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Einleitung 

Das Temperaturfeld der Lithosphäre übt einen entscheidenden Einfluß auf gesteinsphysi

kalische Parameter sowie tektonische Vorgänge aus. Es bestimmt u. a. das rheologische 

Verhalten der Li thosphä re, die Gesteinsdichte sowie elektrische, magnetische und seismi

sche Materialeigenschaften. Die regionale Verteilung der aus dem oberflächennahen Tem

peraturfeld abgeleiteten Wärmeflußdi chte läßt Rückschlüsse auf die in der Lithosphäre 

ablaufenden tektonischen Prozesse zu. So bilden sich lang andauernde Subduktionspro

zesse durch eine typische stat ionäre Oberflächenwärmeflußdi chte-Verteilung ab (Fowler, 

1990). Die Platznahme und Abkühlung von Magmenkörpern bewirken dagegen temporäre 

Störungen des Temperaturfeldes. Durch eine Trennung von stationären und instationären 

I\omponenten der Wärmeflußdi chte sind Aussagen über die betreffenden tektonischen 

Prozesse denkbar. Die Bestimmung der Temperaturverteilung innerhalb der Li thosphä re 

ist somit von grundlegender Bedeutung für das Verständnis plattentektonischer Phäno

mene. 

Die Anden befi nden sich im Konvergenzbereich zweier Platten , der ozeanischen Nazca

Plat te und der kontinentalen südamerikanischen Platte. Dieser Kont inentalrand stellt auf

grund seiner rezenten Aktivität einen idealen Forschungsgegenstand zum Studium geody

namischer Prozesse dar. In den zentralen Anden wurden Untersuchungen zum region alen 

geothermischen Feld sowie zur Größe und Verteilung der Oberfl ächenwärmefiußdi chte seit 

Beginn der siebziger Jahre von internationalen Forschergruppen durchgeführ t . Die Er

gebnisse dieser Arbeiten fanden Eingang in die" Global Heat Flow Data Base" (Pollack 

et al. , 1991; 1993). Der Forschungsbedarf bezüglich der E rfassung und Interpretation von 

Wärmeflußdaten ist jedoch auch weiterhin erheblich. Mit den Arbeiten des Sonderfor

schungsbereichs 267 "DEFORMATIONSPROZESSE IN DEN A NDEN" werden diese Untersu

chungen fortgesetzt und erweitert. 

Die thermische St ruktur von Subduktionszonen ist bis heute nur ansatzweise verstan

den. Ein prinzipielles Problem besteht in der Erklärung von hoher Oberflächenwärmefluß

dichte und intensivem Vulkanismus, resultierend aus der Subduktion kalter ozeanischer Li

t hosphäre. Diese Phänomene können nicht auf rein konduktive Wä rmetransportprozesse 

zurückgeführt werden. Es müssen Prozesse Berücksicht igung finden, welche die ozeanische 

Lithosphäre bzw. den Lithosphären j Asthenosphären-Bereich unterhalb des m agmatischen 

Bogens in verstärktem Maße aufheizen. Solche Prozesse können z.B . Reibungswärme, De

hydratisierung der subduzierten ozeanischen Kruste oder Konvektion im asthenosphäri -

1 
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2 Einleitung 

sehen Mantel sein . In der Literatur wurden hierzu zahlreiche Modelle für allgemeingültige 

Subduktionsszenarien entwickelt . Klassisch sind unter anderen die Arbeiten von Toksöz 

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 ih rer thermischen Struktur, abhängig u.a. vom Alter der subduzierten ozeanischen Li 

thosphäre, dem Subduktionswinkelund der Subduktionsrate sowie von der Beschaffenheit 

der überlagernden Platte. So ist auch anzunehmen, daß 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 Wärmeflußdi chte- Datenbank für den Bereich 

der zentralen Anden zwischen 15-30° Sund 60-75° W, 

2. die Interpretation der terrestrischen Wärmeflußdi chte in einem regionalen Kon

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

3. die Untersuchung der Temperaturbedingungen der Lithosphäre durch Model

lierungen unter Berücksichtigung verschiedener Szenarien tekton ischer Prozes

se sowie Parametervariationen mit Hilfe der Wärmeflußdichte als Vergleichs

größe der Modelle. 

Die Kompilation neuer Temperaturdaten konzentriert sich auf die Länder Bolivien und 

Chi le. Neben eigenen Temperaturmessungen werden auch Temperaturdaten aus der Erd

gas/Erdöl-Exploration zur Abschätzung der Oberfl ächenwärmeflußdi chte genutzt . Die in 

früh eren Publikationen veröffentlichten Wärmeflußdi chte-Daten werden in die Interpreta

tion einbezogen. 

Zu Beginn der Arbeit werden die tektonischen Einheiten bezüglich ihrer geologischen 

und geophysikali schen Merkmale behandelt, wobei auf die für geotherm ische Fragestel

lungen relevanten Erscheinungen eingegangen wird . Weiterhin werden hier die vorange

gangenen Arbeiten zum geothermischen Feld der zentralen Anden resümiert. 

Der folgende Abschn itt befaßt sich mit der Bearbeitung der im Rahmen dieser 

Arbeit gewonnenen Temperaturdaten, den Wärmeleitfähigkeits- und anschließenden 

Wärmeflußdichte-Bestimmungen. Unterschiedliche Prinzipien der Temperaturmessungen 

und daraus resultierende Qualitätsmerkmale der Meßdaten werden aufgezeigt und es wird 

ihre Relevanz im Hinblick auf die Interpretierbarkeit für geowissenschaftliche Fragestel

lungen diskutiert. Allgemeingültige Verfahren zur Temperaturkorrektur (lokale Topogra

phie, Bohrprozeß) werden beschrieben und für die im Untersuchungsgebiet angetroffenen 

Bedingungen modifiziert . Die Abhängigkeit der Wärmelei tfähigkeit von Porosität und 

Temperatur wird erläutert und in die weitere Bearbeitung einbezogen. Daran schließt 
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Einleitung 3 

sich die Wärmeflußdichte-Best immung für einzelne Lokationen an . Unter Einbeziehung 

der publizierten Daten konnte eine Wärmeflußdichte-Datenbank erstellt werden, die die 

Voraussetzung für weitergehende Interpretationen ist. 

Die Wärmeflußdichte- Werte für den Bereich der zentralen Anden sind sehr inhomogen 

verteilt. Dies resultiert aus der Tatsache, daß eine Vielzahl der Temperaturmessungen 

aus kommerziellen Bohrungen stammt und damit stark auf Explorationsgebiete (Erd

gas/Erdöl-Felder, Bergbaugebiet e) begrenzt ist. Aussagen zum Temperaturfeld aus die

sen oberflächennahen 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 Anschluß wird die Oberflächenwärmeflußdi chte anhand von ModelIierungen geo

dynamischer Prozesse interpretiert . Da die Wärmeflußdi chte in der Regel in den obersten 

1 % der Erdkruste bestimmt wird, stell t sie eine äußere Randbedingung für das Tempera

turfeld der Erde dar. Für ti eferli egende Bereiche der Lithosphäre müssen Temperaturen 

unter Nutzung der Oberflächenwärmeflußdi chte sowie Annahmen übel' die thermischen 

Parameter der Lithosphäre abgeleitet werden. Die Temperaturbestimmungen sind in 

besonderem Maße von den geologischen Vorstellungen und den gewählten thermischen 

Eigenschaften des Modells abhängig und lassen dadurch eine große Spannbreite zu. Die 

Unsicherheit der thermischen Struktur nimmt stark mit der Tiefe und der Komplexität 

der geologischen Prozesse zu. 

Verschiedene Modelle (analytisch/eindimensional sowIe numeri sch/zweidimensional) 

werden entworfen, anhand derer der Einfluß unterschiedlicher Parameter auf das Tem

peraturfeld der Lithosphäre untersucht wird. Diese ModelIierungen werden sowohl in 

exemplarischer Form als auch im Sinne einer Sensitivitätsstudie durchgeführt. Hier

bei werden Parameter wie die Subduktionsgeschwindigkeit und -winkel, das Alter 

und die Oberflächenwärmeflußdichte der ozeanischen Platte, die entstehende Rei

bungswärme zwischen ozeanischer und kontinentaler Lithosphäre, die Verteilung der 

rad iogenen Wärmeproduktion in der kontinentalen Kruste, die Wärmeleitfähigkeit als 

temperaturabhängige Größe und die Basiswärmeflußdichte (im Tiefenbereich der Li

t hosphä ren/ Asthenosphären-Grenze) variiert. Zudem wird der Einfluß eines asthe

nosphärischen Mantelkeils auf das krustale Temperaturfeld untersucht. Aus den Modell

rechnungen können Wärmeflußdichte-Verteilungen abgeleitet werden, die im Vergleich zu 

den in Bohrungen ermittelten Verteilungen Aussagen über die jeweiligen Prozesse ermögli

chen. Wenn auch auf diese Weise keine eindeutigen Ergebnisse gewonnen werden können, 

so lassen sich doch für 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 Ein leitung 

dingungen der nordamerikanischen I<ordillere gegenübergestell t . Trotz unterschiedlicher 

Subduktionsparameter zeigen diese beiden Subduktionszonen Gemeinsam keiten im Ober

flächenwärmeflußdi chte-Feld. Eine Gegenüberstellung und vergleichende Interpretat ion 

soll zum weiteren Verständnis der geodynamischen P rozesse beit ragen . 
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Kapitell 

Geologischer und geophysikalischer Überblick 

Die Anden sind Teil des ostpazifischen Konvergenzsystems und bilden die wes tli che Be

grenzung der südamerikanischen Pla tte. Ihre Entstehung wird a ls typisch für die Gebirgs

bildung an einem akti ven Kontinentalrand angesehen. Durch den seit mindestens 200 M a 

andauernden Subduktionsprozeß an der Ozean-Kontinent-Plattengrenze entstanden un

terschiedli che tektonische Einheiten, di e durch ihre jeweilige Position zum magmatischen 

Bogen geprägt wurden. Während des andinen Zyklus (Jura bis rezent ; Coira et al. , 1982) 

traten Wechsel im Subduktionsregime hinsichtli ch der Konvergenzrate, der Konvergenz

schiefe, dem Alter der ozeanischen Pla tte, dem Subduktionswinkel u. a . auf. Typisierend 

nach unterschiedlichen prätertiären Vorgeschichten werden die Anden in drei große Ab

schnitte unterteilt: die nördlichen Anden (ca. 5°N bis 50 S), di e zentra len Anden (ca. 50 S 

bis 300 S) und die südli chen Anden (ca. 300 S bis 55°S) . 

Im folgenden sollen die tektonischen Einheiten der zentralen Anden bezüglich ihrer 

Stellung im orogenen Prozeß und ihres geophysikali schen Erscheinungsbildes charakLeri

siert werden. Dafür wird eine grobe Gliederung in die Bereiche der Nazca-Platte, heutiger 

Forearc-Bereich (Küstenkordillere, Lä ngstal und Präkordillere) , rezenter magmati scher 

Bogen, Backarc-Bereich (Altiplano, Ostkordillere und Subandin) und andines Vorl and 

(Chaco) vorgenommen (s . Abb. 1.1) . Daran anschließend werden die Untersuchungen 

zum geothermischen Feld, di e Bes tandteil vorangegangener Studien waren, vorgeste llt. 

1.1 Tektonische Einheiten im Bereich der zentralen Anden 

Die Nazca-Plat te ist eine ozeanische Lithosphä renplatte mittlerer Größe, d ie durch drei 

Spreizungszonen begrenzt ist: im Norden durch die Galapagos Spreizungszone, im We

sten durch den Ostpazifi schen Rücken und im Süden durch den Chile- Rücken. An ihrer 

Ostseite konvergiert sie mit der kontinentalen südamerikanischen Platte und wird un ter 

diese subduziert . Die Subduktionsrate beträgt nach DeMets et al. (1990) 8,4 cm/a. Der 

Subduktionswinkel, abgeleitet aus der räumlichen Verteilung der Erdbeben ent lang der 

Wadati-Benioff-Zone , zeigt nach Comte und Su;i rez (1995) eine Zunahme mi t der Tiefe. 

In 0 ... 20 km Tiefe beträgt dieser 7 bis 8°, in 20 ... 60 km Tiefe 15 bis 17°, in 60 .. . 100 km 

5 
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Abbildung 1.1 : Überblick über d ie morphotektonischen Einheiten der zentralen Anden . Topograph ie in 

2000 rn- Intervallen. Lage des jungen Vulkangürtels (Dreiecke) nach de Silva und Fran cis (1991 ; Vu lkane 

der Kategorien 1 und 2). 

T iefe 20 bis 26°, in 100 . .. 150 km Tiefe 25 bis 32° und für Tiefen> 150 km etwa 33 

bis 43°. Als Folge der Subduktion entstand die Peru-Chile-Tiefseerinne mit Tiefen von 

über 8000 munter NN. Eine Ursache für diese ex treme Tiefenausbildung wird in den 

geringen Sedimentmächtigkeiten 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 zen tralen Anden 7 

Platte ist weitgehend unbekann t . Aus refraktionsseismischen Untersuchungen (Schmitz, 

1993; Wigger et al. , 1994) kann auf eine Krustenmächtigkeit von etwa 10 km geschlossen 

werden. Ebenfa lls problematisch ist eine genaue Altersdatierung der Nazca-Pla tte im Be

reich der Peru-Chile-Tiefseerinne. Das Alter varii ert sta rk längs des Stre ichens der Anden 

von jünger im Süden zu älter im Norden. Bei 21°S wird das Plattenalter im Bereich der 

Peru-Chile-Tiefseerinne von unterschiedli chen Autoren angegeben zu: Mayes et a l. (1990) 

ca. 69-84 M a, Cande und Haxby (1991 ) ca. 50-53 M a, Müller et a l. (1993) ca. 46 M a 

und Schreckenberger (1996) ca. 50 M a. 

Der heutige FOl'eal'c-Bel'eich , der von der Peru-Chile-Tiefseerinne bis zum rezenten 

magmati schen Bogen reicht (Abb . 1.1 und 1.2), setzt sich aus mehreren alten "Magm atic

Arc Systemen" zusammen, die während des andinen Zyklus angelegt wurden. Coira et 

al. (1982) sowie Scheuber et al. (1994 ) gehen von einer westwärts geri chteten Wanderung 

des magmatischen Bogens bis in seine heutige Position aus, wodurch auch die Kruste des 

gesamten Forearcs mehr oder weniger sta rk überprägt wurde. Mindestens vier magmati

sche Bogensysteme können für N-Chile unterschieden werden . Als ältester magmatischer 

Bogen wird die Küstenkordillere (Coastal Cordillera) angesehen. Charakterisiert ist diese 

durch vorwiegend andesitische Laven (La Negra Formation) durchsetzt von großen , meist 

dioritischen Intrusivkomplexen. Der gesamte Gesteinskomplex ist jurassischen Alters. In 
östli cher Richt ung baut sich im heutigen Gebiet des Längstals (Longitudinal ValleyJ' ein 

neuer Bogen auf (Alter: mittlere Kreide). Der dritte magmati sche Bogen entstand im 

Zeitraum oberste Kreide bis Paläogen im Bereich der heutigen Präkordillere. Neben den 

Vulkaniten treten dort auch in hohem Maße saure Intrusionen auf. Nach einer magma

ti schen und tektonischen Ruhe im Oligozän entwickel te sich die Westkordillere (Miozän 

bis rezent) als magmatischer Bogen. 

Die Kruste des Forearc-Bereichs bes itzt hohe seismische Geschwindigkeiten und wird 

a ls ri gider Block angesehen. Ein oberer Bereich mit nach der T iefe zunehmenden Ge

schwindigkeiten kann von einem darunter li egenden, durch Zonen geringerer Geschwin

digkeiten gekennzeichneten Block unterschieden werden . Die Diskontinuität in den seis

mischen Geschwindigkeiten li egt im Westen (Küstenkordillere) in etwa 20 km T iefe und 

im ü sten (Präkordillere) in etwa 35 km Tiefe. Schmitz (1993) interpreti ert den oberen 

Bereich der Forearc-Kruste als kontinentale mesozoische Kruste und den unteren Bereich 

a ls Mischkruste. Aus magnetotellurischen Messungen und erdmagneti schen Tiefenson

dierungen wird von Krüger (1994) folgende Struktur der elektri schen Leitfähigkeit für 

den Forearc-Bereich abgeleitet: die Kruste der Küstenkordillere bes itzt rela ti v hohe Wi

derstände, die durch gute Leiter in der überkruste durchsetzt wird. Die Kruste im Bereich 

des Längstals und der Präkordillere ist durch eine annähernd homogene, gut leitende Kru

ste charakteri siert. Als Ursache sowohl für 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 

westli che Abschnitt ist durch die Subduktion der Nazca- Platte gekennzeichnet, der östliche Abschnitt 

durch eine Krustenverdop plung. 

der Mischkruste als auch für die elekt ri sch gut leitenden Strukturen in der Küstenkordi l

lere werden Fluide, die aus der subduzierenden Nazca-Platte stammen, angesehen. Die 

Mischkruste wird als serpentinisiertes ultrabasisches Mantelmateri al (Schmitz, 1993), die 

guten elektrischen Leiter als in Kluftsys temen aufsteigende freie Wässer (Schwarz, 1995) 

interpretiert. 

Der rezente magmatische Bogen umfaßt annähernd die Westkordillere. Im Gegensatz 

zu den älteren magmat ischen Bögen besitzt dieser eine wesentli ch breitere Ausdehnung; 

einzelne magmat ische Ausläufer erst recken sich bis in den Al t iplano/ Puna und die Ostkor

di ll ere (s. Abb. 1.1). Der Untergrund der rhyolitischen Ignimbritdecken und andes itischen 

Stratovulkane ist sowohl durch kompress ive Tektonik als auch durch Blocktektonik ge

kennzeichnet. 

Die Kruste Im Bereich der Westkordillere ist seismisch durch starke Dämpfung und 

Zonen niedriger Geschwindigkeiten geprägt, welche zu einer geringen Durchschnittsge

schwindigkeit führen. Die Zonen erniedrigter Geschwindigkeiten korrelieren teilweise 

mit Zonen hoher elektri scher Leitfähigkeiten. So wird unterhalb der Westkordillere eine 

Leitfähigkeitsanomalie in T iefen um 20 km abgeleitet. Der Bereich der Westkordill ere ist 

durch negative Anomalien im isostatischen Restfeld geprägt . Interpretiert werden diese 

Anomalien als partiell aufgeschmolzenes Krustenmaterial, oberflächennahe Magmenkam

mern oder erhöhte Flui dantei le in der Kruste (Schmitz, 1993; Krüger, 1994 und Götze et 

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

vertikale Ausdehnung liegen nicht vo r und können nur abgeschätzt werden . 

In öst li cher Ri chtung schließt sich an den magmatischen Bogen der Backarc-Bereich 

an, bestehend aus der Hochebene des Altiplano, der Ostkordillere und dem subandinen 

Falten- und Überschiebungsgürtel (Abb. 1.1 und 1.2) . Der Altiplano besteht größtenteils 

aus paläozoischen Sedimenten , welche von bis zu 15 km mächtigen kretazischen und ter

tiären Sedimenten bedeckt sind . Durchsetzt ist der Altiplano mit Ausläufern des jungen 

Vulkanismus der Westkordillere. Die Ostkordillere setzt sich vorwiegend aus paläozoischen 

Sedimenten, entsprechend denen des Altiplano, zusammen . Öst lich schließt sich das Sub

andin mit paläozoischen bis tertiären Sedimenten an. Geprägt sind diese Einheiten durch 

Falten- und Überschiebungstrukturen. Für das Subandin werden Einengungsbeträge von 

etwa 140 km diskutiert (Kley, 1993) . 

Tiefere krustale Strukturen im Bereich des Altiplano können aus seismologischen 

Untersuchungen nicht erkannt werden . Aufgrund der beobachteten starken negat iven 

Bouguer-Anomalie von über -400 mGal sowie teleseismischen Untersuchungen kann auf 

eine extreme Krustenmächtigkeit von etwa 70 km geschlossen werden (Götze et a1. , 1994; 

Zandt et a1., 1994; Beck et a1., 1996). In Richtung Osten nimmt die andine Krustenmäch

tigkei t 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 erhöhter Geschwin

digkei ten beobachtet, welche als kon t inentale 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 fortführen läßt , ist unbestimmt. Nach Osten 

steigt die Überschiebungsbahn auf und mündet im Falten- und Überschiebungsgürtel des 

Subandin . . Die Unterkruste des Altiplano zeigt eine starke elektrische Leitfähigkeitsano

malie, die aus Tiefen von etwa 40 km nach Osten aufsteigt (bis etwa 20 km) und im 

Bereich der Ostkordillere abrupt endet (Krüger, 1994). Eine mögliche Ursache für diese 

Anomalie ist noch weitgehend unklar; nach Krüger (1994) kann diese durch entl ang einer 

Uberschiebungsbahn auftretende Fluide interpretiert werden. 

Das andine Vorland wird durch eine große Tiefebene, den Chaco gebildet (Abb. 1.1 ). 
Darin setzen sich die Strukturen des Subandins im Untergrund fort , das heißt leichte 

Antiklinalstrukturen werden von jungen Sedimenten über lagert. Diese Strukturen bilden 

wichtige Eröl- und Erdgaslagerstät ten. Die im Chaco abgelagerten Sedimente stammen 

aus dem angrenzenden Subandin und der Ostkordillere. 

Der Chaco entspricht einem typischen Vorlandbecken und stellt den Übergang zum 

Brasilianischen Schild dar. Die Krustenmächtigkeit nimmt vom Subandin (mit ca. 40 km) 

zum Chaco auf etwa 30-35 km ab (Coudert et a1. , 1995; Reutter et a1. , 1988) . 
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10 Kapitel 1. Geologischer und geophysikalischer Überblick 

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 durchgeführt 

und erste Wärmeflußdichtewerte berech net . Erste Temperaturmessungen für den süd

amerikanischen Kontinent wurden von Sclater et al. (1970) im Titicacasee vorgenommen. 

Aus diesen resultierten 19 Wärmeflußdi chte-Best immungen mit einem Mittelwert von 

55,3 m W/m 2
. 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 repräsentativ an und stellen damit ein 

früher für den Backarc-Bereich der zentralen Anden postuliertes Wärmeflußdichte-Hoch 

(z.B. Schmucker et al., 1964) in Frage. In den folgenden Jahren wurden umfangreiche 

Meßkampangen in Bolivien, Chi le und Peru von S. Uyeda und anderen durchgeführt 

(Uyeda und Watanabe, 1970, 1982; Uyeda et al. , 1978, 1980; Watanabe et al. , 1980) . 

Die Messungen fanden überwiegend in für kommerzielle Zwecke abgeteuften Bohrungen 

statt. In der Ostkordillere, dem Zinn- und Silbergürtel Boliviens, wurden Temperatur

messungen in den zahlreich vorhandenen Erzminen durchgeführt. Diese fanden in den 

einzelnen Stollenniveaus statt. Kurze Bohrungen wurden eigens hierfür in die Stollen

wand getrieben. Die Temperaturmessungen aus den einzelnen Stollenniveaus wurden 

anschl ießend zu Temperatur-Tiefen-Profilen zusammengestellt. Kontinuierli che Tempe

raturprofile konnten in den Erz-Explorationsbohrungen der zah lreichen Kupferminen in 

Chile und Peru regist riert werden. Einige dieser Messungen wurden von Henry (1981) 

sowie Henry und Pollack (1988) aufgegriffen und im Rahmen einer umfassenden Stu

die überarbeitet. Hierbei wurden auch zahlreiche neue Wärmeflußdi chte- Bestimmungen 

vorgenommen, vornehmlich in den Bergbau- und Erdöl/Erdgas-Explorationsgebieten von 

Peru und Bolivien. Bei den hier genutzten Temperaturdaten der Erdöl/Erdgas-Industrie 

handelt es sich um Einzelmessungen innerhalb eines Explorat ionsfeldes, die für größe

re Datenmengen zu Temperatur-T iefen-Profi len zusammengestellt werden können (s.a. 

Kapitel 2.1.3). 

Weiterhin sind Temperatur- und Wärmeflußdi chtedaten, abgeleitet aus der Analy

se hydrothermaler Systeme (Si02 , Na-I<-Ca und Na-Li-Geothermometer), vorhanden 

(Munoz, 1987; Munoz und Hamza, 1993). Mit dieser Art von Untersuchungen können 

grobe Temperaturgradienten abgeleitet werden, welche jedoch nicht immer die regiona

le geothermische Situat ion widerspiegeln und möglicherweise falsche Informationen zur 

thermischen Struktur der gesamten Erdkruste liefern. Deshalb fanden diese Daten im 

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

Bedingt durch die Tatsache, daß nahezu sämtliche Wärmeftußdichte-Bestimmungen 

in Bohrungen zur kommerziellen Nutzung durchgeführt wurden, resulti ert eine sehr in

homogene Verteilung innerhalb des Untersuchungsgebietes (s. Abb. 2.18) . . Die größte 

Datendichte besteht in den Erdöl/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, für den Norden Chiles, 

sowie für den argentinischen Teil des Untersuchungsgebietes existi eren keine Temperatur

messungen. 

Im Bereich der ozeanischen Lithosphäre (Nazca-Platte) wurden Ozeanbodenmessun

gen von von Herzen (1959) sowie Anderson et al. (1976) durchgeführt und Wärmefluß

dichten berechnet . Neueste Temperaturmessungen im Bereich der Peru-C hile-Tiefseerinne 

wurden 1995 im Rahmen von CINCA1 (Crust al Invest igations Off- and Onshore Nazca 

Plate/Central Andes) gewonnen. Dabei konnten sechs Temperaturregistrierungen sowie 

Wärmeleitfähigkeitsbestimmungen vor der nord-chilenischen Küste vorgenommen werden 

(BGR, 1995). Bis zum jetzigen Zeitpunkt liegen diese Temperatur- und Wärmeleitfähig

keitsdaten noch nicht im endgültiger Bearbeitung vor; vorläufige Wärmeflußdichte

Abschätzungen werden in die weiteren Untersuchungen dieser Arbeit aufgenommen. 

Es kann resümiert werden , daß für das Untersuchungsgebiet ein Bes tand an Al tdaten 

von insgesamt 72 verläßlichen Wärmeflußdichte-Werten zur Verfügung steht. Redbziert 

man die lokal eng begrenzten Messungen im Titicacasee auf den Mittelwert , verbleibt 

ein Datenbestand von 54 Werten . Obwohl die Daten aufgrund der unterschiedli chen 

zur Anwendung kommenden Methoden der Wärmeflußdi chtebestimmung unterschiedli che 

Qualitätsmerkmale aufweisen, werden sie hinsichtlich ihrer Aussagekraft als gleichwertig 

behandelt. 

1 Ein Projekt der Bundesanstalt für Geowissenschaften und Rohstoffe (HannoverL der Freien Univer

sität Berlin , dem GeoForschungsZentrum Potsdam und dem GEOMAR (Kiel) (Sonne-Fahrt SO 104/3). 
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Kapitel 2 

Wärmeflußdichte 

Die terrestrische Wärmeflußdi chte Q" das heißt di e Energieabgabe der Erde pro Zeit und 

F läche, wird beschrieben durch das Fourier'sche Gesetz der Wärmeleitung: 

Q, = - A . gl'ad T , (2.1 ) 

dem Produkt aus Wärmeleitfähigkeit A und Temperaturgradienten grad Tl . Die Wärme

leitfähigkeit ist ri chtungsabhängig in einern Medium und wird durch einen (3 x 3)-Tensor 

beschrieben; der Temperaturgradient ist eine vektorielle Größe (~~, ~;' , ~~'). Bedingt 

durch die Tatsache, daß Wärme in der Regel senkrecht zur Erdoberfl äche hin t ransportiert 

wird 2
, kann Gleichung 2.1 auf die Vertikalkomponente (Q, = - Azz ~~) reduziert werden. 

Dieses Gesetz ist jedoch nur unter der Annahme eines rein kondukti ven Wärmetransport

prozesses gü ltig. Neben dem Wärmet ransport durch Konduktion (G itter-, Phononenlei

tung) kann Wärme auch durch Konvektion/ Advekt ion oder durch Strahlung transportiert 

werden . Bei der I<onvektion wird Wärme durch die freie Bewegung von Molekülen inner, 

halb eines Materialverbandes transportiert . Dieser Prozeß spielt besonders bei F lui den 

und Gasen eine wichtige Rolle. Durch hohe Bewegungsgeschwindigkeiten kann eine große 

Wärmemenge transportiert werden, di e unter Umständen einen wesent li ch effektiveren 

Transportprozeß als die Konduktion darstellt. Die Advektion stell t einen Spezia lfall der 

Konvektion dar. In di esem Fall wird der Wärmet ransport durch Bewegung des gesamten 

Materia lverbandes bet rachtet . Dieser Prozeß spielt bei tektonischen Bewegungen, wie 

z.B. der Subduktion, Überschiebungen und Hebungen eine wichtige Rolle. Der Wärme

t ransport durch St rahlung erlangt erst bei Temperaturen> 1000°C einen signifikanten 

Einfluß und ist somit für Temperaturbestimmungen innerhalb der Lithosphäre von unter

geordneter Bedeu t ung. 

Die Reduzierung des Wärmetransportprozesses auf ausschließlich vertikale Wärmelei

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

I Das negative Vorzeichen resu ltiert durch die Temperatufz unahme mit der Tiefe, während der Wärrne

fluß in entgegengesetzter Ri chtung stattfindet . 

2Dc I' Tiefenbereich, in dem Temperatu ren gemessen werden können, ist im Vergleich zum Erd radius 

so gering, daß hier die Erdkrümmung vernachl ässigt werden kann. 
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ein hori zontal geschi chteter Untergrund vorausgesetzt, welcher nur in erste r Näherung in 

den tektonisch stabilen Schildgebieten angenommen werden kann. In Gebieten mi t star

kem Relief und komplizierter tektonischer Struktur müssen neben der vertikalen Wärme

transportkomponente auch die hori zontalen Komponenten berücksicht igt werden. Ist das 

Material zudem stark geklüftet oder hoch permeabel, können Fluid bewegungen, angetrie

ben durch z.B . die umgebende Topographie, stattfinden. Im Kristallin stehen sicherli ch 

Fluidbewegungen entlang von Klüften und Störungen im Vordergrund , dagegen in Sed i

mentbecken ein Fluidtransport aufgrund hoher Permeabilitäten. Die Intensität solcher 

z.B . durch die Topographie induzierten Temperaturfeldstörungen nehmen mit zunehmen

der Tiefe ab, das heißt, sie müssen im oberflächennahen Bereich berücksichtigt werden, 

spielen jedoch bei der Betrachtung des lithosphärischen Temperaturfeldes nur eine un ter

geordnete Rolle. 

Für die Lokat ionen, an denen im Rahmen dieser Arbeit d ie Wärmeflußdi chte best immt 

wurde, ergeben sich folgende Problemstellungen: 

Der Forearc-Bereich ist durch große Reliefunterschiede gekennzeichnet. Soll das Fou

rier 'sche Gesetz der Wärmeleitung angewandt werden, müssen hier neben der vertikalen 

auch die hori zontalen Komponenten des Temperaturgradienten einbezogen werden. Eine 

Berücksichtigung des horizontalen Temperaturgradienten wird durch topographische :rem

peraturkorrek turen erreicht. In der Küstenkordill ere wurden überwiegend trockene Boh

rungen vermessen, der Grundwasserspiegel li egt hier tei lweise in über 450 m Tiefe. Daher 

wird hier von einem vorwiegend konduktiven Wärmetransport ausgegangen; Störungen 

des Temperaturfeldes durch F luidbewegungen im Untergrund können vielerorts ausge

schlossen werden. Im Gegensatz dazu sind die Bohrungen der Prä- und Westkordillere 

mit Wasser gefüllt . Es müssen mögliche Fluidbewegungen im Untergrund berücksich

tigt werden. In den durchteuften Kristallingesteinen kann von nied rigen Permeabilitäten 

ausgegangen werden; eventuell vorhandener Fluidtransport findet daher vorwiegend an 

Klüften statt, welcher sich in Temperaturprofil en gut abzeichnet. Sed imentges teine besit

zen dagegen in der Regel höhere Permeabilitäten, so daß Fluidmigrationen auch innerhalb 

der Schichtfolgen auftreten. Um den konvektiven Anteil am Wärmet ransport abschätzen 

zu können, werden Pedet-Zahl-Analysen3 (Clauser und Villinger, 1990) durchgeführt. 

Die Temperaturdaten, die in den Sedimentbecken des Andenvorlandes (Chaco) vor

liegen, wurden im direkten Anschluß an den Bohrvorgang aufgenommen, so daß diese 

eine durch den Bohrvorgang bedingte Temperaturstörung erfahren haben und korrigiert 

werden müssen. Klastische Sedimentgesteine besitzen besonders in geringen Tiefe hohe 

3Die Ped et-Zahl gibt das Verhältnis von konvektivem zu konduktivem Wärmetransport an, Pe ::= 

9'0""""" (5. Kapitel 2.3). 
Qkond"kli" 
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14 Kapitel 2. Wiirmeflußdichte 

Porositäten/Permeabilitäten und stellen damit gute Grundwasserleiter dar. Der hydro

logische Einfluß auf die Temperaturverhältnisse des Untergrundes kann für dieses Gebiet 

nicht durch analyti sche oder numerische Verfahren quantifiziert werden, da notwendige 

Hintergrundinformationen, wie Beckenstrukturen und Fließgeschwindigkeiten unbekannt 

sind . Unter der Annahme, daß Permeabilitäten und Porositäten mit zunehmender Tiefe 

abnehmen, kann für größere T iefenbereiche von einem regional überwiegend konduktiven 

Wärmetransport ausgegangen werden. 

2.1 Temperaturdaten 

2.1.1 Feldmessungen 

In den Monaten April/Mai 1994 wurde in N-Chile eine Feldkampagne für Temperatur

messungen durchgeführt. Temperaturen wurden ausschließlich in vertikalen Bohrungen, 

die VOll Erzexploratiollsfirmen abgeteuft wurden, gemessen. Diese Bohrungen besitzen 

abhängig von den geologischen Gegebenheiten unterschiedliche Grundwasserspiegel. Im 

Ext remfall wurden bis zu 450 m tiefe trockene Bohrungen vermessen. In Abhängigkeit 

vom angetroffenen Medium in den Bohrungen (Luft oder Wasser) kamen verschiedene 

Meßverfahren zur Anwendung. Die Temperaturen in wassergefüllten Bohrungen wurde'n 

mit einer konventionellen T hermistor-Sonde gemessen, luftgefü llte Bohrungen wurden mit 

einer Licht leiter-Meßtechnik vermessen. 

Bei der Thermistor-Sonde (thermally sensitive resistor) wi rd 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 Meßbrücke (Wheatstone-Brücke) . Dabei wird der zu bestimmende Widerstand mit 

drei anderen bekannten Widerständen zusammengeschaltet und durch den Abgleich der 

Brücke bes timmt. Zuvor wurden zur Kalibrierung der Therm istor-Sonde Vergleichsmes

sungen mit einem Quarz-Thermometer (in einem Wasserbad) durchgefü hrt . Im Tempe

raturbereich von 0 bis 40°C zeigt die T hermistor-Sonde Temperaturabweichnungen von 

± 0,05°C vom Quarz-Thermometer. Die Temperaturauflösung liegt bei ± O,Ol°C. Dieser 

Typ von Sonde eignet sich für Temperaturmessungen in wassergefüllten Bohrungen, da 

bei einem Temperaturangleich von wenigen Sekunden eine hohe Einfahrgeschwindigkeit 

in di e Bohrung vorgenommen werden kann . Bei Verwendung der T hermistor-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 for tgefahren . 

In trockenen (luftgefüll ten) 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 zügiges Messen zu realisieren, biet et sich als Alternative zur Thermistor-Sonde die 

Lichtleiter-Meßtechnik (Distributed optical fibre Temperature ,s:ensing - DTS) an . Die 

DTS-Meßmethode beruht darauf, daß das Licht eines Impulslasers in einen Lichtwellen

leiter eingespeist und das Streulicht analysiert wird. Die Intensi tät und die spektrale Zu

sammensetzung des Streulichtes wird durch die Moleküle im Lichtwellenleiter bestimmt . 

Aus der Intensität des rückgestreuten Lichtes kann der vom Licht zurückgelegte Weg, aus 

dem Streulichtspektrum die Temperatur berechnet werden. Der entscheidende Vorteil 

dieser Meßtechnik 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/Stör-Verhältnis haben gezeigt, daß die qualitat iv besten Meßergebnisse auf der 

Basis von fünf Registrierungen über jeweils 1-Minuten-Intervalle (mit 1 m Meßintervall ) 

ermittelt werden. Obwohl die genutzte Meßroutine eine Längenauflösung von 1 m vor

sieht , können erst durch eine Glättung der Daten (z.B. unter Anwendung eines gleitenden 

Mittels über 5 m-Intervalle oder Prozessierung der Daten über 10 m-In tervalle) quali tativ 

mit konventionellen Ergebnissen vergleichbare Intervall-Temperaturgradienten ermi t telt 

werden (Förster et al., 1997). Die Temperaturauflösung liegt bei O,l °C, die absolute 

Genauigkeit der Temperaturmessung bei ± 0,3°C. 

In insgesamt 14 Bohrungen wurden für weitere Interpretationen verwertbare Tempe

raturprofile gemessen. Einen Überblick über diese Messungen zeigt Abbildung 2.1. Eine 

komplette Auflistung sämtlicher Lokationen gibt Tabelle C.1 im Anhang C. Im folgen

den werden die Messungen entsprechend ihrer Lage innerhalb der morphotektonischen 

Einheiten erläutert. 

J( üstenkordillere: 

Temperaturmessungen wurden in 3 Bohrungen (NA1, P396 und Z197) der Mine Carolina 

de Michilla durchgeführt . Eine maximale Tiefe von 474 m erreicht die Bohrung NA1, die 

auch als einzige mit Wasser gefüllt ist (ca. 330-474 m) . Dabei handelt es sich jedoch nicht 

um Grundwasser, sondern um durch die Bohrtätigkeit 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). Sämtliche Bohrungen im Minengebiet Carolina 

de Michilla besitzen einen Durchmesser von 14,0 cm und sind unverrohrt. Weitere Mes

sungen wurden in der Umgebung der Mine Mantos Blancos durchgeführt. Dabei handelt 

es sich um eine 300 m (14,0 cm Durchmesser, unverrohrt) t iefe trockene Erkundungsboh

rung (MAB2148) und um zwei fl ache Wasserförderungsbohrungen (MAB3 und MAB5, 

verrohrt mit 25,0 cm Innendurchmesser) . Die Wasserförderungsbohrungen wurden etwa 

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

Deutsches GeoForschungsZentrum GFZ



16 

15 

Temperature [OC) 
20 

Kapitel 2. Wä.rm eflllßdichte 

25 30 
O r---------~----------~------------------__. 

50 

100 

150 

'f-L 
y 

200 

~ .s " .s 250 11> 
':i 0. 10 30 50 "Clkm 10 Q) 

Cl 

300 70'W 68"W 
20'S 20' S 

Bolivia 

350 100 km 
c 01- (3587. 3622) 

'" " <.> 
0 Chile .. 

22' S ~ 22' S ~ 
400 'u .. 

'" ~M(lb, 5 3205) 
"-

+",e (NA1I1 . N~f' P3'/,'. ':! 
VIA, , '!l 

'Z-
':. 

450 ~AB (3, 5, 2148) iö 

NAHl 

24' S 24' S 
70 'W 68'W 

500 

Ab bil dung 2. 1: Tempera tur-Tieren-Darstellungen der Bohrungen in N-Chile. Temperaturen , die mit der 

Thermistor-Sonde gemessen wurden, sind dünn dargest.ell t ; die mit der DTS-Meßtechn ik gemessenen 

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

lung mit. e inem konstanten Temperaturversalz von +5°C versehen. Lage der Bohrungen in N-Chile im 

Kartenausschni U. 

eIn halbes J ahr vor den Temperaturmessungen in oberfl ächennahe Schotter (Vulkanit

brekzien) niedergebracht und bis zum Meßbegin n nicht zur Wasserförderung genutzt . 

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

Bohrungen oder auf Wasserzuflüsse durch die Perfori erung in der Verrohrung geschlos

sen werden. Die trockenen Bohrungen im Minengebiet Carolina de Michilla wurden zur 

J ahreswende 1992/93 und die Bohrung (MAB2148) im Minengebiet von Mantos Blancos 

1987 niedergebracht . Diese Bohrungen zeigen einen annähernd lineare Temperatu rzunah

me mit der T iefe. Die absoluten Temperaturschwankungen in den mit der DTS-Technik 

gemessenen Temperaturprofilen sind technisch bedingt (geringere Auflösung), was durch 

die Vergleichsmessungmit der Thermistor-Sonde deutlich wird (Bohrung NAl). Der mitt

lere Temperaturgradient (gemittelt übel' die gesamte Tiefe und über alle Bohrungen der 

I< üstenkordillere) beträgt 9,5°C / km. 

P"äkordille"e: 

Im Explorationsgebiet Mansa Mina und der näheren Umgebung der Stadt Calama stan

den 3 offene Bohrungen (MMlb, MM5b und MM3205) bis maximal 222 m T iefe für 

Temperaturmessungen zur Verfügung. Die Bohrung MM3205 bes itzt einen Durchmes

ser von 9,3 cm (unvel'l'ohrt), sie wurde im Frühjahr 1991 niedergebracht. Die Bohrun

gen MMlb und MM5b wurden zur Wasserförderung abgeteuft und besitzen Durchmesser 

von 40 ,0 cm (verrohrt). Sie wurden im Sommer 1992 gebohrt. Aus dem Temperatur

Tiefen-K urvenverlauf der Bohrung MM lb kann auf eine eventuelle konvekti ve Stöl'l.~ng 

des Temperaturfeldes geschlossen werden. Im Gebiet der Sierra Limon Verde befinden 

sich drei offene Erkundungsbohrungen (SLV-A, Bund Cl, die für Wärmeflußdi chtebe

stimmungen geeignet sind. Sie erreichen eine maximale Tiefe von 210 m und bes itzen 

einen Durchmesser von 16,5 cm (unverrohrt). Diese Bohrungen wurden im Herbst 1992 

niedergebracht. Der mittlerer Temperaturgradient (gemittelt über die gesamte T iefe und 

über alle Bohrungen der Präkordillere) beträgt 16,5°C/km. 

Weslkonlillere: 

Das Quellgebiet des Rio Loa li egt In der Westkordillere in der Umgebung des Vulkans 

Mino. Dort befinden sich mehrere zugängliche Explorationsbohrungen, zwei bis 222 m 

t iefe Bohrungen (LOA3587 und LOA3622) , sind für Wärmeflußdi chtebestimmung geeig

net . Sie wurden im Sommer 1993 niedergebracht und besitzen Durchmesser von 7,0 cm 

(unverrohrt). Die Bohrungen haben ausschließlich magmatische Gesteine aufgeschlossen; 

die Temperaturprofile zeigen sehr konstante Temperaturzunahmen mit der Tiefe. Bei

de Temperaturprofile besitzen einen deut li chen Temperatursprung in etwa 150 m T iefe. 

E ine Korrelation zu Bruchzonen ist aus den Bohrprofilen zur Struktur der durchteuften 

Gesteine nicht ersichtlich. Der mittlere Temperaturgrad ient dieser Bohrungen beträgt 

43,0°C/km. 
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2.1.2 Topographiekorrektur 

Als "topographische Effekte" werden Störungen des Temperaturfeldes im Untergrund be

zeichnet , welche durch physikali sche Änderungen der Erdoberfläche verursacht werden. 

Zu diesen Effekten gehören U.a . die Topographie sowie die von der Höhe des Reliefs 

abhängigen Oberfl ächen temperaturen. In Bereichen von Reliefhebungen vergrößert sich 

der Isot hermenabstand, so daß dort erniedrigte Temperat urgradienten resultieren. Im 

Gegensatz dazu verringert sich der Isothermenabstand in Reliefsenken, was den Tem

peraturgradienten erhöht . Durch die Reliefunterschiede treten damit auch horizontale 

Temperaturgradienten auf. Die Bedeutung des topographischen Einflusses auf das Tempe

raturfeld ist lange bekannt und ausführli ch 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 bezüglich 

ihrer Anwendbarkeit gewertet. Für die Korrektur des Topographieeffekts wurde hier das 

Finite-Elemente-Verfahren zur Lösung der stationären Wärmeleitungsgleichung gewählt 

(s . Anhang D) . Dabei können die Effekte einer beliebigen Topographie, der Oberflächen

temperatur-, sowie der Wärmeleitfäbigkeits- und Wärmeproduktionsverteilung im Unter

grund modelliert werden. 

In Abbildung 2.2 ist der Einfluß der Topographie auf die Wärmeflußdi chte-Verteilung 

im Untergrund vereinfacht anhand einer Stufe dargestellt . Maxi male Unterschiede der 

Wärmeflußdichte im Vergleich zur Basiswärmeflußdi chte treten in Bereichen maximaler 

Reliefänderungen auf. Am Fuß der Stufe entsteht ein Wärmeflußdi chtemaximum, an ihrer 

Oberkante ein Minimum. Die resultierenden Ext rema sind zum einen vom Stufenwinkel, 

zum anderen von der Oberfl ächentemperatur-Randbedingung abhängig. Lachenbruch 

(1969) leitete eine analytische Lösung zur topographischen Korrektur anhand einer Stu

fe mi t unterschiedlichen Stufenwinkel n (3-45° ) her. Es zeigt sich, daß geringe Korrek

t Ut'beträge bei kleinen Stufenwinkeln und große Beträge (bis zu 100 %) bei Stufenwin

keln von 45° auftreten. Abbildung 2.2 zeigt den Einfluß einer Stufe (Winkel ca. 20°) 

auf die Wärmeflußdi chte in Abhängigkeit von der Tiefe entlang eines zweidimensiona

len Schni t tes. Variiert wird hier lediglich die Oberfl ächentemperaturverteilung: (a) kon

stant, (b) höhenabhängige Abnahme von 5°C/ km . Bei konstanter Oberflächentemperatur 

sind die Anomalien stärker ausgeprägt als bei höhenabhängiger Temperaturrandbeding- . 

ung. Mi t zunehmender Entfernung und Tiefe von der Stufe nehmen diese Anomalien 

ab. Bei der Entfernung um eine Stufenhöhe von der Stufe liegt ihr Einfluß auf die Ober

flächenwärmeflußdi chte bei einer 10-15 prozentigen Erhöhung bzw. Erniedrigung der un

gestörten Wärmeflußdi chte. Ähnliches ist auch für die Tiefe gültig. Befindet man sich um 

den Betrag der Stufenhöhe unterha lb der Oberfl äche, so ergibt sich eine 15-20 prozent ige 

Erhöhung bzw. Erniedrigung des Wärmeflusses (s. Abb . 2.2) . 
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Abbildung 2.2: Vertikale Komponente der Wärmeflußdi chte normiert auf die Basiswärmeftußdichte ent

lang der horizonta len Ausdehnung einer fl achen Stufe (Stufenwinkel etwa 20'). Normierte Wärme

flußdi chte in verschiedenen Tiefen unterhalb der Erdoberberfläche: 0, 250, 500, 1000, 2000, 3000 m. 

Durchgezogene Linien unter Annahme konstanter Oberflächentemperaturen, gepunktete Linien mit. einer 

höhenabhängigen Oberftächentemperaturabnahme von 5'C / km. 

Die in Chile durchgeführten Temperaturmessungen li egen zum Teil in Gebieten mit 

ausgeprägtem Relief, so daß Topographiekorrekturen notwendig sind. Dies sind die Loka

tionen in der Küsten- und Westkordillere. Im Gegensatz dazu kann, ausgehend von den 

durchgeführten Modellrechnungen , ein Einfluß der lokalen Topographie auf das Tempe

raturfeld der Bohrungen in der Präkordillere ausgeschlossen werden. Auch im Gebiet der 

bolivianischen Explorationsfelder im Andenvorland kann auf diese Korrektur verzichtet 

werden . 
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2.1.3 Industriedaten: Maximumtemperaturen und Temperaturprofile 

Temperaturdaten aus Explorationsbohrungen konnten sowohl in Bolivien als auch in Chile 

er faßt werden: 

In Boli vien wurden von der staatli chen Erdölgesellschaft (YPFB) Maximumtempe

raturen (Bottom-Hole-Temperaturdaten - BHT) sowie einige analog aufgezeichnete kon

tinuierliche Temperaturprofi le zur Verfügung gestellt. Die jewei ligen Explorationsfelder 

befinden sich überwiegend im Subandin und im Chaco (s. Abb. 2.3) . Die teufenbezogene 

Stratigraphie und Lithologie für jedes Erdölfeld wurde in Form eines repräsentat iven Pro

fil s zusammengestell t . Insgesamt konnten etwa 1500 Bottom-Hole-Temperaturen recher

chiert werden. Der somit neu gewonnene Datensatz geht weit übel' den in vorhergehenden 

Studien genutzten Datensatz (Henry, 1981; Hel1l'Y und Pollack, 1988) hinaus. 
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Abbildung 2.3: Lokationen der Explorationsfelder bzw . -bohrungen in Bolivien und Chile. Dreiecke: 

Lokationen mit Maximurntemperaturen, schwarze Dreiecke: Lokationen, an denen Temperaturgradienten

bzw . Wärmeflußdi chte- Bestimmungen vorgenommen wurden (8. Ka p. 2.3) . 

für Chi le wurden Bottom-Hole-Temperaturen von der staat li chen Erdölgesellschaft 

ENAP übernommen. Dieser Datensatz ist wesentlich kleiner und umfaßt nur 40 Maxi

mumtemperaturen. Die Explorationsbohrungen befinden sich in der PräkOl'di llere und 

dem Längstal. Auch hier li egen Übersichtsinformationen über Stratigraphie und Litho

logie zu den jeweiligen Bohrungen vor. Weitere Temperaturdaten wurden von den Elek-
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tri zitätsgesellschaften (CORFO/Chile und ENDE/Bolivien) zur Verfügung gestellt, die 

kontinuierliche Temperaturprofile in den geothermischen Feldern EI Tatio (Chile) und 

Laguna Colorada (Bolivien) umfassen. Diese bei den Felder befinden sich im ·magmati 

schen Bogen. Durch logistische Probleme mußte von eigenen Temperaturmessungen in 

diesen Bohrungen im Rahmen der vorliegenden Arbeit abgesehen werden, so daß hier 

die im Zuge der Exploration gemessenen Temperaturprofile (z.B . Abb . 2.4) sowie zusam

menfassende Abschlußberichte aufgenommen und in weitere In terpretationen einbezogen 

wlll'den. 

Abbildung 2.4: Beispiele für Temperaturprofi

le und Jntervallgradienten aus zwei Bohrungen 

des geothermischen Feldes EI Tatio (Chi le). 

Die Messungen fand en 29 bzw. 30 Tage nach 

der Temperaturfeldstörung durch den Bohr

prozeß und zusätzli cher Kühlung statt. 

Lithologie: BRE (andesitische Brekzie), IGN 

(Ignimbri tejDazite), TUF (Tuffe). 
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Die Temperaturmessungen in zwei Bohrungen des geothemischen Feldes EI Tatio (Abb. 

2.4) zeigen ein lokal gestörtes Temperat urfeld. [n den obersten 500 m der Bohrungen wer

den Temperaturen über 200'C registriert und es resultieren Temperaturgradienten von 

über 300'C / km. Diese Störung ist durch den Zufluß von heißen Wässern bedingt und an 

eine TufAage gebunden. Als Quelle für die Fluide wird das Gebiet östl ich von EI Tat io 

angenommen. Mit zunehmender Tiefe nehmen die Temperaturgradienten wieder ab und 

näheJ'll sich "normalen" Gradienten an. Da bis zu r Bohrlochsohle eine Gradientenände

rung registriert wird , kann ein ungestörter Temperaturgradient nicht best immt werden. 

Weitere analog aufgezeichnete Temperaturprofi le wurden von der Minengesellschaft La 

Escondida zur Verfügung gestell t . Diese I<upfermine befindet sich in der Präkordillere. 

Zusatzin format ionen zu den Temperaturmessungen sowie zur Lithologie und Stratigraphie 

der Bohrungen konnten nicht recherchiert werden. 

2.1.4 BHT-Korrektur zu Gleichgewichtsbedingungen 

Maximumtemperaturen werden routinemäßig im Rahmen von kommerziellen Bohr

loch messungen am Ende eines Bohrvorganges an der Bohrlochsoh le (Bottom-Hole-
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Temperature - BHT) gemessen. Die Temperaturregistrierung findet während des Tem

peraturangleichprozesses zu Gleichgewichtsbedingungen, das heißt unter gestörten ther

mischen Bedingungen, statt. So reflektieren die Messungen nicht die Gebirgstemperatur 

unter Gleichgewichtsbedingungen, sondern eine durch den Bohrvorgang gestörte Tempe

ratur. Weitere Fehlerquellen ergeben sich aus der genutzten Meßtechnik und Archivierung 

der Daten (s. Speece et al. , 1985) . In der Regel werden die Messungen nicht unter wissen

schaftlichen Gesichtspunkten vorgenommen, so daß 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 Zuverlässigkeit stark eingeschränkt . Aus großen BHT-Datensätzen und de

ren stati sti scher Behandlung können jedoch durchaus zuverlässige Temperaturgradienten 

abgeleitet werden (Vacquier, 1984) . 

Entwickelte Methoden zur Korrektur der durch den Bohrvorgang gestörten Bottom

Hole-Temperaturen lassen sich grob zwei Kategorien zuordnen. Zum einen sind dies nume

ri sche oder analytische Modelle für den Temperaturangleicb (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 angenähert wird. Auf der anderen Seite existieren empirische Methoden 

der Temperaturkorrektur, bei denen BHT mit ungestörten Format ionstemperaturen oder 

Temperaturdaten aus Spülungstests verglichen werden (AAPG, 1976; Andrews-Speed et 

al. 1984; Ben Dhia, 1988; Förster et al., 1996) . Die Anwendbarkeit der verschiedenen Kor

rekturmethoden wird durch die jeweiligen zur Verfügung stehenden Informationen über 

die Bohrung bestimmt . Solche Informationen, wie z.B. über den Bohrfortschritt oder die 

Spü lungstemperaturen, stehen in der Regel nicht zur Verfügung, wodurch die Anwendung 

stärker auf die empirischen Verfahren konzentriert wird. Die Anwendung von empirischen 

Verfahren birgt jedoch immer die Problematik in sich, daß diese für spezielle Datensätze 

aus einer best immten geologischen Situation hergeleitet wurden und eine Übertragbarkeit 

auf Datensätze aus anderen geologischen Gebieten Fehlermöglichkeiten mit sich bringt. 

Die bekannteste, auf einem mathemat ischen Modell basierende Korrekturmethode, 

ist der sogenannte "Horner-Plot" (Bullard , 1947; Lachenbruch und Brewer, 1959) . Die 

durch die Zirkulation der Bohrlochspülung bedingte Temperaturstörung wird hier durch 

eine Linienquelle (negative oder positive Wärmequelle) in einer homogenen Umgebung 

modelliert . Der Temperaturangleich zu Gleichgewichtsbedingungen in einer Bohrung ist 

dabei durch folgenden Ausdruck beschrieben (s. Beck und Balling, 1988): 

BHT(ts) = Too + HG . In(l + t~ire) , 
s 

(2 .2) 

wobei teire die Zirkulationszeit der Bohrlochspülung, t s die Standzeit (shut-in time) bzw. 
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2.1. Temperaturdaten 23 

die Zeit seit Beendigung des Spülvorganges und der Temperaturmessung, T 00 di e Gleichge

wichtstemperatur und HG = -!1. die Steigung der Hornerlinie als unbekannte Konstante 

mit Q, der zugeführten Wärme pro Ein heitslänge und -zeit sowie, A die Wärmeleitfähig

keit des umgebenden Gesteins ist. Um diese Methode anwenden zu können, sind Zeit

Temperatur-Datensätze notwendig, das heißt mindestens zwei BHT-Messungen in der 

gleichen Bohrung, in der gleichen Tiefe, jedoch zu unterschied lichen Standzeiten (s. Abb. 

2.5). Die Genauigkeit der Temperaturextrapolation ist vom Verhältnis --"-, '. abhängig. 
e . re 

Der Fehler bei der Gleichgewichtstemperatu rbes timmung erhöht sich bei langen Zirkula-

tionszeiten (Dowdle und Cobb, 1975) bzw. bei ,:,:, -Verhältni ssen < 1 (Beck und Balling, 

1988). 

In (1+~/ I$) 
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200 
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Abbildung 2.5: Horner-Plot- Verfahren für zwei 

Zeit-Temperatur-Datensätze (.) aus dem geo

therm ischen Feld Laguna Colorad a (Bolivien) : 

Bestimmung (1) des Horner-G radienten (H G) 

aus der Steigung e iner lin earen Regression und 

der (2) Gleichgewichtstemperatur (Too ) aus dem 

y-Achsenabschnitt. Durchgezogene Regressions

geraden für t~t~c > 1 und durchbrochene Regres

sionsgeraden für t:.:
c 

> 2. 

In der Praxis treten bei Anwendung der Horner-Plot-Korrektur zwei grundlegende 

Probleme auf: 1.) sie ist nicht auf ein zelne BI-IT-Messungen anwendbar und 2.) die 

benötigten Zeitinformationen sind oftmals in Meßprotokollen nicht aufgeli stet. In der 

Regel sind Temperatur- Wiederholungsmessungen nur für wenige Explorationsbohrungen 

vorhanden. Der gesamte Datensatz für Bolivien (1521 BHT-Messungen) bes itzt etwa 3 % 
Wiederholungsmessungen mit zwei bis maximal 4 BHT-Messungen in gleicher T iefe. Der 

chilenische Datensatz ist wesentli ch kleiner und umfaßt 40 BHT-Messungen mit 15 % 
Wiederholungsmessungen . Für die Wiederholungsmessungen sind die Zeiten seit Bohren

de (t s ) gegeben. Um jedoch auch den Großtei l an Daten ohne Wiederholungsmessungen 

in eine Interpretation einbeziehen zu können, wird eine verallgemeinerte Horner-Plot

Methode entwickelt . Die Horner-Plot-Methode wird dabei zunächst auf den als repräsen

tativ betrachteten Teildatensatz mit Wiederholungsmessungen angewendet und daraus 

ein ti efenabhängiger Horner-Gradient ermittelt. Der ti efenabhängige Horner-Gradient 
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24 f(apiteI2 . Wiirm eflußdichte 

wird anschließend auf den gesamten Datensatz übertragen. 

Die Zirku lationszeit der Bohrlochspülung (t dro ) ist zu keiner BHT-Messung bekannt . 

In der Literatur werden Zirku lationszeiten von z.B . 4/5 Stunden (Chapman et al., 1984; 

Deming und Chapman, 1988 a, b) bis zu 30/40 Stunden (Deming, 1989) al s typische Zir

kulationszeiten di skuti ert. Von Deming (1989) werden 4-5 Stunden als reali st ischer Mit

telwert angegeben; für folgende Untersuchungen wird die Zirkulationszeit auf 5 Stunden 

festgelegt. Mit dieser Zeitvorgabe können für die Wiederholungsmessungen Horner-Plots 

erstellt werden. 

Die in Abbildung 2.6a für ellle Teilmenge dargestellten Horner-Plots lassen elllen 

schwachen Zusammenhang des Horner-Gradienten (HG) mit der Tiefe erkennen. Ab

bildung 2.6b zeigt sämtliche ermittelten Horner-G radienten und seine Tiefenabhängigkeit 

in Form einer robusten linearen Regression (Press et a l, 1992, S. 699). Anhand der 

Regression wird ein tiefenabhängiger Horner-G radient für den bolivi anischen Datensatz 

bestimmt; für den Koeffi zienten des y-Achsenabschn ittes ergeben sich 4,1°C, für den Ko

effi zienten der Steigung ergeben sich -O,0073°C/m. Entsprechend wurde auch für den 

chilen ischen Datensatz ein tiefenabhängiger Horner-Gradient ermittelt ; für den Koeffi zi

enten des y-Achsenabschni t tes ergeben sich -2.4°C, für den Koeffi zienten der Steigung 

ergeben sich -0,005°C Im . 
Die für die Korrektur der BHT-Einzelmessungen notwendige St andzeit ist insgesamt 

für 454 Messungen bekannt. Etwa 25 % der BHT-Einzelmessungen besitzen eine Stand

zeit von 7 ± 1 Stunde (s. Anhang A). Für den chilenischen Datensatz kann aufgrund 

der zu großen Variation in den Standzeiten kein Mittelwert bestimmt werden, so daß 

der für Bolivien bestimmte Wert von 7 Stunden auch für den chi lenischen Datensatz 

angenommen worden ist . Die mittlere Standzeit wird auf die jeweiligen Datensätze an

gewandt , wodurch die Horner-Plot-Methode in eine extrem vereinfachte Form gebracht 

wird. Der einzige freie Parameter für die BIIT-Korrektur (Abb. 2.6c) ist die zu jeder 

Messung bekannte Tiefe. Die Wahl einer mitt leren Zirku lationszeit von 5 Stu nden scheint 

aufgrund unterschiedli cher Studien gut belegt. Während der Einfluß der Zirkulat ionszeit 

auf die Temperatur-Korrekturbeträge relativ gering ist (s. Abb. A.2 im Anhang A), ist 

die Reduzierung auf eine mittlere Standzeit von 7 Stunden von wesentlicher Bedeutung. 

Eine zunächst vermutete Korrelation der Standzeit mit der Tiefe bestätigte sich nicht 

(s. Abb. A.l 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

abschätzung gegeben. Variationen der Standzeit von 5 bis 15 hergeben Abweichungen in 

der Temperaturgradienten-Korrektur von ± 1,5°C/km. 

Auffa ll end ist die gute Übereinstimmung der Korrekturbet räge des bolivianischen mit 

dem chilenischen Datensatz (Abb. 2.6c). Vergleiche der hier ermittelten Tiefenabhängig-
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Abbildung 2.6: Verfahren zur BHT-Korrektur. a: Beispiele für Horner-Plots der BliT-Daten aus 

unterschiedlichen Bohrungen und Tiefenniveaus für den bolivianischen Datensatz, b: errechnete 

Horner-G radienten (± Standardabweichung) fü r sämtliche Zeit-Temperat ur-Datensätze (Boli vien) in 

Abhängigkeit von der Tiefe. Robuste lineare Regression mit 4,J'G als y-Achsenabschnitt und -0,0073 

'Glm als Steigung. c: BHT-Korrekturbeträge für den boli vianischen Datensatz. Zum Vergleich die 

BHT-Korrekturbeträge für den chilenischen Datensatz . 

keit des Horner-G rad ienten mit denen von Deming (1989) oder Brigaud et a l. (1992) 

zeigen innerhalb der Datenunsicherheiten ebenfalls gu te Übereinstimmungen. 

Zur Korrektur des BHT-Datensatzes in R ichtung ungestörter Formationstempera

turen nutzten Henry (1981) und Henry und Pollack (1988) das empirische AAP G

Korrekturverfahren (American Association of Petroleum Geologists, 1976; Keh le, 1972, 

1973) . Dieses Verfahren beruht auf dem Vergleich von BI-IT-Daten und ungestö rten For

mationstemperaturen und wurde an zwei Datensätze für Lousiana und Texas hergeleitet. 

In Abbildung 2.7 sind die Korrekturbeträge für die beiden Datensätze sowie eine Mi t telung 

beider dargestell t . Für größere Tiefenbereiche (z > 3000 m) ist dieses Korrekt urverfahren 

nicht mehr durch Daten belegt, so daß der Korrek turbetrag entsprechend 3000 m genutzt 

wird (Pollack , pers. Mitt .). 

Ein Vergleich der hier angewandten KOl'l'ektur mit dem empirischen AAPG-Verfahren 

verdeut li cht die Unterschiede in den Korrekturbeträgen und damit auch die Größe mögli 

cher Variat ionen der daraus abgeleiteten Temperaturgrad ienten. Auffallend gut stimmen 
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Abbildung 2.7 : Vergleich von tiefenabhängigen Korrekturverfahren. Empirische Korrektur nach AAPG 

(1976) für zwei Da tensätze (Lousiana und Texas), sowie eine mittlere Korrektur; Korrekturen für Bolivien 

lind Chile. Die Korrektur der AAPG ist nur bis 3000 m Tiefe belegt , für größere Tiefenbereiche wird ein 

konstanter Korrekturbetrag entsprechend 3000 m genutzt . 

die I<orrekturbeträge der mitt leren AAPG-I( orrektur mit denen aus dem bolivianischen 

und chilenischen Datensatz abgeleiteten überein. Dami t kann geschlußfolgert werden, daß 

Unterschiede in den später bestimmten Wärmeftußdi chte-Werten für Bolivien nicht auf 

unterschiedliche Temperaturkorrekturen zurückgeführt werden können. 

Zur Korrektur der unter ges törten Temperat urbedingungen gemessenen Temperatur

profi le können die tiefenabhängigen Horner-Gradienten ebenfall s genutzt werden. Hier 

muß allerdings beachtet werden, daß die Zirkulationszeit ti efenabhängig 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 Temperaturstörung an der Bohrloch

sohle, sondern die Zeit der Temperaturstörung durch den Bohrvorgang in Abhängigkeit 

der Bohrlochtiefe dar (s. Lachenbruch und Brewer, 1959). Die Zirkulationszeit für jede· 

Tiefe muß aus dem Bohrfortschritt ermittelt werden. Genügend Informationen für die 

Ermitt lung eines mittleren Bohrfortschritts standen nur zu einem Temperaturprofil der 

bolivianischen Erdölindustrie zur Verfügung (Bohrung im Explorationsfeld Yoay, s. Abb . 

2.8). 

Aus den Protokollen der Bohrlochmessungen sind T iefe und Datum der Messung be

kannt . Da nur der Tag der Messung aufgeli stet ist , können die zu bestimmenden Zeiten 
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Abbildung 2.8: Bestimmung des mittleren 

Bohrfortschritts für die Bohrung des Feldes 

Yoay (Bolivien). Aus der Regression (hier ei n 

Polynom 4. Ordnung) wird der Bohrfortschri tt 

bestimmt und in einem Umkehrschritt die Zi r

kulationszeit abhängig von der jeweiligen T ie

fe. 

im günstigsten Fall mit einer Genauigkeit von ± 12 Stunden ermi t telt werden. Ein mi tt

lerer Bohrfortschritt wird durch ein Polynom beliebiger Ordnung beschrieben. Aus dieser 

Funktion wird in einem Umkehrschritt die ti efenabhängige Zirkulationszeit (bzw. die Zeit 

der Temperaturfeldstörung durch den Bohrvorgang) abgeleitet . Dies stellt jedoch nur 

eine grobe Näherung dar, da die Bohrtätigkeit zwischen den Bohrlochmessungen gänzlich 

unbekannt ist . Die Standzeit für das Temperaturprofil wurde aus dem Tag des Erreichens 

der maximalen Bohrlochtiefe (Ende der Temperaturstörung) und dem Tag der Tem pe

raturmessung bestimmt. Für das Temperaturprofil der Bohrung Yoay ergibt sich eine 

Standzeit von 64 Tagen (= 1536 Stunden). 

2.2 Wärmeleitfähigkeit 

Die WärmeleitfäJügkeit ist definiert durch das Fourier'sche Gesetz (G I. 2.1); das heißt für 

einen definierten Wärmefluß ist der Temperaturgradient invers proport ional zur Wärme

leitfähigkeit des Materi als, durch das die Wärme durch Konduk t ion t ransport iert wird . 

Die Wärmeleitfäh igkeitsbestimmung von Gesteinen kann durch unterschiedliche Metho

den erfolgen. Zum einen können diese direkt aus Labormessungen erfolgen, zum anderen 

aus dem Mineralbestand der Probe abgeschätzt werden. Bei den Labormessungen wird 

zwischen dem stationären und dem instationären Meßprinzip unterschieden. Während bei 

der einen Methode ein stationärer Wärmefluß in der Probe not wendig ist, wird bei der 

zweiten Methode eine kontinuierli che oder impulsartige Temperaturstörung in der Probe 

erzeugt und der instationäre Temperaturverlauf ausgewertet. Untersuchungen von Sass 

et al. (1984) und Pribnow (1994) zeigen eine Übereinstimmung der aus den bei den Me-
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thoden bestimmten Meßresul tate in einem Bereich von ± 10 %. Die Wärmeleitfähigkeit 

ist stark von der Umgebungstemperatu r (Seipold , 1995) sowie der Porosität (Woodside 

und Messmer , 1961 a, b) des Gesteins abhängig. Wenn diese unter Laborbedingungen 

gemessen wird, das heißt unter Normaldruck und -temperatur, müssen sämtliche Labor

messungen entsprechenden Korrekturen unterzogen werden. 

Umfangreiche Wärmeleitfähigkeitsbes timmungen wurden von Henry (1981) an Sedi

mentges teinen für den Bereich des Subandins und des Chaco durchgeführt . Henry (1981) 

fü hrte an insgesamt 120 Proben Wärmelei t fälligkeitsmessungen durch , wodurch die Ma

t ri xleitfälligkeiten der führenden Formationen bestimmt sind. Im Rahmen dieser Arbeit 

wurde aufgrund fehlenden Probenmaterial s aus den untersuchten Explorationsfeldern in 

Bolivien auf diese Messungen zurückgegriffen. 

Für die chilenischen Bohrungen wurden repräsentative Gesteinsproben für die erbohr

ten Formationen aus nahegelegenen AufschI üssen genommen. Aufgrund der aus den 

Bohrprofilen abgeleiteten geringen Inhomogen ität der einzelnen Formationen kann so

mi t von vergleichbarem (mit dem in den Bohrungen aufgeschlossenen) Probenmateri a l 

ausgegangen werden. Insgesamt konnten 52 Proben für Kri stallingesteine und 15 Proben 

für Sedimentgesteine (Vulkanitbrekzien) im Labor untersucht werden. 

Die von Henry (1981) publizierten Ergebnisse basieren auf der Anwendung der &ta

tionären Methode (Divided Bar Verfahren nach Sass et al. , 1971). Die zu vermessende 

Probe und ein Standardmaterial werden, getrennt durch Kupferplatten mit eingebauten 

Temperaturfühlern , zu einem Stapel zusammengesetzt und dessen Enden auf konstanten, 

jedoch verschiedenen Temperaturen gehalten. Die Wärmeleitfähigkeit der Probe wird aus 

den Verhältni ssen der Temperaturgradienten sowie den Mächtigkeiten der Probe und des 

Standardmaterial s berechnet . Aus Wiederholungsmessungen ergibt sich für die von Henry 

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

Die im Rahmen dieser Arbeit gemessenen Wärmeleitfälligkeiten der Kristallinproben 

wurden mit einem instationären Verfahren, der Halbraum-Linienquelle (Huenges et a l. , 

1990) bestimmt. Eine zy lindrische Wärmequelle und ein Temperaturfühler sind in einem 

Plexiglassockel eingebettet. Diese werden auf einer glat ten Oberfläche der Probe aufge

bracht und konstant beheizt, wobei gleichzeitig die Quelltemperatur gemessen wird. Aus 

dem zeit li chen Verl auf der Heizkurve wird die Wärmeleitfähigkeit der Probe berechnet. 

Mit dieser Apparatur wird laut Hersteller eine Meßgenauigkeit von ± 5 % erreicht . Wi e

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 größere (makrosko

pische) Inhomogenität der Proben zurü ckgeführt werden. Besonders bei den porphyrisch 

ausgebildeten Granod ior iten der Lokationen EI Loa und Mansa Mina werden erhöhte 
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2.2. Wärm eleitfähigkeit 29 

Wärmeleitfähigkeiten durch Quarz-Einsprenglinge verursacht. Bei der Wärmeleitfähig

keitsmessung wird über ein definiertes Probenvolumen integriert , so daß die Schwankun

gen mit der unterschiedlichen Auflage der Sonde auf die Probe und daraus folgenden 

unterschiedlichen Einbeziehung der Quarz-Einsprenglinge zu den jewei ligen Wieder ho

lungsmessungen begründet werden können. 

Die Wärmeleitfähigkeiten der chilenischen Vulkanitbrekzien wurden indirekt aus ih

rem Mineralbestand bestimmt. Sind die Volumenanteile der gesteins bildenden Mine

rale bekannt , so kann mit Hilfe einer Modellvorstellung zum Mehr-Phasengemisch die 

Gesamtwärmeleitfähigkeit aus den Wärmeleitfähigkeiten der Minerale berechnet werden 

(Bireh und Clark, 1940 a, bj Pribnow, 1994). Den Mineralbestand von pulverisier

ten Proben (Korngröße :::: 621'm) liefert mit hinreichender Genauigkeit für die Wäme

leitfähigkeitsbestimmung die Röntgen-Diffraktions-Analyse (RDA) (s . Emmermann und 

Lauterjung, 1990) . Die auf die Probe gerichteten Röntgenstrahlen gehorchen bei der 

Reflexion an den jeweiligen Kristallgittern dem Bragg'schen Beugungsgesetz. Das Sprek

trum der Bragg-Intensitäten 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 können diese qualita

tiv und quantitativ bestimmt werden. Die Wärmeleitfähigkeiten 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 für die 

Wärmeleitfähigkeit wird das Schichtmodell angegebenj die obere Grenze bei der Mittel

wertbildung ergibt das arithmetrische Mittel (AaTi ), die untere Grenze das harmonische 

Mittel (AhaT): 

n 

Aari = 2::[.piAi] (2.3) 
i;;;;J 

1 t [ .pi J = 
Ahar i=l Ai 

(2.4) 

mit .pi als den jeweiligen Volumenanteilen und Ai den Wärmeleitfähigkeiten der Minerale. 

Weiterhin wird gezeigt , daß das geometrische Mittel aus AaTi und AhaT einer statistischen 

Verteilung von seriellen und parallelen Anordnungen entspricht : 

(2.5) 

und 
n 

Ag,o = 1Wt' ] (2.6) 
i :::; I 
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dem geometrischen lVlittel der Mineral-Wärmeleitfähigkeiten mit ihren Volumenanteilen 

a ls Wichtung (L~ J [4>;] = 1) . Diese beiden Mittel (.\.,i.ha, und Ageo) zeigten eine gute 

Übereinstimmung mit den an Bohrklein gemessenen Wärmeleitfähigkeitswerten (Pribnow, 

1994) und wurden hier zur Bestimmung der Matrixwärmeleitfähigkeit benutzt. 

Sämtliche gemessenen und berechneten Wärmeleitfähigkeiten gelten für Festgestein 

(Matrix ) unter Ober fl ächenbedingungen. Um sie auf weitergehende geothermische Frage

stellungen anwenden zu können , müssen sie auf die in -sit u Verhältnisse in der Bohrung 

korrigiert werden. Dies ist möglich , wenn die Abhängigkeiten der Wärmeleitfähigkeit von 

Porosität und Porenfluid sowie Temperatur und Druck bekannt sind. Das Gefüge der Ge

steine sowie die Anisotropie einzelner Minera le bezügli ch ihrer Wärmeleitfähigkeit können 

hier aufgrund fehlender Informat ionen nicht berücksichtigt werden. 

2.2.1 Porositätsabhängigkeit 

Die Wärmeleitfähigkeit von Sedimentgesteinen ist neben der mineralogischen Zusam

mensetzung ebenfa lls stark von der Porosität und der Art des porenausfüllenden Fluids 

abhängig. Die Porosität 4> ist definiert a ls das Verhältni s vom Porenvolumen (\fra,) in 

nerhalb eines Gesteins, welches nicht von festem Gesteinsmateri al e rfüllt ist, zum To

talvolumen des Gesteins (11,0') . Hohe Porositäten resu ltieren aus der klastischen Sed i

mentat ion (intergranula re Porosität) oder aufgrund späterer Beanspruchung des Gesteins 

(Sekundärporosität) . Das Gewicht der aufli egenden Sedimente kompaktiert das Gestein , 

so daß sich seine Porosität verringert. Besonders in geringen Tiefenbereichen ist eine ex

ponentielle Porositätsabnahme zu erkennen (Abb. 2.9; Abb. 17 in Rieke und Chilingar ian, 

1974) . Ist die Porositäts-T iefen-Verteilung bekannt , so können die 'l'Värmeleitfäh igkeits

werte für Festgestein zu quasi in -sit u Bedingungen korrigiert werden. 

Die Bohrungen im andinen Vorland haben überwiegend Sand- und Tonsteine aufge

schlossen. Für das Chaco-Becken wurden Gesteinsporositäten von Coudert et a I. (1995) 

an hand von Sonic- und Density-Logs bestimmt. Die Bohrlochdaten zeigen einen exponen

tiell en Abfall der Porosität mit der T iefe, welche durch folgende Beziehungen beschrieben 

werden können : 

4>z (Sandstein) = 38e- O.3<Jz + 12 

4>z(Tonstein) = 47e- O
<l5z + 12 , 

(2.7) 

(2 .8) 

wobei 4>z die Porosität in [%] zu einer best immten T iefe und z die T iefe in [km] darstell t 

(nach Beaudoin et al. , 1984). Demnach betragen die OberHächenporositäten für Sandstei

ne 50 % und die der Tonsteine 59 %. Die Residualporosität beträgt in beiden Fällen 12 %. 
Im Vergleich zu anderen Sedimentbecken zeigen die Sedimente des Chaco-Beckens relativ 
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Abbildung 2.9: Porositäts-Tiefen-Verteilungen für 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 Porositätsbestimmungen von Coudert et al. (1995). 

hohe Porositäten (Abb. 2.9). Auch wenn diese Bestimmungen Unsicherheiten aufweisen 

(Coudert et a l. , 1995), kommen sie sicherlich den Verhältnissen im Chaco-Becken näher als 

die Verwendung von mittleren Porositäts-Tiefen- Verteilungen. Die von Henry und Pollack 

(1988) benutzte mittlere Porositä t von 10-20 % scheint somit für das Chaco-Becken als zu 

niedrig angesetzt. Aus diesem Grund ist eine Überarbeitung der Wärmeleitfähigkeitswerte 

von Henry (1981) angemessen. 

An sieben chilenischen Sedimentsges teinsproben konnten Porositätsbest immungen 

durchgeführt 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 Flüssigkeit , die 

die Poren ausfüllt . Die untersuchten Proben zeigen keine großen Variationen bezüglich 

ihrer Porositäten , im Mittel betragen sie etwa 15 bis 20 %. Die jeweiligen ermittelten 

Porositäten sind in Tabelle B.2 (Anhang B) aufgeführt. 

Die Wärmeleitfähigkeit von Sedimentgesteinen wird au fgrund der (in der Regel) nied

rigeren Wärmeleitfähigkeit der Porenfüllung reduziert4 . Mit zunehmender Kompaktion 

4In erster Näherung kann Wasser als porenausfüllendes Fluid angenommen P.'H2 0 = 
0.607 Wm- I ](-1) werden. Bei Annahme von Öl als porenfüllendes Fluid , reduziert sich die Wärme

leitfähigkeit des Gesteins um etwa 20 % (>'Öl = 0.213 Wm- I ](-1) (Woodside und Messmer, 1961 a, b) . 
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32 K apitel 2. Wäl'meflußdichte 

wird somit die effekti ve Wärmeleitfähigkeit des gesamten Gesteinsverbandes erhöht. Zur 

Korrektur der Wärmeleitfähigkeit eines gesättigten Gesteins kann wiederum das geome

tri sche Mittel (GI. 2.6) herangezogen werden. 

2.2.2 Temperatur- und Druckabhängigkeit 

Die Wärmeleitung der Gesteine wird durch zwei Mechanismen bestimmt: die Gitter

leitfähigkeit (Phononenleitung) und die Leitfähigkeit durch Strah lung. Ihre Anteile an 

der Gesamtleit fäJligkeit sind abhängig von der vorherrschenden Temperatur. Die Phono

nenleitung kristalliner Gesteine ist in erster Näherung umgekehrt proportional zur Tem

peratur. Bedingt durch erhöhte Gitterschwingungen bei höheren Temperaturen, wird 

die Anzahl der Phononenwechselwirkung erhöht , die freie Weglänge und somit auch die 

WärmeleitfäJligkeit erniedrigt. Buntebarth (1991) sowie Clauser und Huenges (1995) 

führen dagegen die Wärmeleitfähigkeitserniedrigung auf die Ausdehnung der Minerale 

zurück. Unter bestimmten Temperaturbedingungen entstehen aufgrund unterschied li cher 

Ausdehnungskoeffi zienten der Minerale Mikrorisse in den Mineralkörnern und an deren 

Kontaktzonen, welche einen thermischen Widerstand erzeugen und somit zur Erniedri

gung der WärmeleitfäJligkeit beitragen. Die Wärmeleitung durch Strahlung wirkt entge

gengesetzt und folgt einem T 3-Gesetz (Clauser, 1988), zeigt jedoch in der Regel erst ' ab 

ca. 10000G eine effektive Erhöhung der WärmeleitfäJligkeit. 

Das Temperaturverhalten der Wärmeleitfähigkeit ist von unterschiedli chen Autoren 

untersucht worden (z.B. Zoth und Hänel, 1988; Seipold, 1995) . Die abgeleiteten empi

ri schen Beziehungen sind in Abbi ldung 2. 10 dargestell t . Generell können folgende Aus

sagen get rofFen werden: (1) die Wärmeleitfähigkeitsabnahme ist umso stärker, je höh er 

die Wärmeleitfähigkeit unter Oberft ächenbedingungen ist; (2) die stärkste Abnahme er

folgt im Temperaturbereich zwischen OOG und 400o G, im Bereich höherer Temperaturen 

erfolgt die Abnahme in wesentlich abgeschwächter Form. Im höheren Temperaturbereich 

wird die Datenbasis sehr gering und Aussagen übel' das Wärmeleitfähigkeitsverhalten der 

Gesteine sind schwach belegt . Für geothermische Betrachtungen in großen Tiefen- und 

somit hohen Temperaturbereichen muß dieser Effekt berücksichtigt werden. Den Labor

untersuchungen zu Folge tritt eine Abnahme der WärmeleitfäJligkeit von bis zu 50 % auf 

(s . Abb. 2.10). 

Um die Wärmeleitfiihigkeitsdaten einer Temperaturkorrektur unterziehen zu können , 

muß der mittlere Temperaturgradient sowie die mittlere Oberftächentemperatur im Un

tersuchungsgebiet bekannt sein. Für das Chaco-Becken wurden sämtliche korrigierten 

BI-IT-Daten in Abhängigkeit von der T iefe aufgetragen und ein mittlerer geothermischer 

Gradient (anhand einer robusten linearen Regress ion; Press et al. , 1992) sowie die mittlere 
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Abbildung 2. 10: Isobare Temperaturabhängigkeit der Wärmeleitfähigkeit nach unterschiedlichen Autoren 

für verschiedene Gesteinstypen: 1: Sass et a l. (1992) , 2: Zoth und Hällel (1988) für basische Gesteine, 

3: Zoth und Hänel (1988) für saure Gesteine, 4: Cerm a,k und Hänel (1988) und Balling (1995) , 5: Häne! 

und Zoth (1973) ,6: Arndt et al. (1995), 7: Chapman et al. (1984), 8: Seipold (1996). 

Oberftächentemperatur aus dem x-Achsenabsehni tt best immt (Abb. 2.11a) . Es resultiert 

eine Oberft ächentemperatur von 22,5°C, die gut mit Jahresmit teltemperaturen von Wet

terstat ionen (Wernstedt , 1972) übereinst immt (s. Abb. 2.13) sowie ein Temperaturgrad i· 

ent von 22,4°C / km. 

Werden mittlere Temperaturgradienten aus den Einzelmessungen und der Ober· 

f1 äehentemperatur bestimmt (0 = TDIITZ-TS"'lo« ) (Abb . 2.11 b), so wird die Unsicherheit 
BlfT 

des Gradienten für oberftächennahe Bereiche deutlich. Aufgrund des für geringere T iefen-

bereiche größeren relat iven Fehlers der Einzelmessungen im Vergleich zu der Oberflächen

temperatur, wird eine große Streuung des Gradienten hervorgerufen. Diese Methode der 

Gradientenbestimmung kann somit nur für Temperaturdaten aus größeren Tiefenberei

ehen (am Beispiel des bolivianischen Datensatzes etwa > 1500 m) angewendet werden. 

Für größere T iefenbereiche resultiert auch hier ein mittlerer Temperaturgradient von etwa 

22°C/km. 

Zur Temperaturkorrektur wurde die Beziehung nach Sass et al. (1992) gewählt. Sie 

beruht auf einer empirischen Beziehung, hergeleitet aus einern Datensatz von Birch und 

Clark (1940 a, b) . Sass et al. (1992) untersuchten diese Beziehung anhand unterschied li-
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Abbildung 2.11 : a: Bottom-Hole-Temperatur / Tiefen-Darstellung (e haco- Becken). Durch Regressions

analyse resultierender Tempera turgradient von 22,4°C/km und T(Oberftäche)=22,5°C. b: Temperatur

gradienten/ Tiefen-Darstellung bestimmt aus den Bottom-Hole-Tcmperaturen und einer Oberftächentem

peratur . 

cher Gesteine (Meta morphite, Sedimente und Plutonite) in einem Temperat urbereich von 

Obis 300·C. Innerhalb der Ungenauigkeiten von Wärmleitfähigkeitsbestimmungen liefert 

diese Beziehung sehr gute E rgebnisse. Der Vorteil di esel' Bez iehung li egt in der Anwend

barkeit auf unterschiedli che Gesteinstypen bei nur einer Variablen (der Wärmeleitfähigkeit 

un ter Laborbedingungen ), wohingegen bei den von Zoth und Hänel (1988) entwickelten 

Beziehungen zwei gesteinsabhängige Koeffizienten vorgegeben werden müssen. 

Aus Laboruntersuchungen ist bekannt , daß die Wärmeleitfiihigkeit von Gesteinen mit 

steigendem Druck (zunehmender Tiefe) zunimmt (s . z. B. Clauser und Huenges, 1995) . 

Diese wirkt der Abnahme durch die erhöhte Temperatur in größeren Tiefenbereichen 

entgegen. Die druckbedingte Zunahme « 10 %) ist jedoch im Vergleich zur temperat ur

bedingten Abnahme (bis zu 50 %) der Wärmleitfähigkeit gering und findet daher in den 

folgenden Untersuchungen keine Berücksichtigung. 
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2.2 .3 Wärmele itfähigkeitskorrektur 

Sämtliche Matrixwärmeleitfähigkei ten von Ges teinen aus bolivianischen Erdölfeldern wur

den zunächst bezüglich ihrer in-situ Porosität korrigiert. Dabei wurde Wasser als po

renfüllendes Medium angenommen. Zur Berechnung der Gesamtwärmeleitfähigkeil wur

de das geometri sche Mittel (GI. 2.6) benutzt . In einem zweiten Schritt wurden die 

Wärmeleitfähigkeitswerte für 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 (),4000m) und ein minimaler (),lOOOm) Wärmeleitfähigkeitswert ent

nommen und der Mittelwert aus diesen beiden als korrigierte Wärmeleitfälligkeit mit 

(),4000m - ),1000m)/2 als Fehlerbereich angegeben. Die auf diese Weise korrigierten Wärme

leitfälligkeitsdaten (Boli vien) sind in der Tabelle 2.1 aufgeführ t. 
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Abbildung 2.12: Pri nzip der Wärmeleitfähigkeitskorrektur in Bezug auf die Umgebungstemperatur und 

Gesteinsporosität (Beispiel: Sandstein). a: Porositäts-Tiefen-Funktion (-._) für Sandstein nach Coudert 

et a l. (1995) sowie Temperatur-Tiden-Funktion (- .. ) mit To = 22,5 'C und gmd T = 22,4 'C/km 

abgeleitet aus Abb . 2. 11. b: Wärmeleitfähigkeit (A(Z)) mit Porositätskorrektur (- . - ) und Tempera

turkorrektur (- .. ), sowie beide Korrekturen (- ) für einen Sandstei n (CHA/PET, s. Tab . 2. 1) mit einer 

Matrixwärmeleitfähigkeit von 3,4 W/mf{ unter Laborbedingungen (25'C). 

Für das bet rachtete Intervall von 1000 bis 4000 m ergeben sich mittlere Korrekturfak

toren von 0,60 für Sandsteine und 0,65 für Tonsteine, das heißt , die Wärmeleitfähigkeiten 
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Alter Formation / Gruppe ARoc.k t Lithologie " korI', 

Chaco (C HA) 3,40 ss 1,99 ± 0,23 
Miozän 

(YEC) 3,10 1,88 ± 0,28 Te rt iär Yecua ts 

O ligozän Petaca (PET) 3,40 ss 1,99 ± 0,23 

Oberkreide Cajones (C AJ) 2,40 ss 1,66 ± 0,20 

Kreide Yantata (YA N) 3,44 ± 0,66 ss 2,03 ± 0,46 
Unterkreide 

(TAG) 3,44 ± 0,66 2,03 ± 0,46 Tacuru ss 

lpaguazu (IPA) 2,75 ± 0,29 ts 1,79 ± 0,36 

Perm 
Oberperm 

Vitiacua (VIT) 3,44 ± 0,66 2,03 ± 0,46 ss 

Unterperm Cangapi (CAN) 3,50 S5 2,02 ± 0,24 

San Telmo (SAN) 4,50 ss 2,35 ± 0,30 

Escarpmcnt (ESC) 3,90 ss 2,15 ± 0,26 

Taiguati (TAl) 2,80 ts 1,78 ± 0,26 
Oberkarbon 

(C HO) 2,03 ± 0,46 Chorro 3 ,44 ± 0,66 ss 
Ka rbon 

Tarija (TAR) 2,70 J ,75 ± 0,26 ts 

Itacuami (ITA) 3 ,20 ts 1,91 ± 0,29 

'I'upambi (TUP) 3,00 ss 1,86 ± 0,22 
Unterka rbon 

Itacua (S aipuru) (ITC) 2,03 ± 0,46 3,44 ± 0,66 ss 

Oberdevon Iquiri (IQU) 2,40 ts 1,65 ± 0,24 

Devon Mitteldevon Los M onas (LMS) 2,40 ts 1,65 ± 0,24 

Huamampampa (HUA) 2,40 ts 1,65 ± 0,24 
UnLcrdevon 

Santa Rosa/Robore (SRO) 3,44 ± 0,66 ss 2,03 ± 0,46· 

Si I ur EI Carmcn (ELC) 3,44 ± 0,66 ss 2,03 ± 0,46 

Tabelle 2. J : Mittlere Wärmeleitfähigkeiten (>.) in [W/ ml<] für die Formationen der bolivia nischen Erd

gas- und Erdölfelder. Wärmeleitfähigkeiten nach Henry ( 198 1)(1) ; für Formationen ohne Angabe der 

VV ärmeleiträhigkeit wurde unter Verwendung der Daten von Henry ( 1981) für Sand- bzw . TÜllsteine 

ein Mittelwert (± Sta nda rdabweichung) gebild et. Lithologie der einzelnen Forma tionen: ss (Sandstein) 

und ts (Tonstein ) (n ach Henry (1 981) und Kley (1993)) . Porositäts- und temperaturkorrigierte Wä rme

leitfähi gkeitswerte: Mittelwert für", von 1000 bis 4000 In und Fehlergrenzen : (>.4000m - ",1 000",) /2. 

für wassergesättigte Sand- und Tonsteine unter den Umgebungstemperaturen in der Boh

rung betragen 60 bzw. 65 % der reinen Matri xwärmeleitfähigkeiten unter Laborbedin

gungen. Diese J(olTekturfaktoren li egen deutli ch niedr iger al s der von Henry und Pollack 

(1988) generell angewandte Korrekturfaktor von 0,8. Die in der vorliegenden Arbeit er

mittelten Faktoren sind auf die Berücksichtigung wesent li ch höherer Gesteinsporositäten 

zurückzuführen. 

Die Ergebnisse der Wärmeleitfähigkeits- Bes timmungen an dem chilenischen Proben

materi al sind in Tabelle 2.2 zusammengefaßt . Für diese Ges teinsproben kann eine Tempe

raturkorrektur der Wärmeleitfähigkeit vernachlässigt werden, da in den Tiefenbereichen, 

aus denen Temperaturmessungen vorliegen (bis maximal etwa 500 m Tiefe), Bedingungen 
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I Formation N I NM ... I .H S D 

CHU /G RV 5 RDA 3,25 ± 0,98 (Ag,.) 

3,30 ± 0,94 (Ao'; -ho,) 

CHU/SAN 2 RDA 2,88 ± 0,37 (A g,. ) 
2,9 1 ± 0,39 (Ao,; -ho,) 

LOA/GRD 10 100 3,77 ± 0,52 Granodiorite 

LOA/RHY 6 60 2,68 ± 0,37 Rhyoli te 

LOA/ LAV 4 40 1,40 ± 0,12 Laven Vulkan Mino 

LOA/ IGN 2 20 Ignimbrite Ujina 

MAß/DIO 5 50 2,48 ± 0,46 Diorite 

MAß/ DIO I RDA 2,93 (Ag,.) Diorit (ßohrklein) 

2,99 (Ao'; -ho ,') 
MAß/AND 1 10 2,83 ± 0,05 Andesit 

MAß/G RV 1 RDA 2,97 (Ag ,.) 
3,03 (Am'; -ho,) . 

MIC/DIO 4 40 1,84 ± 0,09 Diorite 

MIC/ AND 8 80 2,04 ± 0,17 Andesite 

MM1/G RD 11 110 4,35 ± 1,02 Granodiorite 

MMI/AND 1 10 2,20 ± 0,05 Andesit 

MMI/G RV 5 RDA 2,92 ± 0,26 (Ag, .) 
2,99 ± 0,25 (Ao'; 'ho,.) 

SLV/AND 1 10 2,35 ± 0,07 Andesit 

SLV/G RV 1 RDA 3,20 (Ag ,. ) 

3,24 (Ao'; -h.,·) 

Tabelle 2.2: Wärmeleitfähigkeiten (A) der chilenischen ProbeIl. N: Anzahl der Proben, NM", : Anzah l der 

Wärmeleitfähigkeitsmessungen bzw. einmalige Röntgen-Diffraktions-Analyse (RDA), W ärmeleitfähigkei

ten in [W/mJ(] (± Standardabweichung)_ 

vorherrschen, die normalen Laborbedingungen « 30°C) nahekommeIl. Die Sedimentge

steine, an denen Porositätsbestimmungen durchgeführ t wurden (s. Tab. B.2) sind ent

sprechend Gleichung 2.6 zu in-situ Porositäten korrigiert worden. Proben, an denen keine 

Porositäten gemessen werden konnten, wurde die aus den Einzelmessungen bes timmte 

mittlere Porosität von 15 % zugeordnet . 

2.3 Wärmeftußdichte-Bestimmungen 

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

unterschiedli che Methoden der Wärmeflußdichte-Bes timmung zur Anwendung: 
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Methode 1: In Gebieten, in denen die lokale Topograp hie ei nen signifikanten Einfluß 

auf die Untergrundtemperaturen ausübt (dies ist z.B. innerhalb von 1000 m Abstand 

einer 1000 m hohen Geländestufe der Fall , s. Kap. 2.1.2), wurde die Wärmeflußdichte 

anhand einer numerischen Methode best immt . In einem ersten Schritt wird dafür die 

Topographie des Untersuchungsgebietes anhand von topographischen Karten im Maßstab 

1:50.000 gerastert. Da sich die Bohrungen, in denen Temperaturmessungen durchgeführt 

wurden, vo rwiegend in Tälern befinden, konnten die zu modellierenden Gebiete auf zwei

dimensionale Schnitte, senkrecht zur Talachse, reduziert werden; die Temperaturprofile 

der Bohrungen wurden jeweils auf den gewählten 2D-Schnitt projiziert. Bei der Dimen

sionierung des Rasters müssen die in die ModelIierung eingehenden Randbedingungen 

berücksichtigt werden . Dies sind zum einen die vertikalen Ränder des Profilschnittes, an 

denen kein horizontaler Wärmefluß zugelassen wird (~~. = 0) und zum anderen der un

tere Rand, an dem eine variable Basiswärmeflußdi chte vorgegeben wird. Dies entspricht 

der Vorstellung, daß sämtliche Wärme, die am unteren Rand in das Modell eingegeben 

wird , dieses auch wieder durcb den oberen Rand verläßt . Um die zu modellierenden 

Temperaturen in den Bohrungen nicht durch die Randbedingungen zu beeinflussen, muß 

das Gebiet entsprechend groß gewäh lt werden; das heißt (1) der untere Rand muß in 

einem Tiefenbereicb li egen, welcher von der Topographie und den Oberfl ächentempera

turen nicht beeinflußt wird, und (2) die vertikalen Ränder müssen um den Betrag eines 

Vielfachen der Größe des Untersuchungsgebietes außerhalb desselben liegen. Die Tem

peraturverteilung entlang der Geländeoberfläche stell t eine weitere Randbedingung dar. 

Diese ist vorwiegend durch externe Einflüsse bestimmt. Der Einfluß der Basiswärmefluß

dichte auf die Oberflächentemperatur ist , mit Ausnahme geothermisch anomaler Gebiete, 

vernachlässigbar. In der Regel wird die Oberflächentemperatur als linear mit der topo

graphischen Höhe abnehmend angenommen (etwa 2-5°Cjkm, Jessop (1990); 5-100 Cjkm, 

Powell et al. (1988)) . Um die Temperaturabnahme mit der Höhelage für das Untersu

chungsgebiet zu bestimmen, wurden mittlere J ahrestemperaturen von Wetterstationen 

als Funktion ihrer topograph ischen Höhe aufgetragen (Abb. 2.13). Daraus ergibt sich 

eine mittlere Temperaturabnahme von 3,5°C j km. Eine weitere Möglichkeit , mittlere 

Oberflächentemperaturen zu bestimmen, liegt in der Extrapolation der in den Bohrun

gen gemessenen Temperaturen an die Oberfläche. Für die chilenischen Bohrungen ergibt 

sich som it eine Abnahme der Oberflächentemperatur mit der topographischen Höhe von 

2,8°Cjkm (Abb. 2.13). 

Die Oberflächenwärmeflußdichte wird unter der Annahme stat ionärer Temperaturbe

dingungen bestimmt. Damit reduziert sich die Wärmeleitungsgleichung auf die Poisson

Gleichung (s. Anhang D, GI. D.2) . Als Lösungsverfahren für diese Differentialglei

chung wurde das Finite-Elemente-Verfahren benutzt , wofür ein kommerzielles Programm 
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Abbildung 2.13: Mittlere OberHächentem

peraturen als Funktion der topographischen 

Höhe. Temperaturen von Wetterstationen 

(0) aus dem gesamten Untersuchungsgebiet 

(15-30'S und 60-75'W) (nach Wernstedt, 

1972) mit Registrierzeiten von 10 bis 39 Jah

ren. Die niedrigen Temperaturen in ge

ringen topographischen Höhen (chilenische 

Wetterstationen) können auf lokale Effekte 

durch kalte Pazifikströmungen erklärt werden. 

Die mittlere Temperaturabnahme mit der 

Höhe beträgt 3,5'C / km (--). Oberftächen

temperaturen aus chilenischen Bohrungen (0) 
mit einer mittleren Temperaturabnahme von 

2,8'C/km (-). Extrapolierte Oberflächen

temperatur auf der Basis von BHT für das 

andine Vorland (0, s.a. Abb . 2. 11). 

(ANSYS Version 4.4a) zur Verfügung 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 ModelIierung ist es, die berechneten Temperaturprofile den ge

messenen Temperaturen anzugleichen. Da die Verteilung der Oberflächentemperatur die 

Untergrundtemperaturen nur in geringen Tiefen beeinflußt, wird der Angleich von model

lierten und gemessenen Temperaturen über die Basiswärmeflußdichte realisiert (s . Abb. 

2.14b). Der topographiekorrigierte Oberflächenwärmeflußdichte-Wert wird durch die Mi

nimierung der mittleren quadratischen Abweichung zwischen gemessenen und berechneten 

Temperaturen ermittelt (s . Abb . 2.14c) . 

Anhand dieser Methode wurden für die Felder Carolina de Michi lla, Mantos Blancos 

und das Erkundungsgebiet Rio Loa Oberflächenwärmeflußdichten bestimmt. Da die Ge

biete jeweils eine einfache geologische Struktur aufweisen, wurden in den ModelIierungen 

Ein- oder Zwei-Schichtmodelle angewandt . Entsprechende Wärmeleitfähigkeits-Meßwerte 

(Tab. 2.2) wurden auf die in den Bohrungen anstehenden Kristallingesteine übertragen. 

Die berechneten Wärmeflußdichte-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 

Höhe des Vulkans Miiio und die auf das Profil projizierten Bohrprofile. Vertika le Überhöhung: 2: I . Zur 

Oberftächenwärmeflußdi chte-Bestimmung wird die basale Wärmeflußdi chte variiert. 

b) Gemessenes Temperatur-Tiefen-Profil für die Bohrung LOA 3587 und Variationsbreite modellierter 

Temperatur-Tiefen-Profile bei Ann ahme unterschiedlicher Basiswärmeftußdichten. 

c) Mittlere quadratische Abweichungen zwischen gemessenen und ermittelten Temperaturen, bestimmt 

für unterschiedliche Annahmen der Bas iswärm eflußdi chte; die bestimmte (topographie- korrigierte) Ober

fl ächenwärmeflu ßdichte für die Bohrung LOA 3587 beträgt 155 mW/m'-

(1) bezeichnet . 

Methode 2: Einige Bohrungen in Chile zeigen hydraulisch gestörte Temperatur-Tiefen

Profile. Um aus diesen Temperatur-Tiefen-Profilen ungestörte Wärmeflußdichten zu be

st immen, muß der konduktive Anteil am Wärmetransport von dem konvektiven Anteil 

getren nt werden. Diese Trennung kann durch die Methode der Ped et-Zahl-Analyse vorge

nommen werden. Die P6c1et-Zahl (Pe) ist definiert durch das Verhältnis von konvektivem 

zu kondukti ven Wärmetransport: 

Pe= 
Q konvektiv 

Q konduktiv 
= 

vL 
(2.9) 

mit p der Dichte und cp der spezifi schen Wärmekapazität des F luids bei konstantem 

Druck , v der Darcy-Geschwindigkeit (negativ nach unten), L dem Tiefenintervall der 
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2.3. Wäl'meflußdi chte-Bes timmungen 41 

Fluidzirkulation, Ader Gesamtwärmeleitfähigkeit und " der Temperaturl ei tfähigkeit des 

durch teuften Gesteins. Mit Hilfe der Ped et-Zahl ist es möglich, das Wärmet ransportsy

stem zu klassifizieren: ist IPel < 1, so überwiegt der kondukt ive Wärmetransport, ist 

IPel > 1, so dominiert der konvekt ive Wärmetransport das System. 

Die stationäre Wärmeleit ungsgleichung für einen isot ropen, homogen permeablen Un

tergrund wird beschrieben durch: 

d dT dT 
dz (A dz ) = - pcpv dz ' 

Mit dem Fourier 'schen Gesetz (GI. 2.1) ergibt sich die Differenti algleichung: 

dQ( z) = Pell 
dz - Q(z) , 

mi t der Lösu ng 
Q(z) = Qoe-(z-zo)Pe/L 

(2. 10) 

(2.11) 

(2. 12) 

Qo ist die Oberftächenwärmeftußdi chte und Q(z ) die Wärmeftußdsichte in der Tiefe z . 

Gleichung 2.12 bietet sowohl die Möglichkeit, di e Peclet-Zahl zu bestimmen, al s auch die 

basale Wärmefiußdi chte zu ermi tteln , die von unten in das System einst römt (Glauser 

und Villinger, 1990; Jobmann und Gla user, 1994) . 

Um eine Überprägung der kondukti ven Temperaturbedingungen durch mögliche ver

tikale Fluidbewegungen zu untersuchen, wurden anhand der Temperaturprofil e und der 

jeweiligen Wärmeleitfähigkeiten Wärmeftußdi chte- Profil e erstellt (s . Abb. 2.15a-c). Nach 

Normierung und anschließender logarithmischer Darstellung des Wärmeftusses über die 

Tiefe (positi v nach un ten), kann aus der Steigung einer linearen Regression das Verhält

nis P e/ L und aus dem exponentierten Achsenabschni tt die Oberfiächenwärmeftußdichte 

(Qo (zo)) bestimmt werden. Zur Best im mung der Peclet-Zahl muß weiterhin die Mächtig

keit L der ftuidfüh renden Schicht bekannt sein . Wenn diese nicht exakt bekann t ist , kann 

nur eine obere und eine untere Schranke abgeschätzt werden (Glauser, 1988). Die un tere 

Schranke von L stellt das Tiefenin tervall der Tem peraturmessung 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 

vernachlässigt werden können. In den Bohrungen der Lokat ion Sierra Limon Verde wurde 

in 220 m Tiefe Kri stallingestein aufgeschlossen. Unter Verwendung dieser T iefenangabe 

ergibt sich eine Pec1et-Zahl von -0,29, eine Oberfl ächenwärmeflußdichte von 35 m W/m 2 

und eine basale Wärmeflußdi chte (Qb(ZO + L )) von 47 m W/m2 

Ped et-Zahl-Analysen wurden an sämtlichen chilenischen Bohrungen, die grundwas

serführende Schichten durch teuft haben, durchgeführt . Die Bohrungen der Lokationen 

Mansa Mina (Galama) und dem Erkundungsgebiet EI Loa zeigten keine wesentli chen 
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Abbildung 2.15: Wärmeflußdi chte-Bestimmung am Beispiel der drei Bohrungen in der Sierra Limon 

Verde. a) Temperatur-Tiefen-Profile, b) Temperaturgradienten in 5 m-Intervallen und c) berechnete 

Wärmeflußdi chte in 5 m Intervallen mit HF D = 40 ± 8 mW/m' auf der Basis einer mittleren Wärme

leitfähigkeit von 2,5 W/mJ( (A,o" = 3,2 W/mI( und 15 % wassergefüllter Parenraum , s. Kap. 2.2.3). 

d) Peclet-Zahl-Analyse für die Brekzien-Formation. Logarithmisches Wärmeflußdichte- Profil, P e/ L be

stim mt sich aus der Steigung der Regressionsgeraden und die Oberflächenwärmeftußdichte qo(zo) aus 

dem exponentierten Achsenabschnitt. Mit L=220 m resul tiert eine Peclet-Zahl von -0,29, eine Ober

fl ächenwärmeflußdi chte Qo von 35 mW/m' und eine basale Wärmeflu ßdichte (Q,(zo+L)) von 47 mW/m'-

konvektiven Wärmet ransportanteile, so daß dort von einem überwiegend konduktiven 

Wärmetransport ausgegangen werden kann . Die Temperaturprofile in der Sierra Limon 

Verde (s . Abb . 2.15) sind durch geringe abwärts ger ichtete Fluidbewegungen überprägt. 

Lokat ionen, an denen die Oberflächenwärmeflußdichte an hand dieser Methode bestimmt 

wurde, sind in Tabelle 2.3 als Methode (2) gekennzeichnet. 

Methode 3: Eine vollkommen andere Methode der Wärmeflußdichte-Bestimmung ist 

erforderlich, wenn Einzeltemperatur-Messungen (BHT) vorliegen. Die Wärmeflußdichte . 

wird hier aus dem Produkt einer über das gesamte Profil gemittelten Wärmeleitfähig

keit und einem mittleren Temperaturgradienten berechnet. Durch diese Methode werden 

Wärmeflußdichte-Best immungen ni cht an einzelnen Bohrungen, sondern für gesamte Ex

plorationsfelder bzw. -regionen vorgenommen. Durch Zusammenfassung der EinzeImes

sungen mehrer Bohrungen in einem Explorationsfeld bzw. der eventuellen Zusammenfas

sung mehrerer Explorationsfelder in einer Region wird eine höhere Datendichte erreicht. 
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2.3. Wärm eflußdichte-Bestimmungen 43 

Nur durch diese Zusammenfassung zu emem Temperatur-Tiefen-Profil kann aus elIler 

großen stat istischen Datenverteilung ein repräsentativer Temperaturgradient bestimmt 

werden. 

Für 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 15 x 30 km) zusammengefaßt und zu einem Temperatur-Tiefen-Profil 

zusammengestellt. Aus insgesamt 121 Einzelmessungen bis in eine T iefe von 4200 m 

wird der Temperaturgradient durch die Steigu ng einer robusten linearen Regression er

mittelt (s. Abb. 2.16) . Für das Explorationsfeld existi eren zusätz lich zwei kontinuierli che 

Temperatur-T iefen-Profile. Aufgrund fehlender Informationen zum Bohrfortschri tt und 

über die Zeit der Temperaturmessungen, können 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 Regress ion . Die Wärmeleitfähigkeit ist 

durch das harmonische Mittel (GI. 2.4) der für ein Erdölfeld generali sierten Formations

leitfäh igkeiten bestimmt (s .a. Tabe ll e B.3) . Zu jedem Explorationsfeld ist ledigli ch die 

St ratigraphie für eine repräsentative Bohrung vorhanden (s. Abb. 2.16) . 
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Abbi ldung 2.1 6: Wärmeflußdichle-Bestim

Illung am Beispiel des bolivianischen Erdölfel-

des Bermejo . Darstellung unkorrigierter 

(TUI1 CO 'T.) und korr ig ierter (Tcorr . ) Maximum

temperaturen (BHT) sowie von zwei unter in

stationären Temperaturbedingungen gemesse

ne Temperaturprofi le. Angaben zu den durch

teuften Formationen s. Tabelle 2.1. 

Aus einem mittleren korrigierten Temperaturgradienten von 23,1 oe (km (unkorrigier

ter Temperaturgradient von 19,1 oe (km) und einer mittleren Wärmeleitfähigkeit für den 

gesamten T iefenbereich von 1,67 W(mJ( resul tiert für das Explorationsfeld Bermejo eine 

Oberflächenwärmeflußdichte von 39 mW(m2
• Unter Anwendu ng dieser Methode wurden 

für sämt liche bolivianische Explorationsfelder Oberflächenwärmeflußdichten bestimmt (in 

ihrer Gesamtheit 24 Werte) und in Tabelle 2.3 als Methode (3) gekennzeichnet. 
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44 Kapi tel 2. W iirm eflußdichte 

Methode 4: Die Wärmeflußdich te des Explorationsfeldes Yoay (Bolivien) wurde auf der 

Basis von Formationswärmeleitfähigkeiten (s. Tab. 2.1) und dem aus einem Temperatur

Tiefen-Profil abgeleiteten Temperaturgradienten in 50 m Intervallen ermittelt (s . Abb. 

2.17). Anschließend wurde für die einzelnen Formationen die Wärmeflußdi chte durch 

arithmeti sche Mittelung bestimmt. Die Wä rmeflußcli chte für die gesamte Bohrung ergibt 

sich aus der harmoni schen Mittelung der Formations-Wärmeflußclichten gewichtet nach 

Formationsmächtigkeiten. Die auf diese Art ermittelte Wärmeflußdi chte ist in Tabelle 2.3 

entsprechend (4) gekennzeichnet. 
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Abbi ldung 2. 17: Wärmeflußdi chle-Beslimmung am Beispiel des bolivianischen Erdä lfeldes Yoay. Un

korrigierte (Tun cor,-.) und korrigiert.e (Teo l.,. . ) Temperaturen für i\llaxi mumtemperatul'cn sowie ein Tem
peraturprofil. Temperaturgradienten in 50 m Intervallschritten für das Temperaturprofil und mit.tlerer 

Temperat.urgradicnt bestimmt an hand einer robusten liner aren Regress ion auf der Basis von MaximuITI

temperaturen (gestrichelte Linie). Bestimmte Wärmeflußdi chLe aus den Maximumtemperaturen (gestr i

chelte Linie) und aus dem TemperaLurprofil (Punkte; in 50 111 Interva llen und gemittelt für Formationen 

± Standardabweichung) . Generalisierte Lithologie (5. Tab. 2. 1) . Die durch die Maximumtempera

turen bestimmte Wärmeßußdichte beträgt 37 mW/ m' und die durch das Temperaturprofil bestimmte 

38 mW/m2 
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T iefen- Temperalur- A HFD rel ativer 

Lokation N Intervall Gradient [W/mf{) [mW/m') Fehler 

[m) ['G/ km) [±%) 

Abapo ABP 14 873-3405 21,9 1,82 40 (3) 17 

Bermejoj BJO 121 546-4180 23, 1 1,67 39 (3) 17 

Caigua CAI 32 406-2525 22,0 1,72 38 (3) 17 

Camirij CAM 81 892-3677 13,0 1,65 21 (3) 17 

Carandaj CAR 129 295-3972 20,2 1,79 36 (3) 17 

CascabeJ CCB 66 797-3847 21,2 2,00 42 (3) 17 

Colpaj CLP 81 607-3 190 22,8 1,89 43 (3) 17 

EI Espinoj 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 MG D 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 Penaj LPN 140 606-3800 20,0 1,9 1 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 78 1-2847 24 ,0 1,89 45 (3) 17 

La Vertiente LVT 56 823-4480 21,0 2,01 42 (3) 17 

Vuelta G randej VGD 39 621-3228 23,0 2,03 47 (3) 17 

Yapacanij YPC 30 585-3242 22 ,4 1,93 43 (3) 17 

Yoayj YOI 6 1488-4502 19,2 1,91 37 (3) 17 

Toconao TOC 20 770-5425 23,9 .. . ... .. . 

Michill a* 3 474 17 (1) 10 

Manlos Blancos* 3 300 24 (1) 10 

Mansa M in a* 3 190 55 (2) 30 

Sierra Limon Vercle* 3 210 47 (2) 10 

EI Loa* 2 222 150 (1) 15 

La Escondida* 7 150 15,0 ... ... 

Yoay*j YOI 1 3050 38 (4) 20 

Tabelle 2.3: Zusammenfassung der im Rahmen dieser Arbeit neu best immten Wärmeflußdi chte- Wertc, 

j: rev idierte Werte von Henry (1981) bzw. Henry und Pollack (1988). *: Lokationen mit kontinu ierli

chen Temperaturprofilen. N: Anzahl der BHT zur Grad ientenbestimmung bzw. Anzah l der Bohrungen . 

zur Oberflächenwärmeflußdichte- Best immung. T iefenintervall der BHT zur Gradientenbestimmung bzw . 

m ax im ale Tiefe der Bohrungen zur Oberflächenwärmeßußdi chte- Bcstimmung. Mittlere Wärm leitfähig

keit für die Explotationsfelder mit Wärmeflußdi chte-Bestimmung nach Methode (3). Wärmeflußdi chte, 

Bestimmungsmethode (in Klammern) und relativer Fehler. 
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46 Kapitel 2. Wärmeflußdichte 

Zum Vergleich wurde für das Explorationsfeld Yoay auf der Basis von 6 Maximum

temperaturen eine Wärmeflußdichte nach Methode (3) bestimmt. Die nach den bei

den Methoden und unterschiedlichen Datensätzen ermittelten Wärmeflußdichten zeigen 

eine sehr gute Übereinstimmung. Auf der Basis von BHT wurde eine Wärmeflußdich

te von 37 mWJm2 und unter Nutzung des Temperaturprofils eine Wärmeflußdichte von 

38 mWJm2 bestimmt (s. Abb. 2.17) . 

Unter Anwendung dieser Methoden konnten für das Untersuchungsgebiet insgesamt 

29 Wärmeflußdichte-Bestimmungen vorgenommen werden (s . Tab. 2.3 und Tab. C.l) . 

Dabei wurden sechs Wärmeflußdichte-Bestirnmungen auf der Basis von kont inuierli chen 

Temperaturprofilen in N-Chile und Bolivien sowie 23 Bestimmungen für die Einheiten des 

Subandins und Chacos auf der Basis von etwa 1300 Maximumtemperaturen durchgeführt . 

Neun der aus den Maximumtemperaturen bestimmten Wärmeflußdichte-Werte entspre

chen Lokationen aus vorhergehenden Studien (Henry, 1981; Henry und Pollack, 1988) ; 

aufgrund der nun vor li egenden höheren Datendichte und den überarbeiteten Wärme

leitfähigkeiten der durchteuften Gesteine (s. Kap itel 2.2.3) wurden sie im Rahmen dieser 

Arbeit revidiert. 

Von Korrekturen für die Einflüsse von Sedimentation und Erosion auf die Untergrund

temperaturen wurde aufgrund unzureichender Informationen über die benötigten Para~e

tel' (z.B. Erosions- bzw. Sedimentationsraten für die jeweiligen Lokationen, Angaben der 

Zeitintervalle in denen die Erosion bzw. Sedimentation stattfand, mittlere Temperaturab

nahme mit der topographischen Höhe (s. Variationsbreite in Abb. 2.13)) abgesehen. An 

einigen Altdaten wurde diese Korrektur in vorhergehenden Studien (Henry, 1981; Henry 

und Pollack, 1988) angebracht. Für die Wärmeflußdichte-Lokationen, die auf Maximum

temperaturen beruhen , wurde jedoch ebenfalls von dieser Korrektur abgesehen (Henry 

und Pollack, 1988), so daß für diese Gebiete von einer vergleichbaren Datenbearbeitung 

zur Wärmeflußdichte-Bestimmung ausgegangen werden kann. 

Weitere zur Verfügung stehende Daten der bolivian ischen und chilenischen Explorati

onsfelder (z. B. BHT aus kleinen Erdölfeldern, Logs der Mine La Escondida) konnten nicht 

zur Wärmeflußdichte-Best immung genutzt werden. Die Anzahl der für die Interpretation 

zur Verfügung stehenden BHT in den Explorationsfeldern ist oft zu gering, um repräsenta

tive Gradienten abzuleiten, bzw. waren Informationen , wie z. B. zur geologischen Struktur 

des Explorat ionsgebietes oder Wärmeleitfähigkeiten, nicht vorhanden. Die Informationen 

der Temperaturprofi le aus den geotherm ischen Feldern (Laguna Colorada und EI Tatio) 

. stellen hochthermale konvektive Systeme dar. Unterhalb der fluidführenden Schichten ist 

zwar z.B . für die Bohrungen im Explorationsfeld EI Tatio (s. Abb. 2.4) eine abrupte Ab

nahme der Absoluttemperaturen und der Temperaturgradienten zu verzeichnen, jedoch 

kann hier noch nicht von rein konduk tiven 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 Wärmeflußdichte-Bestimmungen einbezogen. 

In den Fällen, wo eine Temperaturgradienten-Bestimmung möglich war (s. Tabelle 2.3 

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

2.4 Wärmeflußdichte-Verteilung in den zentralen Anden 

Die flächenhafte Verteilung der in vorangegangenen Studien sowie im Rahmen dieser 

Arbeit ermittelten Oberflächenwärmeflußdichte- Daten zeigt Abbildung 2.18. Der neue 

Datenbestand beläuft sich auf 74 Werte (Altdatenbestand von 54 Werten und 29 neue 

Wärmeflußdichte-Bestimmungen, davon 9 revidierte Altdaten) für das gesamte Untersu

chungsgebiet . Die Daten zeigen eine sehr inhomogene Verteilung auf. Eine große Daten

dichte besteht für die Explorationsgebiete im Subandin und Chaco (35 % aller Daten) 

sowie in der Ostkordillere (16 %) . Die Wärmeflußdi chte im Bereich des Altiplano ist 

aufgrund der geringen Datenbasis (8 % der Daten) nur schwach belegt. Durch die im 

Rahmen dieser Arbeit durchgeführten Neumessungen sind Aussagen über die Wärme

flußdichte im Bereich des Forearcs (27 % aller Daten) und magmatischen Bogens (4 %) in 

N-Chile möglich. Etwa 9 % der Wärmeflußdi chte-Bestimmungen befi nden sich im Bereich 

der Nazca-Platte. Anhand dieser Datenbasis kann eine Wärmeflußdi chte- Isolinienkarteer

stellt werden (s. Abb. 2.18). Variat ionen quer zum Streichen des Andenorogens werden 

deutlich, wohingegen sich in Streichrichtung keine signifikanten Trends abzeichnen. So 

kann für die Oberflächenwärmeflußdi chte im Bereich der zentralen Anden in erster Nähe

rung eine zweidimensionale Verteilung angenommen werden. 

Unter der Annahme der Zweidimensionalität des Oberflächenwärmeflußdi chte- Feldes 

können die Werte für die einzelnen tektonischen Einheiten gemi t telt und auf ein Profil 

projiziert werden (s . Abb. 2.19). Anhand dieser Darstellung sowie der fl ächenhaften Ver

teilung kann die Variation der Wärmeflußdi chte quer zum Andenorogen wie folgt beschrie

ben werden: Die Oberflächenwärmeflußdi chte der Nazca-Plat te nimmt mit zunehmendem 

Alter, das heißt mit Annäherung an die Peru-Chile-Tiefseerinne, ab. Der Bereich der 

Tiefseerinne ist durch Oberflächenwärmeflußdi chte-Werte von etwa 30 m W /m2 gekenn

zeichnet. Von lokal begrenztem Charakter sind einzelne Anomalien, die jedoch nicht den 

generellen Trend widerspiegeln. Der Bereich zwischen der Peru-Chile-T iefseerinne und 

der Küstenlinie zeigt eine größere Variation in der Oberflächenwärmeflußdi chte. Die hier 

eingehenden Daten beruhen auf den durchgeführten Messungen im Rahmen des CINCA

Projektes und sind als vorläufig zu betrachten. Im Bereich der Küstenkordillere besteht 

ein Minimum der Oberflächenwärmeflußdi chte. Die beiden neu bestimmten Lokationen 

zeigen Werte von etwa 20 mW/m2 und fügen sich somit in den durch Altdaten belegten 
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Abbildung 2.18: Überblick über die regionale Wärmeflußdi chte- Verteilung im Untersuchungsgebiet . Pub

li zierte Daten s ind in weißen Symbolen, die im Rahmen dieser Arbeit neu ermi ttelten \"'erte schwarz dar

gestell t. Zusätzlich werden die Wärmeflu ßd ichtewerte nach ihren Bestimmungsmethoden unterschieden: 

(1) 0 Ozeanbodenmessungen , (2) <> kontinuierli che Temperatur profile, (3) 0 Minenmessungen und (4) 

6 Maximumtemperaturen. Lokationen des geothermischen Feldes EI 'ratio (Chile) (*). Wärmeflußdi ch

te-Isolin ien in 20 mW/m2- lntervalien. 

generell en Trend ein. Im Bereich des Längs tals und der Präkord illere ist ein generell er 

Anstieg auf Werte zwischen 40 und 60 mW/m2 zu erkennen. Insgesamt ist der Forearc

Bereich durch eine niedrige Oberflächenwärmeflußdi chtegeprägt. Unter der Annahme von 

konduktiven Wärmetransportprozessen gibt dies einen ersten Hinweis au f relativ niedrige 

Temperaturen in der E rdkruste. 
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Abbildung 2.19: Mittelwerte der Oberftächenwärmeflußdi chte in den tektonischen Ein heiten der zentralen 

Anden projiziert auf ein W-E Profil bei 21'S. Anzahl , Mittelwert , mittlere absolute Abweichung (~ un

kelgrau) sowie Bereich zwischen minimaler und maximaler bestimmter \>V ärmeflußdi chle (hellgrau ) rür 

die Bereiche: Westlich der Peru-Chile-Tiefseerinne, von der Peru-Chile-Tiefseerinne bis zur Küslenlinic, 

der Küstenkordillere (CC), der Präkordillere (PC), dem magmatischer Bogen (WC), dem Altiplano, der 

Ostkordillere (EC) , dem Suband in und dem Chaco. 

Der magmati sche Bogen ist durch eine große Variat ionsbreite der OberA ächenwärme

flußdi chte gekennzeichnet. Die für den magmat ischen Bogen best immten Ober

flächenwärmeflußdi chte-Werte reichen von etwa 50 mWjm 2 bis zu 150 mWjm2 (EI Loa) . 

Eine starke Vari abilität der OberflächenwänneAußdi chte kann ein Hinweis auf oberAächen

nahe, lokale Wärmeanomalien (z.B. Magmenkammern , vermehrte radiogene Wärmepro

duktion , Fluidzirkulationen) sein (s. Chapman und Rybach, 1985) . Für den Bereich des 

magmatischen Bogens ist anzunehmen, daß es sich um lokale Wärmeflußdi chte- Anomalien 

handelt , verursacht durch oberflächennahe Magmenkammern. Dies drückt sich z.B. in 

dem best immten Temperaturgradienten der Bohrung Toconao (s. Tab. 2.3) aus. Hier 

wird in unmittelbarer Nähe zum aktiven Vulkan Lascar (etwa 30 km Ent fernung) ledig

li ch ein Temperaturgradient von 24°C j km registriert. 

Die Wärmeflußdi chte für den Übergang vom magmatischen Bogen zu r Ostkordillere 

ist weitgehend unbestimmt, da nur wenige Daten für die Altiplano-Region vorhanden 

sind. Die Messungen im T iticacasee ergaben einen Mittelwert der Oberflächenwärme-
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50 Kapitel 2. Wärmeflußdichte 

f1ußdi che von etwa 55 m W/m 2 (Sclater et al., 1970) . Dagegen geben Henry und Pollack 

(1988) für die Mine Corocoro (etwa 100 km südli ch von La Paz) eine Wärmeflußdi chte 

von 183 mW/m2 an. Der Backarc- Bereich ist im Gebiet der Ostkordillere durch hohe 

Wärmeflußdi chte- Werte von etwa 80 mW/m2 gekennzeichnet. Aufgrund der Streubreite 

der Oberflächenwärmeflußdichte-Daten läßt sich kein Trend in Streichrichtung des Oro

gens erkennen. Das Subandin schließlich, sowie das andine Vorland (Chaco), sind durch 

eine niedrige Oberfl ächenwärmeflußdi chte von etwa 40 mW/m2 geprägt . 
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Kapitel 3 

Modellierung des Temperaturfeldes der Lithosphäre 

Die regionale Verteilung der aus dem oberflächennahen Temperaturfeld abgeleiteten 

Wärmeflußdi chte läßt Rückschlüsse auf die in der Lithosphäre ablaufenden tekton i

schen Prozesse zu. So bilden sich lang andauernde Subduktionsprozesse durch eine 

typische stationäre Oberflächenwärmeflußdichte- Verteilung ab. Im Gegensatz dazu 

kann für den Prozeß einer aktiven Krustenstapelung nicht von einer stationären Ober

fl ächenwärmeflußdi chte-Verteilung ausgegangen werden. Mit Hilfe von Modelliel'l1ngen 

der Temperaturverteilung in der Lithosphäre und der Oberflächenwärmeflußdi chte als 

Vergleichsgröße der Modelle können Aussagen zur Validität entwickelter Szenarien und 

damit zu den tektonischen Prozessen getroffen werden. 

Durch die Subduktion der ozeanischen Lithosphäre unter den südamerikan ischen KOJ1-

tinent wird kaltes Materi al in größere Tiefenbereiche t ransportiert . Im Bereich der zen

tt'alen Anden liegen die Subduktionsgeschwindigkeiten bei etwa 8 cm/ a. Hieraus kann 

gefolgert werden, daß kaltes Material sehr viel schneller subduziert wird als der konduk

tive Wärmetransport aus dem Erdinneren an die Erdoberfläche stattfindet. Dies ha t zur 

Folge, daß sich schon wenige Millionen J ahre nach Beginn der Subduktion die überlagernde 

Platte abkühlt, woraus sehr niedrige Temperaturgradienten und Wärmeflußeli chte-Werte 

im Forearc-Bereich resulti eren. Zunächst ergib t sich daraus die Annahme, daß durch die 

Subduktion ein sehr kaltes und som it rigides Regime entsteht. Da jedoch gleichzeitig mit 

der Subdu ktion auch ak tiver Vulkanismus verbunden ist, müssen weitere Prozesse, di e 

im Zusammenhang zu dem Subeluktionsprozeß stehen, in Betracht gezogen werden. Eine 

wichtige Stellung nimmt hierbei eine durch den Subduktionsprozeß induzierte Mantelkon

vektion sowie der Aufstieg von asthenosphärischem Mantel aufgrund von Dichteinstabi 

litäten in der t ieferen Lithosphäre ein . Durch diese Mechanismen können 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 für den 

Backarc-Bereich e ine thermisch ausgedünnte und somit geschwächte Lithosphä re ab leit

bar. Nach Isacks (1988) bietet dies die Voraussetzung für eine Krustenverdickung durch 

tektonische Verkürzung, wodurch das Temperaturfeld eies Backarc-Bereichs in entschei

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

Entlang eines W-E-Schnittes (s . Abb . 1.2) werden die Einheiten der Nazca-Platte, 

des Forearc- Bereichs, des magmati schen Bogens, des Backarc-Bereichs (Ostkordillere und 

Subandin ) sowie des Andenvorlandes (Chaco) einzeln untersucht. Den jeweiligen Pro

blemstellungen in den einzelnen Einheiten angepaßt , werden unterschiedliche Arten der 

ModelIierung durchgeführt . Für die Nazca-Platte werden eindimensionale Modelle zur 

Abkühlung ozeanischer Lithosphäre behandelt. Für den Forearc-Bereich und magm ati

schen Bogen werden eindimensionale ModelIierungen anhand einer analytischen Lösung 

der Energiebilanzgleichung (bei der auch der advektive Wärmetranport durch die Subduk

tion der Nazca-Platte berücksichtigt wird) sowie zweidimensionale ModelIierungen unter 

Anwendung der Fini te-Elemente-Methode durchgeführt. Zusätzlich wi rd das Abkühlungs

verhalten von m agmati schen In t rusionen unter Verwendung einer analyti schen Lösung der 

Energiebilanzgleichung (drei-dimensional) untersucht . Für den Backarc-Bereich werden 

zweidimensionale ModelIierungen unter Anwendung der Finite-Elemente-Methode und für 

das Andenvorland eindimensionale ModelIierungen durchgeführt . 

Ziel der ModelIierungen ist es, die Einflüsse unterschiedlicher durch Subdukt ion oder 

Krustenstapelung induzierter Prozesse auf die thermische Struktur der Lithosphäre zu 

analysieren. In die ModelIierungen gehen sowohl geometri sche Größen wie z.B. der Sub

duktionswinkel und die Subduktionsgeschwindigkeit als auch petrophysikalische Parame

ter (z. B. Wärmeleitfähigkeit und Wärmeproduktion, Reibungswärme und Wärmeq'uellen 

(im Sinne von Intrusivkörpern)) ein. 

3.1 Nazca-Platte 

Für die in späteren Kapiteln durchgeführten ModelIierungen zum Temperaturfeld des 

Subduk t ionsprozesses der Nazca-Plat te unter den südamerikanischen Kontinent stell t 

di e Temperatur-Tiefen-Verteilung bzw. die Oberflächenwärmeflußdi chte der Nazca-Plat te 

wes tli ch der Peru-Chile-Tiefseerinne (vom Subduktionsprozeß unbeeinflußtel' Bereich) eine 

Randbedingung dar. Vornehmliches Ziel der in diesem Abschnitt durchgeführten Berech

nungen besteht somit in der E rstellung einer repräsentativen Geotherme der Nazca-P latte 

für die fol genden ModelIierungen. 

Die ModelIierung des Temperaturfeldes in der Lithosphäre setzt Kenntnisse über ih

ren strukturellen Aufbau voraus. Für die Nazca-Platte ist dieser weitgehend unbekannt, 

so daß auf allgemeingültige Modellvorstellungen einer ozeanischen Lithospbäre zurückge

griffen werden muß. Aus den bekannten Beziehungen von Ozeanbodentiefej Alter bzw. 

Wärmeflußdi chtej Alter (z.B. Turcotte und Oxburgh, 1967; Crougb , 1975; Parsons und 

Sclater , 1977; Stein und Stein, 1992) kann die Oberfl ächenwärmeflußdi chte abgeleitet und 

eine Temperatur-T iefen-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 für zwei unterschiedli che Modell

vorstellungen (Halbraum-Modell und Platten-Modell, s. Anhang D) Wärmeflußdichte

Werte abgeleitet (Abb. 3.1C, D) und mit den Oberflächenbeobachtungen (Abb. 3.1B) 

verglichen. 

Die aus den beiden Modellen zur Abkühlung der ozeanischen Lithosphäre resulti e

renden Oberflächenwärmeflußdi chte-Verteilungen zeigen eine deutliche Diskrepanz zu der 

gemessenen Verteilung auf. Bei einem Plattenalter von 50 M a, welches nach Müller 

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 Oberlächenwärmeflußdi ch

ten nach den Platten-Modellen von 66 bzw. 70 mW/m2 und nach dem Halbraum-Modell 

63 mW/m2 bestimmt (s . Abb. 3.1C, D) . Oberflächenwärmeflußdichte-Werte aus der "Glo

bai Heat Flow Data Base" (Pollack et al. 1991; 1993; Abb. 3.1B) zeigen, daß die Nazca

Platte im Bereich westlich der Peru-Chile-Tiefseerinne Werte von etwa 40 m W/m 2 besitzt. 

So besteht eine Differenz zwischen bestimmten Wärmeflußdi chten und den Abkühlungs

modellen von etwa 20-30 mW/m2
• Oberflächenwärmeflußdichte-Werte von 40 mW/m 2 

ergeben sich aus den Abkühlungsmodellen erst bei einem Lithosphärenalter von 130 M a, 

welches weit über dem höchsten publizierten Alter von 84 M a (Mayes et al., 1990) li egt. 

Die aus den bei den Modellen zur A bkühlung der ozeanischen Lithosphäre entwi ckelten 

Geothermen (Abb. 3.2) im Bereich der Peru-Chile-Tiefseerinne sind bis zu einem Alter von 

50 Ma annähernd identi sch (s . auch Pollack und Sass, 1988) . Für höhere Alter bewirkt 

die untere Temperaturrandbedingung des Platten-Modells leicht erhöhte Temperaturen 

im unteren Teil der Lithosphäre. Durch Lösung der Wärmeleitungsgleichung für den ein

dimensionalen stationären Fall (GI. D.4) kann für die Nazca-Platte eine Geotherme zu 

einer Oberflächenwärmeflußdichte von 40 mW/m2 bestimmt werden (Abb. 3.2). Diese 

wurde unter Annahme einer 10 km mächtigen Kruste mit A = 2,5 W /mI< und einem li 

thosphärischen Mantel mit A = 3,3 W /mj( ermittelt. Zusätzli che Wärmequellen, wie die 

radiogene Wärmeproduktion, wurden in beiden Einheiten nicht berücksichtigt. Aufgrund 

der bestehenden Abweichungen der Abkühlungsmodelle von den Oberflächenbeobachtun

gen wird die bestimmte stationäre Geotherme zu Qo = 40 m W/m 2 als repräsentativ 

angesehen und für die folgenden ModelIierungen zum Temperaturfeld des Subduktions

prozesses als Randbedingung genutzt. 

Wird die Lithosphäre als eine quasi rigide Platte gedeutet, die sich über den tieferen 

duktilen Mantel hinweg bewegt , so kann die Grenze zwischen diesen beiden Einheiten 

durch eine Isotherme beschrieben werden. Sie trennt die Einheit mit überwiegend kon

duktivem Wärmetransport (lithosphärischer Mantel) von der unterlagernden Einheit mit 

überwiegend advektivem Wärmetransport (asthenosphärischer Mantel). Die entsprechen

de Temperatur, bei der Mantelgesteine über geologische Zeiträume nicht deformiert wer-
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Abbildung 3.1: Ozeanbodenalter und WärmeAußdi chte der Nazca-Platte: 

A: Anhand magnetischer Linealionen abgeleitete Karte der Ozeanhodenalter für die Nazca- Pl atte im 

Bereich von 10-40' 5 und 70-100' W nach Müller et al. (1993) . Isochronen im Abstand von 2 Ma. 

B: Verteilung der WärmeAußdichte der Nazca- Pl atte im Bereich von 10-40' 5 und 70-100' W auf der Basis 

der "G lobal Heat Flow Data Base" (Pollack et al. 199) ; )993). Isolinienabstand 20 mW/m'. 

C: Berechnete Wärmeflußdichte-Verieilung der Nazca- Platte nach dem Halbraum-Modell von Thrcotte 

und Schubert (1982) . Isolinienabstand 10 mW/m'. 
0 : Berechnete WärmeAußdi chte- Verteilung der Nazca- Platte nach dem Plat ten-Modell von Stein und 

Stein (1992) . Isolinienabstand 10 mW/m'. Berechnete WärmeAußdichte-Verteilungen (C, D) auf der 

Basis der Altersda ten von Müller et al. 1993. 

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

Autoren unterschiedli ch angegeben und liegt in der Größenordnung von llOO°C (Fowler, 
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Abbildung 3.2: Geothermen einer ozeanischen Lithosphäre für unterschiedliche Alter (Ma) entsprechend 

dem Halbraum-Modell (- ), gestrichelte (- - -) Geotherme entsprechend zu 50 Ma . Gepunk tete C··) 
Geotherme für eine 50 M a a lte ozeanische Lithosphäre nach dem Platten-Modell. Stationäre Geotherme 

(- . -) für eine ozeanische Lithosphäre entsprechend einer Oberft ächenwärmeflußdi chte von 40 mW/m2 

(s. Text). 

1990) bis 1300°C (Turcotte und Schubert , 1982). Für sämtliche folgenden Betrachtungen 

wird hier die Lithosphären/ Asthenosphären-G renze durch eine 1250°C-Isotherme festge

legt. So besteht die Möglichkeit, die Li thosphäre durch zwei Temperaturrandbedingungen, 

der Oberflächentemperatur (~ O°C) und der 1250°C-Isotherme, zu beschreiben, wodurch 

gleichzeitig die Mächtigkeit der Lithosphäre bestimmt ist . Unabhängig von den gewählten 

Modellen (Halbraum-, Platten-Modell oder stationäre Geotherme zu Qo = 40 m W/m 2 ) 

ergeben sich im Bereich der Peru-Chile-Tiefseerinne Mächtigkeiten der ozeanischen Li

thosphäre von etwa 100 km (s. Abb. 3.2). 
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56 Kapitel 3. ModelIierung des Temperaturfeldes der Lithosphäre 

3.2 Forearc-Bereich 

Seismische Untersuchungen kennzeichnen den Forearc- Bereich (s. Abb. 1.2) als rigiden 

Block (Schmitz, 1993). Aufgrund des rigiden Verhaltens wird für die ModelIierungen an

genommen, daß auch der Wärmetransport in der kontinentalen Kruste vorwiegend durch 

Konduktion erfolgt und daß das regionale Temperaturfeld durch die Subduktion der ozea

nischen Nazca-P latte unter den südamerikanischen Kontinent bestimmt wird . Voran

gegangene Arbeiten (Giese, 1994) basieren auf eindimensionalen Temperatur-Tiefen

Abschätzungen (Lösung der Wärmeleitungsgleichung D.2) für die kontinentale Kruste 

un ter Verwendung der Oberflächenwärmeflußdi chte als Eingangsgröße. Im folgenden wird 

ein davon verschiedener Ansatz vorgenommen: um Vorstellungen zur Temperatur-Tiefen

Verteilung in der kontinentalen Kruste zu erhalten, wird diese unabhängig von der gemes

senen Oberflächenwärmeflußdi chte bestimmt. Hierzu werden die Temperaturen entlang 

der Kontaktzone von ozeanischer und kontinentaler Lithosphäre (im folgenden als Kon

taktzone bezeichnet) ermittelt und anschließend wird anhand dieser Temperaturen auf 

eine Oberflächenwärmeflußdi chte- Verteilung geschlossen, die mit den Meßdaten verglichen 

werden kann . Die Oberflächenwärmeflußdichte dient somit als Vergleichsgröße. Aus der 

Differenz von modell ierten Oberflächenwärmeflußdichten und den Meßdaten kann eine 

Trennung von subduktionsbedingtem Anteil und durch oberflächen nahe Störung~n be

dingten Anteilen an der Oberfl ächenwärmeflußdi chte vorgenommen werden. Tichelaar 

und Ruff (1993 a) leiteten eine analytische Lösung her (s. Anhang D.2.2) , die die Tem

peraturzustände entlang der Kontaktzone der bei den Lithosphärenplatten im stationären 

Fall des Subduktionsprozesses, welcher nach etwa 50 M a erreicht ist (van den Beukel 

und Wortei, 1988), beschreibt . Für die Subduktionszone der zentralen Anden kann durch 

die seit mindestens 200 M a andauernde Subduktion von stationären Bedingungen ausge

gangen werden. Die analytische Lösung gilt für den Kontaktbereich der subduzierenden 

Plat te mit der kontinentalen Kruste. Dieser Kontakt findet etwa bis in Tiefen (z,) von 

60 km. statt (Schmitz, 1993). Proji ziert an die Oberfläche, entspricht dies bei einem mitt

leren Subduktionswinkel von 20° der Distanz von der Peru-Chi le-Tiefseerinne bis in die 

Präkordillere (etwa 165 km.; s. Modellgeometrie in Abb. 3.3) . 

Mit Hilfe der analytischen Lösung werden hier die Einflüsse verschiedener Subdukti

onsparameter, wie die Oberflächenwärmeflußdi chte der ozeanische Lithosphäre, der Sub

duktionswinkel und die Subduktionsgeschwindigkeit , auf die Temperaturen ent lang der 

Kontaktzone und die Oberflächenwärmeflußdi chte-Verteilung des Forearc-Bereichs unter

sucht. In Kapi tel 3.1 konnte gezeigt werden, daß die beiden Modelle zum Abkühlungs

verhalten ozeanischer Lithosphä re nicht den gemessenen Oberflächen beobachtungen der 

Nazca-Platte entsprechen . Die Oberflächenwärmeflußdichte der Nazca-Platte ist eine in 

die Best immung der Temperaturen entlang der Kontaktzone eingehende Größe. Sie kann 
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3.2. Forearc-Bereich 57 

vorgegeben oder aus dem Alter der Nazca- Platte abgeleitet werden. Beide Fälle werden, 

um den Einfluß dieser Eingangsgröße auf die Temperaturen entlang der Kontaktzone zu 

bestimmen, untersucht. Zur Bestimmung der Oberflächenwärmeflußdi chte aus dem Alter 

wurde hierbei das Halbraum-Modell (s. Anhang D.2.1 ) angewendet. 

Um die Ergebnisse der ModelIierungen vergleichen und studieren zu können, wurde 

ein Referenzmodell erstellt. Hierfür werden die zur Temperaturbestimmung (n. GI. D.14) 

notwendigen Parameter entsprechend Tabelle 3. 1 genutzt . 

.c 
o 
c 
~ 
I- T=O Distance tram Trench [xl 

Okm 

60 km 

Abbildung 3.3: Modell zur Bestimmung der Temperaturen entlang der Kontaktzone von ozeanischer und 

kontinentaler Lithosphäre. Subduktion der ozeanischen Lithosphäre unter die kontinentale Kruste ·mit 

einer Subduktiongeschwindigkeit V und einem Winkel c>. Die Oberflächenwärmeflußdi chte der ozeani

schen Platte vor der Subduktion beträgt Qo, Oberftächentemperaturen der kontinentalen Kruste T = O. 
Bestimmung der Temperaturen zu den Tiefen z/ . 

Der Einfluß der Oberfläcllenwärmeflußdicht e (Qo ) der ozeanischen Lithosphäre auf die 

Temperaturen der Kontaktzone ist gering. Abbildung 3.4a zeigt die Temperaturen der 

Kontaktzone bei direkter Vorgabe der Oberflächenwärmeflußdi chte in der Höhe von 40, 50 

und 60 mWjm2 und Abbildung 3.4b bei indirekter Vorgabe dieser aus dem unterschied

lichen Alter der ozeanischen Lithosphäre (40 , 50, 60, 70, 80 Ma) . Um mit der Vorgabe 

des Plattenalters Temperaturen entlang der Kontaktzone entsprechend denen des Rere

renzmodells (mit direkter Vorgabe von Qo) zu erhalten , sind Alter der Nazca-Plat te von 

über 100 Ma erforderli ch (s.a. Abb. 3.2) . 

Von größerer Bedeutung für die Temperaturbestimmungen entlang der Kontaktzone 

ist der Einfluß des Subduktionswinkels. Dieser wurde zwischen 10 und 30° varii ert. Nach 

Comte und Suarez (1995) zeigt die abtauchende Nazca-Plat te Subduktionswinkel von 7-

17° im Tiefenbereich von 0 . . . 60 km. Erst in größeren Tiefen ist eine Zunahme des Subduk

tionswinkels bis 40° zu beobachten. Der im Referenzmodell gewählte Subduktionswinkel 

von 20° wurde für den Tiefenbereich von 0-125 km gemittelt. Das flache Eintauchen der 

Nazca-Platte bis in den Tiefenbereich von 60 km hat eine Temperaturerhöhung entlang 
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Parameter Quelle 

HF D ozean. Lithosphäre 40 m W/ m2 Pollack et al. (1991 , 1993) 

Lit hos phären / Ast henosphären-Grenze 1250°C s. Kapitel 3.1 

Mächtigkeit kont o Kruste 60 km Schmi tz (1993) 

Scherspannung 15 !'vI P a Froidevaux und Isacks (1984) 

S u bd u k t ionsgeschwi ndigkei t 8,4 crn/ a DeMets et a l. (1990) 

Subduk t ionswinkel 20° Comte und Suarez (1995) 

Tem perat u rlei tfä higkeit 1O- 6rn2 / s Turcotte und Schubert (1982) 

spez. Wärmeka pazität 1000 J kg - JoC- 1 Turcotte und Schuhert (1982) 

Wärmeleitfä higkeit kont o Kruste 2,5 W /m f( v. d . Beukel und Wortel (1988) 

Wärmeleitfähigkeit ozean. Litho. 3,3 W/m J{ Turcotte un d Schubert (1982) 

Dichte Kruste (ozean ./kon t .) 2700 kg rn-3 v.d . Beukel und Wortel (1988) 

Dichte li th. Mantel 3300 kg rn-3 v.d . Beukel und Wortel (1988) 

Wärm eprodukt io n konto Kruste 0,9 JlW/m3 Weaver und Tarney (1984) 

Wärmeproduktion ozean. Kruste 0,25 JlW/m3 Schatz und Simmons (1972) 

Wärm eproduktio n lith . Mantel 0,02 1,W /rn3 Cha pm an lind Furlong (1992) 

Tabelle 3. 1: Parameter für das Rcferenzmodell mi t entsprechenden Li teraturquellcn. Diese sowie zusätz

liche Parameter gelten ebenfalls a ls Referenzparameter für die ModelIierungen folgender Kapitel. . 

der Kontaktzone zur Folge (s. Abb.3.4c) . Vari a tionen des Subduk t io nswinkels um 10° 

bewirken Temperaturänderun gen bis zu 90°C. 

Der E influß der S ubdukt ionsgeschwindigkei t auf die Tempera turen entlang der K OI1 -

t aktzo ne ist ebenfa ll s sehr ger ing. Vari a ti onen für 6 bzw. 12 cm/a zeigen nahezu keine 

Tem peraturabweichu ngen zum Referenzmodell (mi t 8,4 em/a) . Aufg rund hoher Subd uk

tionsgeschwindigkeiten wird ka ltes Lit hos phä renm ateri a l sch nell e r in größere T iefenbere i

che verfrachte t , jedoch a uch a ufg rund höhere r vV ä rm eproduktion durch Re ibung ent lang 

der J(ontaktzone bei der Pla t ten schne ll e r a ufgeheizt. Bei Variat ion der Su bduktio nsge

schwind igkeiten in der G rößenordnung von 6-12 em/ a kompensie ren sich diese bei den 

Effekte . Bei ex trem ni edrigen Subduk t ionsgeschwindigkeiten (1 bzw. 3 em/a) ka nn di e 

ozeani sche Li thosphä re stärker von der überl agernden ko nt inentalen Kruste e rwärm t wer

den , so daß en t lang der I< o ntaktzone höhere Temperaturen result ie ren (s . A bb. 3.4d ). 

Die a us den best immten Tem peraturen entl ang der I< ontaktzone res ulti erende Ver

teilung der ObedJächen wärmeflußdi ch te ist in Abbildung 3 .5 darges te ll t (der Entfe r

nungs bere ich von 0-165 km ents prich t etwa dem Bereich von der Peru-Chile-Tiefseerinne 

bis zur P räkordille re). In all en Fäll en result ie r t ein a usgep rägt es Minimum der Ober

flächenwärmeflußd ichte im Bereich der Peru-Chi le-T iefseerinne, welches durch die Sllb-
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Abbi ldung 3.4: An alyt.isch best immte Temperaturen entlang der Kont.aktzone von ozeanischer und kon

ti nent.aler Li t. hosphäre. a) Var iation der Oberftächenwär mcftußdichte der subduzierten Nazca-Plal t.e, b) 

Variat.ion der Oberfl ächcnwärmefl ußd icht.e der subduzierten Nazca-Platle durch Variation des Ozcall

bodenalters (unter Anwendung des Halbraum-Modells) , c) Variation des Subduktionswinkels un d d) 

Vari ation der Subd uktionsgeschwindigkcit. , Durchgezogenen Linie entspricht der Temperaturverteilung 

bestimmt aus den Parametern des Referenzmodells (Tabelle 3.1). Bestimmte Temperaturen ent lang der 

Kontakt:wnc für das Referenzmoclell aus zweidimensionalen numerischen ModelIierungen (s. Kap. 3.3, 
a), . - .). 

duktion der kalten ozeanischen Lithosphä re bedingt ist , und ein sich anschließender ge

nereller Anstieg der Oberflächenwärmeflußdi chte in Richtung der Präkordill ere. Sämt

li che auf die Varia tion der vier Parameter zurückzuführenden Modelle ergeben Ober

Rächenwärmeflußdichte- Werte von maximal 40 mWjm2 für den Forearc-Bereich ; das 

heißt Werte, die in der Größenordnung der Meßwerte liegen . Die Variation der hier 
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60 Kapitel 3. ModelIierung des Temperaturfeldes der Lithosphäre 

gewählten vIer Parameter und die daraus resultierenden Änderungen in der Tem

peraturverteilung bilden sich jedoch nur in sehr abgeschwächter Form in der Ober

f1 ächenwärmeflußdi chte-Verteilung ab. Erst m it extremen Parametervariationen können 

Oberflächenwärmeflußdichte- Änderungen von 10 mWjm2 erreicht werden; dies sind 

Größen, die im Fehlerbereich der in den zentra len Anden bestimmten Wärmeflußdichte

Werte liegen. Insofern kann aus dem Verlauf der gemessenen Oberflächenwärmeflußd ichte 

nicht der Einfluß der bier vari ierten Parameter un terschieden werden. Eine Ausnahme bi l

det die Variation des Subdu ktionswinkels, die sowohl die Größe der Wärmeflußdi chte als 

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

50 
a) variation: 0 0 

50 
b) variation: t 

.1 

~ 40 :1 -c . 40 
...; . ~., 

...-; .' ........ 

\t(~;;::;;~~:;;~~-30 
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Abbildung 3.5: Oberfl ächenwärmeflußdi chte- Verteilung resulti erend aus den entla ng der Kontaktzone 

von ozeanischer und kontinentaler Lithosphäre modell ierten Temperaturen. Parameter und Signaturen 

entsprechend Abbildung 3.4. 
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3.3. Übergang Forearc-Bereich/ magmatischer Bogen 61 

3.3 Übergang Forearc-Bereich/magmatischer Bogen 

Um die Phänomene der Reibung/Scherung entlang der Plattengrenze von ozeanischer 

und kontinentaler Lithosphäre, die event uelle Existenz eines asthenosphä rischen Mantel

keils, die Verteilung der radiogenen Wärmeproduktion in der kontinentalen Kruste sowie 

den Einfluß einer temperaturabhängigen Wärmeleitfähigkeit auf die thermische Struktur 

des Forearc-Bereichs zu untersuchen, werden weitere ModelIierungen durchgeführt. Diese 

Phänomene können zum Teil nicht durch die analyti sche Lösung der Wärmetransport

gleichung (Lösung der GI. D.3 im Kap. 3.2) behandelt werden. Die Wärmetransport

gleichung wird im folgenden auf zwei Dimensionen reduziert (x, z) und mit Hilfe der 

Finite-Elemente-Methode (FE) gelöst. Die zweidimensionalen Modelle können im Ge

gensatz zu den eindimensionalen Modellen (Kap. 3.2) in öst li che Richtung bis in den 

Bereich des magmatischen Bogens erweitert werden . Da durch die ModelIierungen zum 

Subduktionsprozeß die Einflüsse oberfl ächennaher Intrus ionen unberücksichtig bleiben, 

werden zusätzlich Modellrechnungen (analytisch, dreidimensional) zur Temperaturvertei

lung in der Umgebung sich abkühlender Magmenkammern sowie deren Einfluß auf die 

Oberflächenwärmeflußdichte angestellt . 

Zweidim ensionales Subduklionsmodell 

Das konzeptionelle Modell des Subduktionsprozesses ist in Abbildung 3.6 dargestellt. Die 

Nazca-Platte wird als starrer Block betrachtet, der mit einem konstanten Winkel (0:) von 

20° unter die südamerikanische Platte subduziert wird (s. Kap. 3.2, Comte und Suarez 

(1995)). Der Abstand zwischen dem Trench und dem magmatischen Bogen beträgt etwa 

260 km ; die Oberkante der ozeanischen Kruste befindet sich hier in etwa 95 km Tiefe. 

Die kontinentale Kruste besitzt im Bereich des magmat ischen Bogens eine Mächtigkeit 

von 70 km (Götze et al., 1994; Zandt et al. , 1994; Beck et al. , 1996). Die Mächtigkeit der 

ozeanischen Kruste beträgt 10 km (Schmitz, 1993; Wigger et a l. 1994). Die T iefe des l<on

taktes von ozeanischer und kontinentaler Kruste liegt bei 60 km (Schmitz, 1993; Punkt D 

in Abb. 3.6). In größeren Tiefen wird der Bereich zwischen subduzierter P latte und überl a

gernder kontinentaler Kruste im Referenzmodell als kontinentaler li thosphäri scher Mantel 

bet rachtet. Der Wärmetransport find et dort aussch ließlich durch Konduktion statt. Im 

Gegensatz dazu wird im Abschnitt "Einfluß eines asthenosphärischen Mantelkeils" die 

Existenz von asthenosphärischem Mantelmaterial für den Bereich zwischen subduzierter 

Platte und kontinentaler Kruste angenommen. Dies wird anhand einer konstanten Tempe

raturrandbedingung von 1250°C entsprechend der Lithosphären/ Asthenosphären-Grenze 

(s. Kapitel 3. 1) reali siert . Um einen möglichen Effekt auf die Oberft ächenwärmeflu ß

dichte sowie auf das Temperaturfeld der Lithosphäre (Möglichkeit der Schmelzbildung im 
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62 Kapitel 3. ModelIierung des Temperat urfeldes der Lithosphäre 

Bereich des magmatischen Bogens) zu untersuchen, wird die wes tli che Ausdehnung der 

Isotherme in dem Keil variiert (s. Abb . 3.6). Während der Temperaturberechnung wird 

die gesamte Modellgeometrie konstant gehalten . 

Für das 2D-Modell wurden folgende Randbedingungen gewählt: 

1. Eine Oberflächentemperatur von O°C am oberen Rand. 

2. Eine ozean ische Geotherme entsprechend einer Oberflächenwärmeflußdichte von 

40 mW/m2 (s. Kap. 3.1 und Abb . 3.2) am linken Rand des Modells. 

3. Eine 1250°C-Isotherme entsprechend der Lithosphären/ Asthenosphären-Grenze für 

die ozeanische Lithosphäre als unterer Rand. Die Mächtigkeit der ozeanischen Li 

thosphäre beträgt 100 km. Eine Mächtigkeitszunahme der ozeanischen Lithosphäre 

aufgrund ihres zunehmenden Alters während der Subduk t ion findet hier keine 

Berücksichtigung (dieser Effekt spielt im Falle alter ozeanischer Lithosphäre keine 

wesentliche Rolle, lediglich bei der Subduktion junger Lithosphärenplatten « 2 Ma ; 

Dumitru,1991)). 

4. Kein horizontaler Wärmefluß ( ~~ = 0) an der rechten Begrenzung des Modells. 

Daraus folgt , daß sich die berechneten Isothermen senkrecht zu diesem Rand ein

stellen, wodurch dort Fehler in der Temperaturbestimmung resulti eren können.' Um 

den Feh ler bei der Temperaturbestimmung im Bereich des magmatischen Bogens zu 

minimieren, wurde das Modell über den Bereich des magmatischen Bogens hinaus

gehend nach Osten hinreichend erweitert . 

Ausgehend von einer mittleren Krusten- und Lithosphärenzusammensetzung (s. 

Meissner, 1986; van den Beukel und Wortei, 1988; Standardkruste bzw. Standardli

thosphäre) wurden Dichten von 2700 kg m-3 bzw. 3300 kg m-3 (s. Tab. 3.1) und die 

spezifische Wärmekapazität bei der Materialien auf 1000 Jkg - 10C-
1 festgesetzt (van den 

Beukel und Wortei, 1988). Sowohl die Dichte als auch die spezifische Wärmekapazität 

wird im Laufe der ModelIierungen nicht varii ert. 

Bei der automatischen Modell vernetzung (ANSYS, Version 4.4a) wurden im Bereich 

der Plattengrenze von kontinentaler und ozeanischer Lithosphäre (eine 1 km-mächtige 

Zone, s.u.) I<notenabstände von maximal 2 km und in der kontinentalen Kruste, dem 

asthenosphärischen Mantelkeil sowie der ozeanischen Lithosphäre von 5 km zugelassen. 

Somit wird eine hohe Vernetzungsdichte im Bereich der Plattengrenze erreicht, die sich 

in Richtung zu den weniger vom Subduktionsprozeß beeinflußten Gebieten verringert. 

Zur Überprüfung der numeri schen Ergebnisse mit den Ergebnissen der analytischen 

Lösung 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 semen Randbedingun-

gen. Für die unter "Einfluß eines asthenosphärischen Mantelkeil s" diskutierten Modelle wird eine 

1250°C-Isotherme für den Bereich zwischen ozeanischer Lithosph äre und kontinentaler Kruste festge

setzt ; die Lage der Isoth erme wird variiert . Die Profil e 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 Lithosph äre (Abb. 3.9) sowie der Oberflächenwärmeflußdi chte (Abb. 

3.11). 

Parametern der 1D-Modellierungen berechnet. Die numerisch (2D) b estimmten Tempe

raturen entlang der I<ontaktzone zeigen für den Bereich bis 60 km Tiefe nur geringfügige 

Abweichungen « 10 %) von den analytischen (lD) Ergebnissen (s. Abb. 3.4 und Anhang 

D). 

Einfluß von R eibung und S cherung 

Die Relativbewegung zwischen subduzierter und überlagernder 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 I<räfte wirken. Dabei kommt es zu bruchhaften oder duktilen Ver

formungen innerhalb der Zone, bei der Bewegungsenergie in Wärme umgesetzt wird. Im 

Falle spröder Verformung spricht man von Reibungserwärmung, bei duktiler Verformung 

von Schererwärmung. 

Die entstehende Reibungswärme ist durch das Produkt der Scherspannung T und der 
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64 Kapi tel 3. Modellierung des Temperaturfe/des der Lithosphäre 

Subduk t ionsgeschwindigkeit V gegeben und besitzt die Einheit [WJm2] (s .a. Anhang D) . 

Bei den eindimensionalen ModelIierungen (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 . Für die Finite- Elemente- Modellierung muß eine volumetri 

sche Form der Wärmeproduktion gegeben sein. Diese wird durch Division mit der Mäch

tigkeit der Kontaktzone zwischen ozeanischer und kontinentaler Lithosphäre erreicht. In 

den hier vorli egenden Modellen wurde diese Kontaktzone mit einer Mächtigkeit von ei

nem Kilometer angenommen; die Wahl von unterschiedlichen Mächtigkeiten besitzt nur 

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

Die Scherspannung (T) ergi bt sich im Fall spröder Deformation aus der Differenz zwi

schen der Normalspannung (0",, ) und dem Porendruck (Pf ): 

(3.1 ) 

mit f.' dem Reibungskoeffi zienten (Turcotte und Schubert , 1982). Für den Fall der duktilen 

Deformat ion aufgrund von Dislokationskriechen bestimmt sich die Scherdeform ationsrate 

E zu: 

i = A p (2T )m exp (-R~A) (3.2 ) 

mit R der Gaskonstante, T der absoluten Temperat ur sowie dem Präex ponenten Ap, dem 

Spannungsexponenten m und der Aktivierungsenergie QA als Materi alkonstanten (Kirby, 

1983). 

Um für die spröde Deform ation Scherspannungen abschätzen zu können, ist die Kennt

nis des Porendrucks notwendig, der in der Regel jedoch schwer abzuschätzen ist. In Sub

duk t ionszonen, an denen wasserführende ozeanische Kruste sowie hoch poröse Sedimente 

subduziert werden , ist von hohen Porendrücken auszugehen. Innerhalb der Störungszone 

können Porendrücke Größenordnungen des lithostati schen Druckes annehmen und somit 

die effektive Scherspannung stark herabsetzen (Cloos und Shreve, 1988). Ebenso proble

matisch ist die Best immung von Scherspannungen für die duktile Defomation. Neben den 

gesteinsabh ängigen Parametern muß die Scherdeform ationsrate bestimmt werden . 

Da weder Porendrücke, noch die mineralogischen und petrophysikali schen Eigenschaf

ten der subduzierten Gesteine sowie Deform ationsraten bekannt sind, ist eine Bestimmung 

der Scherspannung in Abhängigkeit von der T iefe sehr zweifelhaft. Deshalb wird hier, wie 

schon bei den analyti schen Modeliierungen (Kap. 3.2), eine mittlere Scherspannung von 

15 M P a angenommen, jedoch im Vergleich dazu mit unterschiedli chen Tiefenverteilun

gen (s. Abb. 3.7) . Drei Fälle für die Scherspannungsverteilungen werden untersucht und 

mit dem Referenzmodell (konstante Scherspannung) verglichen: (1) Vernachlässigung der 

Scherspannung (T = 0 M Pa), (2) lineare Zunahme bis 40 km Tiefe und ein in größeren 
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Tiefen konstanter Wert sowie (3) lineare Zunahme bis 40 km Tiefe und ein für größere 

Tiefen exponent ieller Abfall. 
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Abbildung 3.7: Verteilung der Scherspannung 

entlang der Kontaktzone von ozeanischer und 

kontinentaler Lithosphäre. (R) Referenzmo

dell mit konstanter Scherspannungsverteilung 

von 15 M Pa, (1) keine Scherspannung, (2) li 

neare Zunahme der Scherspannung bis 40 km 

und anschließende Konstanz sowie (3) lineare 

Zunahme der Scherspannung bis 40 km und 

anschließender exponentieller Abfall . 

Die resultierende Wärmeproduktion durch Reibung innerhalb der 1 km-mächtigen 

Kontaktzone liegt im Fall der konstanten Scherspannung (15 M Pa) bei 40 {tW/m\ im 

zweiten Fall bei maximal 50 {tW/m3 und bei dem dritten Fall bei maximal 140 {tW/ m3 

Damit wird gezeigt, daß die Wärmepl'Oduktion aus Reibungsenergie um einige Größenord

nungen höher liegen kann als die Wärmepl'Oduktion durch den Zerfall radiogener Elemen

te, die in der Größenordnung von etwa 1-5 {tW/m3 (Rybach und Cermak, 1982) liegt. Da 

die durch Reibung entstehende hohe Wärmeproduktion auf einen sehr schmalen Bereich 

begrenzt ist, ist ein starker Einfluß au f das Temperaturfeld in der näheren Umgebung der 

Kontaktzone zu erwarten. 

Tichelaar und Ruff (1993 a) untersuchten für unterschiedliche Subduktionszonen eben

fall s den Einfluß der Scherspannungsverteilung auf die Temperaturen entlang der Kon

taktzone. Dabei wurden zwei Szenarien unterschieden: zum e1l1en die Annahme einer 

konstanten Scherspannung und zum anderen die eines konstanten Reibungskoeffizien

ten. Unter Annahme konstanter Scherspannung bestimmten sie einen mittleren WeIt 

von 14 M Pa, für den Fall eines konstanten Reihungskoeffi zienten einen Wert von 0,059 

(s. Anhang D.2 .2) . 

Einfluß eines aslhenosphärischen Manl eikeils 

Im Bereich der zentralen Anden deuten zahlreiche Hinweise auf eine thermisch ausgedünn

te Lithosphäre. So begründet Isacks (1988) die Hehung des Altiplano/Puna-Plateaus 
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66 Kapitel 3. ModeJlierung des Temperaturfeldes der Lithosphäre 

durch eine thermisch ausgedünnte und somit geschwächte Lithosphäre sowie durch Kru

stenverdickung aufgrund tektonischer Verkürzung. Als weiteres Indiz für die Existenz 

eines asthenosphärischen Mantels in geringen Tiefen dient der Magmatismus im akti

ven vu lkan ischen Bogen, welcher auf asthenosphärische Quellen zurückgeführt wird (z. B. 

Francis und Hawkesworth, 1994; Davidson und de Si lva , 1995). Mechanismen für die 

Existenz und Konvektion von asthenosphäri schem Mantelmaterial sind dabei noch weit

gehend ungeklärt. Angetrieben durch den Subduktionsprozeß kann eine Mantelkonvek

t ion entstehen (Andrews und Sleep, 1974). Durch viskoses Ziehen an der Oberkante der 

Nazca- Platte wird die Konvekt ion induziert und kontinuierli ch aus dem Backarc-Bereich 

gespeist . Als eine weitere Möglichkeit zum Aufstieg eines asthenosphä ri schen Mantels wer

den Dichteinstabilitäten in der tieferen Lithosphä re di skutiert (England, 1993; Kay und 

Mahlburg I<ay, 1993). Durch die Verdickung der Li thosphäre wird ein Dichtekontrast zur 

umgebenden Asthenosphäre aufgebaut, welcher durch einen konvektiven Austausch von 

Lithosphärenmateri al durch heiße Asthenosphäre ausgeglichen wird. 

Aus diesen Überlegungen heraus wird hier ein Modell für die Existenz eines konvek

tierenden Mantelkeil s entwickelt. Als erste Näherung kann dieser Prozeß durch eine Iso

therme entsprechend der Lithosphären/ Asthenosphären-Grenze von 1250°C beschrieben 

werden. Variiert wird das westwärts geri chtete Vordringen dieser Isotherme in den Keil (s. 

Abb.3.6). Es werden drei Fälle unterschieden. (1) die west li che Grenze der Isotherme liegt 

dabei östli ch, (2) exakt unterhalb bzw. (3) west lich des aktiven magmatischen Bogens. 

Eine Abkühlung des asthenosphärischen Mantels findet hierbei keine Berücksichtigung. 

Dies bedeutet , daß der Mantelkeil zwar Wärme an die umgebenden Einheiten abgibt , da

bei jedoch nicht seine Temperatur ändert . Diese starke Vereinfachung kann sicherli ch nur 

unter Voraussetzung einer ständigen Nachlieferung von heißem Asthenosphärenmaterial 

aus dem Backarc-Bereich vorgenommen werden. Unter der Annahme, daß die Mantel

konvektion durch den Subduktionsprozeß (mit Subduktionsgeschwindigkeiten von etwa 

8 em/a) induziert wird, können bei einer hundertprozentigen I<opplung auch Kon vekt i

onsgeschwindigkeiten in dieser Größenordnung angenommen werden. Modelle z.B. von 

Hsui (1988), Davies und Stevenson (1992), Furukawa (1993 a , b) sowie Peacock (1990, 

1993), bei denen diese Mantelkonvekt ion modelliert wird , zeigen ähnliche wie die hier 

vereinfachten Verläufe der Temperaturi solinien für den Bereich des Mantelkeil s. Die Re

duktion auf eine vorgegebene Isotherme stellt daher für die Bestimmung der krustalen 

Temperaturen keine wesentliche Einschränkung dar. 

Einfluß deI' krustalen mdiogenen Wärmep1'Oduktionsvel'teilung 

Die Oberflächenwärmeflußdichte setzt sich im wesentlichen aus zwei verschiedenen Antei

len zusammen. Zum einen durch die Wärmeproduktion im Erdkern und -mantel, zum 
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3.3. Übergang Forearc-Bereich/magmatischer Bogen 67 

anderen durch die Wärmeproduktion in der Kruste. Die Wärmeproduktion wird durch 

den Zerfall radioaktiver Elemente wie Uran, Thorium und Kalium bestimmt . Die durch 

den Zerfallsprozeß freigesetzte Strahlungsenergie wird durch Absorption in Wärmeenergie 

umgeset zt . Im Bereich des Erdmantels und Erdkerns kommen noch exotherme Prozesse, 

wie z.B. Phasenumwandlungen hinzu. Bei der Quantifizierung dieser Wärmequellen er

geben sich jedoch erhebliche Probleme. Für begrenzte Regionen wurde von Birch et al. 

(1968) sowie Roy et al. (1968) eine Beziehung zwischen der Oberflächenwärmeflußdichte 

(Q,) und der krustalen Wärmeproduktion (A) hergeleitet : 

(3.3) 

wobei QM elllen Wärmeflußdi chteanteil aus größeren Tiefen (Mantelwärmeflußdichte) 

darstellt . Der Parameter D besitzt die Einheit einer Länge und entspricht der für die 

Region charakteristischen Mächtigkeit der oberflächennahen radiogenen Schicht . Von 

Lachenbruch (1970) wurde diese Beziehung verallgemeinert zu: 

r * Q,=QM+ J
o 

A(z) dz, (3 .4) 

mit z* der Tiefe, in der die konstante Man telwärmeflußdichte (Q M) angenommen wird. 

Lachenbruch (1970) zeigt, daß die Verteilung radioaktiver Elemente nicht homogen sein 

muß, sondern jede Tiefenverteilung (A(z)) möglich ist , solange gilt: 

i Z

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

und 

A(z = 0) = Ao . (3 .6) 

Gewöhnlich werden folgende drei Modellverteilungen, die diese Kriterien erfüllen, genutzt: 

die Stufenfunktion mit A(z) = Ao für 0 ::; z ::; D == z*, die lineare Funktion mit A(z) = 

Ao(l- z/2D) für 0 ::; z ::; 2D == z* sowie die Exponentialfunktion mit A(z) = Aoexp-z(D 

für 0 ::; z ::; z* . 

Für das Referenzmodell wurde entsprechend Standardmodellen eine konstante Wärme

produktionsverteilung innerhalb der kontinentalen Kruste von 0,9 flW/m3 nach Weaver 

und Tarney (1984) gewählt. Die Wärmeproduktionsraten für die ozeanische Kruste wurde 

auf 0,25 fl W/m3 (Schatz und Simmons, 1972) und die des ozeanischen sowie kontinenta

len Lithosphärenmaterials auf 0,02 flW/m3 nach Chapman und Fm'long (1992) festgelegt 

(s. Tab. 3.1). Diese beiden Parameter wurden während der folgenden ModelIierungen 

nicht variiert. Variiert werden im folgenden die Wärmeproduktionsverteilungen innerhalb 

der kontinentalen Kruste. Dazu wird eine exponentielle Verteilung mit unterschiedlichen 

Oberflächenwärmeproduktionsraten von 1,5, 3,0 und 4,0 flW/m3 gewählt. Als charakteri

stische Mächtigkeit (D) der radiogenen Schicht wurde in allen Fällen 10 km angenommen 

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

Deutsches GeoForschungsZentrum GFZ



68 Jeapitel 3. Modellierung des Temperaturfeldes der Lithosphäre 

(Germak und Hänel , 1988). Die exponentielle Abnahme findet bis zu einem minimalen 

Wert von 0,45 p,W/m3 entspechend für Unterkrustengesteine (Chapman und Furlong, 

1992) statt und wird für größere Tiefenbereiche auf diesem Wert konstant gehalten. 

Einfluß der Tempemlumbhängigkeit deI' Wäl'meleitfähigkeil 

Bei der Ermitt lung des Temperaturfeldes bis in Tiefen der Lithosphä ren/ Asthenosphären

Grenze muß die in Kapitel 2.2.2 behandelte Temperaturabhängigkeit der Wärmeleitfähig

keit berü cksichtigt werden. Den Laboruntersuchungen zufolge können im Temperaturbe

reich von 0 bis 10000 e Erniedrigungen der Wärmeleitfähigkeiten bis zu 50 % auftreten (s. 

Abb. 2.10). Das Abnahmeverbalten der WärmeieitfäJligkeit mit zunehmender Tempera

tur kann durch folgenden Ausdruck beschrieben werden (Germak und Hänel, 1988; Kurve 

4 in Abb. 2.10): 
,I = ,10 

(1 + c T) 
(3.7) 

Hierbei sind ,10 die Wärmeleitfähigkeit bei ooe, T die Temperatur in [Oe] und c eine Mate

ri alkonstante. Für sämt li che Materialien wurde c = 1O- 3°e-1 festgesetzt (Balling, 1995) . 

Für Wärmeleitfähigkeiten unter OberAächenbedingungen (,10) wurden in Anlehnung an 

Meßwerte (Germak und Rybach, 1982; Zoth und Hänel, 1988) für Krustenmaterialien 

3,0 W/mJ( (saure Gesteine) und für subkt'ustales Lithosphärenmaterial 4,4 W/mJ( (ul

trabasische Gesteine) angenommen. 

Für das Referenzmodell wurden mittlere Wärmeleitfähigkeiten genutzt, die die Tem

peraturabhängigkeit schon indirekt implizieren. Für krustales Material wurden mittlere 

Wärmeleitfähigkeiten von 2,5 W/mJ( (van den Beukel und Wortei, 1988) und für sub

krustales Lithosphärenmateri al von 3,3 W/mJ( (Turcot te und Schubert, 1982) gewählt 

(s . Tab. 3. 1). 

Ergebnisse der zweidimensionalen Subduklionsmodelle 

Das Temperaturfeld für das Referenzmodell ist in Abbildung 3.8 dargestellt. Die 

Temperatur-Tiefen-Verteilung in der ozeanischen Lithosphäre 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 überlagernden Platte 

gekennzeichnet, was in großen Abständen der Isothermen deutli ch wird. Unter Nut

zung von Gleichung 2.9 kann für das Subduktionssystem eine Pedet-Zahl-Bestimmung 

vorgenommen werden (Peacock, 1989): Mit einer Subduktionsrate von 8,4 cm/a, einer 

charakteri stischen Länge L von 50 km (entspricht der halben Mächtigkeit der ozeani

schen Li thosphäre) und einer TemperaturieitfäJügkeit für das Lithosphärenmaterial von 
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3.3. ÜbeJgang Forearc-Bereicbjmagmatiscber Bogen 69 

10- 6 m 2/8 ergibt sich eine Pedet-Zahl von 133. Daraus folgt, daß der advekti ve Wä rme

transport den Wärmetransport durch Konduktion dominiert. Während der Subduktion 

werden ausschließl ich die obersten Kilometer der ozeanischen Lithosphäre erwärmt. Der 

tiefergelegene Teil der ozeanischen Lithosphäre ist zu weit entfernt, um durch den Ad

vektionsprozeß beeinflußt zu werden. Im Bereich des magmatischen Bogens besitzt die 

Oberkante der abtauchenden Lithosphäre maximale Temperaturen von etwa 400°C; Tem

peraturen , die zu gering sind, um eine Schmelzbildung zu ermöglichen. Erwärmt wird die 

Oberkante der ozeanischen Lithosphäre zum einen durch entstehende Reibungswärme 

entlang der Scherzone, zum anderen durch die "warme" überlagernde kontinentale Li

thosphäre. Um den Temperaturbereich zur Bi ldung 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 Größenordnungen höher als gemessene Scherfestigkeiten von 

Gesteinen unter erhöhten Druck- und Temperaturbedingungen liegt (Yuen et al. , 1978). 

Aus diesem Grund wurde der Einfluß eines asthenosphärischen Mantelkeils, in dem ein 

konvektiver und somit effektiverer Wärmet ransport zugelassen wird, auf die Temperatur

bedingungen in der überlagernden Kruste untersucht. 

Trench . Volcanic Une 
Distance trom Trench [km] 

o 50 100 150 200 250 300 350 

0~~~~100~~ I J:.. 200 

50 

E 
~ 100 
.L: 
ö.. 
Q) 

o 
150 

200 

Abbildung 3.8: Berechnete Temperaturverteilung einer Subduktionszone ohne asthenosphärischen Man

telkeil. Die Parameter entsprechen dem Ileferenzmodell (Tab. 3.1). 

In Abbildung 3.6 sind fünf Profilpun kte (A-E) angegeben, für die im folgenden 

Temperatur- bzw. Wärmeflußdi chteprofile aufgezeigt werden. Hiermit können die Ein-
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70 Kapitel 3, ModeJlierung des Temperaturfeldes der Lithosphäre 

flüsse einzelner Parameter auf diese Profile analysiert werden, Das Profil C-D entspricht 

der Kontaktzone bi s in 60 km Tiefe, wel che dem maximalen Kontakt von ozeanischer und 

kontinentaler Kruste entspri cht (Schmitz, 1993) , Die Temperaturen hierfür werden über 

die jeweilige Tiefe (z1 entsprechend Abb, 3,3) aufge tragen, Es können die ermi t telten Tem

peratll\'en (Abb , 3,9) mit der Erdbebenverteilung ent lang der Scherzone verglichen und die 

Temperatll\'bereiche für den spröd / dukt il Übergang angegeben werden, Krustale Tempe

ratll\'en unterhalb des magmatischen Bogens werden im Profil A-B darges tellt (Abb, 3,10), 

Hier ist die Überprüfung unterschiedli cher Szenarien bezüglich der Bildungsbedingungen 

von Schmelzen möglich, Das Profil C-E entlang der Oberfläche entspricht einem West-Ost

Schnitt, so daß die hier ermittelten Oberflächenwärmeflußdi chte-Verteilungen (Abb, 3,11 ) 

direkt den in Bohrungen bestimmten Werten gegenübergestellt werden können, Die Vari a

tionsbreite der ermittelten Geothermen spiegelt die Einflußstärke der einzelnen Parameter 

wider , Zum Vergleich werden zusätzli ch in sämt lichen Darstellungen die entsprechenden 

Resultate des Referenzmodells gezeigt, 

Es zeigt sich, daß die an der Scherzone angenommene R eibungswärme (Abb , 3,9a, 

3,10a und 3,l1a) einen entscheidenden Einfluß auf das Temperaturregime des Forearc

Bereichs ausübt , Sie beeinflußt in entscheidender Weise sowohl die Temperaturen ent

lang der Kontaktzone als auch die Verteilung der OberA ächenwärmeflußdi chte. Dage

gen ist ihr Einfluß a uf die Temperaturen im Bereich des vulkanischen Bogens un we

sentlich. Aus den Modellen, die keine bzw, nur eine geringe Reibungswärme im ober

fl ächennahen Bereich berücksicht igen (Fälle 1 und 2 in Abb, 3,7), resultiert ein Minimum 

der Oberflächenwärmeflußdich te-Verteilung im Forearc-Bereich, daß in der Größenord

nung der gemessenen Werte liegt. Dagegen zeigen die Fälle, in denen eine konstan

te bzw. erhöhte Reibungswärme berücksichtigt wurde, ein nur geringfügig ausgebilde

tes Wärmeflußdi chte-Minimum , Zusätzlich zum Niveau wird ebenfa lls die Breite des 

entstehenden Oberfl ächenwänneAußdi chte-IVIinimums im Forearc-Bereich durch die Rei

bungswärme bes timmt , Schmelz bedingungen im Bereich des magmatischen Bogens wer

den ebenfall s nll\' unter der Annahme extremer Reibungswärmeproduktionen erreicht. Für 

die Fälle einer mittleren Scherspannung von 15 M P a resul t ieren max imale Temperaturen 

von etwa 550·C, 

Die Abbildungen 3,9b, 3,10b und 3,l1b zeigen den Einfluß eines as thenosphärischen 

Mant els zwischen abtauchender ozeanischer Lithosph ä re und überlagernder kontinenta

ler Kruste auf das Temperaturfeld der Lithosphäre, Während entlang der l<ontaktzone 

(Abb, 3.9) keine Unterschiede zwischen dem Referenzmodell und den Modellen , die ei

nen asthenosphärischen Mantelkeil berücksichtigen, besteht (Domin anz des advektiven 

Wärmetransportes) , wird das krustale Temperaturfeld im Bereich des magmati schen Bo

gens von der Position des Asthenosphärenkeil s beeinAußt. Die krustale Temperaturver-
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Abbildung 3.9: Ermittelte Temperaturen enilang der Kontakt.zone von ozeanischer und kontinentaler 
Lithosphäre (s. Profil C- D in Abb. 3.6) durch Variation der Parameter: (a) Scherspannung (r, Nomen

klatur s. Abb. 3.7), (b) Einfluß eines as thenosphä rischen Mantelkeils und seiner Position in Bezug auf 

den magmatischen Bogen (VL) , (c) Wärmeproduktionsverteilung in der kont inentalen Kruste sowie (d) 

temperaturabhängige Wärmeleitfähigkeiten (temperaturun abhängig : dünne Linie; temperaturabhängig: 

fette Linie). Durchgezogenes Profil entspricht dem des Referenzmodells. 

teilung über dem Asthenosphärenkeil ist stark durch die vorgegebenen Temperaturrand

bedingungen (T(Obe, jläche) = OOG und T(Asthenosphä,e) = 1250oG) bestimmt, so daß Aus

sagen über die kruslale Temperat urverteilung in diesen Bereichen nur bedingt möglich 

sind. Durch die Existenz des asthenosphärischen Mantels kann ein genereller Anstieg der 

Oberflächenwärmeflußd ichte bis in den Bereich des magmatischen Bogens erklärt werden. 
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Abbildung 3. 10: 8rmittelte Temperaturen im Bereich des magmatischen Bogens (V L)(s. Profi l A-B in 

Abb . 3.6) durch Vari ation der Pa rameter: (a) Scherspannung (r, Nomenklatur s. Abb. 3.7) , (b) Einfluß 

eines asthcnosphärischen Mantelkeils und seiner Position in Bezug auf den magmatischen Bogen (VL), 

(c) Wärmeproduktionsverteilung in der konti nentalen Kruste sowie (d) temperaturabhängige Wärme

leitfähigkeiten (temperaturunabhängig: dünne Linie; temperaturabhängig: fette Linie) . Durchgezogenes 

Profi l entspricht dem des Referenzmodells. 

Es resultiert jedoch für den magmatischen Bogen eme Wärmeflußdichte von maxim al 

60-70 mWJm2 Instat ionäre Einfl üsse, wie z,B. die Pla tznahme und Abkühlung von In

trusivkörpern finden noch keine Berücksichtigung. Die west liche Begrenzung des Asthe-
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Abbildung 3.11: Ermittelte Oberflächenwärmeflußdi chte- Verteilung (s. Profi l C-E in Abb . 3.6) durch 

Vari ation der Parameter: (a) Scherspannung (r , Nomenklatur s. Abb . 3.7), (b) Einfluß eines as the

nosphä rischen Mantelkeils und seiner Position in Bezug auf den magmatischen Bogen (VL) , (c) Wärme

produkt ionsverteilung in der kontinentalen Kruste sowie (d) temperaturabhängige Wärmeleitfähigkeiten 

(temperaturunabhängig: dünne Linie; tempera turabhängig: fette Linie). Durchgezogenes Profi l ent

spricht dem des Referenzmodells. 

nosphärenmateri als kann aufgrund seines geringen Einflusses auf d ie Oberflächenwärme-
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74 Kapi tel 3. ModeJlierung des Temperat urfeldes der Li thosphäre 

flußdi chte nicht festgelegt werden. Die ermi ttelten Oberflächenwärmeflußdichten liegen 

im Auflösungsbereich der gemessenen Wärmeflußdi chte-Werte. Aufgrund der Tempera

turbedingungen unterhalb des magma ti schen Bogens kann eine Minimalabschätzung für 

die westliche Begrenzung des Asthenosphärenkeils vorgenom men werden. Liegt die max i

male Ausdehnung des asthenosphä ri schen Mantels ös tli ch des magmat ischen Bogens, so 

werden Temperaturbedingungen zur Generi erung von Schmelzen ni cht erreicht. 

Die Abbildungen 3. 9c, 3. lOc und 3. 11c zeigen den Einfl uß un terschiedli cher Wärmepro

duktionsverteilungen innerh alb der kont inentalen Kruste auf das Tem peraturfeld der Li

thosphäre. Durch Vari a tion der Oberflächenwärmeproduktionsrate wird ausschließlich das 

Niveau der Oberflächenwärmeflußdi chte jedoch nicht ihr genereller Verlauf beeinflußt . Zu

dem ist die Größe der Oberfl ächenwärmeflußdichte abhä ngig von der Krustenmächtigkeit. 

Im Gegensatz zu dem Forearc- Bereich (mi t geringer I( rustenmächt igkeit) liegt di e Ober

fl ächenwärmeflußdi chte für das Referenzmodell im Bereich max imaler Kr ustenmächt igkeit 

(Bereich des magmati schen Bogens) aufgrund der höheren krustalen Gesamtwärmepro

duk tion höher als bei den Modellen mi t exponent iell mi t der T iefe abnehmender Wärme

produkt ionsrate. Die Auswirkungen auf die Temperaturen im Forearc-Bereich sowie im 

Bereich des vulkanischen Bogens sind gering. 

Für die Behandlung der temperaturabhängigen W ärmeleit fähigk eiten wurde jeweils ein 

Fall der vorhergehenden ModelIierungen: (a) das Referenzmodell (- ), (b) das Modell ' mi t 

einer Oberfl ächenwärmeproduk t ion von 3,0 t-tW /m3 und exponent iell er Abn ahme (- .. ), 

sowie (c) das Modell mit ex ist ierendem Mantelkeil bis un ter den magmati schen Bogen 

(- - -) untersucht (s . Abb.'n 3.9d, 3. 10d und 3.11d). Ein Vergleich der jeweiligen lVlodelle 

(temperaturabh ängig/temperaturunabhängig) ist erschwert durch die indirekte Berück

sicht igung der Temperaturabhängigkeit der Wärmeleitfähigkeit bei den vorhergehende n 

ModelIierungen. Die "kalten" Modelle (a) und (b) liefern nahezu ident ische Ergeb nisse, 

so daß mi t den mi tt leren Wärmeleitfähigkeiten die Temperatu rab hängigkeit bereits gut 

angenä hert wurde. Ledigli ch im Fall (c) t ri t t eine Erniedrigung der Oberfl ächenwärme

flußdi chte auf, die durch einen erniedrigten Temperaturgrad ienten verursacht wird. 

A bklihlung oberflächennahe7' Magmenkammern 

Durch d ie vorangegangenen ModelIierungen zum Temperaturfeld wurden die Bildung und 

der Aufstieg von Schmelzen nicht berücksicht igt. Es konn te gezeigt werden, daß durch 

die Berücksicht igung von Asthenosphärenmateri al (1250°C-Isotherme) in 70 km T iefe eine 

Oberfl ächenwärmeflußdichte von 60-70 m W /m2 für den Bereich des magmati schen Bogens 

resul tiert . Der magmati sche Bogen ist durch lokale Maxima der Oberfl ächenwiirmeAuß

dichte gekennzeichnet , wie z. B. die Lokation EI Loa (150 mW/m2
, s. Abb . 2.18) . Nach 
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3.3. Übergang Forea.rc- Bereich/ magmatischer Bogen 75 

Chapman und Rybach (1985) können lokale Wärmeflußdi chte-Anomalien auf oberflächen

nahe Wärmequellen zurückgeführt werden; für den magm ati schen Bogen kann daher auf 

die Existenz oberflächennaher Magmenkammern geschlossen werden. Im folgenden soll 

untersucht werden, inwieweit Oberflächenwärmeflußdichte-Maxima durch sich abkühlende 

Magmenkammern erklärt werden können. 

Kenntnisse übel' Volumen, T iefenlage, Form sowie Temperaturen für Magmenkammern 

der Vulkane in den zentralen Anden si nd weitgehend unbekannt. Von un terschied lichen 

Autoren werden Annahmen über die Volumenverhältni sse von Magmenkammern , aus de

nen die Vulkane gespeist werden, und ex trudierten Laven von 1:1 bis 10:1 getroffen (s . z.B. 

Francis und Rundie , 1976; Francis und Hawkesworth , 1994) . Diese Verhältnisangaben sind 

jedoch sowohl zeitlich als auch regional sehr var iabel sowie stark von der Zusammenset

zung der geförderten Magmen abhängig. Som it können aus mittleren Extrusionsvolumen 

nur grobe Vorstellungen übel' die Magmenkammervolumen gewonnen werden. Extrusions

volumen für die Vulkane der zentralen Anden sind von Francis und I-Iawkesworth (1994) 

bestimmt worden. Aus der Mi t telwertbildung ergeben sich durchschnittli che Extrusions

volumen unabhängig vom Alter von etwa 24 km3 pro Vulkan. Ebenfalls sehr vari abel sind 

die Tiefen der Magmengener ierung und -intrusion. Geochemische Analysen deuten an, 

daß 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 für Magmen der zentralen Anden wurden aus geobarome

trischen Untersuchu ngen abgeschätzt und deuten für einzelne Vulkane auf relativ fl ache 

Tiefen der Magmenkammern von< 10-12 km hin (Feeley und Davidson, 1994; Matthews, 

et a l. 1994) . Ebenfall s wurden Temperaturabschätzungen vorgenommen. Sie ergeben 

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

Exemplarisch wurden folgende Annahmen bezügli ch einer Magmenkammer getroffen: 

a ls Form der Magmenkammer wird die e infache Geomet ri e eines Quaders mit gleicher 

Längen- und Breitenausdehnung angesetzt. Als mittleres Magmenkammervolumen wurde 

eine etwa 8- fache Menge des O.g. durchschnittli chen Extrusionsvolumens gewählt. Unter

schieden werden zwei Fälle, eine Magmenkammer mit einer Ausdehnung von 7 x 7x4 km 

(Lä nge, Breite, Höhe) (Abb . 3.12a, b) und eine Magmenkammer mit einer Ausdehnung 

von 14 x 14 x 1 km (Abb. 3.12c, d). Um den Einfluß dieser Magmenkammern auf d ie 

Oberflächenwärmeflußdi chte zu untersuchen, wird die Tiefenlage der Magmenkammern 

variiert. Die Intrusionstemperatur wurde entsprechend der Größenordnung für andesiti

sche Schmelzen mit 1000°C festgelegt. 

Das Abkühlungsverhalten von Magmenkammern muß aufgrund deren lokal begrenzter 

Ausdehnung als dreidimensionales Problem behandelt werden. Für einfache geometrische 

Formen von Intrusivkörpern sind analyt ische Lösungen der Wärmetransportgleichung u.a. 
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76 Kapitel 3, ModelIierung des Temperaturfeldes der Lithosphä,re 

bei Cars law und J äger (1959) oder Bänel und Mongelli (1988) gegeben (s, Anhang 0,2.3), 

Der Aufstieg der Magmen sowie die zeitli che P latznahme werden dabei nicht berück

sichtigt, es wird lediglich die zeitli che Entwicklung des Temperaturfeldes einer bereits 

ex isti erenden Magmenkammer untersucht. Unterschiede in der Temperaturleitfähigkeit 

zwischen In trusion und umgebendem Gestein sow ie eine krustale radiogene Wärmepro

duktion werden vernachlässigt , 

Aus den Untersuchungen lassen sich folgende Aussagen ableiten: Die Größe der 

durch die Magmenkammer verursachten Oberflächenwärmeftußdi chte-Anomalie ist vor

nehmlich von der Int rusionstiefe abhängig und l1ur von sehr kurzer Zeitdauer, Für 

beide untersuchten Magmenkörper sind, unabhängig von ihrer T iefenlage, die Ober

f1 ächenwärmeflu ßd ichte-Anomalien in weniger als 1 M a auf Werte abgeklungen, die 

im Falle des für die zentralen Anden verfügbaren Datensatzes nicht mehr auflösbar 

wären « 10mW/m2
), Das Erreichen des Oberfl ächenwärmeflußdi chte-Maximums ist tie

fenabhängig und liegt für Intrusionen zwischen '1 und l'l km Tiefe zwischen 0,1 und 

0,5 Ma, Extremalabschätzungen hierfür wurden von Hurter und Pollack (1995) an

hand der Fälle einer Extrusion sowie des "magmatic underplat ing" für das Paraml

Becken (S-Brasilien) untersucht. Im Falle eines "magmatic underpl ating" kann eine 

Temperaturstörung mehrere Mi llionen Jahre andauern, jedoch mit sehr geringen und 

somit nicht auflösbaren Temperaturstörungen im oberfl ächennahen Bereich, Ober

fi ächenwärmeflußdi chte- Anomalien in der Größenordnung von 80-100 mW/m2 lassen sich 

nur durch sehr oberfl ächennahe Magmenkammern in Tiefenlagen von 4-5 km (Ober

kante der Intl'Usion) erklären, Magmenkammern in T iefen > 10 km liefern keinen si

gnifikanten Einfluß auf die Oberflächenwärmeflußdi chte, Die lokale Ausdehnung der 

Wärmeflußdichte-Anomalie (Anomalie > 10 mW/m2
) an der Erdoberfläch e ist abhängig 

von der Mächtigkeit der Magmenkammer und li egt bei den untersuchten Fällen (4 km 

und 1 km Mächtigkeit) bei der vierfachen bzw, doppelten Magmenkammerbreite (s , Abb. 

3, 12b, d), 

3.4 Backarc-Bereich 

Der Backarc-Bereich der zent ralen Anden , das heißt die Ostkord illere und das Suban

din , ist stark durch Einengungtektonik , verbunden mit Überschiebungstekton ik , geprägt 

(lsacks, 1988; Roeder, 1988; Gubbels et a \. , 1993; Kley, 1993; Schmi tz, 1994). Ent lang 

einer nach W einfallenden Rampe wird der Brasil ian ische Schild unter die andine Kru

ste geschoben, woraus eine Krustenverdickung fo lgt. Durch diesen aktiven tektonischen 

Prozeß (10 M a bis rezent) wird auch das Temperaturfelcl der Lithosphäre beeinflußt . 

So kann für den Backarc-Bereich des Andenorogens nicht von stat ionären Temperatur-
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Abbildung 3.12: Oberflächenwärmeflußdichte-Effekte sich abkühlender Magmenkammern . a) Qua

derförmige Intrusion mit einer Ausdehnung von 7 x 7 x 4 km in unterschied lichen T iefenlagen und ihr 

zeit licher Einfluß auf die Oberflächenwärmeflußdichte. b) Intrusion aus (a) in 5-9 km Tiefe und ihr regio

naler und zeitlicher Einfluß auf die Oberflächenwärmeflußdi chte. c) Quaderfärmige Intrusion mit einer 

Ausdehnung von 14 x1 4 x l km in unterschiedlichen Tiefenlagen und ihr zeitli cher Einfluß auf die Ober

fläch enwärmeflußdichte. d) Intrusion aus (c) in 4-5 km Tiefe und ihr regionaler und zeitlicher Einfluß auf 

die Oberftächenwärmeflußdi chte. Nullpunkt der Entfernungsskala entspricht dem Zentrum der Intrusion 

an der Erdoberfläche. 

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

Überschiebungsprozeß als auch durch eine Temperaturrelaxation, müssen in die Bestim

mungen mit einbezogen werden. 

Modelle zur thermischen Entwicklung von Übersch iebungsprozessen wurden von un

terschiedli chen Autoren hergeleitet, beruhen jedoch überwiegend auf eindimensionalen 

Temperaturabschätzungen. Diese eindimensionalen Modelle basieren zum einen auf dem 

Ansatz einer sägezahn art igen Verteilung der Anfangstemperatur, welche aus einer un

endlich hohen Überschiebungsgeschwindigkeit 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 Ansätzen kann somit ledigli ch die thermische Relaxation im 

Anschluß an eine Krustenverdickung vollzogen werden. In Abbildung 3.13 sind für diese 

bei den Modelle Temperatur-Tiefen-Verläufe zu unterschiedlichen Zeitpunkten nach der 

Krustenverdickung dargestellt (aus Peacock, 1989) . Beide Modelle zeigen, daß mit Be

ginn des Relaxationsprozesses zunächst 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 über die 

gesamte Krustenmächtigkeit mit der Tiefe zu. Erst nach einer Relaxationszeit von etwa 

60 M a wird eine Erhöhung des oberftächennahen Temperaturgradienten (gegenüber der 

Startzeit t = 0) aufgrund der vermehrten (verdoppelten) radiogenen Wärmeproduktion 

erreicht . Daraus kann gefolgert werden, daß für den Backarc-Bereich keine stationären 

Temperaturbedingungen angenommen werden können, da diese zu überhöhten krustalen 

Temperaturen führen (s. Kurven für t oo in Abb. 3.13) . Bei diesen Modellen werden fol

gende Gesichtspunkte nicht berücksichtigt: (1) durch die Eindimensionalität wird nur ein 

vert ikaler Wärmetransport behandelt und (2) durch die "plötzliche" Krustenverdickung 

wird ein Temperaturangleich während der Verdickung nicht berücksichtigt . So gewähren 

diese Modelle nur ei nen stark limitierten Einbl ick in das durch Krustenverdickung gestörte 

Temperaturfeld. 

Der Prozeß einer Krustenstapelung muß somit als zweidimensionales Phänomen be

trachtet werden. Da geologisch relevante Überschiebungsgeschwindigkeiten gering sind, 

müssen auch Temperaturausgleichsprozesse durch [(onduktion während der Krustensta

pelung berücksichtigt werden. Dies führt zu 2D-Modellierungen wie z.B. von Shi und 

Wang (1987) oder Germann (1990) . Diese ModelIierungen zeigen, daß bei Überschie

bungen mit geologisch relevanten Geschwindigkeiten keine Temperaturinversionen resul

tieren. Nur bei unreali sti sch hohen Überschiebungsgeschwindigkeiten von etwa 2 m/a 
1 Die bei McKelnie (1978) hergeleitete analytische Lösung behandelt die Temperaturentwi cklung aur

grund e iner ausgedünnten thermischen Lithosphäre. Wird der von McKenzie e ingeführte Extensionsfaktor 

ß kleiner 1 gewählt , so entspricht die analytische Lösung einer Verdickung der Lithosphäre. 
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Abbildung 3.13: Zeitli che Temperaturentwi cklung im Anschluß an eine "plötzliche" Krustenverdi ckung 

(aus Peacock, 1989). Zeitangaben in Mill ionen JahreIl. Links: aufgrund einer Krustenstapelung, woraus 

zur Zeit der Stapelung e ine sägezahnartige Temperaturvertei lung vorherrscht ; Rechts: aufgrund einer 

homogenen Krustenverdickung. 

ergeben sich inverti erte Temperaturverläufe entsprechend den eindimensionalen Modellen 

(Shi und Wang, 1987). Wie schon bei den Subduktionsmodellen (s. Kap. 3.2 und 3.3) 

berücksichtigt , soll te auch hier die Entstehung von Reibungswärme einbezogen werden. 

In der Arbeit von Shi und Wang (1987) bleibt dieses Phänomen unbehandelt , es wird 

jedoch bei Germann (1990) berücksichtigt. Im folgenden soll hier ein 2D-Modell erstellt 

werden, um li t hosphärische Tempera,t urbereiche sowie eine mögliche T iefenlage der Li 

thosphärenj Asthenosphären-G renze für den Backarc-Bereich abschätzen zu können. 

2D-Modell ZUj' J(j'ustenstapelung 

Zur Abschätzung der lithosphärischen Temperaturbedingungen für den Backarc- Bereich 

wurde folgendes Modell zur Krustensta,pelung entwickelt (s. Abb. 3.14): zu Beginn der 

Stapelung (t = 0) besteht ein homogenes Temperaturfeld resultierend aus einer Kruste 

mit unterla,gerndem lithosphärischen Mantel. Der Prozeß der Unterschiebung von Kru

ste und lithosphärischem Mantel in Richtung W unter die andine Kruste wurde in zwei 

Schritten reali siert . Der Austausch (1) des Lithosphä renmaterials durch das unterscho

bene Krustenmaterial erfolgt aus technischen Gründen instantan (schraffierter Bereich in 

Abb.3.14). Anschließend (2) wird der zu unterschiebenden Lithosphäre (Kruste und Man-
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80 Kapitel 3. ModelIierung des Temperaturfeldes der Lithosphäre 

tel) eine Geschwindigkeit zugewiesen. Bei diesem Modell einer Krustenstapelung werden 

Prozesse wie isostat ische Ausgleichsvorgänge sowie syntektonische Erosion nicht berück

sichtigt, das heißt , es bildet sich kein Plateau aus, an dem Erosionsvorgänge ablaufen 

können. Der Einfluß isostatischer Ausgleichsvorgänge auf das li thosphärische Tempera

turfe ld spielt eine untergeordnete Rolle (Germann, 1990). Dagegen haben syntektonische 

Erosionsvorgä nge einen deutli chen Einfluß auf die Oberflächenwärmeflußdi chte. Dieser 

Einfluß wird im Kapitel 3.6 separat diskutiert . 

Ausgehend von einer Krustenverkürzung für die Ostkordillere und das Subandin von 

140 km seit dem Miozän (G ubbels et al. , 1993; Kley, 1993) wird eine mittlere Geschwin

digkeit für den Prozeß der Krustenstapelung von etwa 1,4 cmja angenommen. Ein Über

schiebungswinkel (a) von 15° wurde in Anlehnung an Schmitz (1994) gewählt . Die Kru

stenmächtigkeit vor der Stapelung beträgt 35 km entsprechend der Krustenmächtigkeit 

des Andenvorlandes und Brasilianischen Schildes. Da die Krustenmächtigkeit 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 Lithosphärenzusammensetzung aus Tabelle 3.1 gewählt. Als Randbedingungen gei

ten eine O°C-Isotherme am oberen Modellrand, am rechten und linken Modellrand findet 

kein hori zontaler konduktiver Wärmefluß ( ~~ = 0) statt und am unteren Rand wird 

eine Basiswärmeflußdichte vorgegeben. Durch den oben beschriebenen inst antanen ' Ma

terialaustausch (Austausch von Lithosphärenmaterial durch Krustenmater ial) werden für 

den Bereich der Krustenverdickung (schraffierter Bereich in Abb. 3.14) Krustenparameter 

angenommen, die eigentlich erst während des Unterschiebungsprozesses für diese Gebiete 

relevant werden . Aufgrund der veränderten Materialparameter resultieren höhere Tempe

rat uren. Aus einer Modellrechnung, bei der dieser Materi alaustausch für 10 M a (Zeitdauer 

des Krustenstapelungs-Prozesses) vorgenommen wurde, jedoch ohne Geschwindigkeitszu

weisung für die Kruste und Lithosphäre, ergibt sich eine maximale Temperaturerhöhung 

für diesen Bereich von 65°C. Diese Temperaturerhöhung kann als Fehler der Temperatur

bestimmung, resu lt ierend aus der Vereinfachung des Überschiebungsprozesses, angesehen 

werden. 

Die Überschiebungsbahn ist gekennzeichnet durch eine Zone mit entstehender Rei

bungswärme. In Anlehnung an die Subduktionsmodelle wurde sie als eine 1 km-mächtige 

Scherzone angenommen, in der eine konstante Wärmeproduktion vorgegeben wird. Sie 

setzt sich entsprechend Anhang D aus dem Produkt von Überschiebungsgeschwindigkeit 

und Scherspannung zusammen . Zwei Fälle werden hier unterschieden , ein Regime niedri 

ger Scherspannung (r = 10 MPa) von einem hoher Scherspannung (r = 100 MPa). 

Die thermische Randbedingung der Modellunterseite ist als Wärmeflußdi chte

Rand bedingung reali siert . Durch Änderung dieser Randbedingung wird das Erschei-
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Abbildung 3.14: Modell zur Krustenstapelung. Der schattierte Bereich wird zu Beginn der Überschiebung 

(I = 0) durch Krustenmaterial ersetzt . Die Kruste und Lithosphäre wird mit einer Geschwindigkeit von 

1,4 emla und einem Winkel 0' = 15° unter ein unbewegli ches Krustensegment geschoben . Am rechten 

und linken Rand des Modells findet kein horizontaler konduktiver Wärmeftuß st att. Eine O· C-Isotherme 

dient als obere Randbedingung. Variation der Basiswärmeftußdichte am unteren Rand des Modells. 

nungsbild des Temperaturfeldes nicht verändert . Hiermit steht vielmehr ein Parame

ter zur Verfügung, mit dem das Niveau des Temperaturfeldes beeinflußt werden kann. 

Eine Erhöhung bzw. Erniedrigung des basalen Wärmeflusses ist (bei Konstanz sämtlicher 

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 Basiswärmeflußdichte so 

gewählt, daß Oberflächenbedingungen resultieren, die den Oberflächenwärmeflußdichte

Bestimmungen des Andenvorlandes (Chaco) entsprechen. Aus einer Basiswärmeflußdi ch

te von 12 mW/m2 ergeben sich eine Oberflächenwärmeflußdichte von 45 m W/m 2 und 

eine Tiefenlage der Lithosphären/ Asthenosphären-Grenze (1250·C-Isotherme) von etwa 

215 km. Das "warme" Modell wurde entsprechend einer Oberflächenwärmeflußdichte von 

etwa 60 mW/m2 erstellt. Aus einer Basiswärmeflußdichte von 30 m W/m 2 resultiert eine 

Lithosphären/ Asthenosphären-Grenze in etwa 95 km Tiefe (s. Abb. 3.15). 

Die resultierenden Temperatur- und Oberflächenwärmeflußdi chte-Verteilungen 10 M a 

nach Beginn der Überschiebung sind in Abbildung 3.15 dargestellt. Die jeweiligen An

fangstemperaturverteilungen (t = 0) können noch am rechten Rand des Modells abgelesen 

werden; aufgrund des hier lediglich advektiv stattfindenden Wärmetransports in horizon

taler Richtung resultiert keine Verformung der Isothermen. Das generelle Temperaturver

teilungsmuster ist durch eine Verzerrung der Isothermen im Bereich der Überschiebungs

zone als Folge der Absenkung von kälterem Material in größere Tiefenbereiche bestimmt. 
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Abbildung 3.15: Temperatur- und resultierende Oberflächenwärmeflußdichte-Verteilungen 10 Iv! a nach 

Beginn einer Krustenstapelung mit unterschiedlichen Anfangstemperaturbedingungen: a und a') durch 

das "kalte" Modell zu einer Anfangs-Oberftächenwärmeflußdi chte von 45 rnW/m'; bund b') durch das 

"warme" Modell zu einer Anfangs-Oberfächenwärmeflußdichte von 60 1nW 1m2. Modelle mit konstanter 

Scherspannng von 10 !vI Pa (a und b) bzw. 100 !vI Pa (a' und b') entlang einer 1 km-mächtigen Scherzone. 

Der Isolinien abstand beträgt 100'C. Die Modelle bund b ' sind zur besseren Auflösung zweifach überhöht 

dargestellt . 

Der damit verbundene größere Abstand der Isothermen zeichnet sich auch in einem lokalen 
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3.4. Backarc-Bereicb 83 

Minimum der Oberflächenwärmeflußdichte ab. Da sich die gesamte Lithosphäre absenkt , 

werden die Isothermen parallel verformt; für den Bereich des horizontalen Materialtrans

portes (Bereich des linken Modellrands ) gleichen sich die Isothermen wieder entsprechend 

einem stationären Temperaturfeld an. 

Je nach Anfangstemperaturfeldbedingung resultieren Temperaturen entlang der 

Kruste/Mantel-Grenze von etwa 500-650°C für das "kalte" Modell und etwa 700-1000°C 

für das" warme" Modell. Für den Überschiebungsbereich (Profilkilometer 170 bis 300) 

folgt die Kruste/Mantel-Grenze annähernd einer Isotherme. Das Temperaturfeld wird 

durch einen advektiven Wärmetransport , hervorgerufen durch die Plattenbewegung, do

miniert. Ein konduktiver Temperaturausgleich findet nur geringfügig statt . Der Ad

vektionsprozeß erzeugt ein Oberflächenwärmeflußdichte-Minimum von etwa 20 mW/m2
. 

Für den Bereich der gestapelten Kruste (Profi lkilometer 0 bis 170) wird Material 

nur in horizontaler Richtung transportiert , das heißt, es wird kein kaltes Materi al in 

größere T iefen verfrachtet, so daß sich das Temperaturfeld konduktiv einer Gleichge

wichtsbedingung annähern kann. Die Auswirkungen einer Temperaturerhöhung auf

grund einer höheren Wärmeproduktionsrate (durch eine verdickte Kruste) ist in der 

Oberflächenwärmeflußdichte nicht erkennbar. Dieser Effekt bewirkt eine signifikan

te Oberflächenwärmeflußdichte-Erhöhung erst nach wesent lich längeren Zeitintervallen 

(~ 60 M a, s.a. Abb. 3.13) . Eine Temperaturinversion (sägezahnartige Temperatur-T iefen

Verteilung) stell t sich unter Überschiebungsbedingungen mit niedriger Scherspannung 

(10 M Pa) an keiner Stelle des Modells ein. Ein Vergleich der hier erzielten Resu ltate 

mit den eindimensionalen Abschätzungen zeigt vielmehr eine ähnliche Temperatur-T iefen

Verteilung entlang des Profi ls entsprechend der homogenen Krustenverdickung (s. Abb. 

3.13). 

Eine grundsätzlich unterschiedliche krustale Temperaturverteilung folgt aus den Mo

dellen mit hoher Reibungswärme (100 M Pa) entlang der Scherzone (Abb. 3.15 a', b' ). 

Die hier entstehende Reibungswärme (44 iJ.W/m3
) li egt etwa 50 mal höher als die radioge

ne Wärmeproduktion des umgebenden Materials. Sie ist jedoch auf einen sehr schmalen 

Bereich konzentriert und demzufolge ergeben sich signifikante Änderungen im Tempe

raturfeld insbesondere in der Umgebung der Überschiebungszone. Durch den zusätzli

chen Transportprozeß von kaltem Material in größere Tiefen können entlang gedachter 

Temperatur-Tiefenprofi le (z .B. bei Profilkilometer 150) Temperaturinversionen entste

hen. Die Verteilung der Oberflächenwärmeflußdi chte zeigt kein ausgeprägtes Minimum 

wie in den Modellen mit niedriger Reibungserwärmung. Im Austrittsbereich der Über

schiebungszone (Profilkilometer 300) resultiert, bedingt durch die lokal hohe Wärme

produktion durch Reibung, ein Maximum in der Oberflächenwärmeflußdichte. Auf

grund der Reibungserwärmung wird im Bereich des linken Modellabschnittes das Ober-
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84 Kapitel 3. Modelliel'ung des Tempel'aturfeldes der Li thosphäre 

flächenwärmeflußdi chte-N iveau lediglich um einen Betrag von etwa 5 m W/ m 2 angehoben. 

3.5 Andenvorland (Chaco) 

Der Chaco bildet das Vorland der Anden und stellt den Übergang zum Brasilianischen 

Schild dar. Er erstreckt sich als große Tiefebene, in der Sedimente des Subandins abgela

gert wurden. I( ompressionsstrukturen aus dem Subandin setzen sich in abgeschwächter 

Form unter den Sedimenten fort. Für das Andenvorland werden vereinfachend statio

näre, rein konduktive und eindimensionale Wärmetransport prozesse angenommen und 

modelliert. Die Variation der bestimmten Geothermen beruht auf der Wahl der unter

schiedlichen thermischen Parameter (A, A) für das Krustenmaterial. Wie schon in den 

vorangegangenen ModelIierungen, wird auch hier von einer mittleren Krustenzusammen

setzung ausgegangen. 

Die Wärmetransportgleichung (GI. D.1) wird mit Hilfe der Finite-Elemente-Methode 

gelöst. Als Randbedingungen werden zwei Temperaturbedingungen gewählt: als obere 

Temperaturrandbedingung eine O°C-Isotherme und als untere Randbedingung eine Iso

t herme, die der Lithosphären/ Asthenosphären-Grenze (1 250°C) entspricht. Variiert wird 

die T iefenlage der Asthenosphären/ Lithosphären-G renze zwischen 150 und 200 km Tiefe. 

Zusätzlich wurde die Verteilung der radiogenen Wärmeproduktion in der Kruste variiert. 

Folgende Fä lle werden unterschieden: eine konstante Wärmeproduktion (0,9 /lW/m3 ) so

wie die ex ponentielle Abnahme der Wärmeproduktion mit Oberflächenwerten von 1,5 bzw. 

3,0 /lW/m3 (Bestimmung der Verteilung s. Kap. 3.3). Zusätzlich wurde eine Geotherme 

bestimmt, bei der die Temperaturabhängigkeit der Wärmeleitfähigkeit berücksichtigt wird 

(s.a. I( api tel 3.3). Sämtliche weiteren Parameter entsprechen den Mittelwerten der Ta

belle 3.1. Die aus den numerischen ModelIierungen resultierenden Geothermen sowie die 

bestimmten Oberflächenwärmeflußdi chten sind in Abbildung 3.1 6 dargestellt. 

Die aus den ModelIierungen resultierenden Temperaturen an der Kruste/Mantel

Grenze variieren zwischen 400 und 600°C. Diese Größenordnung entspricht den von 

Giese (1994) für das Andenvorland bestimmten Temperaturen sowie den Temperatu

ren einer mittleren kontinentalen Kruste für Kratone von Chapman und Furlong (1992). 

Die bes timmte Oberfl ächenwärmeflußdi chte ergibt je Parameterwahl Werte zwischen 40 

und 55 m W/m 2 Aufgrund der für das Andenvorland bestehenden niedrigen Ober

flächenwärmeflußdi chte (s . Abb . 2. 19) kann hier von einer kalten kontinentalen Kruste 

ausgegangen werden, Schmelztemperaturen für Krustengesteine werden in keinem Tiefen

bereich erreicht . 

Für die ausgedehnten Sedimentbecken des andinen Vorlandes müssen jedoch auch das 

Temperattll'feld beeinflussende Prozesse wie z.B. die Effekte einer schnellen Sedimenta-
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Abbildung 3.16: Temperaturverteilungen und resul t ierende Oberflächenwärmeflußdi chte für das andine 

Vorland (Chaco) . Die Geothermen resultieren aus unterschiedlichen Annahmen zur Wärmeleiifähigkeiis
(temperaturunabhängigjtemperaturabhängig) und VVärmcproduktionsvertei lung sowie unterschiedli chen 

Tiefenl agen der Lithosphären/ Asthenosph ären-G renze (1250'C- lsotherme). 

t ion in die Interpretat ion mit einbezogen werden. Aufgrund von hohen Sedimenta tionsra

ten resul t iert eine Ern iedrigung der Oberflächenwärmeflußdi chte, so daß die bes timmten 

Oberflächenwärmeflußdi chten eventuell nicht dem Regime für größere T iefenbereiche ent

sprechen. Dieser Gesichtspunkt wird im Kapitel 3.6 behandelt . 

3.6 Schlußfolgerungen aus den Modellierungen 

Die in den vorangegangenen Abschnitten durchgeführten ModelIie rungen gehen von un

terschiedli chen tektoni schen Prozessen aus und beschreiben deren Einflüsse auf das Tem

pera turfeld der Lithosphäre. Die Ergebnisse sind entlang eines W-E-Schnittes (Abb. 3.17) 

beispielhaft zusammengestellt und werden im folgenden e rl äutert: 

Die niedrigen Oberflächenwärmeflußdi chte-Werte der Nazca-Platte können nicht durch 
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Abbildung 3.17: a: Beispielh afte Temperaturverteilung für die Lithosphäre der zentralen Anden entl ang 

eines W-E-Schnittes bei 21'S. Durchgezogene Isolinien (- ) entsprechen Ausschnitten , für die Modellrech

nungen durchgeführt wurden, gestri chelte Isolinien (--) für extrapoli erte Abschnitte ( 1250'C-Isotherme 

linear extrapoliert), 1250'C-Isotherme C' -). b: Mittelwerte der Oberftächenwärmeftußdichte in den tek

tonischen Einheiten aus Abbildung 2. 1 9 sowi e aus den Modellierungen resultierende Oberfl ächenwärme

flußdi chte- Verteilung. Pa ramter für die ModelIierungen: Subduktionsm odell: f all 2 der Scherspan

nungsverteilung (Abb. 3.7) entlang der Kontaktw ne sow ie westli che Ausdehnung eines Asthenosphären

keils bis in den Bereich des magmatischen Bogens. KrusLcnstapeJungsmodeJJ : ), warmes'j Modell rniL 

Anfangs-Oberflächenwärmeflußdi chte von 60 mW/m'. niedri ge Scherspan nung (10 !VI Pa) entlang der 

Übersch iebungszone (Ausschni tt 50-170 km aus Abb. 3.15a). Andenvorland: Geotherme mit Li

thosphären/ Asthcnosphärcn-G renze in 200 km Tiefe. "" eitere Parameter siehe Tab. 3.1. 

existierende Modelle zur Abkühlung ozeanischer Lithosphären erklärt werden. Bezüglich 
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3.6. Schlußfolgerungen aus den Modellierullgen 87 

ihres Alters besitzt die Nazca-Platte im Bereich der Peru-Chile-Tiefseerinne um 20 

bis 30 m Wjm 2 niedrigere Oberflächenwärmeflußdichte-Werte als eine "durchschn ittli

che" ozeanische Lithosphäre. Eine mögliche Erklärung hierfür kann in einer verstärk

ten Abkühlung ozeanischer Lithosphäre durch oberflächennahe F luidzi rkulationen ge

sehen werden; dieser Prozeß wird in den rein konduktiven Abkühlungsmodellen nicht 

berücksichtigt. Die Verwendung dieser Modelle als Randbedingung für ModelIierun

gen des Subduktionsprozesses (Tichelaar und Ruff, 1993 a) führen zu leicht überhöhten 

Temperaturbedingungen des Forearc-Bereichs. Als repräsentative Geotherme der Nazca

Platte für den Bereich westlich der Peru-Chile-Tiefseerinne wird eine stationäre Geot her

me entsprechend der beobachteten Oberflächenwärmeflußdichte von 40 m Wjm2 angese

hen. Ausgehend von einem ausschließlich konduktiven Wärmetransport resultiert eine 

Lithosphärenj Asthenosphären-Grenze (1250°C) in etwa 100 km Tiefe. 

Das Temperaturfeld des FOl'earc-Bel'eichs wird signifikant durch die entstehende Rei

bungswärme entlang der Kontaktzone von ozeanischer und kontinentaler Lithosphäre 

geprägt. Ausgehend von der niedrigen Oberflächenwärmeflußdichte kann auf ein Regi

me niedriger Scherspannung geschlossen werden. Die untersuchten Szenarien mit ver

nachlässigter bzw. geringer Scherspannung im oberflächennahen Bereich approximie

ren gut die Oberflächenbeobachtungen (s. Abb. 3.17), wohingegen durch die Szenarien 

mit höheren Scherspannungen überhöhte Oberflächenwärmeflußdichten bestimmt werden. 

Die Abschätzung einer mittleren Scherspannung für die zentralen Anden von 15 M Pa 

(Froidevaux und Isacks, 1984) wird hierbei als obere Begrenzung angesehen. Der Sub

duktionswinkel besitzt ebenfalls einen entscheidenden Einfluß auf das Temperaturfeld des 

Forearc-Bereichs. Bei Berücksichtigung der flachen oberflächennahen Subduktion (Comte 

und Swirez, 1995) ergeben sich höhere Temperaturen ent lang der Kontaktzone und der 

kontinentalen Kruste. Einen weiteren wichtigen Faktor zur Bestimmung des krustalen 

Temperaturfeldes stellt die Verteilung der radiogenen Wärmeproduktion innerhalb der 

kontinentalen Kruste dar. Ihr Einfluß auf die Temperaturen entlang der Kontaktzone ist 

vernachlässigbar, jedoch beeinflußt sie stark die Oberflächenwärmeflußdichte. Die nied

rige Oberflächenwärmeflußdichte des Forearc-Bereichs kann ebenfall s aus einer niedrigen 

oberflächen nahen Wärmeproduktionsrate resultieren. Daj edoch für das gesamte Untersu

chungsgebiet keine Meßdaten vorliegen, können keine einschränkenden Aussagen getroffen 

werden . 

Für die maximale Tiefe der seismischen Kopplung zwischen ozeanischer und kontinen

taler Lithosphäre (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 Oberflächenwärmeflußdichte kann folgende Einschränkung der 

Szenarien vorgenommen werden: durch eine vernachlässigbare Scherspannung im ober-
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fl ächennahen Bereich (s ,o, ) und ellle nur geringfügig zunehmende Scherspannung für 

größere T iefen resultieren für die T iefe der maximalen seismischen Kopplung ("" 45 km) 

250 bis 300° C und für den Bereich des maximalen Kontaktes von kontinentaler und ozea

nischer Kruste (60 km nach Schm itz, 1993 ) Temperaturen von 300 bis 350°C, Diese Tem

peraturen liegen in der Größenordnung der von T ichelaar und Ruff (1993 a) bestimmten 

Temperat uren für den Bereich der maximalen seismischen Kopplung an unterschiedli chen 

Subduk t ionszonen von 250°C bis 550°C , 

Der Bereich des aktiven magm atischen Bogens ist in Streichricht ung des Andenoro

gens durch sehr variable Oberft ächenwärmeftußdi chte-Werte geprägt , Von Henry (1981) 

wurden Werte im Bereich des magmatischen Bogens (für S-Peru) in der Größenordnung 

von etwa 50 m W /m 2 bestimmt. Zwar werden diese von Henry (1981) als "zweifelhaft" 

einges tuft , deuten jedoch an, daß der Bereich des magmati schen Bogens nicht einheit li ch 

durch ein Oberft ächenwärmeftußdi chte- Maximum geprägt ist. Die Lokation EI Loa wird 

als ein lokales Maximum interpretiert . 

Die ModelIierungen zeigen, daß das Temperaturfeld im Übergangsbereich vom Foreare 

zum magmatischen Bogen und in öst li cher Richtung durch die Existenz eines asthe

nosphäri schen Mantelkeils in geringen T iefen geprägt ist. Zur Generierung von Schmelzen 

im subkrustalen Bereich ist die Existenz eines asthenosphä ri schen Mantels, in dem ein 

advektiver Wärmetransport ermöglicht wird, notwendig. Eine Minimalabschätzung für 

die west li che Begrenzung des Asthenosphärenmateri als kann vorgenommen werden; die 

minimale westli che Ausdehnung des asthenosphärischen Mantels wird mit der Posit ion 

des magmati schen Bogens gleichges tellt. Für den akti ven magmatischen Bogen wird eine 

mi t tlere Oberflächenwärmeftußdi chte von etwa 60-70 m W/m 2 bestimmt (s. Abb. 3.11 und 

3.1 7) und als eine durch den Subduktionsprozeß bedingte Oberft ächenwärmeflußdi chte oh

ne Berücksicht igung des akt iven Magmatismus interpretiert. 

Das Auftreten lokaler Oberflächenwärmeflußdi chte-Anomalien kann durch die Exi

stenz oberflächennaher Magmenkammern interpret iert werden. Anh and der ModelIie

rungen konnte gezeigt werden , daß kurzzeitige « 0,5 Jl!Ja) Oberft ächenwänneflußdi chte

Anomalien in der Größenordnung bis zu 100 m W/m 2 durch oberflächennahe Magmen

kammern in T iefenbereichen von 4-6 km verursacht werden können . Magmenkammern in 

T iefenbereichen > 10 km bes itzen keinen signifikanten Einfluß auf die Oberflächenwärme

'f1ußdi chte und können anh and diesel' ni cht aufgelös t werden. Die Modellierungen sind 

jedoch als exem plari sch und lediglich als erste Näherung zu betrachten. Informationen 

über Aufst iegsmechanismen , Platznahme und Art der Abkühlung (la tente Wärme) sind 

weitgehend unbekannt . Weiterhin wurden Prozesse wie Fluidzirkulationen in den Mo

delli erungen nicht berücksichtigt , diese können jedoch einen wesent li chen Einfluß auf das 

oberflächennahe Temperaturfeld besitzen. So zeigen z.B . die Messungen im geothermi -
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3.6. Schlußfolgerungen aus den ModelIierungen 89 

sehen Feld EI Tatio ein durch Fluide gestörtes Temperat urfeld bis etwa 500 m T iefe. Für 

größere T iefenbereiche stellt sich dort wiederum ein überwiegend konduktiver Wärme

transport ein. Die Störung durch den konvekti ven Wärmetransport ist somit nur sehr 

lokal an ein Störungssys tem gebunden. Weitere Anzeichen für den lokalen Einfluß von 

Fluidzirkulationen im Bereich des magmati schen Bogens können aus der Verteilung der 

hydrothermalen Quellen abgeleitet werden (Abb. 3.18). Als Liefergebiet dieser Geother

m alsysteme können die Salzseen des Altiplano angesehen werden. Meteori sche Wässer 

gelangen dort durch tiefreichende Störungssysteme in größere Tiefen; nach lokaler Auf

heizung treten diese am westli chen und östli chen Rand des Altiplano wieder aus. 

19·5 19·5 

6 C/J. 
A 

20·S 20·S 

'" A ~olivia 
21·S 

• 

68"W 

I > I 

o 1 2 3 4 5 6 
Topography [km] 

Abbi ldung 3.18: Lokationen der hydrothermalen Quellen (. ) im Bereich der zentralen Anden nach Montes 

de Oca (1989) ; Munoz (1987) ; Munoz und Hamza (1993) . Lage der Vulkane (6, Kategorie 1 und 2) nach 

de Silva und Francis (1991 ). 
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Der Backarc-Bereich der andinen Subduktionszone ist durch eine Krustenstapelung 

gekennzeichnet, welche auch das Temperaturfeld beeinflußt. Zur Untersuchung der Tem

peraturbedingungen wurden zwei Modelle mi t un terschiedlichen li thosphärischen Tempe

raturni veaus ("warmes" und "kaltes" Modell ; hervorgerufen durch unterschiedliche Ba

siswärmeflußdi chten) untersucht . Der Einfluß der Scherspannung entlang der Störzone 

auf die Oberflächenwärmefl ußdichte ist zu gering, um sich als markante Anomalie abzuhe

ben. Somi t ist eine all einige Unterscheidung zwischen einem Regime hoher bzw. niedriger 

Reibungswärme ent lang der Störzone aufgrund der Verteilung der Oberfläcbenwärme

flußdi chte nicht mögli ch. Durch den Prozeß der Krustenstapelung resul t ieren aufg rund 

niedriger Überschiebungsbeträge keine Temperaturinversionen, wie sie von anderen Au

toren (England und Thompson, 1984; Peacock, 1989) durch eindimensionale Tem peratur

T iefen-Abschätzungen angenommen werden. Verursacht durch hohe Reibungswärmebe

träge können lokale Tem peraturinversionen result ieren . 

In Anlehnung an Ergebnisse von anderen Störzonen (z.B. San Andreas Störung: 

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 Oberflächenwärmeflußdi chte-Bestimmungen wird das Regime niedri

ger entstehender Reibungswärme als repräsentati v angesehen. F ür die Krustenstapelung 

des andinen Backarc-Bereichs ergeben sich somit keine Temperaturinversionen. 

Die ModelIierungen zeigen, daß die li t hosphärischen Tem peraturbedingungen signifi

kan t durch die Basiswärmeflu ßdichte geprägt sind, das heißt durch die getroffenen Annah

men zum li thosphärischen Temperaturfe ld vor der Krustenst apelung. Das Minimummo

dell wurde entsprechend den Oberfl äcbenwärmeHußdichte-Bestimmungen des Subandin 

und des Andenvorlandes gewählt. Das Maximummodell wird durch Unterk rustentempera

turen von 1000 bis 1l00°C begrenzt; Bedingungen, die noch nicht zur Schmelzbildung2 im 

Bereich der Kruste/ Mantel-Grenze führen . Die daraus resultierende Oberflächenwärme

flußdi chte von etwa 60 m W/m 2 entspri cht näherungsweise den Beobachtungen der OsL

kordillere. Die li t hosphäri schen Temperaturbedingungen müssen somit durch eine Kom

bination dieser beiden Modelle ents prechend eines Übergangs vom Maximummodell für 

die Ostkordillere zum Minimummodell für das Subandin und Andenvorland und somi t 

dem Übergang von einer Hochlage der Asthenosphären/Lit hosphären-Grenze zur einer 

"normalen" Tiefenlage für Schildgebiete angesehen werden. 

Eine mitt lere OberHächenwärmefl ußdichte von etwa 80 m W/ m2 für die Ostkordillere 

(s . Ab b. 2.1 9) kann durch die Krustenstapelungsmodelle nicht erklärt werden (s. Abb. 

2 Angesetzt wird eine Unterk ruste mit überwiegend basal tisch er Zusammensetzung (Whitc, 1995); die 

Schmelztemperaturen wurden nach Schmid (1982) abgeleitet . 
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3.6. Schlußfolgerungen aus den Modellierungen 91 

3.17). Einen weiteren, bislang in den Modellierungen unberücksichtigten Einfluß , bes it

zen Erosionsprozesse. Dieser Effekt kann analytisch durch Wärmeleitung in einem sich 

bewegenden Medium (Carslaw und Jaeger, 1959) abgeschätzt werden. Ihr Einfluß auf 

den Temperaturgradienten ist in Abbildung 3.19 dargestellt. Ausgehend von Erosions

beträgen von etwa 0,2 bis 0,4 m mJa (Crough, 1983; s.a. Diskussion bei Henry, 1981) 

für die letzten 10 bis 15 M a resul tieren Korrekturbeträge für den Temperaturgradienten 

an der Erdoberfläche von etwa 10 bis 30 %. Einen weiteren, nur schwer abschätzbaren 

und deswegen nicht weiter quantifizierten Einfluß auf das oberflächennahe Temperaturfeld 

können zirkulierende Wässer besitzen. Entsprechend den Annahmen zum magmat ischen 

Bogen, muß auch für den Bereich der Ostkordillere mi t aufsteigenden warmen Wässern 

gerechnet werden (s. Abb. 3.18). 

2.0 

1.8 

1.6 10.0 mm/a :' 

..... 
1.4 c 

Q) 

'0 
CIl 1.2 .... 

1.0 mm/~,/ 

.......... ..,/ 0.5 mm/a 
,.- " . ' ..... 

(!J 

'0 1.0 Q) 

.!:::! 
~ 0.8 

, ", , , 
, , , 0.5 mm/a , , .... 

0 z 0.6 
, , , , , , , , , , , 

, 1.0 mm/a 
, , , , 

0.4 
, , , 

10.0 mm/a , , , 
, , , , , , 

0.2 
, , 
, , , , , 

0'~03 104 105 106 107 108 

Time [al 

Abbildung 3.19 : Effekt von Erosion (- - -) und Sedimentation C - .) auf den Temperaturgradienten an 

der Erdoberfl äche, nach Carslaw und Jaeger (1 959). Kurvenparameter entsprechen den Erosions- bzw. 

Sedimentationsraten . 

Für das andine Vorland (Chaco) wurde zur Modellierung des lithosphärischen Tem

peraturfeldes die Annahme von stabilen Bedingungen entsprechend eines kontinentalen 

Schildes get roffen. Es wurden eindimensionale TemperaturmodelIierungen unter Vorgabe 
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92 Kapitel 3. ModelIierung des Temperaturfeldes der Lithosphäre 

der Tiefen lage der Lithosphären/ Asthenosphären-Grenze vorgenommen. Aus den Model

Iierungen ergibt sich ein Temperaturbereich für die Kruste/Mantel-Grenze von 400 bis 

600°C. Durch die Variation der Lithosphärenmächtigkeit resultieren Oberflächenwärme

flußdi chten von 40 bis 55 mW/m2
• Ausgehend von den Oberflächenbeobachtungen läßt 

sich ein T iefenbereich der Lithosphären/ Asthenosphären-Grenze von etwa 200 km Tiefe 

herleiten (s. Abb. 3.17). Subsidenzraten von 0,1 bis 0,4 mm/a für die letzten 10 Ma 

(Coudert et al. , 1995) lassen jedoch auf transiente Temperaturstörungen schließen. Diese 

können zu einer Erniedrigung der Temperaturgradienten an der Erdoberfläche von 10 

bis 20 % führen (Abb. 3.19). Eine Repräsentanz der Oberfl ächen beobachtungen für die 

gesamte Lithosphäre ist somit nicht gesichert. Werden höhere Oberflächenwärmefluß

dichten in Bet racht gezogen, so können Temperaturbedingungen entsprechend der Li

thosphären/ Asthenosphären-Grenze schon in wesentlich geringeren Tiefenbereichen ange

troffen werden . 
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Kapitel4 

Vergleich von zentral-andiner Subduktionszone und 

nordamerikanischer Subduktionszone 

Sowohl die I<ordillere der zentralen Anden als auch die nordamerikanische I<ordill ere 

sind geprägt durch die Subduktion einer ozeanischen Li t hosphäre unter eine kontinen

tale Lithosphäre. Die zentralen Anden stehen in Beziehung zu der westwärts gerichteten 

Subduktion der ozeanischen Nazca-Platte unter den südamerikanischen Kontinent, die 

nordamerikanische I<ordillere zu den ozeanischen Mikroplatten GOI'da, J uan de Fuca und 

Explorer (von Süd nach Nord) , welche in östlicher Ri chtung unter die nordamerikani

sche Platte subduziert werden. Obwohl sich diese bei den Subduktionszonen in Bezug 

auf ihre Subduktionsparameter (wie z.B . Subduktionsgeschwindigkeiten und Alter der 

subduzierenden Platte) unterscheiden, zeigen sie sehr ähnliche Muster in der regionalen 

Oberflächenwärmeflußdichte-Verteilung auf. 

Die Oberflächenwärmeflußdichte der Juan de Fuca-Platte zeigt ext reme Schwankun

gen. Für den nördlichen Bereich werden Werte von etwa 50 rnW/rn2 (Lewis et al. , 1988), 

im südlichen Bereich Werte von bis zu 150 rn Wjrn2 (Blackwell et al. , 1982) registriert. 

Zum Forearc-Bereich ist ein Abfallen der Oberfl ächenwärmeflußdi chte auf Werte zwi

schen 25 und 50 rnW/m 2 zu beobachten. In Annäherung an den magmatischen Bogen 

(High Cascades) ist, auf einzelne Lokationen begrenzt, innerhalb weniger Kilometer ein 

starker Anstieg der Oberflächenwärmeflußdi chte zu erkennen. So werden für den Be

reich des magmatischen Bogens Werte< 50 mW/m2
, aber auch bis zu 150 mW/m 2 

gemessen (B1ackwell et al., 1990 b; Lewis et al., 1988; Morgan und Gosnold, 1989 ). 

Ein Trend ist zu erkennen von höheren Oberflächenwärmeflußdi chten im Süden (Oregon, 

~ 100 mW/m2
) zu niedrigeren Werten im Norden (Washington, ~ 75 m W/m 2

; British 

Columbia, ~ 60-80 mW/m 2
). Der Backarc-Bereich ist ebenfall s mit starken Variationen 

der Oberflächenwärmeflußdi chte verbunden, im Mi t tel zeigt er Werte von etwa 75 m W/ m2 

(Blackwell et al., 1990 a, b). Damit zeigt die Verteilung der Oberflächenwärmefluß

dichte der nordamerikanischen Subduktionszone einen ähnlichen Trend wie im Bereich 

der zentral-andinen Subduktionszone (s. Kapitel 2.4). Beide Subduktionszonen besitzen 

ein ausgeprägtes Wärmeflußdichte-Minimum im Forearc-Bereich, einen generellen Anstieg 

zum aktiven magmatischen Bogen, eine starke Wärmeflußdichte-Variation innerhalb des 
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94 Kapiie1 4. Vergleich andine/nordamerikanische Subduktionszone 

akti ven magmat ischen Bogens sowie eine hohe Backarc- Wärmeflußdichte. 

Die Erkenntnisse der vorangegangenen ModelIierungen zu Einflüssen unterschiedlicher 

Subduktionsparameter können auf die nordamerikanische Subduktionszone übertragen 

werden: 

Der Subdukiionswinkel, mit der die Juan de Fuca-Platte subudziert wird, variiert 

von oberflächennahen 3-11° bis zu etwa 25° im Tiefenbereich von 40 km und für 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 Süden 

in 250 bis 300 km Entfernung. Der Winkel , mit der die ozeanische Nazca-Platte sub

duziert wird, variiert ebenfalls mit der Tiefe und beträgt 7-8° bis 20 km Tiefe, 15-17° 

bi s 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

gefü hrten ModelIierungen zum Einfluß des Subduktionswinkels auf das Temperaturfeld 

der Lithosphäre (s. Kap. 3.2, Abb . 3.4c) kann geschlußfolgert werden, daß die Subdukti

onsgeometrie allein keine wesentlichen Unterschiede in den Temperaturbedingungen der 

Lithosphäre der beiden Subduktionszonen erzeugt. 

Die Subduktionsgeschwindigkeii der Juan de Fuca-Platte beträgt 4,5 cm/a , di.e der 

Nazca-Platte 8,4 cm/a (DeMets et al., 1990) . Die ModelIierungen (s. Kap. 3.2, Abb . 

3.4d) haben gezeigt , daß Änderungen der Subduktionsgeschwindigkeit innerhalb dieses 

Bereichs keinen wesentlichen Einfluß auf die Temperaturbedingungen der Lithosphäre 

besitzen. Damit können Unterschiede in den Temperaturbedingungen der Lithosphäre 

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 Süden (Müller et a l. , 1993). 

Das der Nazca-Platte weist wesentlich höhere Alter in der Größenordnung von etwa 50 JI;/ a 

auf. Somit li egt das Alter der Nazca-Platte im MittellOmal höher als das der subduzier

ten Platten der nordamerikanischen Kordillere. Aufgrund des geringen Abkühlungsalters 

der ozeanischen Juan de Fuca- Platte resultieren wesentlich höhere Temperaturen entlang 

der Kontaktzone von ozeanischer und kontinentaler Lithosphä re für die nordamerikan i

sche Subduktionszone. Dies kann auch als Ursache für die im Vergleich zu den zentralen 

Anden wesentlich geringere Erdbebentätigkeit entlang der Wadati -Benioff-Zone (nahezu 

aseismisch; Dewey et. al, 1989) gedeutet werden . In einer Tiefe von 40 km endet für die 

nordamerikan ische Subduktionszone der Kontakt von ozeanischer und kontinentaler Kru

ste (Mooney und Weaver, 1989); für die zentralen Anden in einer Tiefe von etwa 60 km 

(Schmitz, 1993). Temperaturabschätzungen (Lösungsansatz 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 für 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 durchgeführten Modellierungen zum Einfluß der entstehenden Rei

bungswärme an der Kontaktzone von ozeanischer und kontinentaler Lithosphäre (s. Kap. 

3.3, Abb. 3.l1a) sowie der Verteilung der Oberflächenwärmeflußdichte im Forearc-Bereich 

kann auch während der Subduktion der Juan de Fuca-Platte von einer niedrigen Scher

spannung und daraus resultierender niedriger Reibungswärme ent lang der I<ontaktzone 

ausgegangen werden . 

Ähnlich wie die Modellierungen für die zentralen Anden gezeigt haben, sind auch in der 

nordamerikanischen Kordillere Temperatnrbedingungen für die Generierung von Schmel

zen erst mit der Annahme einer Asthenosphären-Hochlage gegeben. Lewis et al. (1988) 

postulieren einen konvektierenden asthenosphärischen Mantelkeil in 40 km Tiefe, im Ge

gensatz zu den Anden, wo er in einer Tiefe von 70 km angenommen wi rd. Geht man 

von der Lage der Lithosphärenj Asthenosphären-Grenze (1250°C-Isotherme) in 40 km 

Tiefe aus, dann können Wärmeflußdichte-Werte von etwa 95 mWjm2 an der Oberfläche 

erreicht werden. Lokale Wärmeflußdichte-Werte größer 95 mWjm2 bis zu 150 mWjm2 

werden von Morgan und Gosnold (1989) sowie Blackwell et al. (1982, 1990 a, b) als Er

gebnis des Wärmeeintrags aus isolierten Magmenkammern in Tiefen von 7-10 km sowie 

oberflächennahen zirkulierenden Wässern interpretiert . Sowohl die Annahme der Asthe

nosphären-Hochlage als auch die Existenz oberflächen naher Magmenkammern für den 

Bereich des aktiven magmatischen Bogens korreliert mit den Erkenntnissen, die für die 

zentral-andine Subduktionszone gewonnen wurden. 

Obwohl beide Subduktionszonen im Forearc-Bereich und magmatischen Bogen ver

gleichbare Oberflächenwärmeflußdichte-Verteilungen aufweisen, bestehen doch erhebliche 

Unterschiede in den Temperaturbedingungen innerhalb der Lithosphäre. Der Hinweis 

auf das höhere Temperaturniveau der Lithosphäre für die nordamerikanische Subdukti

onszone kann nur aus den Beobachtungen (Oberflächenwärmeflußdichte, Alter) im Be

reich der Juan de Fuca-Platte gewonnen werden. Aufgrund von großen Abkühlungsraten 

für junge ozeanische Lithosphärenplatten (s. Abb. 3.2), besitzt das Alter bei jungen Li 

thosphärenplatten (im Gegensatz zu hohen Plattenaltern) einen entscheidenden Einfluß 

auf die Temperaturbedingungen des Forearc-Bereichs. 

Um die Temperaturbedingungen der Lithosphäre im Bereich des magmat ischen Bo

gens für die beiden Subduktionszonen unterscheiden zu können, ist eine exakte Trennung 

von der durch den Subduktionsprozess bedingten Oberflächenwärmeflußdichte und lo

kalen, durch oberflächennahe Magmenkammern bedingten Wärmeflußdichte-A nomalien 

notwendig. 
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Zusammenfassung 

Die Untersuchung geodyn am ischer Prozesse, die mit der Subduktion der Nazca-Platte 

unter den südamerikanischen 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 oberflächennahen Temperaturfeld abgeleiteten Wärmeflußdichte Aussagen zu den 

Temperaturbedingungen der Lithosphäre und deren Verknüpfung mit ablaufenden tekto

nischen Prozessen zu treffen. Hierzu wurde eine fundierte Wärmeflußdichte-Datenbank 

für den Bereich der zentralen Anden zwischen 15-300 S und 60-75°W erstellt, die Verteilung 

der Werte im Sinne der regional-tekonischen Einheiten interpretiert und Temperaturbe

dingungen der Lithosphäre, unter Annahme verschiedener Szenarien tektonischer Prozesse 

und der Oberflächenwärmeflußdi chte als Vergleichsgröße der Modelle, abgeleitet. 

Der Altbestand an Wärmeflußdi chte-Daten aus der Literatur wurde durch eigene Tem

peraturmessungen in 14 Bohrungen (N-Chile) sowie Industriedaten erweitert. Die wich

tigsten, das Temperaturfeld lokal beeinflussenden Größen, wie die lokale Topographie 

sowie konvektive Komponenten im Wärmetransport, wurden identifiziert und entspre

cllende Korrekturen an den Temperaturdaten angebracht. Die im Rahmen kommerzieller 

Bohrlochmessungen von den Erdölgesellschaften gewonnenen Daten umfassen 1521 Ein

zelmessungen für Bolivien und 40 Einzelmessungen für Chi le. Es wurde ein Verfahren 

entwickelt, um die Korrektur der durch den Bohrvorgang gestörten Maximumtempera

turen unter den gegebenen Bedingungen im Untersuchungsgebiet vornehmen zu können. 

Die in die Wärmeflußdi chte-Bes timmung eingehende Wärmeleitfähigkeit der von den Boh

rungen durchteuften Gesteine wurde an 67 Proben (Chi le) bestimmt, für die boliviani

schen Bohrungen wurde auf publizierte Werte zurückgegriffen. Die Wärmeleitfähigkeit 

wurde bezüglich der in-situ Porosität der Gesteine und der in-situ Temperatur korri

giert . Anhand von vier unterschiedlichen Methoden wurden dem jeweiligen Datenmateri

al angepaßte Wärmeflußdi chte-Best immungen vorgenommen. Die neu bestimmten Ober

flächenwärmeflußdi chte-Werte (6 Wärmeftußdichte-Lokationen auf der Basis von kontinu

ierli chen Temperaturprofilen und 23 auf der Basis von Maximumtemperaturen ) tragen zu 

einer wesentlich erhöhten Datendichte (insgesamt 74 Werte) und verbesserten Datenver

teilung in den zentralen Anden bei. Obwohl die Datensituation bei weitem noch nicht 

befriedigend ist, können folgende Aussagen getroffen werden: 

• In Streichrichtung des Andenorogens (N-S) zeichnen sich keine signifikanten Trends im 
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Verteilungsbild der Oberflächenwärmeflußdichte ab, wohingegen quer zum Streichen 

(W-E) deutliche Variationen sichtbar werden. 

• Die Oberflächenwärmeflußdichte der Nazca-Platte nimmt mit zunehmendem Alter, das 

heißt mit Annäherung an die Peru-Chile-Tiefseerinne ab und besitzt im Bereich der 

Tiefseerinne Werte von etwa 30 mW/m2
. 

• Im Bereich der Küstenkol'dillere besteht ein Minimum der Oberflächenwärmeflußdichte 

in der Größenordnung von etwa 20 mW/m2 

• Im Bereich des Längstals und der Präkordillere ist ein genereller Anstieg auf Werte 

zwischen 40 und 60 mW/m2 zu erkennen. 

• Die für den magmatischen Bogen und den Altiplano bestimmten Ober

flächenwärmeflußdichte-Werte zeigen sehr große Variationen und reichen von etwa 50 

bis 180 mW/m2 . Die hohen Werte weisen auf isolierte, oberflächennahe Magmenkam

mern im Bereich des magmatischen Bogens hin. 

• Die Ostkol'dillere ist durch hohe Oberflächenwärmeflußdichte-Werte von etwa 

80 mW/m2 gekennzeichnet. 

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

flächenwärmeflußdichte von etwa 40 mW/m2 aus . 

Mit Hilfe von ModelIierungen der Temperaturverteilung in der Lithosphäre und ~er 

Oberflächenwärmeflußdichte als Vergleichsgröße für die Modelle wurden folgende Aussa

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

• Die niedrigen Oberflächenwärmeflußdichte-Werte der Nazca-Platte (30-40 mW/m2
) 

können nicht durch existierende Modelle zur Abkühlung ozeanischer Lithosphäre er

klärt werden. Anhand von Abkühlungsmodellen werden für Plattenal tel' entsprechend 

der Nazca-Platte im Bereich der Peru-Chi le-Tiefseerinne Oberflächenwärmeflußdichten 

von 60-70 mW/m2 bestimmt. 

• Die Modelle für den Forarc-Bereich lassen auf ein Regime geringer Scherspannung ent

lang der Kontaktzone von ozeanischer und kontinentaler Lithosphäre mit einem mitt

leren Wert von maximal 15 M Pa und damit geringer entstehender Reibungswärme 

schließen. Die Berücksichtigung unterschiedlicher Subduktionswinkel, ergibt für den 

Fall flacher Subduktion eine Temperaturerhöhung im Bereich der kontinentalen Kru

ste. Mit der Variation des Subduktionswinkels wird sowohl die Breite der Ober

fläch enwärmeflußdichte-Anomalie als auch die Größe der Oberflächenwärmeflußdi chte 

beeinflußt. Die Verteilung der krustalen radiogenen Wärmeproduktion hat einen ent

scheidenden Einfluß auf die Oberflächenwärmeflußdichte. In der Tiefe der maximalen 

seismischen Kopplung zwischen der ozeanischen Nazca-Platte und der kontinentalen 

südamerikanischen Platte (~ 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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• Die Temperatu rbed ingungen im Übergangsbereich vom Forearc zum akt iven magma

tischen Bogen sind von den unterschiedli chen Annahmen zur Existenz e ines asthe

nosphärischen !VIanteIs in geringen Tiefen ("=' 70 km) abhängig. Um Schmelzbedin

gungen im subkrustalen Bereich zu erzeugen, muß eine westli che Ausdehnung des 

Asthenosphärenkeils bis mindestens in den Bereich des magmatischen Bogens ange

nommen werden. Die thermisch ausgedünnte Lithosphäre ergibt eine maximale Ober

fl ächenwärmeflußdi chte von etwa 60-70 mW/m2
. Lokale Wärmeflußdichte-Anomalien 

werden durch die Existenz von oberfl ächen nahen Magmenkammern ("=' 4-6 km Tiefe) 

in terpret iert . 

• Der Backarc-Bereich ist durch Krustenstapelung gekennzeichnet, wodurch auch das 

Temperaturfeld der Lithosphäre geprägt wird . Bedingt durch die Krustenstapelung 

resultieren keine Temperaturinversionen im Bereich der Erdkruste wie sie bei ein

dimensionalen Modellierungen zur Temperaturrelaxat ion von "sägezahnartigen" An

fangstemperaturbedingungen angenommen werden. Entscheidend für das rezente Tem

peraturfeld der Lithosphäre sind die Ausgangsbedingu ngen zu Beginn der Krusten

stapelu ng. Der Backarc-Bereich wird als Übergangsbereich von einer Hochlage der 

Asthenosphären/Lithosphären-Grenze zur einer "normalen" Tiefen lage für Schildgebie

te angesehen. Begrenzt durch Schmelzbedingungen im Kruste/Mantel-Übergangsbe

reich werden maximale Oberflächenwärmeflußdi chte-Werte von 60 m W/ m 2 best iJ?1mt. 

Die hohe OberA ächenwärmeflußdi chte der Ostkordillere wird auf eventuelle transien

te Störungen des Temperaturfeldes, bedingt durch den Prozess der Erosion , zurück

geführt . 

• Aus den Oberfl ächenbeobachtungen des Andenvorla.ndes (Chaco) wurden Temperatur

bedingungen der Lithosphäre entsprechend typischen Schi ldgbieten abgeleitet . Die 

modellierten Temperaturen für den Kl'l1ste/Mantel-Übergang li egen zwischen 400 

und 600°C bei einer Tiefenlage der Lithosphären/ Asthenosphären-Grenze (1250° C

Isotherme) von etwa 150-200 km. Die niedrige OberflächenwärmeAußdichte des Anden

vor landes wird auf eventuelle transiente Störungen des Temperaturfeldes , bedingt 

durch den Prozess der Sedimentation , zurückgeführt . 

Die zentral-andine Subduk t ionszone und die Subduktionszone Nordamerikas zeigen 

ähn li che Muster in den regionalen Oberflächenwärmeflußdi chte-Vertei lungen auf. Um 

jedoch die Temperaturbedingungen der Lithosphäre unterscheiden zu können, ist eine ex

akte Tren nung von durch den Subduktionsprozess bedingter Oberfl ächenwärmeAußdich

te und lokalen durch oberflächen nahe Störungen bedingten Wärmeflußdichte-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 pla te. The main obj ect ive of this thesis is 

the interpretation of the terrestrial heat-f1ow density determined {rom the near surface 

geothermal field ancl using the heat-f1ow density to model the li thospheric thermal fi eld in 

relation to tectonic processes. For this purpose, a substantial heat-flow density database 

was compiled for the central Andes between 15-30o S and 60-75°W, the heat-f1ow 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-f1ow 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. 1.'he 

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 sampies (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. T he new heat-flow density va

lues (6 heat-f1ow sites on the basis of continuous temperat ure logs and 23 on the basis of 

bottom-hole temperatures ) result in an essential en largement of the previously available 

database compri sing now 74 values. With the new values, a more homogenuous data 

distribu ton in the area of the central Andes is accomodated. Based on the data, the 

following statements can be made: 

• The heat- f1ow density pattern shows no sign ificant changes along strike of the Andean 

orogen (N-S) in contrast to main variations across the orogen (W-E) . 

• The heat-flow density of the Nazca plate decreases with increasing age of t he litho

sphere, i.e. approaching t he Peru-Chile t rench from the west . In the region of the 
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Peru-Chile trench heat-flow density of about 30 mWjm2 is observed. 

• In t he area of t he CoastaJ Cordillera a minimum heat- flow density of about 20 mWjm2 

occurs . 

• In the areas of t he Longitudinal Valley and the Precordillera a small increase of values 

between 40 ancl 60 mWjm2 can be observed. 

• Heat-flow density determ ined in the areas of the magmatie are and the Altiplano show 

large vari ations from 50 to 180 mWjm2
• High heat-flow density values presumably are 

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

• T he Eastern Cordillera shows comparatively high heat-flow density values on the order 

of about 80 mWjm2 

• In the areas of t he Subandean Ranges and the Andean foreland (Chaeo) heat-flow 

density values decrease to about 40 mWjm2
. 

From modeling the li t hospheric t hermal field using the surface heat-flow density as a 

constraint, t he following conclusions can be made with regard to the tectonic regime in 

the central Andes : 

• T he low surface heat-flow density of t he Nazca plate (30-40 mWjm2
) can not be ex

plained by existing models of the cooling of ocean ic lithosphere. Using the age of the 

Nazca plate in the area of the Peru-Chile trench as an input these models resu"It in 

heat- flow density values in t he order of 60-70 mWjm2
. 

• Model calculat ions for the [Ol·are region hint for t he existance of low shear stress along 

the contact between the oceanic and continentalli thosphere. A maximum mean shear 

st ress of 15 M Pa resulting in low fri ctional heat generation rates is considered to be 

a representative value for the subduction regime. Variation of the subduction angle 

inAuences the width and shape of the surface heat- flow anomaly as weil as the heat

flow density level. In the case of shallow subduction higher temperatures within the 

oven·iding continental crust result. The distribution of t he 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 t he order of 300 to 350°C. 

• Lithospheric temperature conditions at the transition zone from the foreare region to 

the aetive magmatie are are sensitive to temperature changes caused by the occurence 

of an assumed as thenospheric mantle wedge at shallow depth (;:,; 70 km). To match 

conditions for melting at subcrustallevels, the minimum extent of the asthenospheric 

wedge towards the west has to coincide with the position of the volcanic line. T he 
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thermally thinned lithosphere resul ts in a surfaee heat-fiow density in the order of 60-

70 m W/m2 • Loeally higher heat-flow density in the magmatie are is then interpreted 

as effects of shallolV magma ehambers loeated at approximately 4-6 km depth . 

• The doubling of the erust in the backare region affeets t he lithospherie thermal strue

ture. However, reversal temperature-depth distributions in the eontinental erust as 

usually assumed in one-dimensional models for temperature relaxation o[ an initial 

'sawtooth' geotherm do not result from two-dimensional erustal staeking models. The 

reeent lithospherie thermal structure is mainly influeneed by the initial temperature 

distribution at the beginning of the erustal staeking proeess. In the baekare region a 

transition from a lithosphere/asthenosphere boundary at shallow depth to a 'normal' 

lithospherie thiekness for eontinental shields oeeurs. Limi ted by melting temperatures 

in the lower erust (erust/mantle transition) results a maximum surface heat- fiow den

sity in the order o[ 60 m W/m 2
. Higher surfaee heat-flow density in the area of the 

Eastern Cordillera may attributed to transient effects on the thermal field by erosional 

proeesses . 

• From the observations of surfaee heat-flow densitiy in t he Andean foreJand (Chaco), 

lithosherie thermal eonditions corresponding with those of typieal shield areas are de

rived. Modeled temperatures at the erust / mantle transition are on the order of 400 to 

600°C [or a lithospherie thiekness o[ 150-200 km . The low surfaee heat-flow densilr in 

the area of the Andean foreland may be attributed to transient effects in the thermal 

field eaused by reeent sedimentation. 

The eentral Andean subduetion zone and the aetive margin of the North Ameriean 

eontinent show similar conditions in their surfaee heat-flow density pattern . Separation o[ 

surfaee heat-flow density eomponents attributed to the subduction proeess and loeal sur

faee heat-fiow density anomalies eaused by shallow subsurfaee disturbanees are neeessary 

to distinguish between their lithospherie thermal eonditions. 
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Resumen 

EI 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 

objeti vos esenciales deI Programa de Investigacion Especial 267 "Procesos de Deformacion 

en los Andes". EI objetivo de este trabajo es el estudio de las condiciones terrnicas de la 

li tosfera, y su conexion con procesos tecton icos en desarrollo, a partir de la densidad de 

f1ujo de calor derivado deI campo termico superfi cial. Con tal fin se est ablecio un banco 

de datos de densidades de f1ujo 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 region ales y derivo condiciones termicas de la li tosfera, partiendo de diferentes 

procesos tectonicos y valores de densidad de f1ujo de calor superficial corno valores de 

comparaClOn. 

Los datos de densidades de f1ujo de calor existentes en la li teratura fueron arnpliados 

medtante med iciones termicas en 14 pozos (norte de Chile) asi corno con datos indust riales. 

Se identificaron los valores mas irnportantes que t ienen influencia local sobre el c'ampo 

termico, corno son la topografia local y las componentes convect ivas en el transporte 

calorifico, corrigiendose adecuadamente los datos termicos. Los datos obtenidos por las 

compaiiias petroliferas mediante mediciones comerciales en pozos abarcan 1521 mediciones 

para Bolivia y 40 para Chile. Se desarrollo un procedimiento con el fin de poder corregir , 

bajo las condiciones dadas, las temperaturas maximas, alteradas a causa dei proceso de 

per[oracion. La conduct ibilid ad term ica de las rocas perforadas, que se necesita para la 

determinacion de la densidad de f1ujo de calor, fue determinada en 67 pruebas (Chi le), en 

el caso de las perfOl'aciones bolivianas se recurrio a datos pub li cados. La conductibilidad 

termica fue corregida referente a la porosidad de las rocas y la temperatura in situ. 

Se determinaron los valores de la densidad de f1uj o de calor adaptados a cada material 

con cuatro metodos d iferen tes. Los valores de la densidad de flujo de calor superfi cial , 

nuevamente determinados, (6 locaciones de densidad de f1ujo de calor en base aperfiles 

termicos continuos y 23 en base a ternperaturas maximas) contribuyen a un aumento 

considerable de datos (en total 74 valores) asi corno a un mejoramiento de la di st ribucion 

de datos en los Andes Centrales. A pesar de que la situacion de los datos aun es ta lejos 

de seI' satisfactori a puede constatarse 10 siguiente: 

• En direccion al rumbo deI orogeno andino (N-S) no se manifiestan tendencias significan

tes en la distribucion de la densidad de ftuj o de calor superficial, pero transversalmente 
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al mismo (W-E) se di stinguen marcadas variaciones. 

• La densidad de fluj o de calor de la placa Nazca di sminuye con creciente edad al acer

Carse a la fosa oceanica de Peru-Chile y muestra en la zona de dicha fosa valores de 

30 m W/m 2 

• En la region de la Cordillera de la Costa la densidad de flujo de calor superfi cial adquiere 

un valor minimo de aproximadamente 20 mW/m 2
. 

• En la region deI Valle Longitudinal y de la Precordillera se nota un ascenso general 

hasta valores entre 40 y 60 m W/m2
. 

• Los valores de la densidad de flujo de calor superficial, determinados para el arco 

magmiitico y el Altiplano, muestran una gran variacion y Ilegan desde aproximada

mente 50 hasta 180 m W/m2
• Los valores elevados indican camaras magmaticas super

fi ciales aisladas en la zona dei arco magmatico. 

• La Cordillera Occidental esta caracterizada pOl' valores elevados de densidad de flujo 

de calor superfi cial de aproximadamente 80 m W/m2 

• EI subandino y el antepa!s andino (Cllaco) estan caracteri zados pOl' valores bajos de 

densidad de flujo de calor superficial de aproximadamente 40 m W/ m 2 

Con ayuda de modelos de distribucion de temperaturas en la litosfera y de la densidad 

de fluj o de calor superficial como valor de comparacion para los modelos puede decirse 10 

siguiente en relacion a los procesos tect6nicos predominantes en los Andes centrales : . 

• Los valores bajos de la densidad de fluj o de calor de la placa Nazca (30-40 m W/m 2 ) no 

pueden seI' explicados en base a modelos existentes para el enfriamiento de la li tosfera 

oceanica. Mediante modelos de enfriamiento se determina un valor de 60-70 mW/m 2 

para placas de edad analoga a la placa Nazca en la zona de la fosa oceanica. 

• Los modelos para la zona deI antearco indican un regimen de tensi6n baja de cizall a

miento a 10 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 formaci6n de calor de fri ccion. 

Considerando diferentes angulos de subducci6n se obtiene, para el caso de subduccion 

poco inclinada , un a elevaci6n de temperatura en la zona de la corteza continental. 

Variando el angulo de subduccion se inRuye tanto en la anchura de la anomalia de 

la densidad de fluj o de calor supel'fi cial corno en el valor de la densidad de f1uj o de 

calor superfi cial. La di stribucion de la producci6n deI calor radi6geno cortical t iene 

una influencia decisiva sobre la densidad de fluj o de calor superfi cial. A la profundid ad 

deI acoplamiento sismico maximo ent re la placa oceanica Nazca y de la placa conti

nental sudamericana (apr. 45 km ) resultan temperaturas de 250 hasta 300°C y a la 

pl'ofundidad deI contacto maximo (apr. 60 km) temperaturas de 300 has ta 350°C. 

• Las condiciones termicas en la zona t ransitoria dei antearco al arco magmatico ac tivo 

dependen de las diferentes suposiciones en cuanto a la existencia de un manto aste

nosferi co a poca profundid ad (apr. 70 km). Para crear condiciones de fu sion en la 
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zona subcort ical hay que part ir de una extension de la cuna astenosferica en direccion 

occidental que lIegue por 10 menos hasta la zona del arco magmatico. De la li tosfera 

termicamente reducida resul ta una densidad de Aujo de calor de aproximadamente 60-

70 m W/m 2 Anomalias de la densidad de Aujo de calor local se interpretan en base a 

las camaras magmaticas superfi ciales (a una profundidad aproximada de 4-6 km) . 

• La zona deI trasarco esta caracteri zada pOl' un apilamiento corti cal, 10 cual tambien 

determina el campo termico de Ja li tosfera . No resultan inversiones termicas en la zona 

de la corteza terres tre condicionadas pOl' el apilamiento cortical, corno las que se pre

suponen en modelos unidimensionales de relajaciones de temperatura para condiciones 

iniciales de temperatura en forma de "sierra". Para el campo termico reciente de la 

li tosfera son decisivas las condiciones iniciales de! apilamiento corti cal. La zona dei 

trasarco se considera como zona t ransitoria de una ubicacion alta deI limite entre la li

tos fera y la astenosfera y una ubicacion baja "normal" para zonas de escudo. Limitado 

pOl' las condiciones de fusion en Ja zona transitori a entre corteza/manto se determinan 

valores de densidad de calor superficial de 60 mW/m 2 La alta densidad de Aujo de 

calor superficial de la Cordi llera Oriental se atribuye a posib les perturbaciones transi

torias deI campo termico, condicionadas pOl' el proceso de erosion . 

• Partiendo de observaciones de Ja superfi cie dei antepafs andino (Chaco) se dedujeron 

las condiciones termicas de la litosfera en analogia a otras zonas tipicas de esyudo. 

Las temperaturas modeladas para el paso de la corteza al m anto se encuentran entre 

400 y 600° C para una ubicacion baja de unos 150-200 km dei limi te entre Iitosfera 

y astenosfera (Isotermica 1250°C) . La baja densidad de flujo de calor deI antepais 

andino se atribuye a perturbaciones t ransitorias dei campo termico condicionadas por 

eI proceso de sedimentacion. 

La zona de subduccion centraJ and ina y la zona de subduccion norteamericana mues

tran di stribuciones parecidas de la densidad de fluj o de calor superficia l. Sin embargo 

para poder c1i stinguir las condi ciones termi cas de la litosfera hay que diferenciar exacta

mente la densidad deI Aujo termico causada pOl' el proceso de subduccion y anomalias c1e 

densidad de fluj o de calor causadas pOl' perturbaciones superficiaJes. 
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Fehlerabschätzung: BHT-Korrektur und 

Wärmeflußdichte-Bestimmung aus BHT 
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Zur Ermittlung der mittleren Standzeit wurde diese, soweit vorhanden, stati stisch aus

gewertet . Zu insgesamt 454 BIIT-Messungen ist die Standzeit bekannt . Aus Abb. A.l a 

kann entnommen werden, daß etwa 25 % der Temperaturmessungen eine Standzeit von 

7 ± 1 St unde besitzen. Generell soll te eine Zunahme der Standzeit mit der Tiefe der 

BHT-Messung zu erkennen sein, da die Zeit des Ausbringens des Bohrgestänges und des 

Einbringens der Meßsonde ebenfalls mi t der T iefe zunimmt. Diese zu erwartende Kor

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

A.l b). 
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Abbi ldung A.l : a: Verteilung der registrierten Standzeite Il von insgesamt 454 BH T-Messungen (Boli vien) , 

b: Stalldzeiten in Abh ängigkeit von der T iefe der Messung. 

Temperaturmessungen wurden überwiegend im T iefenbereich von 1000 bis 4000 m 

durchgeführt; hierfür werden Standzeiten von 5 bis etwa 20 Stunden angegeben. Da diese 

statistisch über den gesamten Tiefenbereich verteilt vorliegen, sind Testrechnungen durch

geführt worden, um den Einfluß der Standzeit auf die Korrekturbeträge zu untersuchen 
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(s. Abb. A.2). Aus den gewähl ten Mittelwerten (t ei,e = 5 hund ts = 7 h) resul t iert eine 

Temperaturgradientenkorrektur von 3,9°G / km. Durch Variat ion der Zirkul ationszeit um 

± 1 Stunde variiert der Korrekturbetrag des Temperaturgradienten um ± 0,6°G / km. Die 

Variation der Standzeit von 5 bis auf 20 Stunden hat eine Erhöhung bzw. Erniedrigung der 

Temperaturgradientenkorrektur um I ,2°G / km bzw . 2,3°G / km zur Folge. Es zeigt sich, 

daß die Variation der Standzeit einen wesentlichen Einfluß auf die Temperaturkorrektur 

besitzt, hingegen ist der Einfluß der Zirkulationszeit von untergeordneter Bedeutung. 
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Abbildung A.2: Änderung der Temperatur

beträge und daraus resultierende Tempera

turgradientenänderungen für unterschiedliche 

Stand- und Spü lzeiteIl. Durchgezogene t.T-z 

Linie entspricht der genutzten mittleren Kor

rektur, gepunktete Linien zeigen diej eweiligen 

Parametervariationen . 

L-----------------------~ 5ooo 

Etwa 2/3 der Messungen besitzen Standzeiten von 5 bis 15 h. Hieraus fo lgt eIne 

mittlere Abweichung der Temperaturgradientenkorrektur von ± 1,5°G / km. Bei einem 

mittleren Tem peraturgrad ienten von etwa 200 G / km (entspricht dem mittleren Gradienten 

der bolivianischen Erdölfelder) bedeutet dies einen relat iven Fehler von etwa 8 %. 

Die korrigierten Wärmeleitfähigkeiten der bolivianischen Erdgas/Erdöl-Felder (s. Ta

belle 2.1 ) zeigen im Durchschnitt eine mi ttlere relative Abweichung von etwa 15 % 
von dem gewählten Mittelwert. Zur Bestimmung der Genauigkeit der zu 

Wärmeflußdi chte- Werte wird diese berechnet aus (PoweIl et al., 1988): 

- ';-2 + -2 Xhjd = XCrad. X..\, 

ermittelnden 

(A .I) 

mit Xh/d dem mittleren relat iven Fehler der Wärmeflußdichte, Xe,ad. dem mittleren relat i

ven Fehler des Temperaturgradienten und x>. dem mitt leren relativen Fehler der Wärme

leitfähigkeit. Für die bestimmten Wärmeflußdi chten der bolivianischen Erdöl/Erdgas

Felder ergibt sich somit ein mitt lerer relativer Fehler von 17 %. 
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Appendix B 

Wärmeleitfähigkeiten 

1 Mineral WLF 11 Mineral/PF 1 WLF 1 

Quarz (iso) 7,69 [1) Amphibol 2,91 [2) 
Quarz (11 c-Achse) 10 ,17 12) Halit 5,55 [2) 
Quarz (-1 c-Achse) 6,1512J Calcit 3,59 11J 
Plagioklase Dolomit 5,51 [I) 
Albit 2,34 12J Gips 1,30 12J 
Labradorit (Ab4. 6A Il!>4) 1,53 (1) Pyroxen 5,02 P) 
Anorthit 2,72 12J Hämatit 11 ,28 [I) 
[(alifeldspate Goethit 2,91 [1) 
Mikroklin 2,49 [1) H20 0,607 
Orthoklas 2,31 11J Luft 0,026 
Sanidin 1,65 [1) 0 1 0,213 

117 

Tabelle B.l : Wärmeleitfähigkeiten 
(WLF in [W /7111<)) gesteinsbilden
der Minerale nach Hora i (1971)[1), 
Diment und PraU (1988)[2) zu
sammengestellt nach Clauser und 
Huenges (1995) sowie verschiedener 
Porenfüllungen (PF). 

1 Probe 11 kfs 1 plg 1 qrz 1 amI' 1 hall cal 1 doll gip 1 cpx 1 Porosität 1 

MMI/l (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 (Vu lkanitbrekzie) 45 9 46 17 
MMI/8 (Vulkanitbrekzie) 21 41 24 16 
MMI/9 (Vulkan itbrekzie) 11 54 27 8 16 
MMI/I0 (Vulkanitbrekzie) 15 43 28 14 14 
MMI/ ll (Vulkanitbrekzie) 15 50 28 7 
MMI/ 12 (Vulkanitbrekzie) 23 38 25 14 10 
LOA (Ignimbrit) 29 
MAB/2 148 (D iori t) 63 15 22 
MAB (Vulkanitbrekzie) 36 43 15 6 
SLV (Vulkanitbrekzie) 22 33 29 16 20 

Tabelle 8 .2: Anteile der in chilenischen Proben vorkommenden Mineralphasen in Vol. % abgeleitet 
au der Röntgen- Diffraktions-Ana lyse; kfs= Kalife1dspat , plg= Plagioklas, qrz=Quasrz, amp= Amphibol, 
hal= Hali l , cal=Calcit, dol;:::: Dolomit , gip=Gips, cpx = Clinopyroxen. Gemessene Porositäten einiger Pro
ben (1)) in [%). Probennahme-Gebiete: MMI (Mansa Mina, Calama). LOA (Quellgebeit EI Loa), MAB 
(Mantos Blancos) und SLV (Sierra Limon Verde). 
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Formation Lokation en 
ABP BJO CA I 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 '1 10 
CAJ 4 7 4 
YAN 4 9 10 
TAC 11 '1 19 23 6 
!PA 
VIT 
CAN 6 4 5 
SAN 4 12 
ESC 19 4 8 22 28 19 10 
TA l 5 8 6 10 
CHO 7 
TAR 42 16 5 45 35 6 
ITA 

TUP 22 4 9 5 7 9 6 
ITC 
IQU 17 3 1 7 9 6 25 13 16 
LMS 62 16 69 41 3 61 
I·IUA 18 63 5 
SRO 21 12 
ELC 17 

NJL NPC LPN PVN RGD RSC TTR TIT LVT VGD YPC YOI 
CHA 1 10 29 '18 37 33 31 39 25 
YEC 6 2 11 5 9 11 10 
PET 4 10 4 6 6 8 3 5 3 
CAJ 8 6 
YAN 5 5 
TAC 13 5 7 16 8 20 15 5 18 14 5 
!PA 3 
VIT 5 
CAN 7 5 7 7 
SAN 5 7 2 
ESC 37 26 6 9 9 58 20 22 30 17 
TA l 3 10 13 2 2 11 
CHO 8 6 6 10 
TAR 16 10 17 5 6 
ITA 8 

TUP ·1 8 6 20 3 9 28 6 4 
!TC 
IQU 11 5 3 9 21 12 11 
LMS 23 41 15 
HUA 
SRO 16 6 
ELC 5 

Tabelle 8.3: Prozentuale Anteile jeweiliger Form ationen zur Bestimmung der mittleren \lVärmeleitfähig-
keit für die bolivianischen Erdgas- und Erdölfelder. Form ationsbezeichnungen siehe auch Tabelle 2.1; 
Feldbezeichnugen siehe auch Tabelle 2.3 oder Tabelle C.!. 

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

Deutsches GeoForschungsZentrum GFZ



119 

Appendix C 

Lokationen der Wärmeflußdichte-Bestimmungen 

Lokation I Länge [West) I Breite [Süd) I Höhe [m) I 
Bolivien 
Abapo ABP 63'25, 1 ' 18°52 ,8' 583 
Bermejo BJO 64'20,9' 22'40 ,9' 703 Barreclero, Tigre, Toro 
Caigua CA! 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 
EI Espino EPN 63' 13,2 ' 19' 18,0' 716 Amiri 
Guairuy GRY 63'34,7' 20°15 ,9' 1174 '!Ucan 
Mad rejones MJB 63'35,9' 21' 59,5' 681 
Monteagudo MGD 63'56 ,8' 20°02,5' 1164 
Montecristo MCT 62'56,0' 17' 32, 7' 307 
Naranj illo NJL 62' 17,4' ! 7' 59,7' 628 
Nupuco NPC 63'06, 1' 21' 10,4 ' 577 Sipuati 
La Pena LP N 62°57,9' 17'58,3' 369 Palm ar, Santa Cruz, Tu ndy 
Porven ir PVN 63' 12,9' 20'45 ,7' 727 Carand aiti 
Rio Grande RGD 62'54,4' 18' 09,6' 340 
Rio Seco RSC 63'17,0' 18'29,2 ' 698 
Tatarenda TTR 63'3 1,7' 19'08,4' 1019 
T ita TIT 62' 13,3' 18'22,5' 312 
La Vertiente LVT 63'17,3 ' 21'14 ,7' 383 Escondido , Vill amontes 
Vuelta Grande VGD 63' 11 ,1' 20°55 ,8' 539 
Yapacani YPC 64' 02 ,3' 17'01 ,1' 235 Enconada 
Yoay YO! 62° 57 ,4 ' 20' 15, 1' 577 

Chile 
Toconao TOC 68' 13,9' 23' 16,8' 23 14 
Michill a 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 
EI Loa 68'39,1 ' 21'09 ,1' 3950 
La Escondida 69'04,7' 24' 15,9' 3020 

Tabelle C. l : Geographische Länge, Breite und topographische Höhe der bol ivianischen Erdgas- und 
Erdölfelder sowie für die chilenischen Ex plorationsbohrungen. Fü r die boli vianischen Lokationen sind die 
jeweiligen Explorationsfelder, die zu einer Lokalität zusammengefaßt wurden , aufgelistet . 
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Appendix D 

Analytische und numerische Methoden der 
Temperaturfeld-Bestimmung 

D .l Energiebilanzgleichung 

Konduktive Wärmetransport vorgänge im Untergrund werden durch die Energiebilanzglei

chung 

aT a ( aT ) a (aT) a ( aT ) 
pCPat = ax >. ax + ay >. ay + az >. az + A = V(>.VT) + A (D. l ) 

beschrieben, mit T der Temperatur, >. der Wärmeleitfähigkeit , p der Gesteinsdichte, cp 

der spez ifi schen Wärme, A einer Wärmeprod uktion und V = (;x , ;y' ;z )' Für den sta

tionären Fall , das heißt wenn keine zeitliche Temperaturänderung erfolgt ( ~~' = 0) , sowie 

für eine räumlich konstante Wärmeleitfähigkeit , reduziert sich die Energiebi lanzgleichung 

auf die Poisson-Gleichung: 

[
aZT + aZT + aZT] = _ A 
axz ayz azz >. (D.2) 

Wird ein Körper betrachtet, der sich mit einer Geschwindigkeit v relativ zum Koord ina

tensystem bewegt , so muß die Energiebilanzgleichung um einen konvektiven Anteil ergänzt 

werden zu: 

(D.3) 

. . 2 _ 82 82 82 f S mi t V - 8x' + 8y' + 8z" Der erste Term au der rechten eite beschreib t den kondukti-

yen Anteil am Wärmetransport, der zweite Term den konvekti ven Transport der Wärme 

und der dritte Term entsp ri cht einer inneren Wärmequelle, in diesem Zusammenhang der 

radiogenen Wärmeproduktionsrate. Die Energiebilanzgleichung beschreib t die zeitliche 

und räumliche Temperaturänderung aufgrund der beiden betrachteten Wärmet ransport

vorgänge. 

D.2 Analytische Lösungen 

Für analyt ische Lösungen wird in der Regel nur die vertikale Komponente der Wärmelei

t ung betrachtet, daß heißt die Temperaturänderungen mit der Tiefe (T( z)). Dies ent-
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spricht einem hori zontal geschichteten Medium mit unterschiedlichen Parametern der 

Wärmeleitfähigkeiten (.\ == .\(z)) sowie Wärmeproduktionsraten (A == A(z) ). Betrachtet 

man ein eindimensionales auf reiner Konduktion beruhendes Temperaturfeld im statio

nären Zustand, so vereinfacht sich Gleichung 0.1 zu: 

d [ dT] A(z) + dz .\ dz == O. (0.4) 

Von Cermak und Häne! (1988) sind hierzu analytische Lösungen gegeben worden, anhand 

derer für einfache Modelle Temperatur-Tiefen-Verteilungen bestimmt werden können. Als 

Randbedingungen werden die Oberflächentemperatur (To) und die Oberflächenwärmefluß

dichte (Qo == .\(~~)z=o) angesetzt . 

D.2 .1 Abkühlungsmodelle ozeanischer Lithosphäre 

Durch heißes aufsteigendes Mantelmaterial an den ozeanischen Rücken werden bei der

seits Lithosphärenplatten gebildet, die horizontal auseinanderdriften. Die Platten werden 

durch kaltes Meerwasser abgekühlt und bewegen sich als quasi rigid über den ti eferen Man

tel. Während des auseinanderdriftens altern die Platten, durch ständige Abkühlung ver

dichten sie sich und sinken ab. Das Plattenalter entspricht hierbei der Zeit (t), die benötigt 

wird, um die Entfernung (x) vom Rücken zu erreichen (t == x/v), mit v der Driftgeschwin

digkeit. Zur physikalischen Beschreibung dieser thermischen Evolution der ozeanischen 

Lithosphäre werden gewöhnlich zwei Klassen von Modellen genutzt, das I-Ialbraum- und 

das Plat ten-Modell. Beide beschreiben die Änderung des Wärmeflusses abhängig vom 

Plat tenal tel' : 

Das Halbraum-Modell (Turcotte und Schubert, 1982) beschreibt das Temperaturfeld 

der Lithosphäre entsprechend einem sich abkühlenden Halbraum. Im Bereich der ozeani

schen Rücken besitzt dieser eine konstante Entstehungstemperatur (Tm) und kühlt sich 

konduktiv an seiner Oberfläche ab. Eine Wärmeproduktion durch radioaktiven Zerfall 

wird ni cht berücksichtigt. Nach Lösung der Diffusionsgleichung wird das Abkühlungs

verhalten mit den Randbedingungnen T == Tm an den ozeanischen Rücken (x == 0) und 

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

T(z,t) == Tm er] C~) (0.5) 

mit el'] der Fehlerfunktion (Carslaw und Jaeger, 1959) , Tm der Entstehungstemperatur , z 
der Tiefe, K, der Temperaturleitfähigkeit und t dem Plattenalter (Turcotte und Schubert, 

1982, Gl. 4-125). Durch Differentiation von GI. 0.5 ist die Oberflächenwärmeflußdi chte 
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abhängig vom Alter der Platte gegeben zu: 

Q,(t) = AßT = ATm 
ßz ~ 

(D.6) 

mit Qs der Oberflächenwärmeflußdi chte und A der Wärmeleitfähigkeit. Aus den Glei

chungen D.5 und D.6 ist das vertikale Temperaturprofil ebenfa lls gegeben durch: 

(D .7) 

Das Platten-Modell (parsons und Scla ter, 1977; Stein und Stein , 1992) behandelt 

di e ozeanische Li t hosphä re als sich abkü hlende Platte mit konstanter Mächtigkeit (L). 

Die Platte kühlt sich durch Konduktion über ihre Oberfläche ab (T = 0 bei x = 0) , 

jedoch unter Beibehaltung einer bestimmten Temperatur in der T iefe L (T = Tm bei z = 

L) . Wärmeproduktionen durch radiogenen Zerfall innerhalb der Platte werden ebenfalls 

ni cht berücksichtigt . Das Abkühlungsverhalten wird beschrieben durch (Pollack und Sass, 

1988) : 

T(z, t) 
z 

= Tmz + .. . 

(
4Tm ) ~ 1 . (2n + l)7r z - (2n + 1)27r21d + -- L... sm L exp - .. . 

7r n=O 2n + 1 L2 
2Tm 00 (_ 1)"+1 . n7rZ -n27r 2Kt -(-) L sm-

L 
exp-...,.,,--

7r n= 1 n L2 
(D.8) 

mit z der Tiefe, K der Temperaturleitfähigkeit und t dem Pla ttenalter. Von Parsons 

und Sclater (1977) sowie Stein und Stein (1992) wurden daraus Näherungsfunktionen 

der Oberflächenwärmeflußdi chte (Qs) bezüglich des Pla ttenalters erstellt. Für junge 

Lithosphären ergibt sich in beiden Fällen eine IhR- Abhängigkeit . Für höhere Li

thosphärenal ter beeinflußt die untere Randbedingung des Platten-Modells die Ober

flächenwärmeflußdichte, so daß hierfür die Beziehung abbricht und exponentiell zu einem 

konstanten Endwert abfällt. Sie wird nach Parsons und Sclater (1977) gegeben durch: 

Q,(t) = 473 C I / 2 

sowie nach Stein und Stein (1992) durch: 

Qs(t ) 

Qs(t) 

510 r l / 2 

48 + 96 e -0.0278 t 

für 

für 

für 

t -::; 120 Ma , 

t -::; 55 Ma 

t > 55 Ma , 

mi t Qs der Oberfl ächenwärmeflußdi chte in [W/m 2J und t dem Plattenalter in [aJ. 

(D.9) 

(0.10) 
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D.2.2 ID-Temperaturbestimmungen entlang der Kontaktzone von ozeanI

scher und kontinentaler Lithosphäre 

Zur Bestimmung der Temperaturen entlang der Kontaktzone von ozeanischer und konti

nentaler Lithosphäre ist von Tichelaar und Ruff (1993 a) eine analytische Lösung, basie

rend auf der Arbeit von Molnar und England (1990), hergeleitet worden . Für die Bes tim

mung der Temperaturen ist die Superposit ion von zwei Prozessen nötig: das Abkühlungs

verhalten der ozeanischen Lithosphäre aufgrund ihres zunehmenden Alters und die Auf

heizung durch den Kontakt mit der überlagernden Lithosphäre. Durch die Lösung und 

Superposition der beiden eindimensionalen Wärmeleitungsprozesse wird der Effekt der 

Advektion, bedingt durch die Subduktion, mit einbezogen . 

Das Abkühlungsverhalten einer ozeanischen Lithosphäre wurde im Abschnitt D.2.1 

behandelt. Die Wärmeflußdichte durch die Oberfläche der subduzierten ozeanischen Li 

thosphäre bestimmt sich zu: 

Q 
_ Am Tm 

o -
- J7rK.(to + td ' 

(D.ll) 

mit Am der Wärmeleitfähigkeit der ozeanischen Lithosphäre, Tm der Entstehungstem

peratur, K. der Temperaturleitfähigkeit und to dem Lithosphärenalter bei Erreichen der 

Subduktionszone. Während des Subduktionspl'Ozesses berechnet sich das Alter der Li 

thosphäre zu t = to + t1 mit t1 = v :Ina' Hierbei ist Z j die Tiefe der Kontaktzone, V die 

Subduktionsgeschwindigkeit und ader Subduktionswinkel. 

Durch Gleichung D.ll wird lediglich ein Teil des Wärmeflusses der ozeanischen Li 

thosphäre beschrieben, ein weiterer Anteil resultiert aus der Erwärmung durch die über

lagernde Platte (Isolationseffekt). Die Erwärmung eines Halbraumes mit einer Anfang

stemperatur von ooe und einer sich zeitlich ändernden Temperaturrandbedingung an 

dessen Oberkante T(O, t) = alm
/

2 (mit m als ganzer positiver Zahl und aals I<onstan

tel ergibt einen Temperaturgradienten von bT~) mit b = r~L"i~:-t;)~) als dimensionsloser 

Konstante (f entspricht der Gamma-Funktion)(s. Carslaw und Jaeger, 1959, p. 63 und 

484; Molnar und England , 1990). Durch numerische Verfahren ergibt sich ein mittlerer 

Wert von b ~ 0.9 in allen geologisch relevanten Fällen (Molnar und England, 1995). Der 

aus der Erwärmung resultierende Wärmefluß innerhalb der subduzierenden Platte ergibt 

sich zu: 

Q _ A bTj 
t- m~ 

wobei TI die von der T iefe abhängige Temperaturbedingung darstellt . 

(D.12) 

Zur Bestimmung der Temperatur TI an der Kontaktzone in Abhängigkeit von der 

Tiefe Z j kann eine Energiebilanz aufgestellt werden. So ist die Differenz der Wärmefluß

komponenten innerhalb der ozeanischen Platte und dem der überlagernden Platte gleich 
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der entstehenden Rei bungswä rme an der Kontaktzone: 

(0.13) 

mit QJ = A, ~: dem Wärmefluß an der Basis der überl agernden Platte (z = zJ) so

wie der entstehenden Reibungswärme aus dem Produkt der Scherspannung T und der 

Subduktionsgeschwindigkeit V. Die Reibungswärme ist hier pro Einheitsfläche gegeben . 

Durch Lösung der eindimensionalen stationären Wärmeleitungsgleichung (G I. 0.4) wird 

die Temperat ur TJ in abhängig von der Tiefe Z J bestimmt zu (Tichelaar und Ruff, 1993 

a) : 

mit 

[9- +aV - Qo] ~ 
s 

b Am 
S = 1 + c;'ZJ . 

V 7f t A , 

(0.14) 

In den vorangegangenen Gleichungen beschreiben A eine konstante Wärmeproduktion der 

kont inentalen Kruste und A" Am die Wärmeleitfähigkeiten der überlagernden bzw . sub

duzierenden Platten. Gültig ist diese Temperaturbestimmung für den Kontaktbereich der 

subduzierenden Platte mit kontinentaler I<ruste. Die Scherspannung kann sowohl kon

stant als auch tiefenabhängig T( Z J) = J.Lpg z J gewählt werden; mit J.L dem Reibun&skoeffi 

zienten , p der Krustendichte, 9 der Erdbeschleunigung und ZJ der Tiefe der Kontaktzone. 

Zur Überprüfung der Anwendbarkeit der analytischen (eindimensionalen) Lösung wur

den von Tichelaar und Ruff (1993 a) Vergleiche mit Ergebnissen der zweidimensionalen 

numerischen ModelIierungen von van den Beukel (1990) sowie van den Beukel und Wortel 

(1988) durchgeführt. Es ergeben sicb bei sämtlichen Parametervari ationen Abweichungen 

in den Temperaturbestimmungen von weniger als 10 %. Auch di e im Rahmen der vor

li egenden Arbeit durchgeführten Vergleicbe zeigen nur geringfügige Abweichungen « 10 

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

D.2.3 Abkühlung einer quaderfärmigen Intrusion (3D) 

Zur Untersucbung von Einflüssen transienter Prozesse auf die Oberflächenwärmeflußdi chte 

wurden Abschätzung zum Abküblungsverbalten von Intrusivkörpern vorgenommen. F ür 

einfache geometri scbe Formen von Intrusivkörpern sind für dieses Problem analyti scbe 

Lösungen der Wärmetransportgleichung u. a. bei Carslaw und Jäger (1959) oder Hänel 

und Mongelli (1988) gegeben. Für die hier durchgeführten Temperatur- und Oberfläcben

abscbätzungen wird die Form eines Quaders genutzt. Unterschiede in der Temperatur

leitfähigkeit zwischen Intrusion und umgebendem Gestein sowie eine krustale radiogene 

Wärmeproduktion werden hierbei vernachlässigt; ebenfalls find et der Effekt der latenten 
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Wärme durch die Kristallisation keine Berücksichtigung. Die Temperaturverteilung in 

Abhängigkeit von der Position zur Intrusion und der Zeit nach einer "plötzlichen" Platz

nahme bestimmt sich zu: 

T(x, Y, z , t) = t::,.T [ ( Z- b) ( Z+b) Ta+ zg+ - el'/ -- +el'J -- .. . 
8 2 .;;;1 2.;;;1 

( z-c ) ( z+c )][ (h -Y) - er J 2.;;;1 - el'/ 2.;;;1 er J 2.;;;1 ... 

+ erJ (~~) ][erJ (~~) + el'! G~) ] , 
und der Temperaturgradient zu : 

oT(x, Y, z, t) 
oz 9 + 8%t [exp ( - (;~r) + exp (- (;~r) 

_ exp (_ (~) 2) _ exp (_ (~) 2)] [erJ (h - Y) 
2.;;;1 2 .;;;1 2.;;;1 

(h+ Y)][ (d -X ) (d+ X)] + el'! 2.;;;1 er J 2.;;;1 + el'/ 2.;;;1 . 

(0.15) 

(0.16) 

Hierbei entsprechen b der Oberkante und e del' Unterkante der Intrusion sowie d und h 

ihrer Halbachsen-Längej Z der Tiefe und x, y den hori zontalen Koordinaten , K. der Tempe

raturleitfähigkeit , t::,.T = Ti - Ta der Temperaturdifferenz von Intrusionstemperatur (Ti) 
und OberA ächentemperatur (Ta) und 9 dem ungestörten Temperaturgradienten vor der 

In trusion . Die vertikale Wärmeflußdichte in Abhängigkeit von der Position zur Intrusion 

und der Zeit bestimmt sich aus dem Produkt des Temperaturgradienten ( ~~ ) und der 

Wärmeleitfähigkeit (.x). 

D.3 Numerische Lösung 

Zur Lösung der Wärmetransportgleichung durch numerische Verfahren wurde in dieser 

Arbeit das der finiten Elemente (FE) eingesetzt, Hierfür stand das kommerzielle Pro

grampaket ANSYS, Version 4.4a (ANSYS, 1989), sowie das am GeoForschungsZentrum 

Potsdam entwickelte Program THERMOO (Bayer et a l. , 1995) zur Verfügung. 

Zunächst wird das zu modellierende Gebiet in finite Elemente zerlegt. Durch eine 

automatische Modellvernetzung (ANSYS) wurden für sämtliche ModelIierungen Knoten

abstände von maximal 2 km im Bereich von Störungszonen vorgegeben (Kontaktzone von 

ozeanischer und kontinentaler Li t hosphäl'en im Subduktionsbereich und Überschiebungs

bahn bei der Krustenstapelung). Für die übrigen Einheiten wurden Knotenabstände 

, .. 
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von max imal 5 km zugelassen. So wird eine höhere Vel'll etzungsdichte im Bereich der 

Störungszonen erreicht, di e sich zu entfernteren Gebieten hin verringert. 

Zur Lösung der instationären Wärmetransportgleichung sind geeignete Anfangsbe

dingungen T(x, y, z , t = 0) des Temperaturfeldes sowie Randbedingungen vorzugeben, 

welche aus den jeweiligen physika li sch-geometrischen Problemstellungen abzu leiten sind. 

Die Randbedingungen können durch Temperatu rangaben T(x, y) oder durch Wärmefluß

dichteangaben Q(x, y) erfolgen. Für di e ModelIierungen zu stationären Temperaturbe

dingungen entfallen die in de r Wärmeleitungsgleichung auftretenden Zei tableitungen, so 

daß eine Anfangs temperaturverteilung ni cht vorgegeben werden muß. 

Temperaturberechnungen wurden mit den Programmen THERMOD sowIe ANSYS 

durchgeführt. Die graphische Darstellung der Ergebni sse erfolgte mit dem Postprozessor 

von ANSYS bzw. mit dem Graphikpaket GMT (Generi c Mapping Tool; Wessei und Smith , 

1995) . 
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