilung) stellt sich unter Uberschiebungsbedingungen mit niedriger Scherspannung
(10 MPa) an keiner Stelle des Modells ein. Ein Vergleich der hier erzielten Resultate
mit den eindimensionalen Abschatzungen zeigt vielmehr eine dhnliche Temperatur-Tiefen-
Verteilung entlang des Profils entsprechend der homogenen Krustenverdickung (s. Abb.
3.13).

Eine grundsatzlich unterschiedliche krustale Temperaturverteilung folgt aus den Mo-
dellen mit hoher Reibungswiarme (100 M Pa) entlang der Scherzone (Abb. 3.15 a’, b’).
Die hier entstehende Reibungswirme (44 pW/m?) liegt etwa 50 mal hoher als die radioge-
ne Warmeproduktion des umgebenden Materials. Sie ist jedoch auf einen sehr schmalen
Bereich konzentriert und demzufolge ergeben sich signifikante Anderungen im Tempe-
raturfeld insbesondere in der Umgebung der Uberschiebungszone. Durch den zusitzli-
chen Transportproze von kaltem Material in gréfere Tiefen konnen entlang gedachter
Temperatur-Tiefenprofile (z.B. bei Profilkilometer 150) Temperaturinversionen entste-
hen. Die Verteilung der Oberflichenwarmefludichte zeigt kein ausgepragtes Minimum
wie in den Modellen mit niedriger Reibungserwirmung. Im Austrittsbereich der Uber-
schiebungszone (Profilkilometer 300) resultiert, bedingt durch die lokal hohe Wirme-
produktion durch Reibung, ein Maximum in der Oberflichenwiarmeflufidichte. Auf-

grund der Reibungserwarmung wird im Bereich des linken Modellabschnittes das Ober-
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84 Kapitel 3. Modellierung des Temperaturfeldes der Lithosphére

flichenwiarmefluBdichte-Niveau lediglich um einen Betrag von etwa 5 mW/m? angehoben.

3.5 Andenvorland (Chaco)

Der Chaco bildet das Vorland der Anden und stellt den Ubergang zum Brasilianischen
Schild dar. Er erstreckt sich als grofie Tiefebene, in der Sedimente des Subandins abgela-
gert wurden. Kompressionsstrukturen aus dem Subandin setzen sich in abgeschwiéchter
Form unter den Sedimenten fort. Fiir das Andenvorland werden vereinfachend statio-
nire, rein konduktive und eindimensionale Wiarmetransportprozesse angenommen und
modelliert. Die Variation der bestimmten Geothermen beruht auf der Wahl der unter-
schiedlichen thermischen Parameter (A, A) fiir das Krustenmaterial. Wie schon in den
vorangegangenen Modellierungen, wird auch hier von einer mittleren Krustenzusammen-

setzung ausgegangen.

Die Warmetransportgleichung (Gl. D.1) wird mit Hilfe der Finite-Elemente-Methode
gelost. Als Randbedingungen werden zwei Temperaturbedingungen gewéhlt: als obere
Temperaturrandbedingung eine 0°C-Isotherme und als untere Randbedingung eine Iso-
therme, die der Lithosphiren/Asthenosphiren-Grenze (1250°C') entspricht. Variiert wird
die Tiefenlage der Asthenosphéren/Lithosphéaren-Grenze zwischen 150 und 200 km Tiefe.
Zusitzlich wurde die Verteilung der radiogenen Warmeproduktion in der Kruste variiert.
Folgende Fille werden unterschieden: eine konstante Warmeproduktion (0,9 pW/m?) so-
wie die exponentielle Abnahme der Warmeproduktion mit Oberflichenwerten von 1,5 bzw.
3,0 uW/m?® (Bestimmung der Verteilung s. Kap. 3.3). Zusétzlich wurde eine Geotherme
bestimmt, bei der die Temperaturabhangigkeit der Warmeleitfahigkeit beriicksichtigt wird
(s.a. Kapitel 3.3). Samtliche weiteren Parameter entsprechen den Mittelwerten der Ta-
belle 3.1. Die aus den numerischen Modellierungen resultierenden Geothermen sowie die

bestimmten Oberflaichenwarmefludichten sind in Abbildung 3.16 dargestellt.

Die aus den Modellierungen resultierenden Temperaturen an der Kruste/Mantel-
Grenze variieren zwischen 400 und 600°C. Diese Groflenordnung entspricht den von
Giese (1994) fir das Andenvorland bestimmten Temperaturen sowie den Temperatu-
ren einer mittleren kontinentalen Kruste fiir Kratone von Chapman und Furlong (1992).
Die bestimmte OberflichenwarmefluBdichte ergibt je Parameterwahl Werte zwischen 40
und 55 mW/m?.  Aufgrund der fiir das Andenvorland bestehenden niedrigen Ober-
flachenwéarmeflufldichte (s. Abb. 2.19) kann hier von einer kalten kontinentalen Kruste
ausgegangen werden, Schmelztemperaturen fiir Krustengesteine werden in keinem Tiefen-

bereich erreicht.

Fiir die ausgedehnten Sedimentbecken des andinen Vorlandes miissen jedoch auch das

Temperaturfeld beeinflussende Prozesse wie z.B. die Effekte einer schnellen Sedimenta-
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Abbildung 3.16: Temperaturverteilungen und resultierende Oberflichenwiarmeflufidichte fiir das andine
Vorland (Chaco). Die Geothermen resultieren aus unterschiedlichen Annahmen zur Wirmeleitfahigkeits-
(temperaturunabhingig/temperaturabhingig) und Wirmeproduktionsverteilung sowie unterschiedlichen

Tiefenlagen der Lithosphiren/Asthenospharen-Grenze (1250°C-Isotherme).

tion in die Interpretation mit einbezogen werden. Aufgrund von hohen Sedimentationsra-
ten resultiert eine Erniedrigung der Oberflichenwirmefluidichte, so dafi die bestimmten
Oberflichenwirmefluldichten eventuell nicht dem Regime fiir grofiere Tiefenbereiche ent-

sprechen. Dieser Gesichtspunkt wird im Kapitel 3.6 behandelt.

3.6 Schlufifolgerungen aus den Modellierungen

Die in den vorangegangenen Abschnitten durchgefithrten Modellierungen gehen von un-
terschiedlichen tektonischen Prozessen aus und beschreiben deren Einfliisse auf das Tem-
peraturfeld der Lithosphare. Die Ergebnisse sind entlang eines W-E-Schnittes (Abb. 3.17)

beispielhaft zusammengestellt und werden im folgenden erlautert:

Die niedrigen OberflichenwéarmefluBdichte-Werte der Nazca-Platte kénnen nicht durch
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Abbildung 3.17: a: Beispielhafte Temperaturverteilung fiir die Lithosphire der zentralen Anden entlang
eines W-E-Schnittes bei 21°S. Durchgezogene Isolinien (—) entsprechen Ausschnitten, fiir die Modellrech-
nungen durchgefiihrt wurden, gestrichelte Isolinien (——) fiir extrapolierte Abschnitte (1250°C-Isotherme
linear extrapoliert), 1250°C-Isotherme (-- ). b: Mittelwerte der Oberflachenwarmefluidichte in den tek-
tonischen Einheiten aus Abbildung 2.19 sowie aus den Modellierungen resultierende Oberflachenwarme-
fludichte-Verteilung. Paramter fiir die Modellierungen: Subduktionsmodell: Fall 2 der Scherspan-
nungsverteilung (Abb. 3.7) entlang der Kontaktzone sowie westliche Ausdehnung eines Asthenosphiren-
keils bis in den Bereich des magmatischen Bogens. Krustenstapelungsmodell: ,warmes* Modell mit
Anfangs-OberflichenwirmefluBdichte von 60 mW/m?, niedrige Scherspannung (10 M Pa) entlang der
Uberschiebungszone (Ausschnitt 50-170 km aus Abb. 3.15a). Andenvorland: Geotherme mit Li-

thosphiren/Asthenosphiren-Grenze in 200 km Tiefe. Weitere Parameter siche Tab. 3.1.

existierende Modelle zur Abkiihlung ozeanischer Lithospharen erklart werden. Beziiglich
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ihres Alters besitzt die Nazca-Platte im Bereich der Peru-Chile-Tiefseerinne um 20
bis 30 mW/m? niedrigere Oberflichenwirmefluidichte-Werte als eine ,durchschnittli-
che® ozeanische Lithosphire. Eine mogliche Erklarung hierfiir kann in einer verstark-
ten Abkiihlung ozeanischer Lithosphiare durch oberflichennahe Fluidzirkulationen ge-
sehen werden; dieser Prozef wird in den rein konduktiven Abkiihlungsmodellen nicht
beriicksichtigt. Die Verwendung dieser Modelle als Randbedingung fiir Modellierun-
gen des Subduktionsprozesses (Tichelaar und Ruff, 1993 a) fithren zu leicht iberhéhten
Temperaturbedingungen des Forearc-Bereichs. Als reprisentative Geotherme der Nazca-
Platte fiir den Bereich westlich der Peru-Chile-Tiefseerinne wird eine stationédre Geother-
me entsprechend der beobachteten Oberflichenwirmefluidichte von 40 mW/m? angese-
hen. Ausgehend von einem ausschlieflich konduktiven Warmetransport resultiert eine
Lithosphéren/Asthenosphéaren-Grenze (1250°C') in etwa 100 km Tiefe.

Das Temperaturfeld des Forearc-Bereichs wird signifikant durch die entstehende Rei-
bungswarme entlang der Kontaktzone von ozeanischer und kontinentaler Lithosphére
gepragt. Ausgehend von der niedrigen Oberflichenwéarmeflufidichte kann auf ein Regi-
me niedriger Scherspannung geschlossen werden. Die untersuchten Szenarien mit ver-
nachlassigter bzw. geringer Scherspannung im oberflichennahen Bereich approximie-
ren gut die Oberflichenbeobachtungen (s. Abb. 3.17), wohingegen durch die Szenarien
mit héheren Scherspannungen iiberhéhte Oberflichenwirmeflufidichten bestimmt werden.
Die Abschdtzung einer mittleren Scherspannung fiir die zentralen Anden von 15 M Pa
(Froidevaux und Isacks, 1984) wird hierbei als obere Begrenzung angesehen. Der Sub-
duktionswinkel besitzt ebenfalls einen entscheidenden Einflufl auf das Temperaturfeld des
Forearc-Bereichs. Bei Beriicksichtigung der flachen oberflaichennahen Subduktion (Comte
und Suarez, 1995) ergeben sich hohere Temperaturen entlang der Kontaktzone und der
kontinentalen Kruste. Einen weiteren wichtigen Faktor zur Bestimmung des krustalen
Temperaturfeldes stellt die Verteilung der radiogenen Warmeproduktion innerhalb der
kontinentalen Kruste dar. Thr Einflul auf die Temperaturen entlang der Kontaktzone ist
vernachlassigbar, jedoch beeinflufit sie stark die Oberflichenwarmefluidichte. Die nied-
rige Oberflachenwarmefluldichte des Forearc-Bereichs kann ebenfalls aus einer niedrigen
oberflichennahen Warmeproduktionsrate resultieren. Da jedoch fiir das gesamte Untersu-
chungsgebiet keine MeBdaten vorliegen, konnen keine einschrinkenden Aussagen getroffen

werden.

I'iir die maximale Tiefe der seismischen Kopplung zwischen ozeanischer und kontinen-
taler Lithosphére (nach Tichelaar und Ruff (1991, 1993 a, b) sowie Suarez und Comte
(1993) in etwa 45 km Tiefe) resultieren Temperaturen von etwa 250°C' bis 400°C. Ausge-
hend von der bestimmten Oberflichenwarmeflufdichte kann folgende Einschrinkung der

Szenarien vorgenommen werden: durch eine vernachldssighare Scherspannung im ober-
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88 Kapitel 3. Modellierung des Temperaturfeldes der Lithosphédre

flichennahen Bereich (s.0.) und eine nur geringfiigig zunehmende Scherspannung fiir
groBere Tiefen resultieren fiir die Tiefe der maximalen seismischen Kopplung (~ 45 km)
250 bis 300°C' und fiir den Bereich des maximalen Kontaktes von kontinentaler und ozea-
nischer Kruste (60 km nach Schmitz, 1993) Temperaturen von 300 bis 350°C'. Diese Tem-
peraturen liegen in der Grofienordnung der von Tichelaar und Ruff (1993 a) bestimmten
Temperaturen fiir den Bereich der maximalen seismischen Kopplung an unterschiedlichen

Subduktionszonen von 250°C' bis 550°C.

Der Bereich des aktiven magmatischen Bogens ist in Streichrichtung des Andenoro-
gens durch sehr variable Oberflichenwarmefluldichte-Werte gepriagt. Von Henry (1981)
wurden Werte im Bereich des magmatischen Bogens (fiir S-Peru) in der Gréfenordnung
von etwa 50 mW/m? bestimmt. Zwar werden diese von Henry (1981) als ,zweifelhaft®
eingestuft, deuten jedoch an, dafl der Bereich des magmatischen Bogens nicht einheitlich
durch ein Oberflichenwarmefluldichte-Maximum gepragt ist. Die Lokation El Loa wird

als ein lokales Maximum interpretiert.

Die Modellierungen zeigen, daf das Temperaturfeld im Ubergangsbereich vom Forearc
zum magmatischen Bogen und in oOstlicher Richtung durch die Existenz eines asthe-
nosphérischen Mantelkeils in geringen Tiefen geprégt ist. Zur Generierung von Schmelzen
im subkrustalen Bereich ist die Existenz eines asthenosphéarischen Mantels, in dem ein
advektiver Warmetransport ermdéglicht wird, notwendig. Eine Minimalabschiitzuﬁg fir
die westliche Begrenzung des Asthenosphirenmaterials kann vorgenommen werden; die
minimale westliche Ausdehnung des asthenospharischen Mantels wird mit der Position
des magmatischen Bogens gleichgestellt. Fiir den aktiven magmatischen Bogen wird eine
mittlere Oberflichenwirmefluidichte von etwa 60-70 mW/m? bestimmt (s. Abb. 3.11 und
3.17) und als eine durch den Subduktionsprozefl bedingte Oberflichenwarmefluidichte oh-

ne Beriicksichtigung des aktiven Magmatismus interpretiert.

Das Auftreten lokaler Oberflichenwiarmeflufidichte-Anomalien kann durch die Exi-
stenz oberflichennaher Magmenkammern interpretiert werden. Anhand der Modellie-
rungen konnte gezeigt werden, dafl kurzzeitige (< 0,5 Ma) Oberflichenwarmefluidichte-
Anomalien in der Gréfienordnung bis zu 100 mW/m? durch oberflichennahe Magmen-
kammern in Tiefenbereichen von 4-6 km verursacht werden kénnen. Magmenkammern in
Tiefenbereichen > 10 km besitzen keinen signifikanten Einflufl auf die Oberflichenwirme-
fluBdichte und koénnen anhand dieser nicht aufgelést werden. Die Modellierungen sind
jedoch als exemplarisch und lediglich als erste Naherung zu betrachten. Informationen
tiber Aufstiegsmechanismen, Platznahme und Art der Abkiihlung (latente Warme) sind
weitgehend unbekannt. Weiterhin wurden Prozesse wie Fluidzirkulationen in den Mo-
dellierungen nicht beriicksichtigt, diese kénnen jedoch einen wesentlichen Einflufl auf das

oberflichennahe Temperaturfeld besitzen. So zeigen z.B. die Messungen im geothermi-
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3.6. SchluBfolgerungen aus den Modellierungen 89

schen Feld El Tatio ein durch Fluide gestortes Temperaturfeld bis etwa 500 m Tiefe. Fiir
grofiere Tiefenbereiche stellt sich dort wiederum ein iiberwiegend konduktiver Wirme-
transport ein. Die Storung durch den konvektiven Warmetransport ist somit nur sehr
lokal an ein Stérungssystem gebunden. Weitere Anzeichen fiir den lokalen EinfluB von
Fluidzirkulationen im Bereich des magmatischen Bogens kénnen aus der Verteilung der
hydrothermalen Quellen abgeleitet werden (Abb. 3.18). Als Liefergebiet dieser Geother-
malsysteme konnen die Salzseen des Altiplano angesehen werden. Meteorische Wasser
gelangen dort durch tiefreichende Stérungssysteme in groflere Tiefen; nach lokaler Auf-

heizung treten diese am westlichen und 6stlichen Rand des Altiplano wieder aus.

70W  69°W  68W 67W 66'W  65'W

17°s
18°S 18°S
19°S 19°S
20°S 20°S
21°S 21°S
2230W  69°W r6.8"W 67W  66°'W 65 °

o 1 2 3 4 5 6
Topography [km]
Abbildung 3.18: Lokationen der hydrothermalen Quellen (o) im Bereich der zentralen Anden nach Montes

de Oca (1989); Muiioz (1987); Muiioz und Hamza (1993). Lage der Vulkane (A, Kategorie 1 und 2) nach
de Silva und Francis (1991).
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90 Kapitel 3. Modellierung des Temperaturfeldes der Lithosphédre

Der Backarc-Bereich der andinen Subduktionszone ist durch eine Krustenstapelung
gekennzeichnet, welche auch das Temperaturfeld beeinflufit. Zur Untersuchung der Tem-
peraturbedingungen wurden zwei Modelle mit unterschiedlichen lithosphérischen Tempe-
raturniveaus (,,warmes® und ,kaltes“ Modell; hervorgerufen durch unterschiedliche Ba-
siswarmefluidichten) untersucht. Der Einflul der Scherspannung entlang der Stérzone
auf die Oberflaichenwarmefluldichte ist zu gering, um sich als markante Anomalie abzuhe-
ben. Somit ist eine alleinige Unterscheidung zwischen einem Regime hoher bzw. niedriger
Reibungswirme entlang der Storzone aufgrund der Verteilung der Oberflichenwarme-
fluBdichte nicht moglich. Durch den ProzeB der Krustenstapelung resultieren aufgrund
niedriger Uberschiebungsbetrige keine Temperaturinversionen, wie sie von anderen Au-
toren (England und Thompson, 1984; Peacock, 1989) durch eindimensionale Temperatur-
Tiefen-Abschatzungen angenommen werden. Verursacht durch hohe Reibungswérmebe-

trage konnen lokale Temperaturinversionen resultieren.

In Anlehnung an Ergebnisse von anderen Stoérzonen (z.B. San Andreas Stérung:
Lachenbruch und Sass, 1992; Lachenbruch et al. 1995) und aufgrund der Nichtunterscheid-
barkeit der beiden Szenarien (niegrige Scherspannung (10 M Pa) und hohe Scherspannung
(100 M Pa)) aus den Oberflichenwarmefluidichte-Bestimmungen wird das Regime niedri-
ger entstehender Reibungswirme als reprasentativ angesehen. Fiir die Krustenstapelung

des andinen Backarc-Bereichs ergeben sich somit keine Temperaturinversionen.

Die Modellierungen zeigen, dafl die lithosphéarischen Temperaturbedingungen signifi-
kant durch die Basiswarmefluldichte gepragt sind, das heifit durch die getroffenen Annah-
men zum lithosphérischen Temperaturfeld vor der Krustenstapelung. Das Minimummo-
dell wurde entsprechend den Oberflichenwarmefluidichte-Bestimmungen des Subandin
und des Andenvorlandes gewahlt. Das Maximummodell wird durch Unterkrustentempera-
turen von 1000 bis 1100°C begrenzt; Bedingungen, die noch nicht zur Schmelzbildung? im
Bereich der Kruste/Mantel-Grenze fithren. Die daraus resultierende Oberflichenwirme-
fluBdichte von etwa 60 mW/m? entspricht niherungsweise den Beobachtungen der Ost-
kordillere. Die lithosphérischen Temperaturbedingungen miissen somit durch eine Kom-
bination dieser beiden Modelle entsprechend eines Ubergangs vom Maximummodell fiir
die Ostkordillere zum Minimummodell fiir das Subandin und Andenvorland und somit
dem Ubergang von einer Hochlage der Asthenosphiren/Lithosphiren-Grenze zur einer

ynormalen® Tiefenlage fiir Schildgebiete angesehen werden.

Eine mittlere Oberflichenwirmefluidichte von etwa 80 mW/m? fiir die Ostkordillere
(s. Abb. 2.19) kann durch die Krustenstapelungsmodelle nicht erklért werden (s. Abb.

?Angesetzt wird eine Unterkruste mit iiberwiegend basaltischer Zusammensetzung (White, 1995); die
Schmelztemperaturen wurden nach Schmid (1982) abgeleitet.
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3.6. SchluBfolgerungen aus den Modellierungen 91

3.17). Einen weiteren, bislang in den Modellierungen unberiicksichtigten Einfluf, besit-
zen Erosionsprozesse. Dieser Effekt kann analytisch durch Warmeleitung in einem sich
bewegenden Medium (Carslaw und Jaeger, 1959) abgeschatzt werden. Ihr Einflul auf
den Temperaturgradienten ist in Abbildung 3.19 dargestellt. Ausgehend von Erosions-
betrigen von etwa 0,2 bis 0,4 mm/a (Crough, 1983; s.a. Diskussion bei Henry, 1981)
fiir die letzten 10 bis 15 Ma resultieren Korrekturbetrage fiir den Temperaturgradienten
an der Erdoberfliche von etwa 10 bis 30 %. Einen weiteren, nur schwer abschétzbaren
und deswegen nicht weiter quantifizierten Einflul auf das oberflichennahe Temperaturfeld
konnen zirkulierende Wisser besitzen. Entsprechend den Annahmen zum magmatischen
Bogen, muf} auch fiir den Bereich der Ostkordillere mit aufsteigenden warmen Wéissern

gerechnet werden (s. Abb. 3.18).
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Abbildung 3.19: Effekt von Erosion (- - -) und Sedimentation (- — -) auf den Temperaturgradienten an

der Erdoberflache, nach Carslaw und Jaeger (1959). Kurvenparameter entsprechen den Erosions- bzw.
Sedimentationsraten.

Fiir das andine Vorland (Chaco) wurde zur Modellierung des lithospharischen Tem-
peraturfeldes die Annahme von stabilen Bedingungen entsprechend eines kontinentalen

Schildes getroffen. Es wurden eindimensionale Temperaturmodellierungen unter Vorgabe
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92 Kapitel 3. Modellierung des Temperaturfeldes der Lithosphéire

der Tiefenlage der Lithosphdren/Asthenosphéren-Grenze vorgenommen. Aus den Model-
lierungen ergibt sich ein Temperaturbereich fiir die Kruste/Mantel-Grenze von 400 bis
600°C. Durch die Variation der Lithospharenmachtigkeit resultieren Oberflaichenwérme-
fluBdichten von 40 bis 55 mW/m?. Ausgehend von den Oberflichenbeobachtungen laBt
sich ein Tiefenbereich der Lithosphéiren/Asthenospharen-Grenze von etwa 200 km Tiefe
herleiten (s. Abb. 3.17). Subsidenzraten von 0,1 bis 0,4 mm/a fiir die letzten 10 Ma
(Coudert et al., 1995) lassen jedoch auf transiente Temperaturstérungen schlieen. Diese
konnen zu einer Erniedrigung der Temperaturgradienten an der Erdoberfliche von 10
bis 20 % fithren (Abb. 3.19). Eine Reprisentanz der Oberflichenbeobachtungen fiir die
gesamte Lithosphére ist somit nicht gesichert. Werden hohere Oberflichenwarmeflufl-
dichten in Betracht gezogen, so kénnen Temperaturbedingungen entsprechend der Li-
thosphéaren/Asthenosphiren-Grenze schon in wesentlich geringeren Tiefenbereichen ange-

troffen werden.
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Kapitel 4

Vergleich von zentral-andiner Subduktionszone und

nordamerikanischer Subduktionszone

Sowohl die Kordillere der zentralen Anden als auch die nordamerikanische Kordillere
sind geprigt durch die Subduktion einer ozeanischen Lithosphire unter eine kontinen-
tale Lithosphire. Die zentralen Anden stehen in Beziehung zu der westwérts gerichteten
Subduktion der ozeanischen Nazca-Platte unter den siidamerikanischen Kontinent, die
nordamerikanische Kordillere zu den ozeanischen Mikroplatten Gorda, Juan de Fuca und
Explorer (von Siid nach Nord), welche in 6stlicher Richtung unter die nordamerikani-
sche Platte subduziert werden. Obwohl sich diese beiden Subduktionszonen in Bezug
auf ihre Subduktionsparameter (wie z.B. Subduktionsgeschwindigkeiten und Alter der
subduzierenden Platte) unterscheiden, zeigen sie sehr dhnliche Muster in der regionalen

Oberflachenwarmefluldichte-Verteilung auf.

Die OberflichenwirmefluBdichte der Juan de Fuca-Platte zeigt extreme Schwankun-
gen. Fiir den nordlichen Bereich werden Werte von etwa 50 mW/m? (Lewis et al., 1988),
im siidlichen Bereich Werte von bis zu 150 mW/m? (Blackwell et al., 1982) registriert.
Zum Forearc-Bereich ist ein Abfallen der Oberflaichenwarmeflufdichte auf Werte zwi-
schen 25 und 50 mW/m? zu beobachten. In Anndherung an den magmatischen Bogen
(High Cascades) ist, auf einzelne Lokationen begrenzt, innerhalb weniger Kilometer ein
starker Anstieg der Oberflichenwarmefluidichte zu erkennen. So werden fiir den Be-
reich des magmatischen Bogens Werte < 50 mW/m?, aber auch bis zu 150 mW/m?
gemessen (Blackwell et al., 1990 b; Lewis et al., 1988; Morgan und Gosnold, 1989).
Ein Trend ist zu erkennen von hoheren OberflichenwirmefluBdichten im Siiden (Oregon,
~ 100 mW/m?) zu niedrigeren Werten im Norden (Washington, a~ 75 mW/m?; British
Columbia, = 60-80 mW/m?). Der Backarc-Bereich ist ebenfalls mit starken Variationen
der Oberflichenwirmeflufidichte verbunden, im Mittel zeigt er Werte von etwa 75 mW/m?*
(Blackwell et al., 1990 a, b). Damit zeigt die Verteilung der Oberflichenwirmefluf-
dichte der nordamerikanischen Subduktionszone einen dhnlichen Trend wie im Bereich
der zentral-andinen Subduktionszone (s. Kapitel 2.4). Beide Subduktionszonen besitzen
ein ausgepragtes Warmefluldichte-Minimum im Forearc-Bereich, einen generellen Anstieg

zum aktiven magmatischen Bogen, eine starke WarmefluBdichte-Variation innerhalb des
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94 Kapitel 4. Vergleich andine/nordamerikanische Subduktionszone

aktiven magmatischen Bogens sowie eine hohe Backarc-Warmefluidichte.

Die Erkenntnisse der vorangegangenen Modellierungen zu Einfliissen unterschiedlicher
Subduktionsparameter kénnen auf die nordamerikanische Subduktionszone tibertragen

werden:

Der Subduktionswinkel, mit der die Juan de Fuca-Platte subudziert wird, variiert
von oberflichennahen 3-11° bis zu etwa 25° im Tiefenbereich von 40 km und fiir Tiefen
> 75 km bis zu = 45° (Mooney und Weaver, 1989). Der aktive magmatische Bogen be-
findet sich im Norden in 300 bis 400 km Entfernung von der Tiefseerinne und im Siiden
in 250 bis 300 km Entfernung. Der Winkel, mit der die ozeanische Nazca-Platte sub-
duziert wird, variiert ebenfalls mit der Tiefe und betragt 7-8° bis 20 km Tiefe, 15-17°
bis 60 km Tiefe, 20-26°bis 100 km Tiefe und 33-43° in Tiefen > 150 km (Comte und
Suarez, 1995). Der aktive magmatische Bogen befindet sich in einem Entfernungsbereich
von etwa 260 bis 370 km von der Peru-Chile-Tiefseerinne. Ausgehend von den durch-
gefithrten Modellierungen zum Einflul des Subduktionswinkels auf das Temperaturfeld
der Lithosphére (s. Kap. 3.2, Abb. 3.4c) kann geschlufifolgert werden, dafl die Subdukti-
onsgeometrie allein keine wesentlichen Unterschiede in den Temperaturbedingungen der

Lithosphére der beiden Subduktionszonen erzeugt.

Die Subduktionsgeschwindigkeit der Juan de Fuca-Platte betragt 4,5 ¢cm/a, die der
Nazca-Platte 8,4 em/a (DeMets et al., 1990). Die Modellierungen (s. Kap. 3.2, Abb.
3.4d) haben gezeigt, daB Anderungen der Subduktionsgeschwindigkeit innerhalb dieses
Bereichs keinen wesentlichen Einflufl auf die Temperaturbedingungen der Lithosphire
besitzen. Damit kénnen Unterschiede in den Temperaturbedingungen der Lithosphéare

aufgrund der unterschiedlichen Subduktionsgeschwindigkeit ausgeschlossen werden.

Das Alter der subduzierten Mikroplatten variiert entlang der Streichrichtung der nord-
amerikanischen Kordillere von 0 Ma im Norden bis 12 Ma im Stiden (Miiller et al., 1993).
Das der Nazca-Platte weist wesentlich hohere Alter in der Groflenordnung von etwa 50 Ma
aul. Somit liegt das Alter der Nazca-Platte im Mittel 10mal hoher als das der subduzier-
ten Platten der nordamerikanischen Kordillere. Aufgrund des geringen Abkiihlungsalters
der ozeanischen Juan de Fuca-Platte resultieren wesentlich héhere Temperaturen entlang
der Kontaktzone von ozeanischer und kontinentaler Lithosphare fiir die nordamerikani-
sche Subduktionszone. Dies kann auch als Ursache fiir die im Vergleich zu den zentralen
Anden wesentlich geringere Erdbebentétigkeit entlang der Wadati-Benioff-Zone (nahezu
aseismisch; Dewey et. al, 1989) gedeutet werden. In einer Tiefe von 40 km endet fiir die
nordamerikanische Subduktionszone der Kontakt von ozeanischer und kontinentaler Kru-
ste (Mooney und Weaver, 1989); fiir die zentralen Anden in einer Tiefe von etwa 60 km
(Schmitz, 1993). Temperaturabschatzungen (Losungsansatz des Anhangs D.2.2) ergeben
Werte von 450 bis 500°C in 40 km Tiefe. Temperaturbedingungen entsprechend der kri-
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tischen Temperatur fiir die maximale seismische Kopplung von 250-550°C' (Tichelaar und
Ruff, 1993 a) werden schon in sehr geringen Tiefen angetroffen (250°C' in etwa 15 km
Tiefe).

Ausgehend von den durchgefithrten Modellierungen zum Einfluff der entstehenden Rei-
bungswirme an der Kontaktzone von ozeanischer und kontinentaler Lithosphare (s. Kap.
3.3, Abb. 3.11a) sowie der Verteilung der Oberflichenwirmeflu8idichte im Forearc-Bereich
kann auch wahrend der Subduktion der Juan de Fuca-Platte von einer niedrigen Scher-
spannung und daraus resultierender niedriger Reibungswirme entlang der Kontaktzone

ausgegangen werden.

Ahnlich wie die Modellierungen fiir die zentralen Anden gezeigt haben, sind auch in der
nordamerikanischen Kordillere Temperaturbedingungen fiir die Generierung von Schmel-
zen erst mit der Annahme einer Asthenosphiren-Hochlage gegeben. Lewis et al. (1988)
postulieren einen konvektierenden asthenospharischen Mantelkeil in 40 km Tiefe, im Ge-
gensatz zu den Anden, wo er in einer Tiefe von 70 km angenommen wird. Geht man
von der Lage der Lithosphiren/Asthenosphiren-Grenze (1250°C-Isotherme) in 40 km
Tiefe aus, dann kénnen Warmeflufdichte-Werte von etwa 95 mW/m? an der Oberfliche
erreicht werden. Lokale WarmefluBdichte-Werte gréfier 95 mW/m? bis zu 150 mW/m?
werden von Morgan und Gosnold (1989) sowie Blackwell et al. (1982, 1990 a, b) als Er-
gebnis des Warmeeintrags aus isolierten Magmenkammern in Tiefen von 7-10 km sowie
oberflichennahen zirkulierenden Wissern interpretiert. Sowohl die Annahme der Asthe-
nosphéaren-Hochlage als auch die Existenz oberflichennaher Magmenkammern fiir den
Bereich des aktiven magmatischen Bogens korreliert mit den Erkenntnissen, die fiir die

zentral-andine Subduktionszone gewonnen wurden.

Obwohl beide Subduktionszonen im Forearc-Bereich und magmatischen Bogen ver-
gleichbare OberflichenwarmefluBdichte-Verteilungen aufweisen, bestehen doch erhebliche
Unterschiede in den Temperaturbedingungen innerhalb der Lithosphéire. Der Hinweis
auf das hohere Temperaturniveau der Lithosphéare fiir die nordamerikanische Subdukti-
onszone kann nur aus den Beobachtungen (OberflichenwarmefluBdichte, Alter) im Be-
reich der Juan de Fuca-Platte gewonnen werden. Aufgrund von groflen Abkiithlungsraten
fiir junge ozeanische Lithospharenplatten (s. Abb. 3.2), besitzt das Alter bei jungen Li-
thosphéarenplatten (im Gegensatz zu hohen Plattenaltern) einen entscheidenden Einflufy

auf die Temperaturbedingungen des Forearc-Bereichs.

Um die Temperaturbedingungen der Lithosphire im Bereich des magmatischen Bo-
gens fiir die beiden Subduktionszonen unterscheiden zu kénnen, ist eine exakte Trennung
von der durch den Subduktionsprozess bedingten Oberflichenwirmeflufidichte und lo-
kalen, durch oberflichennahe Magmenkammern bedingten WarmefluBdichte-Anomalien

notwendig.
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Zusammenfassung

Die Untersuchung geodynamischer Prozesse, die mit der Subduktion der Nazca-Platte
unter den siidamerikanischen Kontinent im Bereich der zentralen Anden in Verbindung
stehen, ist ein wesentliches Ziel der Arbeiten des Sonderforschungsbereichs 267 ,, DEFOR-
MATIONSPROZESSE IN DEN ANDEN“. Ziel der vorliegenden Arbeit war, anhand der aus
dem oberflichennahen Temperaturfeld abgeleiteten Warmefluldichte Aussagen zu den
Temperaturbedingungen der Lithosphare und deren Verkniipfung mit ablaufenden tekto-
nischen Prozessen zu treffen. Hierzu wurde eine fundierte Warmeflufidichte-Datenbank
fiir den Bereich der zentralen Anden zwischen 15-30°S und 60-75°W erstellt, die Verteilung
der Werte im Sinne der regional-tekonischen Einheiten interpretiert und Temperaturbe-
dingungen der Lithosphére, unter Annahme verschiedener Szenarien tektonischer Prozesse
und der Oberflichenwirmeflufidichte als Vergleichsgrofie der Modelle, abgeleitet.

Der Altbestand an WarmefluBdichte-Daten aus der Literatur wurde durch eigene Tem-
peraturmessungen in 14 Bohrungen (N-Chile) sowie Industriedaten erweitert. Die wich-
tigsten, das Temperaturfeld lokal beeinflussenden Grofien, wie die lokale Topographie
sowie konvektive Komponenten im Warmetransport, wurden identifiziert und entspre-
chende Korrekturen an den Temperaturdaten angebracht. Die im Rahmen kommerzieller
Bohrlochmessungen von den Erdolgesellschaften gewonnenen Daten umfassen 1521 Ein-
zelmessungen fiir Bolivien und 40 Einzelmessungen fiir Chile. Es wurde ein Verfahren
entwickelt, um die Korrektur der durch den Bohrvorgang gestorten Maximumtempera-
turen unter den gegebenen Bedingungen im Untersuchungsgebiet vornehmen zu kénnen.
Die in die WarmefluBdichte-Bestimmung eingehende Warmeleitfahigkeit der von den Boh-
rungen durchteuften Gesteine wurde an 67 Proben (Chile) bestimmt, fiir die boliviani-
schen Bohrungen wurde auf publizierte Werte zuriickgegriffen. Die Warmeleitfahigkeit
wurde beziiglich der in-situ Porositdt der Gesteine und der in-situ Temperatur korri-
giert. Anhand von vier unterschiedlichen Methoden wurden dem jeweiligen Datenmateri-
al angepafite WarmefluBdichte-Bestimmungen vorgenommen. Die neu bestimmten Ober-
flachenwarmefluBdichte-Werte (6 WarmefluBdichte-Lokationen auf der Basis von kontinu-
ierlichen Temperaturprofilen und 23 auf der Basis von Maximumtemperaturen) tragen zu
einer wesentlich erhohten Datendichte (insgesamt 74 Werte) und verbesserten Datenver-
teilung in den zentralen Anden bei. Obwohl die Datensituation bei weitem noch nicht

befriedigend ist, konnen folgende Aussagen getroffen werden:

e In Streichrichtung des Andenorogens (N-S) zeichnen sich keine signifikanten Trends im
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Verteilungsbild der Oberflichenwiarmeflufidichte ab, wohingegen quer zum Streichen
(W-E) deutliche Variationen sichtbar werden.

e Die OberflichenwarmefluBdichte der Nazca-Platte nimmt mit zunehmendem Alter, das
heifit mit Annidherung an die Peru-Chile-Tiefseerinne ab und besitzt im Bereich der
Tiefseerinne Werte von etwa 30 mW/m?.

e Im Bereich der Kiistenkordillere besteht ein Minimum der Oberflichenwarmeflufidichte
in der GroéBenordnung von etwa 20 mW/m?.

e Im Bereich des Léingstals und der Prékordillere ist ein genereller Anstieg auf Werte
zwischen 40 und 60 mW/m? zu erkennen.

e Die fiir den magmatischen Bogen und den Altiplano bestimmten Ober-
flachenwérmefludichte-Werte zeigen sehr grofle Variationen und reichen von etwa 50
bis 180 mW/m?. Die hohen Werte weisen auf isolierte, oberflichennahe Magmenkam-
mern im Bereich des magmatischen Bogens hin.

e Die Ostkordillere ist durch hohe OberflichenwiarmefluBdichte-Werte von etwa
80 mW/m? gekennzeichnet.

e Das Subandin und das andine Vorland (Chaco) zeichnet sich durch eine niedrige Ober-

flichenwarmeflufldichte von etwa 40 'm:i/V/m2 aus.

Mit Hilfe von Modellierungen der Temperaturverteilung in der Lithosphire und der
Oberflichenwarmeflufidichte als Vergleichsgrofe fiir die Modelle wurden folgende Aussa-

gen zu den in den zentralen Anden vorherrschenden tektonischen Prozessen getroffen:

e Die niedrigen Oberflichenwirmefludichte-Werte der Nazca-Platte (30-40 mW/m?)
kénnen nicht durch existierende Modelle zur Abkiihlung ozeanischer Lithosphire er-
klart werden. Anhand von Abkiithlungsmodellen werden fiir Plattenalter entsprechend
der Nazca-Platte im Bereich der Peru-Chile-Tiefseerinne OberflichenwarmefluBdichten
von 60-70 mW/m?* bestimmt.

e Die Modelle fiir den Forarc-Bereich lassen auf ein Regime geringer Scherspannung ent-
lang der Kontaktzone von ozeanischer und kontinentaler Lithosphire mit einem mitt-
leren Wert von maximal 15 M Pa und damit geringer entstehender Reibungswirme
schliefen. Die Beriicksichtigung unterschiedlicher Subduktionswinkel, ergibt fiir den
Fall flacher Subduktion eine Temperaturerhthung im Bereich der kontinentalen Kru-
ste. Mit der Variation des Subduktionswinkels wird sowohl die Breite der Ober-
flachenwéarmefluidichte-Anomalie als auch die Gréfie der Oberflichenwéarmeflufidichte
beeinfluflt. Die Verteilung der krustalen radiogenen Warmeproduktion hat einen ent-
scheidenden Einflufl auf die Oberflichenwéarmeflufidichte. In der Tiefe der maximalen
seismischen Kopplung zwischen der ozeanischen Nazca-Platte und der kontinentalen
stidamerikanischen Platte (a2 45 km) resultieren Temperaturen von 250 bis 300°C' und

in der Tiefe des maximalen Kontaktes (= 60 km) Temperaturen von 300 bis 350°C.
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e Die Temperaturbedingungen im Ubergangsbereich vom Forearc zum aktiven magma-
tischen Bogen sind von den unterschiedlichen Annahmen zur Existenz eines asthe-
nosphirischen Mantels in geringen Tiefen (= 70 km) abhingig. Um Schmelzbedin-
gungen im subkrustalen Bereich zu erzeugen, muf eine westliche Ausdehnung des
Asthenosphérenkeils bis mindestens in den Bereich des magmatischen Bogens ange-
nommen werden. Die thermisch ausgediinnte Lithosphére ergibt eine maximale Ober-
flichenwirmeflufidichte von etwa 60-70 mW/m?. Lokale WarmefluBdichte-Anomalien
werden durch die Existenz von oberflichennahen Magmenkammern (= 4-6 km Tiefe)
interpretiert.

e Der Backarc-Bereich ist durch Krustenstapelung gekennzeichnet, wodurch auch das
Temperaturfeld der Lithosphéire gepriagt wird. Bedingt durch die Krustenstapelung
resultieren keine Temperaturinversionen im Bereich der Erdkruste wie sie bei ein-
dimensionalen Modellierungen zur Temperaturrelaxation von ,sédgezahnartigen® An-
fangstemperaturbedingungen angenommen werden. Entscheidend fiir das rezente Tem-
peraturfeld der Lithosphdre sind die Ausgangsbedingungen zu Beginn der Krusten-
stapelung. Der Backarc-Bereich wird als Ubergangsbereich von einer Hochlage der
Asthenosphiren /Lithosphiaren-Grenze zur einer ynormalen“ Tiefenlage fiir Schildgebie-
te angesehen. Begrenzt durch Schmelzbedingungen im Kruste/Mantel-Ubergangsbe-
reich werden maximale Oberflichenwarmefluidichte-Werte von 60 mW/m? bestimmt.
Die hohe OberflichenwérmefluBdichte der Ostkordillere wird auf eventuelle transien-
te Storungen des Temperaturfeldes, bedingt durch den Prozess der Erosion, zuriick-
gefiihrt.

e Aus den Oberflichenbeobachtungen des Andenvorlandes (Chaco) wurden Temperatur-
bedingungen der Lithosphare entsprechend typischen Schildgbieten abgeleitet. Die
modellierten Temperaturen fiir den Kruste/Mantel-Ubergang liegen zwischen 400
und 600°C bei einer Tiefenlage der Lithosphédren/Asthenosphéaren-Grenze (1250°C-
Isotherme) von etwa 150-200 km. Die niedrige Oberflichenwarmeflufidichte des Anden-
vorlandes wird aufl eventuelle transiente Storungen des Temperaturfeldes, bedingt

durch den Prozess der Sedimentation, zuriickgefiihrt.

Die zentral-andine Subduktionszone und die Subduktionszone Nordamerikas zeigen
dhnliche Muster in den regionalen Oberflichenwarmeflufidichte-Verteilungen auf. Um
jedoch die Temperaturbedingungen der Lithosphire unterscheiden zu kénnen, ist eine ex-
akte Trennung von durch den Subduktionsprozess bedingter Oberflachenwarmefluidich-
te und lokalen durch oberflichennahe Stérungen bedingten Warmefluidichte- Anomalien

notwendig.
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Summary

The main goal of the research project 267 'Deformation processes in the Andes’ is the
investigation of geodynamic processes that are related to the subduction of the Nazca
plate under the South American continental plate. The main objective of this thesis is
the interpretation of the terrestrial heat-flow density determined from the near surface
geothermal field and using the heat-flow density to model the lithospheric thermal field in
relation to tectonic processes. For this purpose, a substantial heat-flow density database
was compiled for the central Andes between 15-30°S and 60-75°W, the heat-flow density
pattern was analysed for the main tectono-morphologic features, and the lithospheric
temperature conditions were modeled according to different scenarios of tectonic processes

using the surface heat-flow density as a constraint.

New heat-flow values were added to the heat-flow density database available from the
literature. The new data are based on temperature logs obtained in 14 boreholes loca-
ted in northern Chile as well as temperature data provided by the oil companies. The
main disturbances on the subsurface thermal field, such as terrain effects and convective
heat transport processes, were identified and temperature corrections were applied. The
database of temperatures that were measured by exploration companies during borehole
logging contain 1521 values for Bolivia and 40 values for Chile. For correcting the tem-
perature disturbances through the drilling process, a method was developed taking into
account the special conditions of the study area. To determine heat-flow density, thermal
conductivity was estimated for 67 samples (Chile), whereas published values were used
for the Bolivian sites. Thermal conductivities of rocks then were corrected for in-situ
porosity and temperature. According to the sources of temperature data, four different
methods were used for heat-flow density determination. The new heat-flow density va-
lues (6 heat-flow sites on the basis of continuous temperature logs and 23 on the basis of
bottom-hole temperatures) result in an essential enlargement of the previously available
database comprising now 74 values. With the new values, a more homogenuous data
distributon in the area of the central Andes is accomodated. Based on the data, the

following statements can be made:

e The heat-flow density pattern shows no significant changes along strike of the Andean
orogen (N-S) in contrast to main variations across the orogen (W-E).
e The heat-flow density of the Nazca plate decreases with increasing age of the litho-

sphere, i.e. approaching the Peru-Chile trench from the west. In the region of the
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Peru-Chile trench heat-flow density of about 30 mW/m? is observed.
e In the area of the Coastal Cordillera a minimum heat-flow density of about 20 mW/m?
occurs.

o In the areas of the Longitudinal Valley and the Precordillera a small increase of values
between 40 and 60 mW/m? can be observed.

o Heat-flow density determined in the areas of the magmatic arc and the Altiplano show
large variations from 50 to 180 mW/m?. High heat-flow density values presumably are

caused by isolated, shallow magma chambers in the area of the active magmatic arc.

e The Fastern Cordillera shows comparatively high heat-flow density values on the order
of about 80 mW/m?.

o In the areas of the Subandean Ranges and the Andean foreland (Chaco) heat-flow

density values decrease to about 40 mW/m?.

From modeling the lithospheric thermal field using the surface heat-flow density as a
constraint, the following conclusions can be made with regard to the tectonic regime in
the central Andes:

o The low surface heat-flow density of the Nazca plate (30-40 mW/m?) can not be ex-
plained by existing models of the cooling of oceanic lithosphere. Using the age of the
Nazca plate in the area of the Peru-Chile trench as an input these models result in
heat-flow density values in the order of 60-70 mW/m?.

e Model calculations for the forarc region hint for the existance of low shear stress along
the contact between the oceanic and continental lithosphere. A maximum mean shear
stress of 15 M Pa resulting in low frictional heat generation rates is considered to be
a representative value for the subduction regime. Variation of the subduction angle
influences the width and shape of the surface heat-flow anomaly as well as the heat-
flow density level. In the case of shallow subduction higher temperatures within the
overriding continental crust result. The distribution of the crustal radiogenic heat
production rate has a great influence on the surface heat-flow density. From the models
it can be concluded that temperatures at the maximum depth of seismic coupling
between the oceanic Nazca plate and the overriding South American continental plate
(= 45 km) are on the order of 250 to 300°C', whereas at the maximum depth of the
plate contact (= 60 km) temperatures are on the order of 300 to 350°C.

e Lithospheric temperature conditions at the transition zone from the forearc region to
the active magmatic arc are sensitive to temperature changes caused by the occurence
of an assumed asthenospheric mantle wedge at shallow depth (= 70 km). To match
conditions for melting at subcrustal levels, the minimum extent of the asthenospheric

wedge towards the west has to coincide with the position of the volcanic line. The
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thermally thinned lithosphere results in a surface heat-flow density in the order of 60-
70 mW/m?. Locally higher heat-flow density in the magmatic arc is then interpreted
as effects of shallow magma chambers located at approximately 4-6 km depth.

e The doubling of the crust in the backarc region affects the lithospheric thermal struc-
ture. However, reversal temperature-depth distributions in the continental crust as
usually assumed in one-dimensional models for temperature relaxation of an initial
'sawtooth’ geotherm do not result from two-dimensional crustal stacking models. The
recent lithospheric thermal structure is mainly influenced by the initial temperature
distribution at the beginning of the crustal stacking process. In the backarc region a
transition from a lithosphere/asthenosphere boundary at shallow depth to a 'normal’
lithospheric thickness for continental shields occurs. Limited by melting temperatures
in the lower crust (crust/mantle transition) results a maximum surface heat-flow den-
sity in the order of 60 mW/m?. Higher surface heat-flow density in the area of the
Eastern Cordillera may attributed to transient effects on the thermal field by erosional
processes.

e From the observations of surface heat-flow densitiy in the Andean foreland (Chaco),
lithosheric thermal conditions corresponding with those of typical shield areas are de-
rived. Modeled temperatures at the crust/mantle transition are on the order of 400 to
600°C' for a lithospheric thickness of 150-200 km. The low surface heat-flow density in
the area of the Andean foreland may be attributed to transient effects in the thermal

field caused by recent sedimentation.

The central Andean subduction zone and the active margin of the North American
continent show similar conditions in their surface heat-flow density pattern. Separation of
surface heat-flow density components attributed to the subduction process and local sur-
face heat-flow density anomalies caused by shallow subsurface disturbances are necessary

to distinguish between their lithospheric thermal conditions.
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Resumen

IE] estudio de los procesos geodinamicos relacionados con la subduccion de la placa Nazca
debajo del continente sudamericano en la region de los Andes Centrales es uno de los
objetivos esenciales del Programa de Investigacién Especial 267 ,,Procesos de Deformacién
en los Andes“. El objetivo de este trabajo es el estudio de las condiciones térmicas de la
litosfera, y su conexién con procesos tectonicos en desarrollo, a partir de la densidad de
flujo de calor derivado del campo térmico superficial. Con tal fin se establecié un banco
de datos de densidades de flujo de calor para la region de los Andes Centrales entre los
paralelos 15-30° sur y 60-75° oeste, interpreto la distribucion de los valores en las unidades
tectonicas regionales y derivé condiciones térmicas de la litosfera, partiendo de diferentes
procesos tectonicos y valores de densidad de flujo de calor superficial como valores de

comparacion.

Los datos de densidades de flujo de calor existentes en la literatura fueron ampliados
medfante mediciones térmicas en 14 pozos (norte de Chile) asi como con datos industriales.
Se identificaron los valores mas importantes que tienen influencia local sobre el campo
térmico, como son la topografia local y las componentes convectivas en el transporte
calorifico, corrigiéndose adecuadamente los datos térmicos. Los datos obtenidos por las
companias petroliferas mediante mediciones comerciales en pozos abarcan 1521 mediciones
para Bolivia y 40 para Chile. Se desarroll6 un procedimiento con el fin de poder corregir,
bajo las condiciones dadas, las temperaturas méaximas, alteradas a causa del proceso de
perforacion. La conductibilidad térmica de las rocas perforadas, que se necesita para la
determinacién de la densidad de flujo de calor, fue determinada en 67 pruebas (Chile), en
el caso de las perforaciones bolivianas se recurrié a datos publicados. La conductibilidad
térmica fue corregida referente a la porosidad de las rocas y la temperatura in situ.
Se determinaron los valores de la densidad de flujo de calor adaptados a cada material
con cuatro métodos diferentes. Los valores de la densidad de flujo de calor superficial,
nuevamente determinados, (6 locaciones de densidad de flujo de calor en base a perfiles
térmicos continuos y 23 en base a temperaturas maximas) contribuyen a un aumento
considerable de datos (en total 74 valores) asi como a un mejoramiento de la distribucién
de datos en los Andes Centrales. A pesar de que la situacion de los datos ain esta lejos

de ser satisfactoria puede constatarse lo siguiente:

e I'n direccién al rumbo del orégeno andino (N-S) no se manifiestan tendencias significan-

tes en la distribucion de la densidad de flujo de calor superficial, pero transversalmente

Scientific Technical Report STR 97/05 Deutsches GeoForschungsZentrum GFZ
DOI: 10.2312/GFZ.b103-97058



Resumen 103

al mismo (W-E) se distinguen marcadas variaciones.

e La densidad de flujo de calor de la placa Nazca disminuye con creciente edad al acer-
carse a la fosa oceanica de Peru-Chile y muestra en la zona de dicha fosa valores de
30 mW/m?.

e In laregion de la Cordillera de la Costa la densidad de flujo de calor superficial adquiere
un valor minimo de aproximadamente 20 mW/m?.

e En la region del Valle Longitudinal y de la Precordillera se nota un ascenso general
hasta valores entre 40 y 60 mW/m?.

e Los valores de la densidad de flujo de calor superficial, determinados para el arco
magmadtico y el Altiplano, muestran una gran variacion y llegan desde aproximada-
mente 50 hasta 180 mW/m?. Los valores elevados indican cdmaras magmaticas super-
ficiales aisladas en la zona del arco magmatico.

e La Cordillera Occidental esta caracterizada por valores elevados de densidad de flujo
de calor superficial de aproximadamente 80 mW/m?.

e Bl subandino y el antepais andino (Chaco) estan caracterizados por valores bajos de
densidad de flujo de calor superficial de aproximadamente 40 mW /m?.

Con ayuda de modelos de distribucion de temperaturas en la litosfera y de la densidad
de flujo de calor superficial como valor de comparacion para los modelos puede decirse lo
siguiente en relacion a los procesos tectonicos predominantes en los Andes centrales:

e Los valores bajos de la densidad de flujo de calor de la placa Nazca (30-40 mW/m?) no
pueden ser explicados en base a modelos existentes para el enfriamiento de la litosfera
oceanica. Mediante modelos de enfriamiento se determina un valor de 60-70 mW/m?
para placas de edad analoga a la placa Nazca en la zona de la fosa oceanica.

e Los modelos para la zona del antearco indican un régimen de tension baja de cizalla-
miento a lo largo de la zona de contacto de la litosfera oceanica y continental con un
valor medio de 15 MPa y con ello un valor bajo para la formacion de calor de friccién.
Considerando diferentes angulos de subduccion se obtiene, para el caso de subduccién
poco inclinada, una elevacion de temperatura en la zona de la corteza continental.
Variando el angulo de subduccion se influye tanto en la anchura de la anomalia de
la densidad de flujo de calor superficial como en el valor de la densidad de flujo de
calor superficial. La distribucién de la produccion del calor radiégeno cortical tiene
una influencia decisiva sobre la densidad de flujo de calor superficial. A la profundidad
del acoplamiento sismico maximo entre la placa ocednica Nazca y de la placa conti-
nental sudamericana (apr. 45 km) resultan temperaturas de 250 hasta 300°C y a la
profundidad del contacto maximo (apr. 60 km) temperaturas de 300 hasta 350°C.

e Las condiciones térmicas en la zona transitoria del antearco al arco magmatico activo
dependen de las diferentes suposiciones en cuanto a la existencia de un manto aste-

nosférico a poca profundidad (apr. 70 km). Para crear condiciones de fusién en la
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zona subcortical hay que partir de una extension de la curnia astenosférica en direccion
occidental que llegue por lo menos hasta la zona del arco magmatico. De la litosfera
térmicamente reducida resulta una densidad de flujo de calor de aproximadamente 60-
70 mW/m?. Anomalias de la densidad de flujo de calor local se interpretan en base a
las camaras magmaticas superficiales (a una profundidad aproximada de 4-6 km).

e La zona del trasarco esta caracterizada por un apilamiento cortical, lo cual también
determina el campo térmico de la litosfera. No resultan inversiones térmicas en la zona
de la corteza terrestre condicionadas por el apilamiento cortical, como las que se pre-
suponen en modelos unidimensionales de relajaciones de temperatura para condiciones
iniciales de temperatura en forma de ,sierra®“. Para el campo térmico reciente de la
litosfera son decisivas las condiciones iniciales del apilamiento cortical. La zona del
trasarco se considera como zona transitoria de una ubicacion alta del limite entre la li-
tosfera y la astenosfera y una ubicacion baja ,normal“ para zonas de escudo. Limitado
por las condiciones de fusién en la zona transitoria entre corteza/manto se determinan
valores de densidad de calor superficial de 60 mW/m?. La alta densidad de flujo de
calor superficial de la Cordillera Oriental se atribuye a posibles perturbaciones transi-
torias del campo térmico, condicionadas por el proceso de erosion.

e Partiendo de observaciones de la superficie del antepais andino (Chaco) se dedujeron
las condiciones térmicas de la litosfera en analogia a otras zonas tipicas de escudo.
Las temperaturas modeladas para el paso de la corteza al manto se encuentran entre
400 y 600°C' para una ubicacion baja de unos 150-200 km del limite entre litosfera
y astenosfera (Isotérmica 1250°C'). La baja densidad de flujo de calor del antepais
andino se atribuye a perturbaciones transitorias del campo térmico condicionadas por

el proceso de sedimentacion.

La zona de subduccion central andina y la zona de subduccion norteamericana mues-
tran distribuciones parecidas de la densidad de flujo de calor superficial. Sin embargo
para poder distinguir las condiciones térmicas de la litosfera hay que diferenciar exacta-
mente la densidad del flujo térmico causada por el proceso de subduccién y anomalias de

densidad de flujo de calor causadas por perturbaciones superficiales.
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Appendix A

Fehlerabschatzung: BHT-Korrektur und
Warmeflufldichte-Bestimmung aus BHT

Zur Ermittlung der mittleren Standzeit wurde diese, soweit vorhanden, statistisch aus-
gewertet. Zu insgesamt 454 BHT-Messungen ist die Standzeit bekannt. Aus Abb. A.la
kann entnommen werden, dafl etwa 25 % der Temperaturmessungen eine Standzeit von
7 4+ 1 Stunde besitzen. Generell sollte eine Zunahme der Standzeit mit der Tiefe der
BHT-Messung zu erkennen sein, da die Zeit des Ausbringens des Bohrgestanges und des
Einbringens der Mefisonde ebenfalls mit der Tiefe zunimmt. Diese zu erwartende Kor-

relation zwischen der Standzeit und der Tiefe der Messung ist nicht erkennbar (s. Abb.

A.1b).
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Abbildung A.1: a: Verteilung der registrierten Standzeiten von insgesamt 454 BHT-Messungen (Bolivien),
b: Standzeiten in Abhangigkeit von der Tiefe der Messung.

Temperaturmessungen wurden iiberwiegend im Tiefenbereich von 1000 bis 4000 m
durchgefiihrt; hierfiir werden Standzeiten von 5 bis etwa 20 Stunden angegeben. Da diese
statistisch iiber den gesamten Tiefenbereich verteilt vorliegen, sind Testrechnungen durch-

gefithrt worden, um den Einflul der Standzeit auf die Korrekturbetrége zu untersuchen
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(s. Abb. A.2). Aus den gewahlten Mittelwerten ({zr. = 5 h und ¢, =7 h) resultiert eine
Temperaturgradientenkorrektur von 3,9°C/km. Durch Variation der Zirkulationszeit um
+ 1 Stunde variiert der Korrekturbetrag des Temperaturgradienten um + 0,6°C//km. Die
Variation der Standzeit von 5 bis auf 20 Stunden hat eine Erhéhung bzw. Erniedrigung der
Temperaturgradientenkorrektur um 1,2°C/km bzw. 2,3°C//km zur Folge. Es zeigt sich,
daB die Variation der Standzeit einen wesentlichen EinfluB auf die Temperaturkorrektur

besitzt, hingegen ist der Einflul der Zirkulationszeit von untergeordneter Bedeutung.

Temperature Correction AT [°C] Abbildung A.2: Anderung der Temperatur-
2 _.,.,_0 5 L L 2 4 betrige und daraus resultierende Tempera-
g turgradientendnderungen fiir unterschiedliche
500 Stand- und Spiilzeiten. Durchgezogene AT-z
1000 Linie entspricht der genutzten mittleren Kor-
rektur, gepunktete Linien zeigen die jeweiligen
1500 .o
Parametervariationen.
2000
E
2500 ‘é
a
3000
3500
4000
4500
5000

Etwa 2/3 der Messungen besitzen Standzeiten von 5 bis 15 h. Hieraus folgt eine
mittlere Abweichung der Temperaturgradientenkorrektur von £ 1,5°C/km. Bei einem
mittleren Temperaturgradienten von etwa 20°C'/km (entspricht dem mittleren Gradienten

der bolivianischen Erdélfelder) bedeutet dies einen relativen Fehler von etwa 8 %.

Die korrigierten Warmeleitfahigkeiten der bolivianischen Erdgas/Erdol-Felder (s. Ta-
belle 2.1) zeigen im Durchschnitt eine mittlere relative Abweichung von etwa 15 %
von dem gewihlten Mittelwert. Zur Bestimmung der Genauigkeit der zu ermittelnden
WirmefluBdichte-Werte wird diese berechnet aus (Powell et al., 1988):

Thfd = \/Tlrad. + 23 » (A.1)

mit Z g4 dem mittleren relativen Fehler der WarmefluBBdichte, 2,44, dem mittleren relati-
ven Fehler des Temperaturgradienten und z, dem mittleren relativen Fehler der Warme-
leitfahigkeit. Fir die bestimmten Wéarmeflufidichten der bolivianischen Erdol/Erdgas-

Felder ergibt sich somit ein mittlerer relativer Fehler von 17 %.
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Wirmeleitfiahigkeiten
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Tabelle B.1: Warmeleitfahigkeiten

[ Mineral | WLF | Mme”_ll/PF | WLF | (WLF in [W/mK]) gesteinsbilden-
Quarz (iso) 7,69 [1] || Amphibol 2,91 [2 der Minerale nach Horai (1971)[1],
Quarz (|| c-Achse) 10,17 [2] || Halit 9,55 |2 Diment und Pratt (1988)[2] zu-
Quarz (L c-Achse) 6,15 [2] || Caleit 3,99 [1 sammengestellt nach Clauser und
Plagioklase Dolomit 9,01 {1 Huenges (1995) sowie verschiedener
Albit 2,34 [2] || Gips 1,30 [2 Porenfiillungen (PF).

Labradorit (AbgsAnsy) 1,63 [1 Pyroxen 5,02 [1

Anorthit 2,72 [2]) || Hamatit 11,28 [1

Kalifeldspate Goethit 2,911

Mikroklin 2,49 [1] || H20 0,607

Orthoklas 2,31 [1] || Luft 0,026

Sanidin 1,65 [1] || Ol 0,213

| Probe H kfs ] plg ] qrz I amp I hal ] cal ] dol ] gip I cpx ] Porositéit—'

MMI/1 (Vulkanitbrekzie) 23 | 46 | 26 5
MMI/2 (Vulkanitbrekzie) 11 | 48 | 41
MMI/3 (Vulkanitbrekzie) 37 | 49 8 6
MMI/4 (Vulkanitbrekzie) 12 | 45 | 43
MMI/5 (Vulkanitbrekzie) 13 | 62 | 16 9
MMI/6 (Vulkanitbrekzie) 19 | 53 | 28
MMI/7 (Vulkanitbrekzie) 45 | 9 46 17
MMI/8 (Vulkanitbrekzie) 21 | 41 | 24 16
MMI/9 (Vulkanitbrekzie) 11 | b4 | 27 8 16
MMI/10 (Vulkanitbrekzie) || 15 | 43 | 28 14 14
MMI/11 (Vulkanitbrekzie) || 15 | 50 | 28 7
MMI1/12 (Vulkanitbrekzie) || 23 | 38 | 25 14 10
LOA (Ignimbrit) 29
MAB/2148 (Diorit) 63 | 15 | 22
MAB (Vulkanitbrekzie) 36 | 43 | 15 6
SLV (Vulkanitbrekzie) 22 | 33 | 29 16 20

Tabelle B.2: Anteile der in chilenischen Proben vorkommenden Mineralphasen in Vol.% abgeleitet
au der Rontgen-Diffraktions-Analyse; kfs=Kalifeldspat, plg=Plagioklas, qrz=Quasrz, amp=Amphibol,
hal=Halit, cal=Calcit, dol=Dolomit, gip=Gips, cpx=Clinopyroxen. Gemessene Porosititen einiger Pro-
ben (¢) in [%]. Probennahme-Gebiete: MMI (Mansa Mina, Calama), LOA (Quellgebeit El Loa), MAB
(Mantos Blancos) und SLV (Sierra Limon Verde).

Scientific Technical Report STR 97/05

DOI: 10.2312/GFZ.b103-97058

Deutsches GeoForschungsZentrum GFZ



118 Appendix B. Warmeleitfihigkeiten

Formation Lokationen
ABP BJO CAl CAM CAR CCB CLP EPN GRY MJB MGD MCT

CHA 6 41 36 27 5 23
YEC 5 10 2 6 5
PET 9 5 4 10
CAlJ 4 T 4
YAN 4 9 10
TAC 11 4 19 23 6
IPA

VIT

CAN 6 4 5

SAN 4 12

ESC 19 4 8 22 28 19 10
TAI 5 8 6 10
CHO 7

TAR 42 16 5 45 35 6
ITA

TUP 22 4 9 5 7 9 6

ITC

1QU 17 31 1 9 6 25 13 16
LMS 62 16 69 41 3 61
HUA 18 63 5

SRO 21 12

ELC 17

[ l NJL NPC LPN PVN RGD RSC TTR TIT [IVT VGD YPC YOI |

CHA 1 10 29 48 37 33 31 39 25
YEC 6 2 11 5 9 11 10
PET 4 10 4 6 6 8 3 5 3
CAl 8 6

YAN 5 5

TAC 13 5 7 16 8 20 15 5 18 14 5
IPA 3
VIT 5
CAN 7 5 7 T

SAN 5 7 2

ESC 37 26 6 9 9 58 20 22 30 17
TAI 3 10 13 2 2 11
CHO 8 6 6 10

TAR 16 10 17 5 6
ITA 8

TUP 4 8 6 20 3 9 28 6 4
ITC

QU 11 5 3 9 21 12 11
LMS 23 41 15
HUA

SRO 16 6

ELC 5

Tabelle B.3: Prozentuale Anteile jeweiliger Formationen zur Bestimmung der mittleren Wirmeleitfihig-
keit fiir die bolivianischen Erdgas- und Erdolfelder. Formationsbezeichnungen siehe auch Tabelle 2.1;
Feldbezeichnugen siehe auch Tabelle 2.3 oder Tabelle C.1.
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Appendix C

Lokationen der Warmeflu3dichte-Bestimmungen

| Lokation | Linge [West] | Breite [Siid] | Hohe [m] |
Bolivien
Abapo ABP 63°25,1° 18°52,8’ 583
Bermejo BJO 64°20,9’ 22°40,9° 703 | Barredero, Tigre, Toro
Caigua CAI 63°29,3 21°07,4° 806
Camiri CAM 63°33,8’ 20°05,0° 1386
Caranda CAR 63°32,8° 17°31,8’ 340
Cascabel CCB 64°15,7° 17°03,3’ 223 | Sirari, Vibora
Colpa CLP 63°16,1’ 17°31,1° 359
El Espino EPN 63°13,2° 19°18,0° 716 | Amiri
Guairuy GRY 63°34,7 20°15,9° 1174 | Tucan
Madrejones MJB 63°35,9° 21°59,5 681
Monteagudo MGD 63°56,8’ 20°02,5° 1164
Montecristo MCT 62°56,0° 179327 307
Naranjillo NJL 62°17,4° 17°59,7 628
Nupuco NPC 63°06,1° 21°10,4° 577 | Sipuati
La Pena LPN 62°57,9° 17°58,3’ 369 | Palmar, Santa Cruz, Tundy
Porvenir PVN 63°12,9° 20°45,7 727 | Carandaiti
Rio Grande RGD 62°54,4° 18°09,6’ 340
Rio Seco RSC 63°17,0° 18°29,2 698
Tatarenda TTR 63°31,7° 19°08,4’ 1019
Tita TIT 62°13,3’ 18°22,5° 312
La Vertiente VT 63°17,3’ 21°14,7 383 | Escondido, Villamontes
Vuelta Grande VGD 63°11,1° 20°55,8’ 539
Yapacani YPC 64°02,% 17°01,1° 235 | Enconada
Yoay YOI 62°57,4 20°15,1° 577
Chile
Toconao TOC 68°13,9’ 23°16,8’ 2314
Michilla 70°10,9’ 22°40,7 849
Mantos Blancos 70°05,6’ 23°26,0° 832
Mansa Mina 68°54,9° 22°22,3’ 2423
Sierra Limon Verde 68°54,8’ 22°49,1° 2516
El Loa 68°39,1° 21°09,1 3950
La Escondida 69°04,7 24°15,9 3020

Tabelle C.1: Geographische Linge, Breite und topographische Héhe der bolivianischen‘Erdga's- un.d
Erdolfelder sowie fiir die chilenischen Explorationsbohrungen. Fiir die bolivianischen‘ Lokationen sind die
jeweiligen Explorationsfelder, die zu einer Lokalitit zusammengefaBit wurden, aufgelistet.
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Appendix D

Analytische und numerische Methoden der
Temperaturfeld-Bestimmung

D.1 Energiebilanzgleichung

Konduktive Warmetransportvorgange im Untergrund werden durch die Energiebilanzglei-

ar o aT a (.0T a (.0T

beschrieben, mit 7' der Temperatur, A der Warmeleitfahigkeit, p der Gesteinsdichte, ¢,

chung

der spezifischen Warme, A einer Warmeproduktion und V = (55:, a,é_? 53—) Ifiir den sta-
z? dy? Oz
tiondren Fall, das heifit wenn keine zeitliche Temperaturanderung erfolgt (%{- = 0), sowie

fiir eine raumlich konstante Warmeleitféhigkeit, reduziert sich die Energiebilanzgleichung

auf die Poisson-Gleichung:

T T a?*r]_ A

Ox? * dy? ¥ 022 X \D.2)

Wird ein Korper betrachtet, der sich mit einer Geschwindigkeit v relativ zum Koordina-
tensystem bewegt, so muf} die Energiebilanzgleichung um einen konvektiven Anteil erganzt
werden zu: .

pcp%—i = AV2T — vpc, VT + A (D.3)

mit V? = aa—; + % + 53;2 Der erste Term auf der rechten Seite beschreibt den kondukti-
ven Anteil am Warmetransport, der zweite Term den konvektiven Transport der Warme
und der dritte Term entspricht einer inneren Warmequelle, in diesem Zusammenhang der
radiogenen Warmeproduktionsrate. Die Energiebilanzgleichung beschreibt die zeitliche
und raumliche Temperaturinderung aufgrund der beiden betrachteten Warmetransport-

vorgange.

D.2 Analytische Losungen

Fiir analytische Losungen wird in der Regel nur die vertikale Komponente der Wirmelei-

tung betrachtet, daB heiit die Temperaturinderungen mit der Tiefe (7'(z2)). Dies ent-
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spricht einem horizontal geschichteten Medium mit unterschiedlichen Parametern der
Wairmeleitfahigkeiten (A = A(z)) sowie Warmeproduktionsraten (A = A(z)). Betrachtet
man ein eindimensionales auf reiner Konduktion beruhendes Temperaturfeld im statio-

naren Zustand, so vereinfacht sich Gleichung D.1 zu:

d |,dTl'
A — [A—| =0. D.4
@+ (D.4)
Von Cermék und Hénel (1988) sind hierzu analytische Lésungen gegeben worden, anhand
derer fiir einfache Modelle Temperatur-Tiefen-Verteilungen bestimmt werden kénnen. Als
Randbedingungen werden die Oberflichentemperatur (7p) und die Oberflichenwérmefluf-
dichte (Qo = )\(%)z:g) angesetzt.

D.2.1 Abkiihlungsmodelle ozeanischer Lithosphéire

Durch heifles aufsteigendes Mantelmaterial an den ozeanischen Riicken werden beider-
seits Lithosphirenplatten gebildet, die horizontal auseinanderdriften. Die Platten werden
durch kaltes Meerwasser abgekiihlt und bewegen sich als quasi rigid iiber den tieferen Man-
tel. Wahrend des auseinanderdriftens altern die Platten, durch standige Abkiithlung ver-
dichten sie sich und sinken ab. Das Plattenalter entspricht hierbei der Zeit (), die benotigt
wird, um die Entfernung (2) vom Riicken zu erreichen (¢ = a/v), mit v der Driftgeschwin-
digkeit. Zur physikalischen Beschreibung dieser thermischen Evolution der ozeanischen
Lithosphire werden gewohnlich zwei Klassen von Modellen genutzt, das Halbraum- und
das Platten-Modell. Beide beschreiben die Anderung des Wirmeflusses abhingig vom
Plattenalter:

Das Halbraum-Modell (Turcotte und Schubert, 1982) beschreibt das Temperaturfeld
der Lithosphére entsprechend einem sich abkiihlenden Halbraum. Im Bereich der ozeani-
schen Riicken besitzt dieser eine konstante Entstehungstemperatur (7,,) und kiihlt sich
konduktiv an seiner Oberfliche ab. Eine Warmeproduktion durch radioaktiven Zerfall
wird nicht berficksichtigt. Nach Losung der Diffusionsgleichung wird das Abkiithlungs-
verhalten mit den Randbedingungnen 7' = T, an den ozeanischen Riicken (z = 0) und

T =0 an der Lithosphdrenoberkante (z = 0) beschrieben durch:

2
T(2,3) =T, ér D.5
(2t) = T erf (5= (0.5
mit erf der Fehlerfunktion (Carslaw und Jaeger, 1959), 1}, der Entstehungstemperatur, z
der Tiefe, & der Temperaturleitfahigkeit und ¢ dem Plattenalter (Turcotte und Schubert,
1982, Gl. 4-125). Durch Differentiation von Gl. D.5 ist die OberflichenwirmefluBdichte
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abhingig vom Alter der Platte gegeben zu:

oT X T
Q()_/\E_\/'n'nt

mit @, der Oberflichenwirmeflufidichte und A der Warmeleitfahigkeit. Aus den Glei-
chungen D.5 und D.6 ist das vertikale Temperaturprofil ebenfalls gegeben durch:

T(z)=Tnerf (@) (D.7)

(D.6)

2 ATy

Das Platten-Modell (Parsons und Sclater, 1977; Stein und Stein, 1992) behandelt
die ozeanische Lithosphére als sich abkiihlende Platte mit konstanter Méchtigkeit (L).
Die Platte kiihlt sich durch Konduktion tiber ihre Oberfliche ab (7' = 0 bei 2 = 0),
jedoch unter Beibehaltung einer bestimmten Temperatur in der Tiefe L (T' =T, bei z =
L). Warmeproduktionen durch radiogenen Zerfall innerhalb der Platte werden ebenfalls
nicht beriicksichtigt. Das Abkiihlungsverhalten wird beschrieben durch (Pollack und Sass,
1988):

T(2,8) = Tue -

L
4Tm i , (2n + 7z —(2n + 1)2x %kt
T ihnd A L = LA
2Tm bl )"”"1 . nwz —n?rlkt
- Z sin—— exp—r (D.8)

n=1

mit z der Tiefe, £ der Temperaturleitfadhigkeit und ¢ dem Plattenalter. Von Parsons
und Sclater (1977) sowie Stein und Stein (1992) wurden daraus Naherungsfunktionen
der Oberflichenwarmefluldichte (Q);) beztiglich des Plattenalters erstellt. Fiir junge
Lithosphiren ergibt sich in beiden Fillen eine 1/v/t-Abhingigkeit. Fiir hohere Li-
thosphéarenalter beeinflut die untere Randbedingung des Platten-Modells die Ober-
flachenwirmefluBdichte, so daf§ hierfiir die Beziehung abbricht und exponentiell zu einem

konstanten Endwert abfallt. Sie wird nach Parsons und Sclater (1977) gegeben durch:
Q.(t) = 473t71/2 fir ¢ <120 Ma, (D.9)
sowie nach Stein und Stein (1992) durch:

Qs(t) = 510¢71/2 fir ¢ <55Ma
Qs(t) = 48 +96 9%t fiir ¢ >55Ma, (D.10)

mit @, der OberflichenwarmefluBdichte in [W/m?) und ¢ dem Plattenalter in [a].

Scientific Technical Report STR 97/05 Deutsches GeoForschungsZentrum GFZ
DOI: 10.2312/GFZ.b103-97058



D.2. Analytische Losungen 123

D.2.2 1D-Temperaturbestimmungen entlang der Kontaktzone von ozeani-
scher und kontinentaler Lithosphire

Zur Bestimmung der Temperaturen entlang der Kontaktzone von ozeanischer und konti-
nentaler Lithosphire ist von Tichelaar und Ruff (1993 a) eine analytische Losung, basie-
rend auf der Arbeit von Molnar und England (1990), hergeleitet worden. Fiir die Bestim-
mung der Temperaturen ist die Superposition von zwei Prozessen notig: das Abkiihlungs-
verhalten der ozeanischen Lithosphéare aufgrund ihres zunehmenden Alters und die Auf-
heizung durch den Kontakt mit der iiberlagernden Lithosphédre. Durch die Losung und
Superposition der beiden eindimensionalen Wirmeleitungsprozesse wird der Effekt der

Advektion, bedingt durch die Subduktion, mit einbezogen.

Das Abkiihlungsverhalten einer ozeanischen Lithosphare wurde im Abschnitt D.2.1
behandelt. Die WarmefluBdichte durch die Oberflache der subduzierten ozeanischen Li-

thosphire bestimmt sich zu:

A L

Qo = —“——m ; (D.11)

mit A, der Warmeleitfahigkeit der ozeanischen Lithosphare, ), der Entstehungstem-
peratur, £ der Temperaturleitfahigkeit und ¢, dem Lithospharenalter bei Erreichen der
Subduktionszone. Wéhrend des Subduktionsprozesses berechnet sich das Alter der Li-
thosphare zu t = g + ¢y mit t; = v—:'m%, Hierbei ist z; die Tiefe der Kontaktzone, V die
Subduktionsgeschwindigkeit und « der Subduktionswinkel.

Durch Gleichung D.11 wird lediglich ein Teil des Warmeflusses der ozeanischen Li-
thosphare beschrieben, ein weiterer Anteil resultiert aus der Erwarmung durch die iiber-
lagernde Platte (Isolationseffekt). Die Erwarmung eines Halbraumes mit einer Anfang-
stemperatur von 0°C' und einer sich zeitlich dndernden Temperaturrandbedingung an

dessen Oberkante T'(0,t) = at™/? (mit m als ganzer positiver Zahl und a als Konstan-
[(m/241)
[(m/2+1/2)
Konstante (I' entspricht der Gamma-Funktion)(s. Carslaw und Jaeger, 1959, p. 63 und

te) ergibt einen Temperaturgradienten von bﬂ% mit b = als dimensionsloser
484; Molnar und England, 1990). Durch numerische Verfahren ergibt sich ein mittlerer
Wert von b & 0.9 in allen geologisch relevanten Féallen (Molnar und England, 1995). Der
aus der Erwarmung resultierende WarmefluB innerhalb der subduzierenden Platte ergibt

sich zu:

b,
.
o "Vt

wobei T’ die von der Tiefe abhingige Temperaturbedingung darstellt.

(D.12)

Zur Bestimmung der Temperatur 7'y an der Kontaktzone in Abhéangigkeit von der
Tiefe zy kann eine Energiebilanz aufgestellt werden. So ist die Differenz der Warmeflufl-

komponenten innerhalb der ozeanischen Platte und dem der iiberlagernden Platte gleich
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der entstehenden Reibungswirme an der Kontaktzone:

Qo+Q—Qs=1V, (D.13)

mit Q; = A% dem WirmefluB an der Basis der iiberlagernden Platte (2 = zf) so-
wie der entstehenden Reibungswarme aus dem Produkt der Scherspannung 7 und der
Subduktionsgeschwindigkeit V. Die Reibungswérme ist hier pro Einheitsfliche gegeben.
Durch Losung der eindimensionalen stationiren Warmeleitungsgleichung (Gl. D.4) wird
die Temperatur 7' in abhingig von der Tiefe z; bestimmt zu (Tichelaar und Ruff, 1993
a):

[+ oV — @3

Ty = 2 (D.14)

it
mi boA

ﬁ/\—cz_[ .

In den vorangegangenen Gleichungen beschreiben A eine konstante Warmeproduktion der

S=14

kontinentalen Kruste und A., A, die Warmeleitfahigkeiten der iiberlagernden bzw. sub-
duzierenden Platten. Giiltig ist diese Temperaturbestimmung fiir den Kontaktbereich der
subduzierenden Platte mit kontinentaler Kruste. Die Scherspannung kann sowohl kon-
stant als auch tiefenabhéngig 7(z5) = ppgz; gewihlt werden; mit 4 dem Reibungskoeffi-
zienten, p der Krustendichte, ¢ der Erdbeschleunigung und z; der Tiefe der Kontaktzone.

Zur Uberpriifung der Anwendbarkeit der analytischen (eindimensionalen) Losung wur-
den von Tichelaar und Ruff (1993 a) Vergleiche mit Ergebnissen der zweidimensionalen
numerischen Modellierungen von van den Beukel (1990) sowie van den Beukel und Wortel
(1988) durchgefiihrt. Es ergeben sich bei samtlichen Parametervariationen Abweichungen
in den Temperaturbestimmungen von weniger als 10 %. Auch die im Rahmen der vor-
liegenden Arbeit durchgefiihrten Vergleiche zeigen nur geringfligige Abweichungen (< 10

%) zu den zweidimensional numerisch bestimmten Temperaturverteilungen (s. Abb. 3.4).

D.2.3 Abkiihlung einer quaderféormigen Intrusion (3D)

Zur Untersuchung von Einfliissen transienter Prozesse auf die OberflichenwirmefluBdichte
wurden Abschitzung zum Abkithlungsverhalten von Intrusivkérpern vorgenommen. Fiir
einfache geometrische Formen von Intrusivkérpern sind fiir dieses Problem analytische
Losungen der Wiarmetransportgleichung u.a. bei Carslaw und Jager (1959) oder Héanel
und Mongelli (1988) gegeben. Fiir die hier durchgefithrten Temperatur- und Oberflichen-
abschitzungen wird die Form eines Quaders genutzt. Unterschiede in der Temperatur-
leitfahigkeit zwischen Intrusion und umgebendem Gestein sowie eine krustale radiogene

Wirmeproduktion werden hierbei vernachlassigt; ebenfalls findet der Effekt der latenten
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Wirme durch die Kristallisation keine Beriicksichtigung. Die Temperaturverteilung in

Abhingigkeit von der Position zur Intrusion und der Zeit nach einer ,plétzlichen® Platz-

nahme bestimmt sich zu:

T(z,y,2,1) = T0+zg+£[e, (;\;_b)+erf(;\_/|__b)
i)
ot (5720|457

und der Temperaturgradient zu:
T (z,y,2,t) AT [ _(z—b)2 _(z+b)2
oz - IYsm=tP\ " \avm) ) TP\ \avm
() - (- () o
—exp | — —exp | — er
PA\"\avai P\ \avmt 2Rl

il )] o

Hierbei entsprechen b der Oberkante und ¢ der Unterkante der Intrusion sowie d und A

. )ﬂﬁ(@%”, (D.15)

ihrer Halbachsen-Lange; z der Tiefe und z,y den horizontalen Koordinaten, & der Tempe-
raturleitfahigkeit, AT = T; — Ty der Temperaturdifferenz von Intrusionstemperatur (7;)
und Oberflichentemperatur (7p) und ¢ dem ungestérten Temperaturgradienten vor der
Intrusion. Die vertikale WarmefluBdichte in Abhéangigkeit von der Position zur Intrusion

und der Zeit bestimmt sich aus dem Produkt des Temperaturgradienten (%) und der
Wairmeleitfahigkeit ().

D.3 Numerische Losung

Zur Losung der Warmetransportgleichung durch numerische Verfahren wurde in dieser
Arbeit das der finiten Elemente (FE) eingesetzt. Hierfiir stand das kommerzielle Pro-
grampaket ANSYS, Version 4.4a (ANSYS, 1989), sowie das am GeoForschungsZentrum
Potsdam entwickelte Program THERMOD (Bayer et al., 1995) zur Verfiigung.

Zunichst wird das zu modellierende Gebiet in finite Elemente zerlegt. Durch eine
automatische Modellvernetzung (ANSYS) wurden fiir simtliche Modellierungen Knoten-
abstinde von maximal 2 km im Bereich von Stérungszonen vorgegeben (Kontaktzone von
ozeanischer und kontinentaler Lithosphéiren im Subduktionsbereich und Uberschiebungs-

bahn bei der Krustenstapelung). Fiir die {ibrigen Einheiten wurden Knotenabstiande
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von maximal 5 km zugelassen. So wird eine hohere Vernetzungsdichte im Bereich der

Stérungszonen erreicht, die sich zu entfernteren Gebieten hin verringert.

Zur Losung der instationaren Warmetransportgleichung sind geeignete Anfangsbe-
dingungen T'(z,y,z,t = 0) des Temperaturfeldes sowie Randbedingungen vorzugeben,
welche aus den jeweiligen physikalisch-geometrischen Problemstellungen abzuleiten sind.
Die Randbedingungen kénnen durch Temperaturangaben 7'(z,y) oder durch Warmefluf-
dichteangaben Q(z,y) erfolgen. Fiir die Modellierungen zu stationiren Temperaturbe-
dingungen entfallen die in der Warmeleitungsgleichung auftretenden Zeitableitungen, so

daf} eine Anfangstemperaturverteilung nicht vorgegeben werden mu8.

Temperaturberechnungen wurden mit den Programmen THERMOD sowie ANSYS
durchgefithrt. Die graphische Darstellung der Ergebnisse erfolgte mit dem Postprozessor
von ANSYS bzw. mit dem Graphikpaket GMT ( Generic Mapping Tool; Wessel und Smith,
1995).
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