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Kurzdarstellung

Die physikalischen Eigenschaften und die mit diesen verbundene Dynamik von Gestei-
nen in unterschiedlichen Tiefen der Erdkruste wahrend eines kontinentalen Kollisi-
onsprozesses sind trotz erheblicher Forschungsanstrengungen oft kaum bekannt. Die
vorliegende Arbeit beschéftigt sich mit der Untersuchung und Interpretation der Vertei-
lung von elektrischer Leitfahigkeit in der Erdkruste einer der tektonisch am wenigsten
verstandenen Schliisselregionen intrakontinentaler lithosphéarischer Geodynamik: Pa-
mir und Tian Shan an der nordwestlichen Spitze der Indien-Asien-Kollisionszone. Zur
Bestimmung der Leitfahigkeitsverteilung wurden magnetotellurische Daten entlang
eines 350 km langen, etwa in Nord-Siid-Richtung verlaufenden Profils an insgesamt
178 Stationen aufgenommen. Das Messgebiet erstreckt sich iiber das Pamir-Plateau
im Stidosten Tadschikistans, den zentralen und nérdlichen Pamir, das Alai-Tal und
die siidwestlichen Tian-Shan-Ketten in das kirgisische Ferghana-Becken.

Eines der bemerkenswertesten Resultate der durchgefiihrten 2D- und 3D-Inversionen
magnetotellurischer Daten ist eine ausgedehnte Zone stark erhohter Leitfahigkeit ab
einer Tiefe von 10-15km unterhalb des Pamir-Plateaus. Der spezifische Widerstand
in diesem Gebiet liegt z. T. unterhalb von 1 {2m. Unter Einbeziehung der Ergebnisse
anderer geophysikalischer Studien interpretiere ich diese Zone als Ansammlung von
teilweise geschmolzenen felsischen Gesteinen in mittlerer und moglicherweise unterer
Kruste, mit einem Schmelzanteil zwischen 3 und 17 %. Damit befinden sich grofe
Gebiete der mittleren Kruste in einem sehr viskosen Zustand. Dies kann sowohl
die Flachheit des Pamir-Plateaus als auch die gravitationsbedingte Extension der
oberen Kruste in Randbereichen der Hochebene erkldren, als auch die Moglichkeit
von lateralen Fliekbewegungen viskosen Materials im Zuge von krustaler Verkiirzung
(,crustal flow*) erzeugen. Weiter nordlich bildet das kompakte, wenig verwitterte
metamorphe Material der Muskol-Shatput-Dome des Zentralpamir eine Zone stark
erhohter Widerstinde, deren Flanken moglicherweise Migrationskanéle fiir aufsteigende
Tiefenfluide bilden. Solche Fluide kénnen als Folge von Metamorphosereaktionen bei
der siidgerichteten Subduktion von krustalen Gesteinen unter den Pamir entstehen.
Mehrere Zonen erhohter Leitfahigkeit in Zentral- und Stidpamir konnten mit der
Migration und Akkumulation solcher Fluide zusammenhéngen. Alle Suturzonen des
Pamir und siidlichen Tian Shan treten als Gebiete erhohter Leitfdhigkeit in oberer und
mittlerer Kruste in Erscheinung. Sie bilden als z. T. reaktivierte krustale Schwéachezonen
Migrationspfade fiir Tiefenfluide und erlauben Oberflichenwasser das Vordringen
in grofe Tiefen. So erscheint auch die obere Kruste des Alai-Tals als ein Bereich
erhohter Leitfdhigkeit, der als Folge des propagierenden Pamir in hohem Mafse von
fluidgesattigten Rissen und Stérungszonen durchzogen ist. Die Rushan-Psart-Zone als
Grenze zwischen zentralem und siidlichem Pamir trennt gleichzeitig Gebiete mit heifser
und kalter Kruste und damit unterschiedlichen Verformungsmechanismen voneinander.
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Abstract

Many geodynamic processes governing intra-continental collisional orogeny are still
unexplained and controversial. A key question is related to the state and dynamic
behaviour of the lithosphere at different crustal levels while continental collision
progresses. The Pamir-Tian Shan region at the north-western promontory of the India-
Asia collision zone may be the best location to study such lithospheric deformation
processes in situ. This work presents the crustal resistivity structure of the Pamir and
Southern Tian Shan orogenic belts and their interpretation. Therefor magnetotelluric
data were recorded at 178 sites along a roughly north-south trending, 350 km long
corridor from the Pamir Plateau in southern Tajikistan across the Pamir frontal
ranges, the Alai Valley and the south-western Tian Shan to the Kyrgyz part of the
Fergana Basin.

One of the most intriguing features of the 2D and 3D inversion results is a laterally
extended zone of high electrical conductivity below the Pamir Plateau, with resistivity
below 1 2m, starting at a depth of approx. 10-15 km. Considering the results of other
geophysical investigations, the high conductivity can be explained with the presence
of partially molten felsic rocks at middle to lower crustal levels, assuming a melt ratio
between 3 and 17 %. This would cause most of the middle crust to behave fluid-like and
in turn explain the flatness of the Pamir Plateau, facilitate the gravitational collapse
of the south-western margin of the Pamir Plateau and suggest crustal shortening
driven by lateral flow of viscous mid-crustal material. Further north, the compact
metamorphic rocks of the Muskol-Shatput Domes of the Central Pamir appear as a
highly resistive structure, whereat its edges might bear pathways for rising magmatic
and metamorphic fluids. Several zones of high conductivity in the middle and lower
crust of Central and Northern Pamir likely record fluid release due to metamorphism
associated with south-dipping active continental subduction of crustal material. All
suture zones appear as electrically conductive in the upper and middle crust of the
Pamir and Tian Shan. Sutures are zones of lithospheric weakness, which are prone
to tectonic re-activation and facilitate fluid migration. The basin of the Alai Valley
— sandwiched between the Pamir and Tian Shan — exhibits a generally conductive
upper crust that bifurcates into two conductors at depth. One of them connects to the
active Main Pamir Thrust, which is absorbing most of today’s convergence between
the Pamir and the Tian Shan. The Rushan-Pshart-Zone, which separates Central
and Northern Pamir, likely separate hot, partially molten and ductile middle crust
in the south from colder and less mobile crust in the north, which is influenced by
metamorphic fluid migration from the material subducted underneath the Northern
and Central Pamir.
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1 Einleitung

Die méchtigsten Gebirgsmassive, die hochsten Berge und grofsten Hochebenen der Welt
entstehen als Folge einer kontinentalen Kollision. Im Zuge des ,Biggest Crash on Earth®
kollidieren seit etwa 50 Millionen Jahren kontinentale Anteile der Indischen Platte
mit dem eurasischen Kontinent (z. B. Kind und Yuan 2010). Die dabei stattfindenden
Prozesse, die den Zustand und die Dynamik der Lithosphére auf verschiedenen Skalen
beeinflussen und steuern, gehoren zu den am wenigsten verstandenen Bereichen der
modernen Geodynamikforschung. In den vergangenen Jahrzehnten haben eine Vielzahl
an geophysikalischen und geologischen Forschungsvorhaben im zentralen und ostlichen
Bereich der Indien-Asien-Kollisionszone einige der offenen Fragen beantwortet (z. B.
Nelson et al. 1996, Tapponnier et al. 2001, Tilmann et al. 2003, Hatzfeld und Molnar
2010, Unsworth 2010). Dabei gewonnene Erkenntnisse priagen unser Verstandnis von
kontinentalen Kollisionsprozessen, gleichzeitig wurden neue Fragen aufgeworfen. Die
meisten offenen Fragen beziehen sich auf den physikalischen Zustand und die damit
verbundenen mechanischen Eigenschaften von Gesteinen in verschiedenen Ebenen der
Lithosphére wahrend eines aktiven Kollisionsprozesses. Die Gebirge des Pamir und
des Tian Shan an der nordwestlichen ,Speerspitze” der Indien-Asien-Kollisionszone
sind Gebiete, die hervorragend dafiir geeignet sind, Deformationsprozesse der Litho-
sphére im Zuge einer aktiven Kollision zu studieren. Die gewaltigen Bergmassive und
das Hochplateau entstanden durch eine Verkiirzung der Kruste, die die gleiche Gro-
fslenordnung hat, wie die der 6stlich angrenzenden Hamalaja-Tibet-Gebiete (Molnar
und Tapponnier 1975). Zusétzlich absorbiert der Pamir die hochste Verformungsrate
auf der kiirzesten Entfernung innerhalb der gesamten Indien-Asien-Kollisionszone
(Reigber et al. 2001, Mohadjer et al. 2010, Zubovich et al. 2010, Ischuk et al. 2013).
Die Tian-Shan-Pamir-Hindukusch-Zone enthélt eine der tiefsten aktiven kontinen-
talen Subduktionszonen der Welt, die mit dem aktivsten Gebiet intra-kontinentaler
mitteltiefer Seismizitéit verbunden ist (Chatelain et al. 1980, Hamburger et al. 1992
Burtman und Molnar 1993, Fan et al. 1994, Pegler und Das 1998, Negredo et al. 2007,
Schneider et al. 2013, Sippl et al. 2013a).

Das Projekt ,Tien Shan — Pamir Geodynamic Program“ (TTPAGE), in dessen
Rahmen die vorliegende Arbeit entstanden ist, versucht einige der bedeutendsten
offenen Fragen der Geodynamik intrakontinentaler Orogene durch die multidisziplinére
Analyse der Region des Pamir und des siidlichen Tian Shan zu beantworten. Im
Vergleich zu angrenzenden Himalaja-Tibet-Orogenen erfuhr dieses Gebiet in den
letzten Jahrzehnten keine bedeutende geophysikalische Erforschung. Im Rahmen von
TIPAGE werden verschiedene geowissenschaftliche Methoden kombiniert. Das Projekt
umfasst u. a. strukturgeologische Untersuchungen (Schmidt et al. 2011, Stiibner et al.
2013a,b, Stearns et al. 2013) thermo-mechanische Modellierung (Tympel und Sobolev
2013), seismologische Studien (Mechie et al. 2012, Sippl et al. 2013a,b, Schneider
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et al. 2013) und magnetotellurische Messungen auf dem Gebiet von Kirgistan und
Tadschikistan. Die magnetotellurische Komponente des TIPAGE-Projektes ist Thema
der vorliegenden Arbeit.

Magnetotellurik kann die Verteilung elektrischer Leitfdhigkeit des Untergrundes
im lithosphérischen Mafsstab abbilden. Dabei spielen Bereiche erhohter Leitfahigkeit
in der Kruste und im oberen Mantel eine besondere Rolle, denn sie sind oft mit
erh6hter Temperatur und/oder dem Auftreten von Fluiden verbunden (Haak und
Hutton 1986, Jones 1992). Fluide sind zusammen mit der Temperaturverteilung zwei
der wichtigsten Parameter der globalen tektonischen Prozesse in der Lithosphére, denn
sie haben dramatischen Einfluss auf die physikalischen Eigenschaften und damit auf
die Art der Verformung von Gesteinen auf allen Ebenen (z. B. Beaumont et al. 2001,
Klemperer 2006, Arora et al. 2007, Rosenberg et al. 2007). Die grofe Bedeutung von
Wasser fiir ozeanische Subduktionsprozesse ist Gegenstand intensiver Forschung (z. B.
Regenauer-Lieb et al. 2001, Hacker 2008, Worzewski et al. 2010, John et al. 2012).
Wasser und dessen Freisetzung oder Bindung bei Gesteinsmetamorphoseprozessen
spielt aber auch bei kontinentaler Subduktion eine entscheidende Rolle (Gao und
Klemd 2001, Li et al. 2004, Liou et al. 2004, Jolivet et al. 2005, Zheng 2012).

Magnetotellurische und seismologische Studien der Himalaja-Tibet-Region fiihrten
zu der Entdeckung grofser Gebiete erhohter Leitfahigkeit und niedriger seismischer
Geschwindigkeiten in Tiefen der mittleren Kruste. Sie werden als Ansammlungen
erheblicher Mengen freier wéssriger Fluide und/oder Gesteinsschmelzen als Folge
von Metamorphoseprozessen und erhohten Temperaturen der Kruste interpretiert
(z.B. Ubersicht in Unsworth 2010, Berdichevsky et al. 2010, Xiao et al. 2011). Einige
dieser Zonen kénnen mit Fliekbewegungen viskosen Krustenmaterials in Tiefen der
mittleren Kruste iiber viele Hunderte Kilometer zusammenhéngen. Damit wird auf
entscheidende Weise die Geodynamik von Plateauentstehung und die Massenbilanz bei
krustaler Verkiirzung beeinflusst (z. B. Clark und Royden 2000, Bai et al. 2010). Die
geophysikalische Erforschung von kontinentalen Kollisionszonen, speziell in Schliissel-
regionen wie den Orogenen des Pamir und Tian Shan, liefert wichtige Informationen
fiir das Verstdndnis von Geodynamikprozessen in aktiven kontinentalen Regionen.
Magnetotellurische Untersuchungen sind dabei die Grundlage fiir die Analyse der
Verteilung der bedeutenden Parameter Fluide und Temperatur in oberer, mittlerer
und unterer Kruste.

Bei der Prasentation der magnetotellurischen Resultate von TIPAGE stelle ich
in Kapitel 2 die physikalischen und petrologischen Grundlagen der Magnetotellurik
vor. Kapitel 3 gibt einen Uberblick iiber die tektonische Entwicklung, die wichtigsten
geologischen Einheiten sowie iiber bereits verdffentlichte geophysikalische Messungen
innerhalb der Indien-Asien-Kollisionszone. Kapitel 4 erklart die magnetotellurischen
Daten: dazu gehort die Beschreibung der Messprozedur und die wichtigsten Schritte bei
der Prozessierung und Analyse der Messergebnisse. Der Weg von den Daten zu Leitfa-
higkeitsmodellen des Untergrundes — die Inversion magnetotellurischer TTIPAGE-Daten
—ist Thema des Kapitels 5. Das Kapitel 6 stellt geologisch-tektonische Interpretationen
der Leitfahigkeitsverteilung im Pamir und Tian Shan vor, die in Kapitel 7 gemeinsam
mit weiteren Erkenntnissen der Arbeit zusammengefasst werden.



2 Grundlagen der Magnetotellurik

2.1 Uberblick

Magnetotellurik* (MT) ist eine passive geophysikalische Methode zur Untersuchung
elektrischer Leitfahigkeit in der Erdkruste und dem oberen Erdmantel. Sie wurde
erstmals von Tikhonov (1950), Rikitake (1951) und Cagniard (1953) weitgehend
unabhéngig voneinander vorgestellt und basiert auf elektromagnetischer Induktion
innerhalb der Erde, verursacht durch das magnetische Wechselfeld der Atmosphére.

Elektromagnetische Felder breiten sich in nicht-ionisierter Luft als Wellen nahezu
ungeddmpft aus. Bei Eindringen in die dielektrische Erde verlieren sie in Abhéngigkeit
von ihrer Frequenz und der Leitfdhigkeit des Untergrundes mit der Tiefe an Energie;
dabei iiberwiegt die Diffusion gegeniiber der Wellenausbreitung. Das Frequenzspek-
trum des elektromagnetischen Wechselfeldes, das bei MT-Messungen untersucht wird,
umfasst etwa den Bereich von 10™* bis 10* Hz. Der niederfrequente Anteil entsteht
durch Wechselwirkungen von Sonnenwindpartikeln mit dem stationdren Erdmagnetfeld
und Gasen der Erdatmosphére, die hoherfrequenten Feldanteile werden durch Blitze
der globalen Gewitteraktivitat verursacht. In leitfahigen Erdstrukturen werden durch
die diffundierenden elektromagnetischen Wechselfelder elektrische Strome induziert.
Die resultierenden elektromagnetischen Sekundérfelder konnen an der Erdoberflache
detektiert werden, wobei das Verhéltnis des primiren zum sekundéren Feld Infor-
mationen iiber die Verteilung der Leitfahigkeit im Untergrund tragt. Die Beziehung
zwischen Frequenz und Eindringtiefe erlaubt eine Abschatzung der Tiefe, aus der die
Information stammt. In der Praxis werden durch MT-Stationen die Variationen natiir-
licher magnetischer und elektrischer Felder an unterschiedlichen Orten in zueinander
orthogonalen Raumrichtungen iiber einen Zeitraum von mehreren Tagen oder einigen
Wochen aufgezeichnet. Das MT-Prinzip ist in der Abbildung 2.1.1 schematisch veran-
schaulicht. Aus den gemessenen Zeitreihen werden im Frequenzbereich Verhéltnisse
von elektromagnetischen Feldkomponenten gebildet. Diese Verhéltnisse bilden die
Datenbasis in der Magnetotellurik. Das gesuchte Modell der elektrischen Leitfahig-
keitsverteilung im Untergrund kann durch die iterative Anpassung der Messdaten in
einem Wechsel aus Vorwéarts- und Inversionsrechnungen erstellt werden.

In dem vorliegenden Kapitel werden die methodischen Grundlagen sowie einige
Aspekte der elektrischen Leitfahigkeit von Erdkrustenmaterialien kurz vorgestellt.
Zahlreiche Publikationen befassen sich sehr ausfiihrlich mit der Magnetotellurik (z. B.
Simpson und Bahr 2005, Chave und Jones 2012) sowie der elektrischen Leitfahigkeit
von Gesteinen (z. B. Olhoeft 1981, Nover 2005). Fiir eine detailliertere Darstellung
verweise ich auf diese Veroffentlichungen.

*Tellus (lateinisch ,Erde): in der rémischen Mythologie die Gottheit der Erde
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Abbildung 2.1.1: Schematische Darstellung zur Veranschaulichung des MT-Prinzips
und der Hauptkomponenten einer MT-Station. Atmosphérische elektromagnetische
Wechselfelder (blau) diffundieren in die Erde und induzieren elektrische Stréme im
Untergrund. Die Sekundérfelder dieser Stromsysteme enthalten Informationen {iber
die Leitfahigkeitsverteilung und werden zusammen mit den Primérfeldern an der
Erdoberflaiche mit einer MT-Station aufgezeichnet. Dabei misst man das horizontale
elektrische Feld in Ost-West-(E,) und Nord-Siid-Richtung (E,) durch jeweils zwei
knapp in den Boden im Abstand von etwa 50-60 m vergrabenen Elektroden. Variationen
magnetischer Felder in allen drei Raumrichtungen (B,, By, B,) werden mit Hilfe von
Induktionsspulen oder Fluxgate-Magnetometern registriert, die zur Reduktion von
mechanischen und thermischen Storeinfliissen ebenfalls leicht in den Boden eingegraben
werden.

2.2 Elektromagnetische Felder in der
Magnetotellurik
Die Zusammenhédnge von magnetischen und elektrischen Feldern untereinander sowie

mit elektrischen Stromen und Ladungen werden durch die Maxwell-Gleichungen
beschrieben*:

VD = py V.-B= (2.2.1)
. OB . - 9D
VxE=-—" Vo H =i+ (2.2.2)

Ziel ist es, eine Losung dieses Gleichungssystems fiir Raumbereiche innerhalb der Erde
zu finden. Dazu werden folgende vereinfachende Annahmen getroffen:

*Hier in der differenziellen Darstellung; D: elektrische Flussdichte, E: elektrische Feldstarke, H: ma-
gnetische Feldstarke, B: magnetische Flussdichte, p¢;: elektrische Ladungsdichte, J: Leitungsstrom-
dichte. Bei der Verwendung von iiblichen und aus dem Kontext heraus verstdndlichen Formelzeichen
werde ich auf die Einfithrung von Formelzeichen zugunsten besserer Lesbarkeit verzichten.



2.2 Elektromagnetische Felder in der Magnetotellurik

1. Die Quellen der verwendeten elektromagnetischen Felder befinden sich weit
entfernt vom Beobachtungsort und der Leitfdhigkeitskontrast zwischen Luft
und Erde ist sehr grof. Somit konnen entstehende elektromagnetische Wellen
als ebene Wellen betrachtet werden, deren Diffusionsrichtung innerhalb der
Erde senkrecht zur Erdoberfliche ausgerichtet ist. Lediglich in Aquator- und
Polndhe werden diese Forderungen wegen komplizierter polarer und dquatorialer
Elektrojet-Geometrien verletzt.

2. Freie Raumladungen innerhalb der Erde konnen vernachléssigt werden: p,; =
V- D = 0. Trotzdem kommt es in der Realitit manchmal zu Ansammlungen von
Ladungen an Diskontinuitdten. Dieser nicht-induktive Effekt wird als ,static shift*
oder ,,galvanic distortion bezeichnet und stellt bei ungiinstigen Bedingungen
ein erhebliches Problem bei MT-Messungen dar.

3. Verschiebungsstrome oD /0t sind gegentiber den Leitungsstromen fl vernachlas-
sighar, weil bei den in Magnetotellurik gebriduchlichen Frequenzen w (etwa 1074
bis 10* 1) und den in der Erde vorkommenden Leitféhigkeiten o (etwa 1075 bis
102 &) gilt 0 >> gow (g9 ~ 8,854-10712£%). Darum dominiert die Diffusion
der Felder gegeniiber der Wellenausbreitung im Erdinneren.

4. Elektrische Permittivitat € und magnetische Permeabilitat o konnen als konstant,
skalar und frequenzunabhéngig angenommen werden. Bei MT-Bedingungen sind
ihre Variationen im Vergleich zu Anderungen der Leitfahigkeit im Erdinneren
vernachlassigbar: p = pop, = po; € = €9e, & €p.

Zusammen mit Materialgleichungen fiir isotrope lineare Medien und dem Ohmschen
Gesetz

1 — —
-B J=0-F (2.2.3)
i

D=cE =

kénnen die Maxwellgleichungen unter Beachtung der beschriebenen Annahmen sowie
sich nur in vertikaler Richtung &ndernden Leitfahigkeit in der Erde mittels Beziehungen
aus der Vektoranalysis* zu folgenden Diffusionsgleichungen umgeformt werden:

OB ) OE
V2B — jyo— T =0 V2E — jiyo— T =0. (2.2.4)

Wiéhlt man nun eine harmonische Zeitabhangigkeit beider Felder
Foxe“ Fe{B:E}, (2.2.5)

erhélt man eine vereinfachte Form der Helmholtz-Gleichung, die den Diffusionsprozess
elektromagnetischer Felder in einem leitfahigen Medium beschreibt:

V2F = ipowF = K*F, F e {B:E}. (2.2.6)

* fiir jedes Vektorfeld F gilt: V x (V x F) = V(VF) — V2F
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Aus dem Realteil der komplexen Wellenzahl k = v/ipow = \/pow/2 +i/pow /2 lisst
sich die Eindringtiefe oder Skintiefe 0 ableiten. Sie gibt die Tiefe an, in der die Ampli-
tude des elektromagnetisches Feldes der Frequenz w in einen homogenem Halbraum
der Leitfahigkeit o auf 1/e (=37 %) ihres Wertes an der Oberfldche abgeklungen ist:

d(w) =1/Re(k(w)) = /2/pow . (2.2.7)

2.2.1 Ubertragungsfunktionen und Dimensionalitét

Als Ubertragungsfunktionen werden in der Magnetotellurik frequenzabhingige Groken
bezeichnet, die die Ubertragung elektromagnetischer Feldenergie zwischen verschie-
denen Feldkomponenten im Untergrund beschreiben und so Informationen iiber die
Verteilung des elektrischen Widerstandes in der Erde beinhalten.

Impedanz sowie scheinbarer spezifischer Widerstand und Phase

Im Folgenden wird das Konzept der Impedanz als Ubertagungsfunktion anhand des
einfachsten Beispieles eines homogenen Halbraumes skizziert. In diesem Fall gilt im
Untergrund* fiir 2 > 0: F = E(z) = Eye ™ ¢(z) = konst., k = k(w). Dann
vereinfacht sich die F-Rotation aus GI.2.2.2 zu:

0L, OF

o e, + _z.€;+0.€;> = (k;E'y-e_;E —]{;Ez-e_z;) . (2.2.8)

VXE:( 5,

Wegen der angenommenen harmonischen Zeitabhéngigkeit (Gl. 2.2.5) gilt auferdem:

9B
ot

Der Vergleich von GI.2.2.8 und GI. 2.2.9 ergibt sofort folgende Zusammenhénge fiir
elektrische und magnetische Felder:

— —iwB = (—iwB, - 6, — iwB, - €, — iwB, - €}) . (2.2.9)

kE, = —iwB, —kE, = — iwB, (2.2.10)

Das Verhéltnis von orthogonalen Komponenten horizontaler elektrischer und magneti-
scher Felder wird als magnetotellurische Impedanz Z bezeichnet:
E E w w
Zpy = —Typ = — =L =" = | —/i. 2.2.11

Yy Y By Bz k Uo \/E ( )
In dem hier dargestellten Spezialfall des homogenen Halbraumes lasst sich aus dem
Betrag der Impedanz direkt der spezifische Widerstand des Untergrundes p = 1/o
ermitteln:

1% 2
= =\Z, . 2.2.12
p="12,) (22.12)

*(z,vy, z) bezeichnen die Komponenten eines kartesischen Koordinatensystems, bei dem die positive
z-Richtung nach unten senkrecht zur (flachen) Erdoberflache zeigt



2.2 Elektromagnetische Felder in der Magnetotellurik

Lasst man nun die Beschrankung auf einen homogenen Halbraum fallen, ergibt
sich durch #hnliche Uberlegungen wie in dem eben dargestellten Beispiel der ma-
gnetotellurische Impedanztensor Z allgemein als ein Tensor 2.Stufe, der die
horizontalen elektrischen und magnetischen Felder miteinander verkniipft und so die
Ubertragung der magnetischen Feldenergie zu elektrischen Feldern in der z—y-Ebene
durch Induktionsvorgénge im Erdinneren beschreibt:

(Ey) — (Zy:p Zyy) . (By) ; oder: Z;; = B mit i, € {x,y} . (2.2.13)

J

Der scheinbare spezifische Widerstand p,(w) wird nun in Analogie zu Gl.2.2.12 als der
Mittelwert des spezifische Widerstand des vom Feld der Frequenz w durchdrungenen
Volumens definiert (festgelegt durch die Eindringtiefe 6(w) in Gl.2.2.7):

I
Paii (@) =~ Zig(w)[* - (2.2.14)
Da Z;; = |Z;;| " eine komplexe Grofe ist, kann eine Phase ¢ betrachtet werden:

pij(w) = arctan (%) : (2.2.15)

Der scheinbare spezifische Widerstand und die Phase der Impedanz enthalten zu-
sammen dieselbe Information iiber den Untergrund wie die Impedanz. Aufgrund
der besseren Anschaulichkeit und der Unempfindlichkeit der Phase gegeniiber ,static
shift“-Effekten (Erklarung auf S.9) werden diese Grofen meistens zur Darstellung
gegeniiber den Impedanzen bevorzugt. Die Frequenz- und damit Tiefenabhéangigkeit
der Impedanz und der daraus abgeleiteten Grofen p, und ¢ bildet die Grundlage fiir
die magnetotellurische Tiefensondierung.

Die magnetischen Ubertragungsfunktionen

An lateralen Leitfdhigkeitsinderungen von einer Ausdehnung in der Grofenordnung
der Eindringtiefe und dariiber hinaus wird ein Teil der Energie horizontaler Ma-
gnetfelder in eine vertikale Magnetfeldkomponente umgewandelt. Das Verhéltnis der
vertikalen Magnetfeldkomponente zu horizontalen Anteilen des Magnetfeldes enthélt
Informationen iiber die Lage und Grofe von vertikalen Leitfahigkeitskontrasten im
Untergrund. Dieses Verhéltnis wird als magnetische Ubertragungsfunktion T bezeich-
net (engl. ,vertical magnetic transfer function“, VMTF) und ist folgendermafsen als
ein Vektor mit zwei Komponenten 7}, und 7), definiert:

B.=T-B=T,B,+T,B,. (2.2.16)

Der Betrag des Vektors T hangt direkt mit der Intensitdt des Leitfahigkeitskontrastes
zusammen. Die Richtung der Vektoren aus Real- und Imagindrkomponenten von 7,
und 7}, héngt mit der Richtung des Stromflusses und damit mit der Ausrichtung des
Leitfahigkeitskontrastes im Untergrund zusammen. Verschiedene Konventionen zur
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Darstellung von T werden in Abschnitt 4.2.3 auf Seite 54 vorgestellt. Die magnetischen
Ubertragungsfunktionen 7, und T, konnen neben der Impedanz als wertvolle Gréfen
zur Bestimmung der Dimensionalitdt und Streichrichtung der Leitfédhigkeitsverteilung
im Untergrund verwendet werden.

Dimensionalitit des Untergrundes, TE und TM Mode

Fiir spezielle Dimensionalitiat (1D, 2D oder 3D) des Untergrundes vereinfachen sich
Gleichungen 2.2.13 und 2.2.16 u. U. erheblich. Es gelten dann folggnde Beziehungen
fiir die Komponenten des Impendanztensors und die magnetischen Ubertragungsfunk-
tionen:

ID-UNTERGRUND 0 = o(2):

Ty = — Ly Tw = Zyy = 0 T,=T,=0 (2.2.17)
2D-UNTERGRUND o0 = o(y, 2):

| Zwy| # | Z e Zww = Zyy =0 T,=0,T,#0 (2.2.18)
3D-UNTERGRUND ¢ = o(z,y, 2):

| Zay| # 124l Zuo # Zyy #0 T, #T,#0 (2.2.19)

Ein grofser Teil dieser Arbeit beschéftigt sich mit Annahmen von zweidimensionalen
Leitfahigkeitsverteilungen. Daher mochte ich einen weiteren Aspekt von Ubertragungs-
funktionen eines 2D-Untergrundes erwéahnen, die sogenannten TFE- und TM-Mode.
Definiert man die z-Richtung in Richtung des Streichens, d. h. parallel zu den lateralen
Leitfahigkeitskontrasten, gilt o = o(y, z). In diesem Fall stellt man beim Bilden der
Ableitungen analog zu der fiir den homogenen Halbraum skizzierten Herleitung (Glei-
chungen 2.2.8 bis 2.2.11) fest, dass sich zwei voneinander unabhéngige Gleichungssyste-
me bilden. Das erste Gleichungssystem beschreibt die Beziehungen der Komponenten
E,, B, und B, und wird ,transverse electric®, TE-Mode oder E-Polarisation genannt.
Die genannten Feldkomponenten werden durch Strome gebildet (und vice versa), die
in z-Richtung parallel zum Streichen fliefsen. Das zweite Gleichungssystem enthélt
nur die Komponenten B,, F, und E, und beschreibt den Stromfluss senkrecht zum
Streichen, also in y-Richtung. Es wird als ,transverse magnetic”, TM-Mode oder
B-Polarisation bezeichnet.

Liegt ein Impedanztensor, der eine 2D-Umgebung beschreibt, in dem eben be-
schriebenen Koordinatensystem des Streichens vor, kann die Z,,-Komponente mit der
TE-Mode und die Z,,-Komponente mit der TM-Mode assoziiert werden:

0 Zyy 0  Zre
(Zyx : ) = (ZTM ; ) . (2.2.20)

Entsprechend konnen auch die scheinbaren spezifischen Widerstéinde und Phasen, die
aus Z,, oder Z,, berechnet werden, als p,7g, ¢1E, parym und @rar bezeichnet werden.
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Abbildung 2.2.1: Einfluss der Topografie auf die Verteilung elektrischer Felder
im Untergrund, Abb. aus Jiracek (1990). Linkes Bild: Feldlinien werden an Bergen
auseinandergezogen und in Télern gestaucht. Rechtes Bild: Ladungsansammlungen an
Flachen grofser Topografiegradienten fiihren zu statischen Ladungsansammlungen und
zu ,galvanic distortion“-Effekten.

Static Shift oder Galvanic Distortion

Leitfahigkeitskontraste nahe der Oberflache, deren Ausdehnung deutlich kleiner als die
Eindringtiefe ¢ (Gl.2.2.7) der verwendeten Felder ist, treten nicht als eine induktive
Quelle in Erscheinung. Entlang der Leitfahigkeitsgrenzflichen kommt es jedoch zu
statischen Ladungsansammlungen, die die Annahme 2 auf Seite 5 fiir die Herleitung der
Ubertragungsfunktionen verletzen. Das elektrische Feld dieser Ladungsansammlungen
iiberlagert die induktiven sekundéaren E—Felder, die zur Berechnung der Impedanz
verwendet werden. Dieser Effekt wird ,galvanic distortion® oder ,static shift” ge-
nannt und stellt ein schwerwiegendes, aber wohlbekanntes Problem innerhalb der
MT-Methode dar (z. B. Jiracek 1990). Wegen ihrer Kleinrdumigkeit konnen die verur-
sachenden Anomalien kaum in den Leitfahigkeitsmodellen beriicksichtigt werden. Die
Beeinflussung der Impedanzwerte wirkt sich jedoch direkt auf die Modellierung aus
und kann zu Fehlern in der Rekonstruktion von grofrdumigen, induktiv wirksamen
Strukturen fiihren. Bei p,(w)-Kurven bewirkt ,static shift* eine parallele Verschiebung
der Widerstandswerte entlang der p,-Achse (vgl. Verlauf der p,,,- und pgy-Kurven
in Abb. 4.2.7 auf S.53). Die Phase ¢ sowie die magnetischen Ubertragungsfunktionen
T, und T, bleiben jedoch unbeeinflusst. Eine verbreitete Vorgehensweise in der Praxis
bei Verdacht auf ,static shift“ ist es, auf einen Teil Information aus den p,(w)-Werten
durch unterschiedliche Gewichtung der Komponenten zu verzichten und sich stattdes-
sen auf das Finden eines Leitfahigkeitsmodells zu konzentrieren, dass die gemessenen
¢ und T gut erkliren kann (vgl. Abschnitt 5 zur Dateninversion).

Topografieeffekte

Starke Gradienten in der Oberflichentopografie haben ebenfalls Einfluss auf ma-
gnetotellurische Ubertragungsfunktionen. An konvexen Strukturen (Berge) werden
elektromagnetische Feldlinien auseinandergezogen und an konkaven Oberflichen (Té-
ler) gestaucht. Das fiihrt zu unterschiedlichen Potenzialdifferenzen an konvexen und
konkaven Oberfldchen (Abb.2.2.1, linkes Bild). Widersténde unterhalb konkaver Ober-
flachen werden daher generell unterschétzt, unterhalb konvexer Oberflichen dagegen
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iiberschétzt. Bei kleinrdumigen Topografien konnen sich an der Oberfliche Ladungsan-
sammlungen bilden, die als galvanische Aufladungen die sekundéren E-Felder stéren
und zu ,galvanic distortion“-Effekten fiihren (Abb.2.2.1, rechtes Bild). Grokere Topo-
grafiestrukturen werden induktiv wirksam, indem z. B. Strome in Télern konzentriert
werden. Die induktive Auswirkung der Topografie auf MT-Daten kann modelliert und
bei der Bestimmung der Leitfahigkeitsverteilung beriicksichtigt werden.

2.3 Elektrischer Widerstand in der Erdkruste

Die elektrische Leitfahigkeit o oder ihr Kehrwert, der spezifische elektrische Widerstand
p, kann in der Erdkruste enormen Schwankungen unterworfen sein. Typische Werte fiir
p reichen von Grofenordnungen unterhalb von 0,1 Qm in Bereichen mit gut vernetzen
leitfdhigen Fluiden oder grofflachigen Ansammlungen von leitfahigen Mineralen, sie
konnen aber auch weit oberhalb von 100.000 2m liegen bei kristallinen kratonischen
Gesteinen in oberer Kruste (Haak und Hutton 1986). Abbildung 2.3.1 gibt eine
Ubersicht iiber die Bereiche, die der spezifische Widerstand oder die Leitfihigkeit
verschiedener Materialklassen in der Erdkruste annehmen kénnen.* Im Allgemeinen
leiten Sedimentgesteine den elektrischen Strom besser als metamorphe Gesteine,
und diese wiederum meistens besser als magmatische Gesteine. Man kann z. B. bei
MT-Messungen in Sedimentbecken oft zwischen leitfdhigen Sedimenten und dem
schlechter leitenden kristallinen ,,Basement” unterscheiden (z.B. Brasse und Eydam
2008). Da sich jedoch die moglichen Leitfahigkeiten der einzelnen Gesteinsklassen
stark tiberlagern, sind zusétzliche Informationen iiber den Untergrund insbesondere
in geologisch komplizierteren Regionen wichtig, um Leitfahigkeitsmodelle in Hinblick
auf die Gesteinsarten interpretieren zu kénnen.

Ein Gestein besteht oft aus mehreren Komponenten (Phasen), die sehr unterschiedli-
che Leitfahigkeiten aufweisen konnen. Der eigentliche Gesteinskorper (Gesteinsmatrix)
hat oft einen hohen elektrischen Widerstand. Bereits bei geringen Konzentrationen
einer zweiten leitfahigen, zusammenhédngenden Phase kann sich jedoch der Gesamtwi-
derstand eines Gesteinvolumens stark verdndern. Die Leitfahigkeit und Vernetztheit
dieser Phase bestimmt dann makgebend die Gesamtleitfahigkeit des 2-Phasensystems
und wird nachfolgend in Abschnitt 2.3.1 ndher beleuchtet. Bei der Interpretation
von magnetotellurischen Modellen geht man im Fall von leitfahigen Anomalien somit
meistens von der Vorstellung einer schlecht leitenden Gesteinsmatrix aus, die von
einer hochleitenden Phase durchzogen ist. Gebiete mit hohem Widerstand werden
entsprechend meist als Fehlen einer solchen zusammenhéngenden Phase gedeutet.

Die Temperatur spielt ebenso eine wichtige Rolle fiir die Leitfahigkeit eines Festkor-
pers auf allen Léngenskalen. Die meisten festen Materialien der Erdkruste kénnen als

*Bei der Darstellung und Diskussion von MT-Modellen wird meistens der spezifische elektrische
Widerstand p mit der Einheit Ohm-Meter (Qm) verwendet. Im Sprachgebrauch, zur besseren Hand-
habung der Zahlenwerte niedrigerer Widerstiande p < 1...0,1 Qm und wegen der Leitungsvorgange,
um die es sich handelt, wird oft die elektrische Leitfihigkeit o = 1/p mit der Einheit Siemens pro
Meter (1Sm~! = 1Q7'm~!) herangezogen.
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Abbildung 2.3.1: Ubersicht iiber die Bereiche, die der spezifische elektrische Wider-
stand sowie die Leitfdhigkeit von typischen Materialklassen der Erdkruste annehmen
kann. Die Variationsbreite betrégt mehr als sieben Gréfsenordnungen. Werte aus Haak
und Hutton (1986), Simpson und Bahr (2005), Chave und Jones (2012); Abbildung
modifiziert nach Brasse (2010).

Halbleiter angesehen werden und weisen somit eine Temperaturabhangigkeit nach dem
Arrhenius-Gesetz auf: o o« exp (—1/T"). Daneben kann es unter erhthten Druck- und
Temperaturbedingungen zur Bildung leitfahiger Schmelzphasen kommen (s. Abschnitt
zu Schmelzen in 2.3.1). Ohne Phasenverédnderungen beeinflusst der Druck die Leitfa-
higkeit typischer Erdkrustengesteine jedoch nur geringfiigig. Somit ist die thermische
Struktur der Erdkruste ein wichtiger Parameter fiir Leitfahigkeitsverteilung (Chave
und Jones 2012).

2.3.1 Leitfahige Stoffe in der Erdkruste

Leitfahige Materialien in der Erdkruste sind im Wesentlichen drei Stoffklassen zuzu-
ordnen:

e hochleitende Minerale (z. B. Grafit oder Sulfide)
e saline Fluide auf Wasserbasis
e (partielle) Gesteinsschmelzen

Welche dieser Phasen (und/oder welche Kombinationen) bei der Interpretation eines
Leitfahigkeitsmodells in Frage kommen, héngt von der Tiefe und von zusétzlichen
Informationen {iber das untersuchte Gebiet ab.

11
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Leitfihige Minerale

Leitfahige Minerale, z. B. Kohlenstoffansammlungen oder metallische Erze, konnen
durch elektronischen Ladungstransport zu sehr geringen elektrischen Widerstanden in
der Erdkruste fithren.

Durch exhumierte Tiefengesteine (Jodicke et al. 2004) und Tiefbohrungen (ELEKTB
Group 1997) ist das Auftreten von zusammenhéngenden leitfihigen Kohlenstoffstruk-
turen in allen Krustenebenen nachgewiesen worden. Durch chemische Reaktionen der
Gesteinsminerale mit kohlenstoffhaltigen Fluiden (Luque del Villar et al. 1998, Huff
und Nabelek 2007) oder durch Metamorphose von organischem Material (Buseck und
Huang 1985) kann es in der Kruste zur Bildung grokflachig vernetzter Grafitschichten
(z.B. Mareschal et al. 1992) oder auch isotroper Kohlenstoffansamlungen (Duba et al.
1988) kommen. Fiir natiirliche Kohlenstoffvorkommen werden Leitfahigkeitswerte
zwischen 0,5-10° und 2-10° S/m angegeben (Duba und Shankland 1982).

Wihrend die Leitfdhigkeit von Grafit wenig durch Druck und Temperatur beeinflusst
wird (Duba et al. 1988), ist die Bildung von Grafit nur unter bestimmten Bedingungen
gewahrleistet. Bei konstanter chemischer Umgebung fordert eine Druckerh6hung oder
eine Temperaturerniedrigung die Grafitentstehung (Monteiro Santos et al. 2002). Die
meisten Autoren sehen in der Abkiihlung der Kruste den effektivsten Mechanismus
zur Bildung von Grafit fiir eine Vielzahl von geologischen Systemen (Pearson et al.
1994, Luque del Villar et al. 1998, Luque und Rodas 1999, Huizenga 2011). Selbstver-
stédndlich sind die wichtigsten Voraussetzungen das Vorhandensein und der Nachschub
von ausreichend Kohlenstoff aus organischen Verbindungen und/oder Fluiden. Eine
mogliche Quelle bildet niedrig-kristalliner, nicht vernetzter Kohlenstoff, der bei mitt-
leren Temperaturen und niedrigen Driicken in Losung geht und an anderer Stelle
als Grafit ausfallen kann (Monteiro Santos et al. 2002, Frezzotti et al. 2011, Luque
et al. 2012). Dieser Mechanismus ist vermutlich fiir die Grafitanreicherung entlang
von tektonischen Stérzonen in der oberen Kruste verantwortlich (Ritter et al. 1999),
da dafiir ein hoher und lokalisierter Durchsatz von kohlenstofthaltigen Fluiden unter
moderaten p-T-Bedingungen notwendig ist (ELEKTB Group 1997). Dabei kommt es
zur Umformung von nicht zusammenhéngenden Kohlenstoffansammlungen, die kaum
Auswirkung auf die elektrische Gesamtleitfidhigkeit des Systems haben, zu vernetzten
hochleitenden Grafitnetzwerken, die mit MT detektiert werden konnen.

Eine andere Kohlenstoffquelle zur Grafitbildung sind kohlenstoffreiche Tiefenfluide
(COy — CH4 — Hy0), die in engem Zusammenhang mit vielen Metamorphosevorgin-
gen von kontinentalen Gesteinen in mittlerer und unterer Kruste sowie in oberem
Mantel entstehen (z. B. Glassley 1982, Newton 1989, Manning et al. 2013). Je nach
Mobilitat dieser Fluide kommt es auch in grofen Tiefen zur Ausbildung von massiven
Grafitvolumen in Form von Venen (Barrenechea et al. 2009). Meistens entstehen
jedoch sehr diinne, aber weitrdumig vernetzte Grafitschichten durch Reaktionen an
Grenzflachen von Mineralkdrnern. Dabei reicht schon ein sehr kleiner Volumenanteil
an Kohlenstoff von 0,001 bis 0,1 %, um die Gesamtleitfahigkeit in einem Gebiet um
viele Grofenordnungen auf etwa 0,5 bis 1S/m zu erhéhen (Duba und Shankland
1982).

12
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Neben der Grafitentstehung durch Ausfallen von Kohlenstoff aus Fluiden existiert
auch die direkt mit Gesteinsmetamorphose zusammenhéngende Grafitbildung. Durch
tektonische Aktivitdt konnen isolierte Kohlenstoffansammlungen, etwa organisches
Material in subduzierten oder iiberschobenen Sedimenten, zu zusammenhingenden
Grafitstrukturen innerhalb der metamorphen Gesteine umgeformt werden (Jodicke
et al. 2004, Galvez et al. 2013).

Grafit entlang von Stérungszonen kann die Reibung der Stérungsflachen erheblich
verringern, es wirkt als ,,Schmiermittel“ und beeinflusst damit sowohl die Leitféhigkeit
als auch die tektonische Mobilitdt in einem geologischen System erheblich (Ritter
et al. 1999).

Metallische Erze in der Erdkruste tendieren zur Akkumulation. Damit ist ein sehr
hoher Volumenanteil notwendig (wesentlich héher als bei Grafit), um grofflichig
zusammenhéngende Strukturen auszubilden und die Leitfahigkeit auf Lingenskalen
der kontinentalen Kruste zu beeinflussen (Schilling et al. 1997). Gut aufgeloste und
relativ kleinrdumige leitfahige Anomalien in oberer Kruste konnen durch massive
Erzansammlungen gebildet werden, meistens verbunden mit hohen seismischen Ge-
schwindigkeiten, Gravitationsmaxima sowie magnetischen Anomalien (Marti et al.
2009). Die Annahme von Erzvolumen in der Grofenordnung einiger 100 oder sogar
1000 km? als Erklirung von erhthten Leitfihigkeiten in mittlerer und unterer Kruste
erscheint jedoch unwahrscheinlich. An Proben aus der KTB-Bohrung konnten in
unterschiedlichen Tiefen leitfdhige Oxide und Sulfide nachgewiesen werden, die er-
hohte Gesamtleitfahigkeit in diesen Gebieten wurde aber dennoch hauptséchlich auf
leitfahige Wasserlosungen zuriickgefiithrt (Duba et al. 1994).

Fluide auf Wasserbasis

Wasserlosungen mit frei beweglichen Ionen sind eine der wichtigsten Stoftklassen zur
Erklarung hoher Leitfdhigkeiten in oberer Kruste, insbesondere in Sedimenten (z. B.
Nover 2005), wobei auch niedrige elektrische Widersténde in unterer und mittlerer
Kruste mit salzhaltigem Wasser in Verbindung gebracht werden (z. B. Hyndman und
Shearer 1989). Die Leitfahigkeit der Losung héngt dabei von der Ionenkonzentration
und der Beweglichkeit der Ionen ab, der elektrolytische Ladungstransport dominiert.
Mit steigender Salinitdt nimmt die Leitfahigkeit bis zu einem Salzgehalt von etwa
30 Gew.-% zu, bei hoheren Konzentrationen sinkt die Leitfahigkeit wieder, bis sie
den Wert eines geschmolzenen Salzes erreicht (Nesbitt 1993). Nach Berechnungen von
Nesbitt (1993) liegt der spezifische Widerstand von Krustenfluiden etwa im Bereich
zwischen 0,01 und 10 Q2m. Steigende Temperaturen beeinflussen die Ionenbeweglichkeit
und damit die Leitfahigkeit positiv, steigender Druck jedoch negativ. Diese Abhéngig-
keiten fiithren bei typischen Temperaturgradienten von etwa 20 bis 30 K/km zu einem
Leitfahigkeitsmaximum von Krustenfluiden in einer Tiefe von etwa 10 km bzw. bei ei-
ner Temperatur von 300°C (Nesbitt 1993). Fiir grofere Tiefen und/oder Temperaturen
sinkt die Leitfdhigkeit wieder bzw. bleibt konstant.

Kommt eine saline Wasserlosung mit einem pordsen oder mit Rissen durchsetzten
Gestein in Kontakt, dringt das Fluid in das Gestein ein und fiillt die Poren- oder
Rissvolumen ganz oder teilweise aus, je nach Benetzungswinkel des chemischen Fluid-
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Gesteinsoberfliche-Systems (siehe , Konnektivitat und Benetzungswinkel“ in Abschnitt
2.3.2). Dabei kommt es zu chemischen Reaktionen zwischen der Gesteinsoberfldche
und dem Fluid und der Ausbildung einer elektrochemischen Doppelschicht entlang
der Poren- oder Rissoberflachen. Insbesondere bei kleinen Fluidkonzentrationen und
geringer Porositat bestimmt die elektrochemische Doppelschicht den Gesamtwiderstand
durch elektronische Leitungsmechanismen (Revil et al. 1996, Nover 2005).

Ein wichtiger Aspekt von Wasser in groferen Tiefen (ab etwa mittlerer und unterer
Kruste) ist seine enorme Auswirkung auf die Schmelztemperatur von Gesteinen — es
kann diese um mehrere Hundert °C verringern (z. B. Schmeling 1986, Biirgmann und
Dresen 2008).

Gesteinsschmelzen

Die Leitfahigkeit von Gesteinsschmelzen wird mafgeblich durch ihre stoffliche Zusam-
mensetzung bestimmt, d.h. durch die Art des geschmolzenen Gesteins (Shankland
und Waff 1977, Roberts und Tyburczy 1999, Brown 2007). Der dabei auftretende
Leitungsmechanismus ist eine Kombination aus elektronischem und ionischen Ladungs-
transport (z. B. Gaillard 2004). Fiir die Beschreibung der Temperaturabhangigkeit
kann man den Halbleiter-Mechanismus zugrunde legen — die Leitfdhigkeit steigt mit
der Temperatur nach dem Arrhenius-Gesetz stark an (Shankland und Waff 1977,
Tyburczy und Waff 1983). Die Druckabhéngigkeit der Leitfahigkeit ist &hnlich wie bei
wéssrigen Losungen relativ moderat (Tyburczy und Waff 1983). Aus Labormessungen
abgeleitete Leitfahigkeitswerte fiir geschmolzene Gesteine liegen in dem Bereich zwi-
schen 0,1 und 10S/m (10 bis 0,1 Qm, Presnall et al. 1972, Tyburczy und Waff 1983,
Roberts und Tyburczy 1999, Glover et al. 2000a, Gaillard 2004).

Ein schwer zu kontrollierender Faktor bei der Abschitzung der Leitfdhigkeit von
Schmelzen ist die Verdnderung der Schmelzzusammensetzung bei unterschiedlichen
Temperaturen (Roberts und Tyburczy 1999, Ferri et al. 2013). Spezielle Temperatur-
Druck-Bedingungen fiithren zum Schmelzen bzw. zur Kristallisation von unterschiedli-
chen Bestandteilen des Gesteins oder der Schmelze, womit sich die Leitfahigkeit der
Schmelze erheblich verdndern kann. Bei teilweise aufgeschmolzenem Gestein wird
die elektrische Leitfahigkeit hauptséchlich jedoch durch den Volumenanteil und die
Vernetztheit der Schmelze bestimmt (Schmeling 1986, Roberts und Tyburczy 1999,
ten Grotenhuis et al. 2005, s. Abschnitt , Konnektivitdt und Benetzungswinkel in
2.3.2).

Die Schmelztemperatur eines Gesteines hidngt mafgeblich von den chemischen
Bestandteilen des Gesteines ab. So liegt bei mafischer Zusammensetzung der Schmelz-
punkt hoher als bei Dominanz von felsischen Mineralen, wobei das Vorhandensein von
Wasser sehr grofe Auswirkung auf die Schmelztemperatur von allen Gesteinsklassen
hat. Wahrend viele ,trockene* Gesteine bei etwa 1200 °C anfangen zu schmelzen, sinkt
ihre Schmelztemperatur erheblich bei Vorhandensein von Wasser, sodass bereits ab
650 °C partielle Schmelzen gebildet werden kénnen (Hyndman und Hyndman 1968,
Schmeling 1986, Li et al. 2003, Biirgmann und Dresen 2008).
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2.3 Elektrischer Widerstand in der Erdkruste

Die Vorkommen aller drei vorgestellten leitfadhigen Stoffklassen sind trotz ihrer sehr
unterschiedlichen Natur eng miteinander verbunden. Leitfdhige mineralische Phasen
konnen aus Tiefenfluiden oder Schmelzen herauskristallisieren sowie sich wieder auf-
16sen oder schmelzen (z. B. Nover 2005). Der Schmelzpunkt von Gesteinen ist stark
von der Menge an vorhandenem Wasser abhéngig, das seinerseits bei Gesteinsme-
tamorphosen freigesetzt oder gebunden werden kann (z. B. Roberts und Tyburczy
1999, Yang et al. 2001). Leitfdhigen Anomalien in der Erdkruste liegen somit meis-
tens Kombinationen oder Wechselwirkungen verschiedener Ursachen fiir die erhéhte
Leitfahigkeit zugrunde.

2.3.2 Elektrischer Widerstand von Mehrphasensystemen

Um die Gesamtleitfihigkeit eines Systems aus einer Gesteinsmatrix und einer oder
mehreren leitfadhigen Phasen in Zusammenhang mit den Eigenschaften des Gesteines
und/oder der einzelnen Phasen zu bringen, existiert eine Reihe von Ansétzen. Diese
Uberlegungen bilden eine der Grundlagen zur Interpretation vom magnetotellurischen
Modellen. Daher werden sie im Folgenden etwas genauer betrachtet.

Empirisches Gesetz von Archie

Eines der frithesten und einfachsten Modelle ist das empirische Gesetz von Archie,
das urspriinglich fiir porose, teilweise mit einem leitenden Fluid geséttigte Sedimente
aufgestellt wurde (Archie 1942):

Oges = aP™ 0y . (2.3.1)

Es beschreibt die Abhéngigkeit der beobachteten Gesamtleitfahigkeit o, von der
Leitfahigkeit des Fluids o; und der Porositat ®, wobei ® auch fiir den Anteil der
leitenden Phase im System stehen kann (Watanabe und Kurita 1993). Die Konstanten
a und m hangen von dem jeweiligen Material ab und miissen empirisch ermittelt
werden. Der Exponent m beschreibt die Vernetztheit der leitfdhigen Phase. Je kleiner
m, desto besser ist die leitfihige Phase vernetzt, wobei realistische Werte fiir m etwa
in dem Bereich zwischen 0,9 und 2,5 angegeben werden (Schmeling 1986, Orange
1989, Glover et al. 2000b, ten Grotenhuis et al. 2005). Einfluss des Faktors a auf den
Kurvenverlauf ist offensichtlich derselbe wie der der Leitfahigkeit ¢;. Das Verhalten
der Gesamtleitféhigkeit 0,4, nach Archies Gesetz in Abhangigkeit von der Porositét
® € [0,1] ist in Abbildung 2.3.2 (a) und (b) fiir verschiedene Leitfahigkeiten o; (a) bzw.
fiir verschiedene Werte von m (b) gezeigt. Mit steigender Porositat (d. h. steigendem
Volumenanteil der leitenden Phase bei vollstandig geséttigtem Gestein) konvergiert
0g4es gegen den Leitfahigkeitswert der leitenden Phase, und zwar umso schneller, je
kleiner der Exponent m (Abb. 2.3.2b). Fir & — 0 geht auch die Gesamtleitfdhigkeit
gegen Null, da Archies Gesetz nur fiir eine leitende Phase giiltig ist, eingebettet in einer
nicht-leitenden Umgebung (Gesteinsmatrix). Diese Annahme ist in geringen Tiefen
und bei niedrigen Temperaturen oft gut erfiillt. Archies Gesetz wird beispielsweise
erfolgreich zur Charakterisierung von Erdol-Lagerstatten und &hnlichen Sediment-
Fluid-Systemen verwendet (z. B. Roberts und Schwartz 1985, Orange 1989, Glover
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2 Grundlagen der Magnetotellurik

et al. 2000b). Bei hohen Temperaturen und hohen Driicken (etwa bei Auftreten von
partiellen Schmelzen) kann die Leitfdhigkeit der Gesteinsmatrix eine nicht mehr zu
vernachléssigende Rolle spielen. Archies Gesetz bleibt eine gute Interpretationsgrund-
lage, solange der Leitfihigkeitskontrast zwischen den beiden Phasen grofier als 2-3
Grokenordnungen ist (vgl. Abb. 2.3.2), und kann in diesem Fall auch fiir Diskussionen
von partiell geschmolzenen Gesteinen herangezogen werden (z. B. durch Hermance
1979, Schmeling 1986, Watanabe und Kurita 1993, Roberts und Tyburczy 1999, ten
Grotenhuis et al. 2005).

Erweiterungen von Archies Gesetz

Komplexere Modelle berticksichtigen bei einer dhnlichen empirischen Herangehens-
weise mehrere leitfahige Phasen und bilden eine Erweiterung des Gesetzes von
Archie (Hermance 1979, Glover et al. 2000b). Diese Modelle eignen sich besser fiir
Berechnungen von Systemen, in denen geringe Leitfdhigkeitskontraste zwischen den
einzelnen Phasen vorliegen. Glover et al. (2000b) hat Archies Gesetz folgendermafen
umformuliert:

lg(1—-CT")

Oges = 02(1 - 01)p+01c1m , mit p= W )
— 0

(2.3.2)

wobei o1 und oy (07 > 09) nun fiir die Leitfahigkeiten von zwei Phasen stehen, z. B. ein
Fluid (1) und die Gesteinsmatrix (2). C ist der Volumenanteil der leitfdhigen Phase
und m der bereits aus dem konventionellen Gesetz von Archie bekannte empirische
Vernetzungskoeffizient. In Abbildung 2.3.2 (¢) und (d) ist das Verhalten 0,5 = 0ges(C1)
nach der Formulierung 2.3.2 fiir unterschiedliche m sowie fiir unterschiedliche Werte
von o; und o, angegeben. Fiir typische Leitfahigkeitswerte einer Gesteinsmatrix
o1 = 0,001 S/m (entspricht p = 1000 2m) und guter Vernetzung der leitfdhigen
Phase (m = 1, griine Kurven in Abb.2.3.2¢) dhneln die Kurven stark dem Verlauf
des konventionellen Archie-Gesetzes; nur bei sehr geringen Konzentrationen (C <
0,05) gibt es nennenswerte Abweichungen. Bei schlechterer Vernetzung (m = 2,
magentafarbene Kurven in Abb. 2.3.2 ¢) sind die Abweichungen sehr viel grofser. Variiert
man die Leitfahigkeit der schlecht leitenden Phase o5 bei 0y = 1S/m (Abb.2.3.2d),
so haben bei guter Vernetzung (m = 1, griine Kurven in Abb.2.3.2d) alle Kurven
mit o9 < 0,01 S/m einen nahezu gleichen Verlauf; fiir o5 = 0,1 S/m erkennt man eine
deutliche Abweichung. Bei schlechterer Vernetzung wird die Abweichung auch schon
ab oy = 0,01 S/m deutlich (rote Kurven in Abb.2.3.2d).

Das modifizierte Archie-Gesetz zeigt, dass bei grofen Leitfdhigkeitskontrasten zwi-
schen beiden Phasen der Stromfluss fast ausschlieflich innerhalb der leitfahigeren
Phase erfolgt. Die Leitfdhigkeit der schlechter leitenden Phase kann in diesem Fall
vernachléssigt und das konventionelle Gesetz von Archie angewandt werden. Bei guter
Vernetzung der leitfahigen Phase (m < 1) kann dieser Grenzwert des Leitfahigkeits-
kontrastes mit 1-2 Gréfenordnungen angegeben werden, bei schlechter Vernetzung
(m > 2) sind 2-3 Grofenordnungen Leitfahigkeitsunterschied anzusetzen.
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Abbildung 2.3.2: Gesamtleitfihigkeit als Funktion des Volumenanteils der leitenden
Phase fiir verschiedene Mischungsmodelle bei Variation der wichtigsten Parameter.
(a, b): konventionelles Gesetz von Archie nach Gleichung 2.3.1, Variation von o; (a)
und des Vernetzungsexponenten m (b). (¢, d): modifiziertes Gesetz von Archie nach
Gleichung 2.3.2, mit Variation des Vernetzungsexponenten m in beiden Graphen sowie
Variation von o7 (c) und o2 (b). (e, f): Hashin-Shtriktman-Bounds nach Gleichungen
2.3.3 und 2.3.4, mit Variation von o; (e) und oy (f).
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2 Grundlagen der Magnetotellurik

Hashin-Shtriktman-Modelle

Neben empirischen Modellen existieren auch Versuche, die Problematik von theore-
tischer Seite mittels der effektiven-Medien-Theorie fiir heterogene Materialien (z. B.
Guéguen et al. 1997) zu beleuchten, die bereits auf Maxwell und Wagner in das
19. Jahrhundert zuriickgehen (Fricke 1953, Roberts und Tyburczy 1999). Die bekann-
testen Arbeiten stammen von Hashin und Shtrikman (1962, 1963) sowie Waff (1974).
Die Modelle simulieren ein 2-Phasen-Medium durch Anordnungen von Kugeln oder
Wiirfeln bestehend aus einer Phase (z. B. festes Gestein), die mit einer Schale der
zweiten Phase bedeckt sind (z. B. Schmelze). Durch Variationen der Kugel-(Wiirfel-)
und Schalengréfien lassen sich unterschiedliche Mischungsszenarien modellieren, wobei
nur das Volumenverhéltnis der Phasen zueinander eine Rolle spielt. Abhéngig von den
angenommenen Leitfdhigkeiten der eingeschlossenen Volumen und deren in Kontakt
mit anderen Zellen stehenden Schalen lassen sich so auf elegante Weise sowohl optimal
vernetzte leitfdhige Netzwerke als auch voneinander isolierte Volumen leitfahigen
Materials simulieren. Die gewonnen Grenzwerte fiir die Gesamtleitfahigkeit nennt man
upper und lower Hashin-Shtriktman-Bounds (HS+: leitfdhige Phase optimal
vernetzt und HS—: leitfihige Phase maximal isoliert), die folgendermafen aus den
Leitfdhigkeiten der leitfdhigeren Phase o; und der Gesteinmatrix o, sowie deren
Volumenanteilen C; und Cy = 1 — C bestimmt werden (Waff 1974):

1 a7
Orsr = 01+ Cy - ( + —1) : (2.3.3)
09 — 01 30'1
1 Co\ 7!
ogs— — 09 + 01 . ( + —2) . (234)
01 — 02 30'2

In Abbildung 2.3.2 (e) sind ogg4 (rot) und oys— (blau) als Funktion des Volumen-
anteils C flir drei unterschiedliche oy (0o = const. = 0,0001 S/m) dargestellt. In
Abbildung 2.3.2 (f) konnen bei konstantem ¢y = 1S/m die Funktionsverldufe mit un-
terschiedlichen oy verglichen werden. Variationen von oy (leitfahige Phase, Abb. 2.3.2¢)
beeinflussen die obere Grenze der Gesamtleitfahigkeit oyg, (rote Kurven), wohingegen
die untere Grenze opg_ (blaue Kurven) fast unverdndert bleibt. Genau andersherum
verhélt es sich bei Variationen der Leitfdhigkeit der schlechter leitenden Phase oy:
opsy bleibt fast unverdndert, wahrend opyg_ starken Schwankungen unterworfen ist
(Abb.2.3.2f).

Diskussion der Mischungsmodelle

Die Gegeniiberstellung der Gesamtleitfihigkeit eines 2-Phasen-Systems in Abhéngigkeit
vom Volumenverhéltnis bei Anwendung verschiedener Mischungsmodelle zeigt, dass
bei Annahme einer guten Vernetzung der leitfahigen Phase alle Modelle sehr dhnliche
Ergebnisse liefern (griine Kurvenschar in Abb.2.3.2a und ¢ sowie rote Kurven in
Abb. 2.3.2e und f). Bei Modellen, die sich an dem Potenzgesetz von Archie orientieren,
bedeutet ,,gute Vernetzung®, dass der Exponent m < 1 ist, wobei Werte m < 0,8
nicht beschrieben werden (Hermance 1979, Watanabe und Kurita 1993, Roberts und
Tyburczy 1999, Ferri et al. 2013). Im Fall des Hashin-Shtriktman-Ansatzes beschreibt
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2.3 Elektrischer Widerstand in der Erdkruste

Abbildung 2.3.3: (a) Skizze zur Veranschaulichung einer moglichen Gesteinsmatrix-
Fluid-Geometrie. Kleine Gesteinsporen werden je nach Benetzungswinkel des Fluid-
Gestein-Systems ganz oder teilweise von der Fliissigkeit durchdrungen. Risse oder
Briiche im Gestein sind oft grofer und/oder zusammenhéngender als Gesteinsporen
und koénnen die Bildung und Ausbreitung von zusammenhéngenden Fluidnetzwerken
férdern. Daher treten Deformationszonen unter spréden Bedingungen oft als Gebiete
mit erhohter elektrischer Leitfahigkeit in Erscheinung.

(b) Beispiele fiir zwei Gleichgewichtszusténde eines Fluid-Gestein-Systems bei unter-
schiedlichen Benetzungswinkeln ©. Kleine Benetzungswinkel © < 60° fordern die
Ausbreitung der Fliissigkeit entlang kleiner Kapillaren oder Mineralkorngrenzen und
fiihren so zu zusammenhéngenden Fluidnetzwerken und erhohter elektrischer Leitfa-
higkeit schon bei geringen Volumenanteilen. © > 60° fithren zu voneinander isolierten
Flissigkeitsvolumen, die erst ab hohen Anteilen von 30-40 % bedeutenden Einfluss auf
die Gesamtleitfahigkeit haben. Abbildung modifiziert nach Holness (1998).

die obere Leitfahigkeitsgrenze oggy den Fall einer optimal vernetzen leitfahigen
Phase. Kurven der unterschiedlichen Modelle unter der Voraussetzung einer guten
Konnektivitdat unterscheiden sich nennenswert nur fiir kleine Konzentrationen der
leitfahigen Phase (unterhalb von 5%). Fiir hohere Konzentrationen spielt die Wahl
des Modells eine untergeordnete Rolle. Wesentlich wichtiger sind die zu treffenden
Annahmen iiber die Vernetzung der leitfihigen Phase.

Neben den eben vorgestellten Mischungsmodell-Klassen existieren eine Vielzahl
von Uberlegungen fiir sehr spezielle Geometrien in der Verteilung der verschiedenen
Phasen, z. B. geschichtete oder anderweitig stark anisotrope Systeme oder vollstandig
stochastische Verteilung der Phasen (z. B. Schmeling 1986, Glover et al. 2000b,a, und
dort angegebene Referenzen), auf die ich hier nicht ndher eingehen werde.

Konnektivitdt und Benetzungswinkel

Fiir die Konnektivitéat aller fliissigen Phasen (wéssrige Losungen oder Schmelzen)
innerhalb einer Gesteinsmatrix spielt der Benetzungswinkel eine entscheidende Rolle.
Damit wird der Winkel bezeichnet, der sich zwischen der Oberflédche der fliissigen Phase
und der Oberflache des festen Gesteines im Gleichgewichtszustand ausbildet. Er wird
hauptséchlich durch die Oberflichenspannung der fliissigen Phase, aber auch durch
die Oberflichenzusammensetzung des Gesteines bestimmt (z. B. Bargen und Waff
1986, Holness 1998). Betriagt der Winkel weniger als 60°, kommt es zur weitrdumigen
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Ausbreitung und Vernetzung der fliissigen Phase, betragt er mehr als 60°, bleiben die
Fliissigkeitsvolumen bis zu hohen Anteilen isoliert (Abb.2.3.3Db).

Typische Benetzungswinkel bei teilweise aufgeschmolzenen Krustengesteinen liegen
im Bereich 10°-45°, also deutlich unterhalb des 60°-Grenzwertes; nur einige mafische
Gestein-Schmelze-Kombinationen kénnen Benetzungwinkel > 60° aufweisen (Laporte
und Watson 1995). Deswegen bilden Gesteinsschmelzen meistens bereits ab einem
relativ geringen Volumenanteil zusammenhéngende Netzwerke innerhalb der Gesteins-
matrix. Die elektrische Leitfdhigkeit von partiell geschmolzenem Gestein kann also
gut mit der oberen Hashin-Shtriktman-Grenze H S+ oder mit dem Gesetz von Archie
und einem kleinen Vernetzungskoeffizient m < 1...1,2 modelliert werden.

Benetzungswinkel von Krustenfluiden auf Wasserbasis sind in der Regel grofer als
jene von partiellen Schmelzen und héngen von der Salinitit der Losung ab (Watson
und Brenan 1987). Je salzhaltiger die Losung, desto kleiner der Benetzungswinkel. Fiir
reines Wasser oder auch fiir HyO-COs-Losungen betragen sie bei Laboruntersuchungen
57°-90°, fiir salzhaltige Fluide wurden Benetzungswinkel von 40° beobachtet, jedoch
nicht wesentlich darunter (Watson und Brenan 1987, Holness 1998). Modellierung des
Gesamtwiderstandes von Systemen mit wassrigen Losungen in pordsen Medien ist ein
klassischen Anwendungsgebiet des Gesetzes von Archie. Glover et al. (2000b) gibt
Werte 1,5 < m < 2,5 als geeignet fiir Modellierungen von Sedimentbecken an.

Es gibt auch experimentelle Hinweise, dass Benetzungswinkel mit steigendem Duck
abnehmen und so erst ab einer bestimmten Tiefe Werte unter 60° annehmen kénnen
(Holness 1992, 1993). Das bedeutet, dass Wasserlésungen in der Kruste sich sowohl
in gut verbundenen Netzwerken organisieren kénnen bei ausreichend Salinitét und
giinstigen Umgebungsbedingungen, aber auch bis zu einem hohen Volumenanteil nicht
vernetzt bleiben und somit auch kaum zur Erhohung der Gesamtleitfdhigkeit beitragen
kénnen. In grofseren Tiefen wird eine gute Vernetzung wegen steigender Salinitét
und hohem Druck wahrscheinlicher. Insbesondere in Tiefen von mittlerer und unterer
Kruste tragen freie wéssrige Fluide wesentlich zu erhohter Leitfahigkeit bei. Einerseits
konnen sie sich in diesen Tiefen gut vernetzen, andererseits kann das Wasserangebot
die Herabsetzung der Schmelztemperatur der Gesteinsmatrix und ein Uberschreiten
der Solidus-Linie im p-T-Diagramm verursachen. Hochvernetzte partielle Schmelzen
konnen dann zusammen mit Fluiden auf Wasserbasis sehr ausgedehnte leitfdhige
Anomalien insbesondere in tektonisch aktiven Orogenen ausbilden (Li et al. 2003,
Soyer und Unsworth 2006, Jiracek et al. 2003, Brasse und Eydam 2008, Worzewski
et al. 2010).
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3 Geologie und Tektonik von
Zentralasien

3.1 Geschichte und Struktur der Indien-Asien
Kollisionszone

3.1.1 Gondwana, Indien und die Deformationsgeschichte

Vor etwa 200 Millionen Jahren (Ma) begann der vorerst letzte Superkontinent Pangéa
aufgrund eines Hitzestaus unterhalb der riesigen Landmasse und durch Gravitations-
kréfte subduzierender ozeanischer Lithosphére auseinanderzubrechen. Zuerst trennte
sich ein Nord- von einem Siidteil und bildete die bereits im Paldozoikum existieren-
den Kontinente Laurasia und Gondwana (Kumar et al. 2007, Frisch und Meschede
2009). Bis vor ca. 150 Ma befand sich der spétere Indische Subkontinent als Teil von
Ost-Gondwana in hohen siidlichen Breiten eingezwingt zwischen Gebieten, die heute
Afrika/Madagaskar, Antarktis und Australien bilden (Ali und Aitchison 2005). In der
Kreidezeit trennten sich allméhlich die Landmassen heutiger Kontinente voneinander.
Eine Ubersicht zur Lage Indiens zwischen dem Auseinanderbrechen von Gondwana im
Jura und der Indien-Asien-Kollision im mittleren Kénozoikum, modifiziert nach Ali
und Aitchison (2008), ist in Abbildung 3.1.1 dargestellt. Vor ca. 100 Ma lag Indien voll-
sténdig isoliert zwischen dem sich schliefenden Ozean Tethys im Norden und dem sich
offnenden Indischen Ozean im Siiden (z. B. Reeves und De Wit 2000, Ali und Aitchison
2008, Frisch und Meschede 2009). Angetrieben von einer oder zwei Subduktionszonen
ozeanischer Tethys-Lithosphére im Norden (Ali und Aitchison 2008), begann Indien
vor ca. 100-120 Ma eine immer schneller werdende Reise nach Norden, verbunden
mit einer Rotation gegen den Uhrzeigersinn (z. B. Bischoff 1985, Powell et al. 1988).
Einigung besteht in der Literatur zur Tatsache, dass der Subkontinent vor etwa 55-
50 Ma relativ zu Asien die maximale Geschwindigkeit von ca. 20 cm/Jahr erreichte und
innerhalb relativ kurzer Zeit stark abgebremst wurde auf ca.5cm/Jahr (z. B. Patriat
und Achache 1984, Klootwijk et al. 1992, Gaina et al. 2007) — eine Geschwindigkeit,
die seitdem vergleichsweise wenig auf etwa 3,5-4 cm/Jahr zuriickgegangen ist (Molnar
und Stock 2009, DeMets et al. 2010).

Fast alle Rekonstruktionen der Form des Ur-Indiens gehen im Vergleich zu heute
von einer nach Norden hin wesentlich groferen Fliache des Indischen Kontinentes aus,
die im Verlauf der Indien-Asien-Kollision subduziert oder stark deformiert worden ist.
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Abbildung 3.1.1: Auseinanderbrechen von Gondwana und Lage des Indischen Sub-
kontinentes vom Jura bis ins mittlere Paldogen vor dem Beginn des Indien-Asien-
Kollisionsprozesses. Abbildungen aus Ali und Aitchison (2008), leicht modifiziert. Die
Autoren gehen von zwei Subduktionszonen ozeanischer Thetys-Lithosphére aus, die
schriage rote Linie symbolisiert die siidliche, innerozeanische Subduktionszone und
einen damit verbundenen Inselbogen. Andere Autoren sehen am Ort der Linie den
aktiven asiatischen Kontinentalrand (siche Text).

Gk

Diese Vorstellung wird unter dem Begriff ,Greater India“* zusammengefasst, wobei die
Vermutungen und Rekonstruktionen zur Grofe und Form teilweise stark voneinander
abweichen (Ali und Aitchison 2005, van Hinsbergen et al. 2011, 2012a).

Es existieren sehr unterschiedliche Vorstellungen iiber den genauen Zeitpunkt der
Kollision und den weiteren Verlauf der Deformationsgeschichte. Angaben iiber den
Kollisionszeitpunkt variieren zwischen 65-70 Ma (Willems et al. 1996, Yin und Harri-
son 2000, Cai et al. 2011) und 34 Ma (Aitchison et al. 2000, 2007, Davis et al. 2002,
Aitchison und Ali 2012, Ali und Aitchison 2012), wobei die letzte Autorengruppe
das Verzogerungsereignis bei 50-55 Ma als die Kollision zwischen Indien und einem
vorgelagerten Inselbogen sowie der Indochinesischen Halbinsel interpretiert. Die meis-
ten Autoren jedoch sehen die Verzogerung der Indien-Bewegung als den Beginn der
direkten Kollision zwischen Indien und Asien vor 50-52 Ma (Boulin 1981, Patriat und
Achache 1984, Klootwijk et al. 1992, Tapponnier et al. 2001, Guillot et al. 2003, Gar-
zanti 2008, Najman et al. 2010, Zhu et al. 2011, van Hinsbergen et al. 2011, 2012a,b,c).
Die Kollision zwischen Indien und Asien begann mit dem Kontakt der NW-Ecke des
,Greater India“, das darauthin leicht gegen den Uhrzeigersinn gedreht wurde, sodass
die letzten ozeanischen Becken etwa 10-15Ma nach dem ersten Kollisionskontakt
geschlossen wurden (z. B. Ubersicht in Frisch und Meschede 2009).

Seit dem Beginn der Kollision hat sich Indien mindestens 2000 km in den asiatischen
Kontinent hineingebohrt. Die Gesamt-Verkiirzung der indischen und asiatischen Kruste
wird dabei auf Werte bis 3000+£500 km (Molnar und Tapponnier 1975, Replumaz
und Tapponnier 2003) oder sogar 32004500 km (Guillot et al. 2003) geschétzt. Diese
Verkiirzung verteilt sich auf vier Mechanismen (Van der Voo et al. 1999, Cowgill et al.
2003, Guillot et al. 2003, Yin 2010, van Hinsbergen et al. 2011, Zhao et al. 2011):

1. interne Verkiirzung durch Verdickung der asiatischen Kruste — Bildung des
Tibet-Plateaus und spéater Reaktivierung und Hebung des Tian Shan

* Einige der geologischen Begriffe, fiir die sich in der Literatur englische Bezeichnungen eingebiirgert
haben, werde ich als Eigennamen mit der englischen Schreibweise verwenden.
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Abbildung 3.1.2: Zeitlicher Verlauf der Indien-Asien-Kollision im Gebiet des heutigen
Tibet (Abb. leicht modifiziert nach Royden et al. 2008). Die farbigen Flachen markieren
unterschiedliche Terrane, die vor der Indien-Asien-Kollision an den asiatischen Konti-
nent angeschlossen wurden. Die insgesamt tiber 3000 km an Konvergenz zwischen Indien
und Asien wurden im Verlauf der Kollision in den letzten 50 Ma durch Subduktion
indischer Lithosphére und Verkiirzung der oberen indischen Kruste (griine Bereiche),
Verdickung und Verkiirzung asiatischer Kruste und Ausbildung eines Hochplateaus (gel-
be und blaue Gebiete) sowie lateralem Materialtransport (orange-braun-rote Terrane)
aufgenommen.

2. a) kontinentale Subduktion oder Unterschiebung der (unteren) indischen
Platte nordwérts unter Asien — ist zusammen mit Punkt 2.b zu betrachten,
da das Volumen der ,abgeschabten® oberen Kruste (Punkt 2.b) unmittelbar
von der Grofe des subduzierten Anteiles der Indischen Platte (Punkt 2.a)
abhangt

b) interne Verkiirzung durch Verdickung eines ,abgeschabten Anteiles der
(oberen) indischen Kruste — Bildung des Himalaja

3. lateraler Materialtransport zu den Seiten der Kollisionsszone, speziell ostwarts
und silidostwarts in den letzten 20 Ma der Kollisionsgeschichte durch krustale
Extrusion und evtl. ,channel flow* in unterer und mittlerer Kruste (s. Abschnitt
3.1.2)

4. siidgerichtete Subduktion asiatischer Lithosphére im Norden.

Die Auswirkungen der Kollision sind auch noch viele 1000 km weiter nordlich, in der
Mongolei und dem siidlichen Sibirien, klar erkennbar (z. B. Molnar und Tapponnier
1975, Yin 2010). Die genaue Deformationsgeschichte sowie die Anteile, die die einzel-
nen Deformationsmechanismen an der Gesamtverkiirzung einnehmen, sind umstritten
(z.B. Yin und Harrison 2000, Guillot et al. 2003, Royden et al. 2008). Insbesondere die
Eigenschaften und Verteilung der Mantellithosphére unterhalb des Tibet-Plateaus, die
Ausdehnung des ,Greater India“ und die Menge an subduzierter indischer Lithosphére
sind Gegenstand kontroverser Diskussionen (z. B. Van der Voo et al. 1999, Chemenda
et al. 2000, Aitchison et al. 2007, 2008, Garzanti 2008, Aitchison und Ali 2012, Ali und
Aitchison 2012, van Hinsbergen et al. 2012a,b,c). Mit tomographischen Methoden der
Seismologie kann unter dem Tibetischen Plateau die indische Platte als Zone(n) erhéh-
ter seismischer Geschwindigkeiten sichtbar gemacht werden (z. B. Ubersicht in Kind

23



3 Geologie und Tektonik von Zentralasien

Tadjik Basin

Hindu Kush Pamirs

North Altyn fault
Altyn Tagh fault

Western
Kunlun Shan
Hypothesized

Tianshuihai
thrust belt

Kunlun fault

Nan Shan-Qilian Shan

thrust belt
Eastern

Kunlun Shan

Abbildung 3.1.3: Diagramm zur Veranschaulichung der hypothetischen struktu-
rellen Geometrie von Subduktionszonen kontinentaler Lithosphére der Indien-Asien-
Kollisionszone. Blick nach WNW. Entnommen aus Cowgill et al. (2003).

und Yuan 2010, Mechie und Kind 2013). Sie kénnte moglicherweise durch Abbrechen
einzelner Teile (Van der Voo et al. 1999) oder Delamination der Mantellithosphére
wesentliche Anteile in den tieferen Erdmantel verloren haben (Kosarev et al. 1999),
wobei erhebliche Unterschiede zwischen Ostrand und Westrand der Kollisionszone
bestehen (z.B. Li et al. 2008). Eine Deutungsversion iiber die Verteilung der unter-
schiedlichen Subduktionszonen indischer und asiatischer Lithosphére nach Cowgill
et al. (2003) zeigt Abbildung 3.1.3.

3.1.2 Gliederung und Dynamik der tibetischen Kruste

Bereits lange vor dem Kollisionszeitpunkt der Kontinentalmassen von Indien und
Asien, sogar schon vor dem Auseinanderbrechen von Gondwana, kam es zu Kolli-
sionen und zur Anlagerung mehrerer kontinentaler Blocke von Siiden her an das
asiatische Gebiet, das spéter mit Indien in Beriihrung kommen sollte. Diese Terrane*
unterteilen die heutige Kollisionszone in lithologisch unterschiedliche Bereiche, die
von Suturzonen voneinander getrennt werden. Das nordlichste Terran innerhalb der
Tibetischen Hochebene ist der Kunlun-Qaidam-Block. Im spéten Perm lagerte sich
ihm der Songpan-Ganzi-Block entlang der Anyimaqgen-Kunlun-Mutztagh-Sutur an.

* Tektonostratigraphisches Terran (von engl.: terrane): geologische Einheit, die von Stérungszonen
begrenzt ist und deren geologische Entwicklung sich von der benachbarter Krustenschollen grundle-
gend unterscheidet. Ein Wesensmerkmal eines Terrans ist seine Bildung an einem relativ zu seinen
Nachbareinheiten raumlich entfernten Ort (Frisch und Meschede 2009).
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Abbildung 3.1.4: Topographische Karte mit wichtigsten geologischen und geographi-
schen Einheiten der Indien-Asien-Kollisionszone sowie GPS-Bewegungsvektoren der
Oberflache (blaue Pfeile, GPS-Daten von Wang et al. 2001). Abkiirzungen: AKMS
— Anyimagen-Kunlun-Mutztagh-Sutur, JS — Jinsha-Sutur, BNS — Bangong—Nujiang-
Sutur, ITS — Indus-Tsangpo-Suturzone (auch Indus-Yarlung), MFT — Main Frontal
Thrust. Geologische Lokationen aus Styron et al. (2010), HimaTibetMap-1.1 (2011).

Als Néchstes bildete sich die Jinsha-Sutur durch Kollision des Qiangtang-Blocks im
spaten Trias bis zeitigem Jura (z. B. Yin und Harrison 2000). Etwa 50-80 Ma spéter,
im spéten Jura (Zhang et al. 2011) oder in der unteren Kreide (Zhu et al. 2011), schloss
sich ein weiterer Teil des Paldo-Thetys-Ozeans entlang der Bangong—Nujiang-Sutur
und der Lhasa-Block wurde ein Teil des heutigen asiatischen Kontinentes. Schlief-
lich kollidierte der indische Kontinent und bildete die jiingste, die Indus-Yarlung-
oder Indus-Tsangpo-Suturzone (Yin und Harrison 2000, Frisch und Meschede 2009,
Zhang et al. 2011). Wie schon im vorhergehenden Abschnitt beschrieben, wurde im
Zuge der fortschreitenden Kollision ein erheblicher Teil indischer Lithosphére unter
den asiatischen Kontinent geschoben. Dabei kam (und kommt) es zur ,Abschabung"
und Stauchung der oberen indischen Kruste, wobei das Himalajagebirge siidlich der
Indus-Tsangpo-Suturzone aufgefaltet wird. Der ,Main Frontal Thrust* (MFT) an
den auslaufenden Siidhdngen des Himalaja bildet die Hauptstérungszone zwischen
der aufgefalteten oberen Kruste und dem nach Norden propagierenden indischen
Flachland. Eine Ubersicht der strukturellen Gliederung der Kollisionszone gibt die
Karte in Abbildung 3.1.4.
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Infolge der Kollision erreicht die asiatische Kruste die weltweit grofite Machtigkeit
von 70-90 km und bildet das grofste Hochplateau der Welt, das Tibetische Hochland,
mit durchschnittlichen Héhen iiber 5 km (z. B. Kind und Yuan 2010). Diese enorm dicke
Kruste verbunden mit kontinuierlicher Massezufuhr resultiert in einem allméhlichen
gravitations- und druckbedingten Kollaps des Hochplateaus, verbunden mit Extension
und Abschiebungsverwerfungen an der Oberfliche zentraler Plateaubereiche sowie
Auf- und Uberschiebungen und Verdickung an Réndern der Hochebene (Cook und
Royden 2008). Es bestehen erhebliche Unterschiede in der Lithosphérenstruktur und
Dynamik zwischen Ost-, Zentral- und Westbereich des Tibetischen Hochlandes (z. B.
Cowgill et al. 2003, Li et al. 2008, vgl. Abb. 3.1.3). Aufgrund der stabilen Lithosphére
angrenzender kratonischer Gebiete wie dem Tarim-Becken im Norden oder dem
Sichuan-Becken im Osten sowie den westlich des Tibetischen Hochlandes gelegenen
aktiven Gebirgsmassiven des Karakorum und des Pamir wird die Expansionsbewegung
des Hochlandes nach Nordosten und Siidosten kanalisiert (Clark et al. 2005).

Fiir den eigentlichen Prozess der Krustenverdickung und Ausbildung des Hochpla-
teaus werden unterschiedliche Mechanismen diskutiert. Abbildung 3.1.5 zeigt einige
der vorgeschlagenen Modelle des Zustandes der Lithosphére entlang von N-S-Profilen
iiber das Tibetische Hochland.

,»Thrust Imbrication* und ,,Crustal Flow*

Einerseits existiert die klassische Vorstellung, dass Lithosphére unter hohem lateralen
Druck auf der gesamten Dicke Scherzonen ausbildet, sodass sich einzelne zusammen-
héngende krustale Platten oder Blocke iibereinander schieben und somit die Kruste
verdicken konnen (Meyer et al. 1998, Tapponnier et al. 2001, Abb.3.1.5a). Dabei
konnen unterschiedliche Schichten durch horizontale ,detachment layer” voneinander
entkoppelt sein, etwa zwischen Kruste und lithosphéarischem Mantel. Die Kruste nimmt
durch Uberschiebungen an Michtigkeit zu, wihrend die Mantellithosphire subduziert
und aufgeschmolzen wird. Dieser Prozess der Verdickung und Uberschiebung wird
,thrust imbrication” genannt. Die dazu erforderlichen spréden Verhéltnisse in der
Kruste wurden anhand von p-T-Kennlinien metamorpher Gesteine in dem nepalesi-
schen Himalaja nachgewiesen (Kohn 2008). Seismologische Messungen scheinen im
Nordosten Tibets diese Hypothese zu bestitigen (Vergne et al. 2002). Sie beobachten
eine ausgepragte Schwachezone zwischen oberer und unterer Kruste sowie das Fehlen
eines Gebietes, das mit partiell geschmolzenem und damit viskosem Material assoziiert
werden konnte.

Andererseits konnen radiogene Warmeproduktion innerhalb der stark verdickten
Kruste oder externe Warmequellen aus dem Mantel zusammen mit dem Vorhandensein
von Wasser innerhalb tiefer Krustenbereiche zur Aufschmelzung und zu ungewthnlich
duktilem Verhalten eines Teils der Gesteine in mittlerer und unterer Kruste fithren
(z.B. Royden 1996, Rosenberg und Handy 2005, Brown 2007). Das von Ding et al.
(2007) vorgeschlagene Modell des Lithosphéirenzustandes vor 20-30 Ma (Abb. 3.1.5b)
beinhaltet Zonen teilweise geschmolzener mittleren Kruste im noérdlichen Teil des
Qiangtang-Blocks. Die Autoren sehen in der Zusammensetzung der magmatischen
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Abbildung 3.1.5: Modelle des Zustandes und der Dynamik der Lithosphére in Tibet
anhand von etwa in N-S-Richtung verlaufenden Profilschnitten: (a) Krustenverdickung
und -verkiirzung durch Uberschiebungen der Kruste und Subduktion des lithosphéiri-
schen Mantels, zusammengefasst unter dem Begriff ,trust imbrication (Tapponnier
et al. 2001). (b) Subduktion asiatischer Lithosphére und Aufsteigen von heiffer As-
tenosphére vor 20-30 Ma beeinflusst Schmelzvorgénge in mittlerer Kruste und die
Zusammensetzung vulkanische Gesteine Zentaraltibets (aus Ding et al. 2007). (c¢) Par-
tielles Aufschmelzen von Teilen der mittleren und unteren Kruste (rote Bereiche) fiihrt
zu duktilem Verhalten und lateralen FlieRbewegungen (,crustal flow*). Kratonische
Lithosphérenblocke am Rand des Hochplateaus begrenzen und kanalisieren das Fliefsen,
es kommt zu ,hydraulischem® Anheben oberer Kruste im NE und SE der Kollisionszone
(Profil 2). Abbildungen aus Royden et al. (2008). (d) Krustenverdickung und Abbau
der Mantellithosphére durch gravitationsbedingte Mantelinstabilitdten als Folge der
horizontalen Verkiirzung fithrt zur Bildung und Wachsen des Tibetischen Hochlandes

(Hatzfeld und Molnar 2010).
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Gesteine Hinweise auf lokal begrenzte krustale Schmelzzonen, deren wahrscheinlichs-
te Ursache im Aufsteigen heifser Astenosphére in Zusammenhang mit Subduktion
asiatische Lithosphére angegeben wird (Ding et al. 2007).

Geophysikalische Messungen innerhalb Tibets und thermomechanische Modellierun-
gen der Kollisionszone weisen darauf hin, dass die mittlere bis untere Kruste in weiten
Teilen groke Mengen an partiellen Schmelzen aufweist, evtl. zusammen mit wéssrigen
Fluiden (Zusammenfassungen in Nelson et al. 1996, Chen et al. 1996, Wei 2001,
Klemperer 2006, Royden et al. 2008, Jamieson et al. 2011, Wang et al. 2012, Le Pape
et al. 2012). Diese Bereiche konnen keine mechanische Spannung aufnehmen, sie sind
duktil und weitgehend mobil. Das kann zu betréchtlichem lateralen Materialtransport
im Bereich der mittleren und unteren Kruste in Form von fliekenden Gesteinsmassen
fiihren (,,crustal flow"), deren Bewegung vom Zentrum der Kollisionszone und damit
des Hochplateaus zu deren Réndern fiihrt (z. B. Klemperer 2006, Bai et al. 2010).

Dieses Modell wird durch die Beobachtung von Zonen niedriger seismischer Ge-
schwindigkeit (Shapiro et al. 2004, Klemperer 2006, Xu et al. 2007, Yao et al. 2008)
sowie erhohter Temperatur und erhohter elektrischer Leitfdhigkeit (s. Abschnitt 3.1.3)
innerhalb des Tibetischen Hochlandes unterstiitzt. Abbildung 3.1.5 (c¢) veranschaulicht
durch zwei hypothetische Profilschnitte des Tibetischen Hochlandes den Zustand mobi-
ler mittlerer Kruste. Je nach Beschaffenheit der Plateaurdnder konnen unterschiedliche
Situationen betrachtet werden (Royden et al. 2008, Jamieson et al. 2011). Ist das
Plateau durch ein Gebiet starker Lithosphére begrenzt (etwa Tarim oder Sichuan),
entsteht eine Barriere fiir den Fliefsstrom (Abb.3.1.5¢, Profil1). Durch die Volumen-
zufuhr der geschmolzenen und/oder duktilen Gesteinsmassen entstehen Gebirge mit
steilen Aufsenflanken am Rande des Hochplateaus, die Schmelz-Fliefskanéle selbst
kommen jedoch nicht an die Oberflache (Clark und Royden 2000). Diese Vorgénge
konnten nach Ansicht einiger Autoren den Nordrand der Tibetischen Hochlandes
pragen, etwa den Kunlun Shan (Clark et al. 2005, Royden et al. 2008, Wang et al.
2012, vgl. Karte in Abb. 3.1.4). Eine breite Zustimmung findet die Hypothese von
,crustal low* vom Zentrum des Tibetischen Hochlandes in Richtung Nordosten und
Siidosten, wo das Hochplateau nicht durch starre lithosphérische Blécke begrenzt
wird. Im Zuge der lateral fortschreitenden Akkumulation des heiffen Materials kénnen
die Randbereiche ,hydraulisch* angehoben werden, es kommt zur krustalen Extrusion
an der Oberflache (Royden 1997, Clark und Royden 2000, Clark et al. 2005, Hodges
2006, Schoenbohm et al. 2006, Royden et al. 2008, Wang et al. 2012). Die Oberfldche
erfahrt eine Hebung und das Hochplateau dehnt sich aus, ohne dass in der oberen
Kruste eine bedeutende Verkiirzung stattfindet (Abb. 3.1.5¢, Profil 2).

Umstrittener sind Flielsbhewegungen in der mittleren Kruste vom Zentrum des Hoch-
landes in Richtung Stiden und Westen. Unter bestimmten Bedingungen (starke Erosion
und Hebungsprozesse) kénnen ehemals geschmolzene Gesteine aus der mittleren Krus-
te erkalten und an die Oberfliche gelangen. Im 6stlichen und mittleren Himalaja und
am Siidrand von Tibet werden solche ehemals aufgeschmolzene Gesteine beobachtet
(Grujic et al. 1996, 2002, Beaumont et al. 2001, 2004, Searle und Godin 2003, Searle
et al. 2006, 2007, 2009, King et al. 2011). Die genannten Autoren implizieren, dass die
Schmelzen mit Fliekbewegungen entgegen der Indien-Asien-Konvergenzbewegung nach
Stiden zusammenhéngen. Die notwendigen horizontalen Druckunterschiede wiirden
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durch ,Einquetschen einer rheologisch schwachen, teilweise geschmolzenen Schicht
indischen Ursprungs zwischen zwei stédrkeren Schichten unterhalb des Tibetischen
Hochlandes entstehen. Diese Sichtweise findet jedoch auch Kritiker, die zwar Schmelz-
zonen in mittlerer Kruste Siidtibets nicht ausschliefen, jedoch die Moglichkeit einer
Fliekbewegung von Tibet aus in den Himalaja verneinen (z. B. Harrison 2006, Oreshin
et al. 2008, Nabélek et al. 2009). Auch eine mégliche (siid)westwérts gerichtete ,crustal
flow-Bewegung in mittlerer Kruste im Siidwesten Tibets sowie deren hypothetische
Unterbrechung und Exhumierung im Bereich der ,Karakorum Fault® wird kontrovers
diskutiert (Leech 2008, Searle und Phillips 2009, Parrish 2009, Leech 2009).

Die Ausbildung einer diinnen Mantellithosphére durch Absinken oder Delamina-
tion von grofen Teilen des zuvor verdickten lithosphérischen Mantels unterhalb des
Tibetischen Hochlandes konnte durch die daraus folgende erhéhte Auftriebskraft
des leichteren Krustenmaterials zur deutlichen Hebung der Oberfliche fithren. Dies
wird als ein weiterer moglicher Mechanismus fiir die Bildung und das Wachsen des
Hochplateaus vorgeschlagen, veranschaulicht in Abbildung 3.1.5 (d) (Molnar und Stock
2009, Hatzfeld und Molnar 2010).

Bei der Bildung des Tibetischen Hochlandes und des Pamir-Plateaus kam und kommt
es hochstwahrscheinlich zu einer Kombination der beschriebenen Vorgange, deren
jeweilige Starke und Einfluss von der Region und dem zeitlichen Stadium der Kollision
abhéngen. Die Spezifizierung und Charakterisierung der derzeitigen Kombination
dieser Vorgénge in verschiedenen Gebieten der Indien-Asien-Kollisionszone beinhaltet
das Versténdnis der Rheologie der Lithosphére und stellt eine wichtige Aufgabe in der
Geodynamikforschung dar. Rheologische Eigenschaften sind eng mit der thermischen
Struktur und der Verteilung von wiassrigen Fluiden und Schmelzen verbunden und
kénnen mit magnetotellurischen Messungen erschlossen werden, die damit ein wichtiges
Instrument zur Kldarung von geodynamischen Fragen in kontinentalen Kollisionszonen

bilden.

3.1.3 MT Messungen innerhalb der
Indien-Asien-Kollisionszone

In den vergangenen 15-20 Jahren haben das Tibetische Hochland und die meist 6stlich
und siidlich angrenzende Gebiete eine beeindruckende Menge an geophysikalischer
Grundlagenforschung erlebt, die zusammen mit geologischen Disziplinen einen grofsen
Schritt in Richtung eines umfassenden Verstdndnisses vom Aufbau und der Dynamik
aktiver intrakontinentaler Orogene ermdglicht hat (z. B. Pham et al. 1986, Nelson
et al. 1996, Wei 2001, Tilmann et al. 2003, Unsworth 2010, Hatzfeld und Molnar 2010,
Kind und Yuan 2010, Zhang et al. 2011). Als Beispiel sei dabei das internationale
und interdisziplindre INDEPTH-Projekt erwidhnt (,INternational DEep Profiling of
Tibet and the Himalayas®). Dieses gewaltige Forschungsvorhaben ist seit Anfang der
1990er Jahre in mehreren Phasen aktiv. Durch die Kombination von geologischen,
seismologischen und magnetotellurischen Teilprojekten dient es als Vorbild fiir das
TIPAGE-Projekt, in dessen Rahmen die vorliegende Arbeit entstand. Abbildung
3.1.6 zeigt eine Ubersicht iiber eine reprisentative Auswahl von magnetotellurischen
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Abbildung 3.1.6: Ubersicht iiber einige der bis Juni 2013 verdffentlichten magneto-
tellurischen Messungen innerhalb der Indien-Asien-Kollisionszone. Blaue Balken stellen
die ungefihre Lage des jeweiligen Messgebietes dar. Alle dargestellten MT-Modelle
sind aus den angegebenen Publikationen entnommen und mit gleichem Léngen- und
Tiefenmafistab abgebildet. Bei Nord-Siid-verlaufenden Profilen befindet sich Siiden
links. Die verwendete Farbcodierung variiert zwischen den Abbildungen, erstreckt sich
aber immer von geringen Widerstédnden in rot (ca.1Qm) zu hohen Widersténden in
blau (ca. 1000 Qm).

Messungen innerhalb der Indien-Asien-Kollisionszone, die bis Juni 2013 publiziert
worden sind.

Siidtibet und Ostliche Bereiche der Kollisionszone

In Siidtibet ergaben mehrere magnetotellurische Messungen ein ausgedehntes Gebiet
erhohter elektrischer Leitfahigkeit innerhalb der mittleren Kruste ab etwa 20 km Tiefe,
dessen siidliche Grenze teilweise bereits im Himalaja stidlich der ITS liegt (Pham et al.
1986, Chen et al. 1996, Wei 2001, Li et al. 2003, Solon et al. 2005, Unsworth et al.
2005, Spratt et al. 2005, Ye et al. 2007). Auswertungen seismologischer Messungen
ergaben in den gleichen Gebieten Bereiche langsamer seismischer Geschwindigkeit
(,bright spots, “ Nelson et al. 1996, Brown et al. 1996, Makovsky und Klemperer
1999). Beide Beobachtungen weisen auf stark erhéhten Fluidgehalt in diesen Zonen
hin. Es existieren unterschiedliche Interpretationen im Hinblick auf die Art der Fluide.
Einige Autoren sehen ausschlieflich wéssrige Losungen (Makovsky und Klemperer
1999) oder partielle Schmelzen (Pham et al. 1986, Nelson et al. 1996) als Ursache der
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niedrigen elektrischen Widerstdnde und seismischer Geschwindigkeiten an. Zusammen
mit Messungen des Erdwéarmestroms an der Oberfliche, der in diesem Gebiet stark
erhoht ist und damit auf ungewohnlich hohe Temperaturen in der Kruste hinweist
(Francheteau et al. 1984, Hochstein und Regenauer-Lieb 1998), wére insbesondere
bei Vorhandensein von Wasser partielles Schmelzen der Kruste in einer Tiefe von
20-30km sehr wahrscheinlich (z. B. Beaumont et al. 2001, 2004). Die meisten Au-
toren interpretieren daher die niedrigen elektrischen Widersténde und seismische
Geschwindigkeiten als eine Kombination von partiellen Schmelzen und einer dariiber
liegenden Schicht wéssriger Fluide (Li et al. 2003, Unsworth et al. 2005). Der Anteil
partieller Schmelzen zur Erklarung niedriger elektrischer Widerstande (etwa 3 Qm) in
grofen Teilen mittlerer Kruste Siidtibets wird von Unsworth et al. (2005) mit 5-14%
angegeben. Diese Menge an Schmelzen wére hochstwahrscheinlich ausreichend, um die
Viskositét des Materials stark zu erhohen. Ab einem Schmelzanteil um 7 % kommt es
durch eine sprunghafte Reduktion der Gesteinsfestigkeit zu rheologischem Verhalten,
das ,crustal-flow“-Bewegungen in mittlerer Kruste ermoglicht (Rosenberg und Handy
2005). In Stidtibet konnten solche Bewegungen siidwérts gerichtet sein und mit den
im Himalaja weit verbreiteten Granitvorkommen zusammenhéngen, wie bereits in
Abschnitt 3.1.2 besprochen. Die subduzierende kalte indische Lithosphére tritt als
ein schlechter Leiter in den siidtibetischen Leitfdhigkeitsmodellen in Erscheinung
(Unsworth et al. 2005).

Im ostlichen Tibet und stidostasiatischen Ausldaufern der Kollisionszone geben
magnetotellurische Messungen durch stark erhchte Leitfahigkeit in scheinbar zusam-
menhdngenden Zonen der Kruste ab 20 km Tiefe ebenfalls starke Hinweise auf das
Auftreten von ,middle crustal flow*. Zahfliissiges Material konnte aus Zentraltibet
in kanalartigen Strukturen iiber viele 100 km nach Siidostasien transportiert werden
(Bai et al. 2010). Die von Clark und Royden (2000), Clark et al. (2005), Royden et al.
(2008), Wang et al. (2012) postulierten Fliefbewegungen in mittlerer Kruste aus dem
zentralen Tibetischen Hochland nach Siidosten und Nordosten erhalten damit weitere
experimentelle Unterstiitzung.

Zentrales und nordliches Tibetisches Hochland

Die mittlere Kruste im zentralen Teil des Tibetischen Hochlandes weist eine ausge-
dehnte Zone erhohter Leitfiahigkeit auf, die auf groke Mengen partiell geschmolzener
Gesteine zuriickgefiihrt wird (Wei 2001, Unsworth et al. 2004, Wei et al. 2007, Le Pape
et al. 2012). Sie beginnt in einer Tiefe von 15-30km und ist im Siiden moglicherwei-
se mit der leitfdhigen Siid-Tibet-Anomalie verbunden (Wei 2001). Unsworth et al.
(2004) interpretierte die Kunlun-Sutur im Norden Tibets (vgl. Karte in Abb. 3.1.4) als
eine bedeutende Grenzzone zwischen leitfahiger, heiffer und teilweise geschmolzener
mittlerer und unterer Kruste von Zentraltibet und kalter, sproder Lithosphére des
Kunlun-Qiadam-Blocks. Anisotrope Inversion eines Teiles desselben Datensatzes fithrte
Le Pape et al. (2012) zu einer Relativierung dieser Aussage mit der Behauptung, par-
tielle Schmelzen treten in Form von diinnen Kanélen auch nérdlich der Kunlun-Sutur
auf.
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Die obere Kruste Zentraltibets ist durch einen moderat-hohen Widerstand in der
Grofsenordnung 100-500 2m gekennzeichnet, unterbrochen von kleinrdumigen gut-
oder schlecht leitenden Anomalien (Wei 2001, Unsworth et al. 2004, Wei et al. 2007,
Le Pape et al. 2012). Die bedeutenden Suturzonen Jinsha und Kunlun korrelieren
teilweise mit Gebieten erhohter Leitfahigkeit in der oberen Kruste (Wei 2001, Solon
et al. 2005).

Uber den Zustand des lithosphérischen Mantels unterhalb des nérdlichen Tibetischen
Plateaus existieren unterschiedliche Vorstellungen, wobei die Moglichkeit einer stark
verdiinnten Mantellithosphére diskutiert wird (z. B. Tilmann et al. 2003, Priestley
et al. 2006, Zhao et al. 2011). Magnetotellurische Messungen scheinen durch die
Beobachtung hoher Widersténde in Tiefen um 100 km (Wei 2001, Le Pape et al. 2012)
die Hypothese eines sehr diinnen lithosphérischen Mantels unterhalb Nordtibets nicht
zu unterstiitzen.

Zentraler und westlicher Himalaja

Innerhalb des zentralen und westlichen Himalaja wurden bei mehreren M'T-Messungen
jeweils in einer Tiefe von etwa 10-20 km Zonen niedriger elektrischer Widersténde
festgestellt (im Bereich 2 bis 30 Qm), wobei die Oberkante der unterschobenen indischen
Platte mit guten Leitfdhigkeiten bzw. mit einem Leitfahigkeitskontrast verbunden zu
sein scheint. Die indische Platte selbst tritt generell als schlechter Leiter in Erscheinung
(Lemonnier et al. 1999, Gokarn et al. 2002, Arora et al. 2007, Israil et al. 2008, Patro
und Harinarayana 2009). Die erwdhnten Bereiche erhohter Leitfahigkeit werden als
partielle Schmelzen (Gokarn et al. 2002, Arora et al. 2007), als Fluide auf Wasserbasis
aus metamorphen Reaktionen der indischen Kruste und/oder aufsteigend aus dem
Erdmantel (Lemonnier et al. 1999, Patro und Harinarayana 2009) oder als Kombination
von beiden Stoftklassen (Israil et al. 2008) interpretiert. Unsworth et al. (2005)
gibt einen Schmelzanteil von 2-4 % fiir die gut leitenden Bereiche mittlerer Kruste
im NW-Himalaja an. Seismische Messungen in dem Gebiet sind konsistent mit 3—
7% Schmelzanteil (Caldwell et al. 2009). Ein Schmelzanteil oberhalb von 7% wiére
notwendig fiir eine deutliche Verdnderung der rheologischen Eigenschaften und der
Ausbildung von Fliefbewegungen in der mittleren Kruste (Rosenberg und Handy 2005).
Damit erscheint gegenwértig das Bestehen von grofiflachigen, fliefsfahigen krustalen
Schwéchezonen im nordwestlichen Himalaja unwahrscheinlich. Leech (2008, 2009)
diskutiert die Moglichkeit von ,crustal flow* in mittlerer Kruste NW-Himalajas vor
20 Ma und die hypothetische Unterbrechung der Fliefsbewegung durch die ,Karakorum
Fault“ — eine Ansicht, die Widerspruch ausloste (Searle und Phillips 2009, Parrish
2009).

Bei MT-Studien im Nordwest-Himalaja im Rahmen geothermischer Exploration
der oberen 5km wurden hohe Leitfahigkeiten als Zirkulation geothermischer Fluide in
der Nahe der Indus-Tsangpo-Suturzone interpretiert, die durch hohe Temperaturen
im Untergrund angetrieben werden (Harinarayana et al. 2004). Die Indus-Tsangpo-
Suturzone tritt auch in anderen Studien als leitfahige Zone in der oberen Kruste in
Erscheinung (Arora et al. 2007).
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In Tiefen von 2-6km entlang des ,Main Frontal Thrust“ verursachen die sich
unterschiebenden Sedimente des indischen Vorlandes leitfahige Anomalien (Lemonnier
et al. 1999, Israil et al. 2008, Patro und Harinarayana 2009). Zusammenhéngende
metamorphe Gesteinsmassive, etwa der Tso-Morari-Gneisdom oder Teile des , Lower
Himalaya®, erscheinen auf den Profilen als schlecht leitfahige Zonen (Lemonnier et al.
1999, Arora et al. 2007, Patro und Harinarayana 2009). Die Beobachtung schlechter
Leitfahigkeit bis in eine Tiefe von mind. 60 km unterhalb des sehr aktiven Nanga-
Parbat-Massivs im &dufsersten Nordwesten Himalajas erscheint im Zusammenhang
mit sonst guten Leitfahigkeiten in mittlerer und unterer Kruste in aktiven Orogenen
und der begriindeten Annahme von grofsen Mengen an Tiefenfluiden ungewohnlich
(Park und Mackie 2000). Die Autoren erkldren dies einerseits mit den aufsteigenden,
kompakten, entwasserten metamorphen Gesteinen des Massivs, andererseits durch
besonders gute Migrationsmoglichkeiten fiir Tiefenfluide aus der unteren und mittleren
Kruste zum Verlassen des tektonischen Systems.

3.2 Pamir und Tian Shan — die Speerspitze der
Kollision

Betrachtet man eine topographische Karte der Indien-Asien-Kollisionszone, wird das
Bild von dem gewaltigen Tibetischen Hochland dominiert. Hinsichtlich der Position
innerhalb der Kollisionszone nimmt der Pamir jedoch eine herausragende Rolle ein.
Es befindet sich unmittelbar nérdlich der nordwestlichsten Spitze des nach Norden
propagierenden indischen Subkontinents und bildet damit mit einiger Rechtfertigung
die ,Speerspitze* der Indien-Asien-Kollision (vgl. Karte in Abb.3.1.4). Neben der pro-
minenten Lage hat das Pamir-Tian-Shan-Hindukusch-Gebiet einige Besonderheiten im
Vergleich zu dem benachbarten Tibetischen Hochland und dem Himalaja aufzuweisen.
Dazu gehort, dass der Pamir im Kénozoikum eine dhnliche Menge an Konvergenz
zwischen Indien und Asien aufnahm, wie das angrenzende Himalaja/Tibet-Orogen.
Dadurch verdoppelte sich die krustale Dicke des Pamir auf heutige 60-75 km (Belous-
sov et al. 1980, Mechie et al. 2012, Schneider et al. 2013). Jedoch erfolgte im Pamir
die Verkiirzung auf etwa der halben N-S-Entfernung im Vergleich zu Himalaja/Tibet
(z. B. Molnar und Tapponnier 1975, Schmidt et al. 2011). Zur Bilanzerhaltung muss
deswegen ein erheblicher Teil der Kruste im Mantel verschwunden sein.

Wahrend der letzten 25 Ma bewegte sich der Pamir um etwa 300 km relativ zu
Tibet und den westlich angrenzenden Gebieten nach Norden (Burtman und Molnar
1993, Sobel und Dumitru 1997, Sobel et al. 2011). Dieser Vorstofs der Deformation
nach Norden fiihrte zu einer herausragend ausgebildeten Bogenform der Orogen-
Strukturen des Pamir, die von Nordafghanistan bis nach Westchina einen fast 180°-
Bogen beschreiben.

Innerhalb der gesamten Indien-Asien-Kollision hat die Pamir-Tian-Shan-Defor-
mationszone mit 600 bis 900 km krustaler Verkiirzung die hochste Verkiirzungsrate
tiber die kiirzeste Entfernung (Burtman und Molnar 1993, Schmidt et al. 2011). Damit
sind Pamir und Tian Shan die derzeit aktivsten intrakontinentalen Gebirgsziige der

33



3 Geologie und Tektonik von Zentralasien

Erde. Dariiber hinaus beherbergt die Gegend eine oder méglicherweise zwei aktive
und geometrisch komplexe intrakontinentale Subduktionszonen. Das subduzierte
Material verursacht die weltweit grofste Zone intrakontinentaler Seismizitét in einer
Tiefe von 80-250 km, die nach dem heutigen Wissensstand véllig ohne Beteiligung
ozeanischer Lithosphére entsteht (,mitteltiefe Seismizitat®, Billington et al. 1977,
Chatelain et al. 1980, Hamburger et al. 1992, Burtman und Molnar 1993, Fan et al.
1994, Pegler und Das 1998, Negredo et al. 2007, Sippl et al. 2013a). Auch die Menge
an kristallinen Gesteinen, die aus Tiefen der mittleren und/oder unteren Kruste in
Form der gewaltigen metamorphen Dome des Pamir an die Oberflache gelangten, ist
einzigartig innerhalb der Indien-Asien-Kollisionszone und spiegelt die komplexe und
sich von Tibet in mehreren Punkten unterscheidende krustale Deformationsgeschichte
der Region wieder (Schmidt et al. 2011).

In dem folgenden Abschnitt mochte ich einen Uberblick iiber die wichtigsten geo-
logischen Einheiten und Besonderheiten des Pamir und des Tian Shan geben. Eine
ausfiihrlichere Diskussion einiger der geologisch-tektonischen Strukturen erfolgt in
Kapitel 6, zusammen mit der Einordnung der magnetotellurischen Ergebnisse der
vorliegenden Studie.

3.2.1 Geologie des Pamir

Analog zum angrenzenden Karakorum-Himalaja-Tibet-Gebiet ist der Pamir in un-
terschiedliche Terrane unterteilt, die durch Angliederung von Mikrokontinenten an
Asien lange vor dem Einsetzen der Indien-Asien-Kollision entstanden sind (Burtman
und Molnar 1993, Yin und Harrison 2000, Schwab et al. 2004). Diese Zonen wurden
im Verlauf des Kollisionsprozesses durch den weit nach Norden vordringenden Pamir
zu bogenformigen Strukturen umgewandelt, welche im Westen und Osten durch das
Tadschikische Becken bzw. das Tarim-Becken begrenzt werden. Innerhalb des TIPAGE-
Messgebietes im Pamir kénnen von Nord nach Siid folgende Terrane unterschieden
werden (vgl. Karte in Abbildung 3.2.1):

Der Nordpamir erstreckt sich zwischen dem Nordrand des Pamir, der durch das
Alai-Tal und den ,,Main Pamir Thrust* gebildet wird, und der Tanymas-Sutur im
Siiden (mehr zu der Uberschiebungszone ,Main Pamir Thrust* in Abschnitt 3.2.2).
Das Gebiet enthélt die paldozoische—frith-mesozoische Kunlun-Sutur sowie den Akkre-
tionskeil des Karakul-Mazar-Komplexes, der mit der Songpan-Ganzi-System Tibets
in Verbindung steht (L. Ratschbacher, pers. Mitt.). In der Ndhe des Karakul-Sees
besteht der Karakul-Mazar-Komplex aus dicken, oft grafithaltigen Sandsteinschichten.
Die hauptséchlich felsischen Gesteine enthalten ultramafische Einschliisse (Serpen-
tinite, Metagabbro und Metabasalt). Daneben existieren siidlich des Karakul-Sees
undeformierte permotriassische Granitplutone (Lohr und Ratschbacher 2001, Schwab
et al. 2004, Robinson et al. 2012).

Der Zentralpamir wird durch die Tanymas Sutur im Norden und die Rushan-
Psart-Sutur im Siiden begrenzt. Das Terran kollidierte im frithen Mesozoikum und
besteht aus paldozoisch-mesozoischen Sedimenten aus einem flachen Meeresbecken
und prakambrischen—friih-palédozoischen kristallinen Grundgesteinen. Letztere werden
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Abbildung 3.2.1: Karte des Pamir und des siidlichen Tian Shan. Die Lage aller
MT-Stationen ist durch blaue (Breitbandstationen, BBMT) bzw. violette (langperi-
odische Stationen, LMT) Kreise gekennzeichnet. Stationen ,004% ,100“, ,200“ und
283 sind gesondert gekennzeichnet, da sie zur Diskussion der Datenanpassung in
Kapitel 5 nédher betrachtet werden. Die wichtigsten geologischen Strukturen sind
durch rote Linien markiert, Lokationen aus Schwab et al. (2004), Robinson et al.
(2007), Schmidt et al. (2011), Lukens et al. (2012). Abkiirzungen: DF: ,Darvaz Fault®,
KF: Karakorum Fault“, KM: Karakul-Mazar-Einheit, KUN: Kunlun-Sutur, KxF"
,JKarakax Fault, KYTS:  Kashgar-Yecheng Transfer System“, MMT /IYS: ,Main
Mantle Thrust*/Indus-Yarlung-Sutur, MPT: ,Main Pamir Thrust“, MSD: Muskol-
Shatput-Dom, RPZ: Rushan-Psart Zone, ShD: Shakhdara-Dom, ShS: Shyok-Sutur,
SFS: ,South Fergana“-Sutur,TAN: Tanymas-Sutur, TAPM: , Turkestan-Alai Passive
Margin“, TFF: ,Talas-Fergana Fault".
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als Fragmente eines Proterozoischen Kontinentes interpretiert, die sich bereits im
Perm an Asien angegliedert haben. Ein Teil dieser Gesteine tritt nun als kristalline
und oft in hohem Grade metamorphierte Antiformen des zentralen Pamir zutage,
z. B. der Muskol-Dom und der Shatput-Dom (Burtman und Molnar 1993, Lohr und
Ratschbacher 2001, Schwab et al. 2004). Die Dom-Gesteine wurden vor etwa 2-20 Ma
aus einer Tiefe von etwa 30 km an die Oberflache gebracht (Rutte et al. 2013, Stearns
et al. 2013). Burtman (2010) schldgt eine etwas andere Interpretationsweise der
Evolutionsgeschichte des Zentralpamir vor, da sich der Ozean, nach seiner Darstellung,
entlang der Tanymas-Sutur bereits etwa 100 Ma frither im Perm oder Trias schloss.

Der Siidpamir (siidlich der Rushan-Psart-Zone) wird meistens in zwei Gebiete
unterteilt (Pashkov und Budanov 1990, Burtman und Molnar 1993). Der sidwestliche
Pamir besteht hauptsachlich aus kristallinem Material. Prakambrische und paldozo-
ische metamorphe Gneise bilden zusammen mit mesozoischen Metasedimenten die
Dome im Siidpamir, z. B. den gigantischen Shakhdara-Dom unmittelbar westlich von
dem stidlichen MT-Profilende. Diese metamorphen Gesteine wurden vor 20 bis 2 Ma
aus einer Tiefe von tiber 35 km exhumiert. Die damit verbundene krustale Extension in
N-S-Richtung scheint seit 2 Ma zum Erliegen gekommen sein (Stiibner et al. 2013a,b).
Daneben existieren im Siidpamir grofe Mengen an jungen Granitoiden, als Folge
der Subduktion ozeanischer Neo-Thetys-Lithosphéire unter den aktiven siidlichen
Kontinentalrand Asiens, der in der Kreide und im Kénozoikum durch Magmatismus
gepragt war (Pashkov und Budanov 1990, Schwab et al. 2004). Die im Ké&nozoikum
gebildeten Migmatite sind das Produkt regionaler Anatexis, die wahrend des kontinen-
talen Kollisionsprozesses vor einigen 10 Ma offensichtlich grofse Volumen an Schmelzen
zur Folge hatte, die nun im erkalteten Zustand an der Oberflache nachgewiesen werden
konnen (Schmidt et al. 2011, Malz et al. 2013). Die Geschichte der Metamorphose der
kénozoischen Dome des Stidpamir zeigt Temperaturen von 750°C bei 0.75 GPa (Tiefe
von 25-30km), was auf einen Temperaturgradienten von etwa 30°C/km innerhalb der
oberen 30-40 km wéahrend des Neogen schliefsen ldsst (Schmidt et al. 2011, Stiibner
et al. 2013a,b). Der Sidost-Pamir besteht hauptsichlich aus Sedimentgesteinen aus
dem spéten Paldozoikum (Burtman und Molnar 1993, Angiolini et al. 2013, p.8). Die
Grenze zwischen dem siidwestlichen und siidostlichen Pamir wird als eine bedeuten-
de, aber heute nicht mehr aktive Storungszone entlang der Extensionsflanken der
metamorphen Dome des Stidwest-Pamir beschrieben (Pashkov und Budanov 1990,
Schwab et al. 2004, Schmidt et al. 2011). Sie trennt im Westen die aus der kristallinen
Kruste des Meso-Thetys-Ozeans hervorgegangen Gesteine von weiter Ostlich liegenden
ozeanischen Sedimenten.

Suturen bilden die Nahtstellen zwischen den Terranen und sind haufig durch
Opbhiolite (Uberbleibsel von subduzierten ozeanischen Platten) markiert. Sie stellen
innerhalb der Lithosphére Schwéchezonen dar und werden im Verlauf der geologischen
Geschichte oft tektonisch reaktiviert. Durch die starke Nord-Verschiebung des Pamir
relativ zu Tibet ist eine gegenseitige Zuordnung der Suturen und Terrane der beiden
Orogene nicht eindeutig. Es existieren zwei Ansichten, wobei die eine Ansicht besagt,
dass die Suturen Tanymas und Anyimagen-Kunlun-Mutztagh sowie Rushan-Psart
und Jinsha die jeweiligen Entsprechungen in Pamir und Tibet darstellen (Burtman
und Molnar 1993, Yin und Harrison 2000). Eine andere Autorengruppe (Schwab et al.
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2004, Angiolini et al. 2013) vertritt den Standpunkt, dass die Suturen Tanymas und
Jinsha sowie Rushan-Psart und Bangong—Nujiang die West- bzw. Ost-Abschnitte der
jeweils gleichen Suturzone sind.

Die Rushan-Psart-Suturzone zwischen zentralem und siidlichem Pamir ist die
Schliefsungszone eines mesozoischen Ozeans im Jura oder Kreide (Burtman und Molnar
1993, Angiolini et al. 2013). Vor der Schlieftung des Beckens, im spaten Paldozoikum
und im frithen Mesozoikum, kam es entlang der heutigen Rushan-Psart-Linie zu
kontinentalem Rifting, d.h. der Ozean wurde entlang seiner spéteren Schliefsungslinie
gedffnet (S.8 Burtman und Molnar 1993, Schwab et al. 2004, Burtman 2010). Die
Oberfliche der Rushan-Psart-Zone besteht aus einem Wechsel von marinen Sedimenten,
magmatischen Gesteinen, ultramafischen Einschliissen und kénozoischen Granitoiden
(Schwab et al. 2004).

Einige krustale Xenolithe aus dem Rushan-Psart-Gebiet des siidostlichen Pamir
belegen Metamorphosebedingungen, die 815-1100°C in 60-100 km Tiefe entsprechen,
was einem durchschnittlichen thermischen Gradienten der Kruste von 13°C wéhrend
der Eruption der Xenolithe vor 11 Ma zuriickfithrbar ist (Ducea et al. 2003, Hacker
et al. 2005, Gordon et al. 2012). Dieser Wert unterscheidet sich deutlich von der
scheinbar wesentlich wirmeren Kruste im Siiddwest-Pamir (30°C/km). Messungen
des Oberflichenwérmestroms im Pamir und Tian Shan belegen einen deutlichen
Unterschied zwischen hohen Wérmestromen im Siidpamir (iiber 120 mW /m?, die
meisten Messpunkte befanden sich im Siidwest-Pamir) und niedrigeren Wérmefliissen
(unterhalb von 80 mW /m?) im zentralen und nérdlichen Pamir (Duchkov et al. 2001).
Das Ergebnis steht in guter Ubereinkunft mit Wirmestromdaten aus Westchina, die
fiir den chinesischen Teil des Pamir Werte iiber 80 oder 100 mW /m? angeben (Wang
2001, Tao und Shen 2008), sowie mit dem Auftreten zahlreicher heifser Quellen im
Siiden des Pamir (Stiibner et al. 2013a).

GPS-Messungen der Geschwindigkeiten der oberen Kruste im Pamir ergeben nahezu
keine gegenwiértige interne Verkiirzung (Ischuk et al. 2013). Der Pamir scheint sich als
kompakter Block um etwa 30 mm/Jahr nach Norden zu bewegen, etwa mit der gleichen
Geschwindigkeit, wie das Tarim-Becken im Osten (Zubovich et al. 2010, Sobel et al.
2011). Daher erscheinen die bedeutenden krustalen ,strike-slip“-Zonen am 6stlichen
Rand des Pamir — , Karakorum Fault* und , Kashgar-Yecheng Transfer System" — zur
Zeit inaktiv zu sein. Die GPS-Vektoren zeigen jedoch deutlich eine leichte Ost-West-
Extension, die mit 5 bis 10 mm/Jahr angegeben wird und hauptséchlich nach Westen,
in das Tadschikische Becken, gerichtet ist (Strecker et al. 1995, Ischuk et al. 2013).

3.2.2 Alai-Tal

Wiéhrend der letzten 25 Ma bewegte sich der Pamir um etwa 300km relativ zu
den umliegenden Gebieten nach Norden. Das fiihrte zu einer Uberschiebung einiger
Bereiche des Tadschikischen Beckens und des Tarim-Beckens (Sobel und Dumitru
1997, Sobel et al. 2011). Ein Teil des Tadschikischen Becken, das sogenannte ,/ Tajik-
Yarkard“-Becken, ist im Verlauf des Vorstofies des Pamir fast génzlich verschwunden
(Burtman und Molnar 1993). Das Alai-Tal ist das letzte Uberbleibsel dieses ehemals
grofen Gebietes, das vor etwa 25 Ma das heutige Tadschikische Becken im Westen mit
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dem Tarim-Becken im Osten verbunden hat (Burtman und Molnar 1993, Coutand
et al. 2002). Ein grofer Teil der heutigen Konvergenz zwischen dem Pamir und
der eurasischen Kontinentalmasse (etwa 20-25mm/Jahr) wird von einem aktiven
Bruchliniensystem am siidlichen Rand des Alai-Tals absorbiert, das als ,,Main Pamir
Thrust* (MPT) bezeichnet wird (Molnar und Stock 2009, DeMets et al. 2010, Coutand
et al. 2002, Mohadjer et al. 2010, Zubovich et al. 2010, Ischuk et al. 2013). In einer
neueren Publikation von Sobel et al. (2013) wird der MPT als eine zur Zeit groftenteils
inaktive Storungszone bezeichnet, wihrend der Hauptteil der Verkiirzung durch das
,Pamir Frontal Thrust System®, einige 10 km weiter nordlich, absorbiert wird. In dieser
Arbeit werde ich das gesamte Storungssystem am nordlichen Rand des Pamir als ,Main
Pamir Thrust” bezeichnen, womit auch das ,Pamir Frontal Thrust System" gemeint
ist. Diese seismisch aktive Uberschiebungszone wird von vielen Autoren mit einer
intrakontinentalen Plattengrenzlinie zwischen dem Pamir und Eurasien in Verbindung
gebracht, wobei die Konvergenz durch intrakontinentale Subduktion von eurasischer
Lithosphére nach Siiden unter den Pamir absorbiert wird (Hamburger et al. 1992,
Burtman und Molnar 1993, Coutand et al. 2002, Sobel et al. 2011, 2013, Sippl et al.
2013a, Schneider et al. 2013).

3.2.3 Tian Shan und das Fergana-Becken

Unmittelbar nordlich des Alai-Tals liegt die Alai-Kette als der siidwestliche Teil des
Tian Shan. Der Tian Shan ist ein variskisches Gebirge, das in Folge der Indien-Asien-
Kollision vor etwa 23 Ma reaktiviert und zu Hohen von iiber 7500 m im zentralen
Teil und iiber 5000 m im Westen angehoben wurde (Molnar und Tapponnier 1975,
Tapponnier und Molnar 1979, van Hinsbergen et al. 2011, De Grave et al. 2012). Die
Alai-Kette wird durch vulkanische Sedimentgesteine gebildet, die mit Granitoiden
aus dem Devon bis Perm durchsetzt sind (L. Ratschbacher 2013, pers. Mitteilung).
Wihrend der Ostliche und zentrale Tian Shan gegenwértig einen grofsen Anteil der
Indien-Asien-Konvergenz aufnimmt, wird durch die Alai-Kette zur Zeit weniger als 5
Millimeter Verkiirzung pro Jahr akkumuliert (Zubovich et al. 2010, Ischuk et al. 2013).
Es existieren jedoch Hinweise, dass der siidliche Tian Shan bis vor wenigen Millionen
Jahren tektonisch deutlich aktiver war. So gibt Avouac et al. (1993) wesentlich gréfere
Werte kiénozoischer Verkiirzung fiir den westlichen als fiir den 6stlichen Tian Shan
an (200 + 50km vs. 130 £+ 30km). Diese ungleiche Verteilung spiegelt sich auch
in der bedeutenden, derzeit aber nicht aktiven dextralen Talas-Fergana-Verwerfung
wieder, die den westlichen vom zentralen Teil des Tian Shan trennt (vgl. Karte in
Abb3.2.1, z. B. van Hinsbergen et al. 2012a). Am Stidabhang der Alai-Kette, noch fast
im Alai-Tal, bildet das spétpaldozoische , Turkestan-Alai passive margin“ (TAPM),
ein ehemaliger passiver Rand eines proterozoischen Kontinentes, eine wichtige, im
Kénozoikum aktive Storungszone (Schwab et al. 2004, De Grave et al. 2012). Am
Nordrand der Alai-Kette erstreckt sich die paldozoische ,South Ferghana“-Sutur (SF'S,
auch ,South Tian Shan Suture”, Allen et al. 1993, Schwab et al. 2004, Glorie et al.
2011). Auch diese Zone erfuhr eine kédnozoische Reaktivierung und nimmt zur Zeit die
letzten Anteile der Verkiirzung zwischen Pamir und Eurasien auf (Schwab et al. 2004,
Glorie et al. 2011).
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Die nordlichsten MT-Stationen des TIPAGE-Profils befinden sich in dem intramonta-
nen Ferghana-Becken. Dieses Gebiet ist an der Oberfliche von méchtigen kédnozoischen
Sedimentschichten geprigt, die gesamte Lithosphére ist aber starr genug, um die
Deformation von der Alai-Kette im Siiden zu der Chatkal-Kette im Norden zu iiber-
tragen (Thomas et al. 1993, van Hinsbergen et al. 2011). Von Siiden und Stidosten
her wird diese starre ,Fergana-Mikroplatte zunehmend iiberschoben und reagiert mit
einer Rotation gegen den Uhrzeigersinn (Zubovich et al. 2010).

3.2.4 Geometrie der Pamir-Hindukusch-Subduktionszone(n)

Die bereits erwahnten ,mitteltiefen Erdbeben in der unteren Kruste und dem Mantel
(zwischen 40 und 250 km Tiefe) unterhalb des Pamir und des Hindukusch bilden eine
der bemerkenswertesten tektonischen Besonderheiten der Region (Billington et al.
1977, Chatelain et al. 1980, Hamburger et al. 1992, Burtman und Molnar 1993, Fan
et al. 1994, Pegler und Das 1998, Negredo et al. 2007, Sippl et al. 2013a). Sie sind eines
der wichtigsten Alleinstellungsmerkmale des Pamir-Hindukusch-Gebietes gegeniiber
dem angrenzenden Himalaja-Tibet-Raum, wo tiefste Erdbeben in etwa 80 oder 90 km
unter der Oberfliche detektiert werden, und weisen auf grundlegend unterschiedliche
Manteldynamikprozesse in diesen Regionen hin. Uber ihre Ursache existieren zahlrei-
che Vermutungen (z. B. Ubersicht in Sippl et al. 2013a). Die meisten Autoren sind
sich einig, dass die mitteltiefen Erdbeben eine Wadati-Benioff-Zone subduzierender
Lithosphére darstellen. Dagegen ist die Art und Herkunft der involvierten Platten
umstritten. Es wurden unterschiedliche Subduktionsszenarien asiatischer und indischer
Lithosphére entworfen, um der Verteilung der Erdbeben und der Oberflachendynamik
gerecht zu werden. Einige der bisher vorgestellten Modelle sind in Abbildung 3.2.2
zusammengefasst. Die meisten Interpretationen beinhalten 2 Subduktionszonen: die
siidgerichtete Subduktion asiatischer Lithosphére unterhalb des Pamir, die von einem
anders gearteten Subduktionsprozess, moglicherweise der indischen Platte, unterhalb
des Hindukusch separiert ist (z. B. Chatelain et al. 1980, Burtman und Molnar 1993,
Fan et al. 1994, Sippl et al. 2013a). Alternativ wurde eine Erklarung vorgeschlagen,
die auf der nordwaérts gerichteten Subduktion nur einer, der indischen, Platte basiert,
die unterhalb des Pamir iiberdreht wird und damit als eine siidwérts abtauchende
Platte erscheint (Billington et al. 1977, Pegler und Das 1998, Van der Voo et al. 1999,
Pavlis und Das 2000). Daneben existieren auch Vermutungen, dass die mit seismischer
Tomographie nachgewiesene Hochgeschwindigkeitszone unterhalb des Pamir einen
Bereich absinkender Lithosphére als Folge von gravitationsbedingten Instabilitdten im
Mantel und unterer Kruste darstellt (Koulakov 2011). Solche Instabilitéten kénnten
durch Anreicherung von sehr dichtem Eklogit in der stark verdickten unteren Kruste
entstehen. Ein dhnliches Modell wurde auch fiir das Tibetische Hochland vorgeschlagen
(Hatzfeld und Molnar 2010) und ist in Abbildung 3.1.5d veranschaulicht.

Im Rahmen des TIPAGE-Projektes, in dem auch die vorliegende Arbeit entstand
(Einzelheiten in Abschnitt 4.1), fithrten Sippl et al. (2013a) eine Lokalisierung der
Seismizitdt mit sehr hoher Auflésung durch. Ihre Ergebnisse zeigen, dass die Erdbeben
in einer diinnen, bogenférmig verlaufenden und nach Siiden bzw. Siidosten geneigten
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Abbildung 3.2.2: Ubersicht einiger der vorgeschlagenen Modelle zur Geometrie der
intrakontinentalen Subduktionszone im Gebiet des Pamir, Hindukusch und Tian Shan.
Abbildungen aus Mattauer (1986), Burtman und Molnar (1993), Pegler und Das (1998),
Pavlis und Das (2000), Negredo et al. (2007), Sippl et al. (2013a), Sobel et al. (2013).
Fiir Einzelheiten s. Text und jeweilige Publikationen.

Flache unterhalb des Pamir konzentriert sind. Durch eine Liicke kénnen sie von
einer senkrecht nach unten reichenden Erdbebenzone unterhalb des Hindukusch klar
unterschieden werden (Abb. 3.2.2 unten links). Am 6stlichen Ende der Seismizitétszone
wurde durch Receiver-Funktionen beobachtet, dass eine nach Siiden einfallende und
mit der Kruste nach Norden verbundene Niedriggeschwindigkeitszone im Mantel die
Seismizétszone umgibt (Schneider et al. 2013). Sie stellt eine Verbindung zwischen
Kruste und Erdbebenzone dar und wurde als subduzierende Unterkruste interpretiert.
Damit scheint fiir die Pamir-Erdbebenzone eine klare Bestédtigung der Hypothese
siidwérts gerichteter Subduktion von kontinentaler asiatischer Lithosphére gegeben
zu sein. Diese Interpretation wird auch durch neuere thermochronologische Studien
bestétigt (Sobel et al. 2013).

Abbildung 3.2.3 zeigt ein schematisches Modell von Sippl et al. (2013b), das eine
Zusammenfassung der bisherigen Erkenntnisse des TIPAGE-Projektes bildet. Neben
seismologischen Tomografieergebnissen, Receiver-Funktions-Analyse, thermomecha-
nischer Modellierung und geologischen Arbeiten tréagt auch die in der vorliegenden
Arbeit prasentierte magnetotellurische Untersuchung zu dem dargestellten Modell der
Pamir-Lithosphére bei. Eine detaillierte Diskussion der Krusteneigenschaften im Pamir
und Tian Shan erfolgt zusammen mit der Einordnung und den Schlussfolgerungen
aus den magnetotellurischen Modellen in Kapitel 6.
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Abbildung 3.2.3: Querschnitt durch die Lithosphére des Pamir, Hindukusch und
Tian Shan, entnommen aus Sippl et al. (2013b). Das Bild entstand als Synthese
von Ergebnissen des TIPAGE-Projektes, wobei Erkenntnisse aus seismologischen
und geologischen Studien sowie thermomechanische Modellierungen und die in der
vorliegenden Arbeit prasentierte magnetotellurische Untersuchung einflossen.
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4 Erhebung und Diskussion der
MT-Daten

4.1 Das TIPAGE-Projekt - Ubersicht

Das multidisziplindre Projekt , Tien Shan* — Pamir Geodynamic Program* (TTPAGE)
wurde im Jahr 2008 ins Leben gerufen, finanziert von der Deutschen Forschungs-
gemeinschaft. Das Ziel des Projektes ist ein umfassendes Verstandnis der Deforma-
tionsgeschichte und des heutigen Zustandes der Lithosphéire im nordwestlichsten
Bereich der Indien-Asien Kollisionszone, dem Pamir und siidlichen Tian Shan. Dabei
werden grundlegende Fragen der Geodynamik aktiver intrakontinentaler Orogenese
angesprochen, z. B.:

e Beziehungen zwischen Tiefendynamik (Subduktion) und Oberflachenvorgéingen

e Struktur und Geometrie der intrakontinentalen Subduktionszone im Pamir-
Hindukusch-Gebiet

e Art und Evolution des subduzierten Materials
e Natur der Erdbebenentstehung in unterer Kruste und oberem Mantel

e Zustand und Dynamik von oberer, mittlerer und unterer Kruste (,crustal shor-
tening®, ,crustal flow*, Jdoming®,  plateau formation‘)

e zeitlicher Verlauf der Verschiebungs-, Verformungs- und Hebungsraten
e Einfluss der Erosion auf den Verlauf der Gebirgsbildung

Innerhalb des TIPAGE-Projektes werden die genannten geodynamischen Fragen durch
eine Vielzahl an methodischen Ansétzen gekoppelt untersucht. Oberflichenverinderun-
gen werden durch tektonische Geomorphologie und Sedimentologie sowie numerische
Erosionsmodellierung analysiert. Vorgidnge und Zusténde in der oberen und mittleren
Kruste werden durch Strukturgeologie, Geo- und Thermochronologie, Geochemie,
Seismologie und Magnetotellurik beleuchtet. Neben Seismologie und Magnetotel-
lurik werden zur Untersuchung von unterer Kruste und oberen Mantel zuséatzlich
Xenolithanalysen durchgefiihrt. Thermomechanische numerische Modellierung vereint
Oberflachendeformation mit Tiefenvorgéngen. Neben dem GFZ Potsdam sind Wissen-
schaftler anderer deutscher und zentralasiatischer Institute beteiligt. Dazu gehoren die

*die lokal gebrduchliche Schreibweise des mittelasiatischen Gebirges lautet ,,Tian Shan®, weshalb ich
diese Schreibweise fiir meine Arbeit tibernommen habe
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TU Bergakademie Freiberg, die Universitat Jena, die Forschungsstation der Russischen
Akademie der Wissenschaften (RAS) in Bishkek und die Tadschikische Akademie der
Wissenschaften in Duschanbe. Die unterschiedlichen geowissenschaftlichen Disziplinen
erganzen sich innerhalb des TIPAGE-Projektes hervorragend. Die Multidisziplinaritat
bei der Erforschung von grundlegenden Fragen der Geodynamik sowie von speziellen
Aspekten der prominenten Gebirgsziige des Pamir und Tian Shan kennzeichnet dieses
weltweit Beachtung findende Projekt.

4.2 TIPAGE MT Daten

Magnetotellurische Daten wurden in zwei Messkampagnen wéahrend der Sommer-
monate 2008 und 2009 aufgezeichnet. Es waren Mitarbeiter und Studenten der
Magnetotellurik- Arbeitsgruppe des GFZ Potsdam sowie Wissenschaftler und Tech-
niker der Forschungsstation der RAS in Bishkek*, Kirgistan, beteiligt. Insgesamt
erfolgte die Installation von 178 Messstationen innerhalb eines 350 km langen, etwa
in Nord-Siid-Richtung verlaufenden Korridors. Die Arbeiten starteten nahe der af-
ghanischen Grenze in Siidtadschikistan und erstreckten sich iiber das Pamir-Plateau,
die Nordpamir-Ketten, das Alai-Tal und die siidwestlichen Tian-Shan-Ketten bis
nach Osh im kirgisischen Teil des Fergana-Tals (vgl. Karte in Abbildung 3.2.1 auf
Seite 35). Die Stationen zeichneten jeweils fiinf Komponenten elektromagnetischer
Felder auf: die horizontalen elektrischen und magnetischen Felder in Nord-Siid- und
West-Ost-Richtung sowie die vertikale Magnetfeldkomponente. Die meisten Stationen
wurden iiber drei Tage betrieben, was eine Auswertung bis etwa 10%s als lingste
Periode gestattet. Die kleinste Periode wird durch die Abtastrate der Hochfrequenz-
messungen bestimmt (s. Abschnitt 4.2.1) und betrigt 1073 s. Solche Stationen werden
aufgrund der grofen Periodenabdeckung als Breitband-MT- (BBMT-) Stationen be-
zeichnet. Der durchschnittliche Abstand zwischen benachbarten Stationen betréigt
ca.2km. Jede 7. Station wurde neben ihrer Funktion als BBMT-Station auch fiir die
Aufzeichnung langperiodischer magnetotellurischer Daten iiber einen Zeitraum von
zwei Wochen verwendet (LMT, Periodenléinge 10' bis 10%s). Es wurden insgesamt 26
LMT-Stationen mit einem gegenseitigen Abstand von etwa 14 km installiert. In der
Karte auf Seite 35 (Abb. 3.2.1) sind BBMT-Stationen als blaue und LMT-Stationen als
violette Kreise dargestellt. Die Namen der Stationen richten sich nach dem ungefahren
Abstand entlang der Profillinie von der ersten Station in Kilometern. Somit sind die
Stationsnamen hauptséchlich gerade Nummern: ,000“ ist die stidlichste und ,354“ die
nordlichste Station. Im Jahr 2008 wurden die Stationen 000 bis 158 am siidlichen
Profilabschnitt in Tadschikistan aufgestellt. 2009 haben zwei unabhingige Teams in
Tadschikistan und Kirgistan den nérdlichen Profilabschnitt vollendet. Eine Ubersicht
iiber die Laufzeiten der MT-Stationen im Jahr 2009 gibt die Abbildung 4.2.1.

*Hayumas cranmus Poccmiickoit akagemun nayk B 1. Bumkeke, 720049, Keiprescran, burkex-49
(Research Station of the Russian Academy of Sciences in Bishkek, 720049, Kyrgyzstan, Bishkek-49)
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Abbildung 4.2.1: Laufzeiten aller MT-Stationen im Jahr 2009 (Stationen 160-354).
Die Abszisse ist in insgesamt 28 Tage unterteilt, vom 19. Juli bis 16. August 2009. Die
Laufzeiten der BBMT-Stationen sind als orangefarbene Balken dargestellt, die der
LMT-Stationen als griine Balken. Zugehorige BBMT-Stationsnamen sind links und
rechts angeschrieben, LMT-Stationsnamen stehen rechts der griinen Laufzeitbalken.
Stationen auf tadschikischem und kirgisischem Territorium sind durch unterschiedliche
Hintergrundfarben gekennzeichnet.



4.2 TIPAGE MT Daten

4.2.1 Instrumente und Messanordnung

Alle verwendeten Instrumente wurden von der Magnetotellurik-Komponente des
Geophysikalischen Gerétepools des GFZ Potsdam (GIPP-MT) bereitgestellt. Als
Datenlogger fiir kurze Perioden (7" < 0.1s) dienten GPS-synchronisierte ,Short Period
Automatic Magnetotelluric‘-Breitbandinstrumente (S.P.A.M. MKIII, Ritter et al.
1998) mit einer Abtastrate von 8192 Hz. Fiir langere Perioden (7 > 0.1s) wurde das
CASTLE-System mit Earth Data Logger (EDL) PR6-24 eingesetzt. Dabei wurde
kontinuierlich iiber mehrere Tage mit 50 Hz sowie alle 80 min fiir 12 min mit 500 Hz
aufgezeichnet. Fiir LMT-Messungen wurde eine Abtastrate von 2 Hz verwendet.

Als Sensoren fiir die Messung elektrischer Felder wurden nicht-polarisierbare Ag/AgCl-
Elektroden mit gegenseitigem Abstand von ca. 60 m verwendet. Die Platzierung der
Elektroden knapp unterhalb der Erdoberfliche in feuchtem Bentonit ermoglichte die
Minimierung des Ubergangswiderstandes zur Erde.

Messungen der Magnetfeldvariationen wurden an Breitbandstationen mittels Induk-
tionsspulen der Firma Metronix (MFS05 und MFS06) durchgefiihrt, an LMT-Stationen
waren es Fluxgate-Magnetometer von Geomagnet. Zur Minimierung des Rauschens
durch mechanische und thermische Einfliisse wihrend der Messung wurden auch
die Magnetfeldsensoren knapp unter der Erdoberfliche vergraben. Die individuelle
Antwortfunktion jeder verwendeten Spule wurde bei der Berechnung der Ubertragungs-
funktionen wahrend der Datenprozessierung beriicksichtigt. Um moglichst optimales
Antwortverhalten der Spulen {iber einen breiten Frequenzbereich zu erméglichen, kon-
nen die Metronix-Spulen in verschiedenen Moden fiir hohe und fiir niedrige Frequenzen
betrieben werden. Versucht man jedoch, mit der falschen Messmode-Abtastfrequenz-
Kombination aufzuzeichnen, kénnen die gewonnenen Daten unbrauchbar sein, wie
bei einigen TIPAGE-Stationen geschehen. In diesem Fall, aber auch bei sonstigen zu
spat bemerkten Sensor- oder Kabeldefekten, hilft das Ersetzen der unbrauchbaren
Feldkomponente durch die Daten der evtl. gleichzeitig und moglichst nah operierenden
Nachbarstation (vgl. ,pseudo-remote reference-Prozessierung in Abschnitt 4.2.2).

4.2.2 Prozessieren der Zeitreihen
Single Site Processing

Alle gemessenen Zeitreihen wurden mit dem auf robusten statistischen Verfahren
basierten Programmpaket EMERALD prozessiert (Ritter et al. 1998, Weckmann
et al. 2005, Krings 2007). Dabei werden aus den Zeitreihen der fiinf gemessenen elek-
tromagnetischen Feldkomponenten die frequenzabhiingigen Ubertragungsfunktionen
berechnet (Impedanz Z sowie die vertikalen magnetischen Ubertragungsfunktionen
T , vgl. Abschnitt 2.2.1). Verwendet man dabei die Zeitreihen nur einer Station, be-
zeichnet man das Prozessierungsverfahren als ,single site processing”. Dafiir werden
die aufgenommenen Zeitreihen der fiinf elektromagnetischen Feldkomponenten mit
Bandpass-Filtern in schmale Frequenzbénder unterteilt und in kurze Segmente von
typischerweise 128 Abtastpunkten zerschnitten. Diese Segmente werden nun einzeln
Fourier-transformiert und die Fourierkoeffizienten unmittelbar benachbarter Frequen-
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zen zu Zielfrequenzen auf einer logarithmischen Skala zusammengefasst. An dieser
Stelle werden die individuellen Antwortfunktionen der verwendeten Induktionsspulen
beriicksichtigt. Aus den mit statistischen Verfahren gemittelten Fourier-Koeffizienten
werden die einzelnen Komponenten des Impedanztensors Z und der vertikalen magne-
tischen Ubertragungsfunktionen T berechnet (vgl. Abschnitt 2.2.1).

Storungen

Geht man von ungestorten Signalen, optimal funktionierenden Instrumenten und
der Giiltigkeit aller in Abschnitt 2.2 (Seite 4) beschriebenen Annahmen aus, erhélt
man iiber den gesamten Frequenzbereich glatte, untereinander konsistente Kurven
fiir alle Ubertragungsfunktionen. Oft werden die natiirlichen elektromagnetischen
Felder jedoch gestort. Quellen anthropogener Storeinfliisse sind z. B. Stromleitungen,
Telefonverbindungen, Strafen, Eisenbahnen, Pipelines oder elektrische Weidezéaune.
Meistens sind solche Storungen korreliert, d. h. sie beeinflussen sowohl das elektrische
als auch das magnetische Feld und fithren je nach Stérke zu stark streuenden bzw.
untereinander inkonsistenten Kurvenverlaufen von scheinbaren spezifischen Wider-
stdnden, Phasen und vertikalen magnetischen Ubertragungsfunktionen (vgl. Abschnitt
4.2.3). Oft ist dabei das sogenannte ,dead band“ zwischen den Periodenléngen 0,1s
und 10s am starksten von den Storsignalen betroffen, da in diesem Bereich die Energie
natiirlicher Anregungen ein deutliches Minimum zeigt (Simpson und Bahr 2005).

Unter dem Begriff ,,geological noise” werden natirliche Storeinfliisse auf magnetotel-
lurische Ubertragungsfunktionen zusammengefasst. Dabei konnen sowohl das bereits
besprochene ,,galvanic distorsion” (vgl. Abschnitt 2.2.1, S.9), aber auch Kiisten- und
Topografieeffekte oder ausgedehnte oberflichennahe gute elektrische Leiter (Boden-
schichten, Stimpfe etc.) eine Rolle spielen (Chave und Jones 2012).

Die nordlichen Stationen im kirgisischen Teil des Profils sind deutlich von Stérein-
fliissen betroffen. In diesem Gebiet ist der Einfluss der Topografie am stérksten, da
sich die Stationen in einem tief eingeschnittenen und von der Pamir-Alai-Hochebene
zu dem Fergana-Becken um fast 2000 m abfallenden Tal befinden. Die Auswirkung
der regionalen Topografieunterschiede wird in dieser Arbeit untersucht und z.T. in
Inversionsrechnungen beriicksichtigt (vgl. Abschnitt 2.2.1). Einfliisse kleinrdumiger
Topografiegradienten kénnen jedoch nicht korrigiert werden. Andererseits nehmen
anthropogene Storungen wegen steigender Bevolkerungsdichte von Stiden nach Norden
deutlich zu. In der Hochebene des Pamir im siidlichen und zentralen Profilabschnitt
wohnen nur wenige Menschen dauerhaft. Dagegen ist das Alai-Tal und das fruchtbare
Fergana-Becken dicht besiedelt und mit entsprechender Infrastruktur ausgestattet.
Somit sind in dem flachen und strukturschwachem Pamir-Plateau in Tadschikistan
die Zeitreihen kaum gestort, was zu sehr glatten und konsistenten p,(7)-, ¢(7)- und
T(T)—Verléiufen bei ,single site“-Prozessierung fithrt. Dagegen ist die Datenqualitét
in den Télern des kirgisischen Profilabschnittes deutlich schlechter, sodass hier die
Anwendung der ,remote reference’-Technik fiir den Erhalt belastbarer Ubertragungs-
funktionen notwendig ist.
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Abbildung 4.2.2: Beispiel zur Qualitdtsverbesserung bei ,remote reference processing*.
Die linke Spalte zeigt den Verlauf der Ubertragungsfunktionen der Station 288, die aus
dem ,single site processing” gewonnen wurden. Insbesondere im ,dead band“ zwischen
0.1 und 10s ist deutlich eine starke Streuung der Datenpunkte zu erkennen. Die rechte
Spalte zeigt Ubertragungsfunktionen derselben Station 288, jedoch unter Verwendung
der Station 222 als ,remote reference”. Die Qualitdtsverbesserung ist an den wesentlich
glatteren Ubertragungsfunktionen klar erkennbar.

Remote Reference Processing

Lokale anthropogene Stérungen wie harmonische Wechselstromsignale (z. B. 50 oder
60 Hz) lassen sich relativ gut aus den Zeitreihen durch Bandfilter entfernen. Viele
andere Kkorrelierte lokale Storeinfliisse konnen nicht direkt in den Zeitreihen einer
Station erkannt und behandelt werden. In diesen Féllen konnen Referenz-Verfahren
beim Prozessieren der Daten deren Qualitdt erheblich verbessern (engl. ,remote
reference processing). Dabei werden die von lokalen Storsignalen betroffenen Felder
der zu prozessierenden Station mit den Zeitreihen von Feldern einer weit entfernten
Referenzstation verglichen, um die Storsignale zu ermitteln und zu eliminieren. Diesem
Verfahren liegt die Annahme zugrunde, dass die lokalen Stérungen eine kiirzere
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Reichweite als die Induktionssignale von Strukturen im Erdinneren haben sowie
zwischen den Stationen nicht korreliert sind (Goubau et al. 1978, Gamble et al. 1979).

4

Ein Beispiel fiir deutliche Qualitatsverbesserung bei ,remote reference processing'
ist in Abbildung 4.2.2 gegeben. Zuerst sind die aus Nebendiagonalelementen des
Impedanztensors errechneten Werte pg 4y, ©uy (T0t), pays, @y (blau) sowie Real- und
Imaginérteil von T, dargestellt. Darunter kommen die mit Hauptdiagonalelementen
des Impedanztensors verkniipften Ubertragungsfunktionen sowie die z-Komponenten
der vertikalen magnetischen Ubertragungsfunktion. Eine detailliertere Erklarung zu
den moglichen Datendarstellungsmoglichkeiten von MT-Daten gibt der nachste Ab-
schnitt 4.2.3. Die hier gezeigten Datenkurven sollen vorgreifend nur die Ergebnisse
unterschiedlicher Prozessierungsverfahren beispielhaft veranschaulichen. Die linke
Spalte von Abbildung 4.2.2 zeigt die Ubertragungsfunktionen der Station 288 nach
dem ,single site processing”, man erkennt deutlich die starke Streuung der Datenpunkte
im ,dead band“, etwa zwischen 0.1s und 10s. In der rechten Spalte mit der Uberschrift
228 11222¢ sind die Ubertragungsfunktionen nach dem Prozessieren mit der Station
222 als Referenz-Station dargestellt. Die Streuung der Kurven ist weitestgehend einem
glatteren Verlauf gewichen. Beim Messen von MT-Daten wird Norden meist mit posi-
tiver z-Richtung sowie Westen mit positiver y-Richtung assoziiert, so auch in diesem
Fall. Alle in diesem Abschnitt gezeigten Daten sind in diesem Koordinatensystem
dargestellt.

Pseudo-Remote Reference Processing

Wie bereits in Abschnitt 4.2.1 erwéhnt, kann es durch Beschadigungen von Kabeln,
defekte Sensoren oder Unachtsamkeit in der Wahl der Induktionsspulen-Betriebsmodi
dazu kommen, dass einzelne Feldkomponenten und damit auch eine oder mehrere Uber-
tragungsfunktionen unbrauchbar werden. Abbildung 4.2.3, linke Spalte, zeigt am Bei-
spiel der Station 212, wie der Betrieb der B,-Induktionsspule im Hochfrequenz-Modus
einige der Ubertragungsfunktionen bei Periodenlingen gréfer als 0.1s unbrauchbar
werden ldsst (starke Streuung der blauen Datenpunkte in oberen Diagrammen der lin-
ken Spalte). Dieses Problem kann mit Hilfe des sogenannten ,pseudo-remote reference
processing” angegangen werden (Ritter et al. 1998, Munioz und Ritter 2013). Dabei
ersetzt man die unbrauchbare Feldkomponente durch das entsprechende Feld einer
zur gleichen Zeit operierenden, moglichst nah gelegenen Nachbarstation. Wenn der
Stationsabstand nur wenige Kilometer betrégt, ist die dabei entstehende Verzerrung
der Ubertragungsfunktionen im Vergleich zu anderen Ungenauigkeiten der Modell-
erstellung vernachléssigbar. Fiir die Station 212 konnten mittels des ,pseudo-remote
reference processing”, unter Verwendung des B,-Feldes der Nachbarstation 218, sehr
gute Resultate erzielt werden, was durch die deutlich glatteren Kurven in der rechten
— im Vergleich zur linken Spalte der Abbildung 4.2.3 — sichtbar wird.
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Abbildung 4.2.3: Beispiel fiir das ,pseudo-remote reference processing®. Die lin-
ke Spalte zeigt den Verlauf der Ubertragungsfunktionen der Station 212 nach dem
gewoOhnlichen ,single site processing”. Aufgrund von Fehlern bei B,-Feldmessungen
sind mittlere und ldngere Perioden der yz-Komponenten nicht zu gebrauchen (starke
Streuung der blauen Datenpunkte in den oberen zwei Diagrammen der linken Spalte).
Nach dem Ersetzen der fehlerhaften Felder durch die Werte der zur gleichen Zeit in
der Nachbarschaft aufzeichnenden Station 218 ergeben sich brauchbare Ubertragungs-
funktionen fiir die Nebendiagonalelemente von p, und ¢ (obere Graphen der rechten
Spalte). Die Hauptdiagonalelemente von p, und ¢ sowie fiir T, bleiben stark gestreut
und miissen ggf. maskiert werden.

Ubertragungsfunktionen aus mehreren Prozessierungsergebnissen

Aus der Ubersicht iiber die Laufzeiten der MT-Stationen in Abbildung 4.2.1 wird deut-
lich, dass im Jahr 2009 iiber einen grofen Zeitraum der Messungen mehrere Stationen
in Tadschikistan und Kirgistan parallel aufgezeichnet haben. Eine {iber die ganze
Messzeit im Breitbandbereich aufzeichnende, weit entfernte ,remote reference“-Station
stand nicht zur Verfiigung. Damit ergibt sich fiir fast jede von Storeinfliisssen betroffene
Station eine Auswahl von parallel laufenden Messungen, die fiir das ,remote reference
processing” in Frage kommen. Wegen des geringen rdumlichen Abstandes und den
damit zwischen den Stationen korrelierten Storeinfliissen war keine der zur Verfiigung
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Abbildung 4.2.4: Screenshot der Programmoberfliche von ,SI-CUT*. Im mittleren
und unteren Bereich der Anzeige werden alle Prozessierungsergebnisse einer Stati-
on (hier Station 256) nebeneinander abgebildet. Hochfrequenz-Daten sind mit dem
Kiirzel ,spam3“ gekennzeichnet, BBMT—Ubertragungsfunktionen mit ,edl“ und LMT-
Messungen mit ,Jmt“. Die Uberschrift ,,0256 null null“ weist auf ein ,single site“
Prozessierungsergebnis der Station 256 hin. Bei ,remote reference”- oder ,pseudo-
remote reference-~Ergebnissen ist das letzte ,null“ durch den Name der Referenz- oder
Pseudo-Referenz-Station ersetzt. Durch interaktives visuelles Zusammenfiigen einzelner
Periodenbereiche aus unterschiedlichen Prozessierungsergebnissen kénnen aus den
dargestellten Ergebnissen moglichst glatte Ubertragungsfunktionen fiir die jeweilige
Station erstellt werden. Die gewonnenen zusammengesetzten Kurven werden im oberen
Teil der Programmoberflache angezeigt und zusammen mit Dokumentationsdateien

gespeichert.
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stehenden ,remote reference“-Stationen optimal geeignet. Durch das ,remote reference
processing” wurde deswegen oft nur ein geringer Periodenbereich der Ubertragungs-
funktionen verbessert, wahrend fiir andere Perioden die Qualitdt abnahm. Ich wendete
fiir etwa 350 der moglichen Kombinationen der im Jahr 2009 operierenden Lokal-
und Referenzstationen das ,remote reference processing” an. Aufgrund der schwer
zu bestimmenden Art der Storsignale kam es manchmal bei scheinbar ungiinstigen
Stationskombinationen (sehr geringer Abstand oder schlechte Datenqualitidt der Re-
ferenzstation) zu einer deutlichen Qualititssteigerung der Ubertragungsfunktionen,
wahrend scheinbar giinstigere Kombinationen keine Verbesserung mit sich brachten.

Stationsdaten, die mit unterschiedlichen Abtastraten sowie unterschiedlichen Daten-
loggern und Sensoren fiir verschiedene Periodenbereiche (Hochfrequenz, BBMT, LMT)
aufgezeichnet wurden, mussten getrennt voneinander prozessiert werden. Um nun aus
der oft grofen Anzahl der fiir eine Station produzierten Prozessierungsergebnisse und
Ubertragungsfunktionen glatte und belastbare Kurven zu erzeugen, verwendete ich das
selbst geschriebene Programm ,SI-CUT*. Darin werden alle Ergebnisse fiir verschiede-
ne Messklassen (Hochfrequenz, BBMT, LMT) sowie von unterschiedlichen ,remote
reference- und ,pseudo-remote reference“-Processierungen nebeneinander angezeigt. In
dieser Ansicht konnen nun die verschiedenen Periodenbereiche miteinander verglichen
und zu moglichst glatten Ubertragungsfunktionskurven interaktiv zusammengesetzt
werden. Die resultierenden Ubertragungsfunktionen der zu bearbeitenden Station
werden angezeigt und gespeichert. Zur Dokumentation der getroffenen Auswahl wird
ein ,instruction file“ erzeugt, das spéater auch direkt zur Reproduktion der getroffenen
Auswahl von ,SI-CUT* eingelesen werden kann. Ein Beispiel der Programmoberflache
von ,,SI-CUT* mit teilweise erzeugten zusammengesetzten p,- und p-Kurven aus
unterschiedlichen Prozessierungsergebnissen fiir die Station 256 zeigt ein Screenshot
in Abbildung 4.2.4.

4.2.3 Ubertragungsfunktionen

Grundsétzlich gibt es mehrere Moglichkeiten, magnetotellurische Daten darzustellen.
Das direkte Abbilden der gemessenen Zeitreihen spielt in der MT eine wichtige Rolle bei
der visuellen Kontrolle des Messprozesses und bei der Fehlersuche vor und wahrend des
Prozessierens, nicht jedoch fiir die Darstellung und Auswertung von MT Daten. Statt-
dessen verwendet man meistens Kurven von Ubertragungsfunktionen. Nachfolgend
zeige ich mehrere Moglichkeiten der Darstellung von MT-Ubertragungsfunktionen.

Impedanz sowie scheinbarer elektrischer Widerstand und Phase

Eine der wichtigsten Ubertragungsfunktionen ist der von Frequenz (oder Periode)
abhéngige Impedanztensor Z. Wie in Kapitel 2.2.1 beschrieben, besteht Z aus 4
komplexen Komponenten Z,,, Z,,, Z,, und Z,,, die in den Koordinaten des jeweils
gewdhlten Systems (€, €,) angegeben werden. Abbildung 4.2.5 zeigt die insgesamt 8
Komponenten des Impedanztensors in Abhéngigkeit von der Periode T" am Beispiel
der Station 050. Wie man am Kurvenverlauf erkennen kann, besitzt die Impedanz
sowohl negative als auch positive Anteile, die bei kurzen Perioden meistens wesentlich
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Abbildung 4.2.5: Komponenten des Impedanztensors in Abhéngigkeit von der Peri-
ode am Beispiel der Station 050. Bei dem hier und in den nachfolgenden Abbildungen
dieses Kapitels zugrunde liegenden Koordinatensystem zeigt €; nach Norden und €,
nach Osten.
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Abbildung 4.2.6: Komponenten des Impedanztensors in Abhéngigkeit von der Peri-
ode am Beispiel der Station 050, normiert mit der Wurzel der Periode zur besseren
Ausnutzung des Wertebereiches.

grofere Absolutwerte als bei ldngeren Perioden aufweisen. Durch das Normieren der
Impedanzwerte mit der Wurzel der Periodenlinge v/T erhilt man ausgeglichenere
Kurvenverldufe bei allen Perioden, dargestellt fiir dieselbe Station 050 in Abbildung
4.2.6. Diese Darstellung kann man nutzen, um die berechnete Modellantwort eines
Inversionsergebnisses mit gemessenen Daten visuell zu vergleichen und damit die
Giite der Datenanpassung und damit Verlasslichkeit des Modells zu untersuchen (vgl.
Kapitel 5).

Am gebriuchlichsten jedoch sind die reellen Ubertragungsfunktionen scheinbarer
elektrischer Widerstand p, und Phase ¢, die nach den Gleichungen 2.2.14 und 2.2.15
(S.7) aus den Impedanzwerten berechnet werden. Sie sind fiir die Station 050 in
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Abbildung 4.2.7: Scheinbarer elektrischer Widerstand p, und Phase ¢ in Abhén-
gigkeit von der Periode am Beispiel der Station 050, fiir alle Komponenten des Impe-
danztenzors Z: Diagramme auf der linken Seite zeigen p,- und ¢-Kurven, die aus den
Nebendiagonalelementen von Z berechnet wurden; rechte Diagramme représentieren
die Hauptdiagonalelemente.

Abbildung 4.2.7 dargestellt, wobei nun die beiden oberen Graphen die p,-Kurven und
die beiden unteren Graphen die ¢-Kurven fiir alle Impedanztensorelemente anzeigen.
Im Grunde bildet p, den Betrag und ¢ die Phase einer komplexen Impedanztensor-
komponente ab. Liegen die Phasenwerte von Komponenten {i,5} € {z,y}, die man
miteinander vergleichen mdochte, in unterschiedlichen Quadranten, so transferiert man
oft aus praktischen Griinden die Phasen in einen gemeinsamen Quadranten. So werden
z. B. die eigentlich in gegeniiberliegenden Quadranten liegenden Phasen ¢, und ¢,
fast immer zusammen im ersten (oder in den ersten zwei) Quadranten dargestellt:
Prys Pyz € [O, g] Am Beispiel der Station 050 in Abbildung 4.2.7 erkennt man
parallelen Versatz der Kurven von pg ., (71") und p, 4. (7") gut den Einfluss von lokalen,
nicht-induktiven Ladungsansammlungen auf den scheinbaren elektrischen Widerstand
(,static shift”, vgl. Beschreibung in Abschnitt 2.2.1 auf S.9).

Um in der Praxis die Daten vieler Stationen und grofser Periodenbereiche kompakt
und tibersichtlich darzustellen, verwendet man oft Pseudosektionen. Dabei werden
bestimmte Ubertragungsfunktionen aller Stationen farbcodiert als Streifen nebeneinan-
der abgebildet. Es entsteht eine Farbkarte mit den Stationsnamen oder deren Abstand
als Abszisse und der Periode oder Frequenz als Ordinate. Die dritte, farbcodierte
Dimension stellt die jeweilige Ubertragungsfunktion dar. Meistens werden Daten von
grofen Periodenlédngen im unteren Bereich einer Pseudosektion gezeigt, da sie durch
das grofere Induktionsvolumen Informationen aus groferen Tiefen beinhalten als
hochfrequente Daten. Damit kann die Periodenachse durch eine sehr grobe, qualitative
Betrachtungsweise direkt mit der Tiefe verbunden werden und einen ersten Einblick in
die Leitfdhigkeitsverteilung geben, wodurch der Name ,,Pseudo-Sektion* verstandlich
wird. Die Pseudosektionsdarstellung lisst zwar oft Feinheiten der Ubertragungsfunk-
tionen in dem Gesamtbild untergehen, erlaubt aber eine gute Ubersicht iiber die
Verteilung und Konsistenz einzelner Datenbereiche (mehr dazu in Abschnitt 4.4).
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Abbildung 4.2.8: Pseudosektionen des scheinbaren elektrischen Widerstandes p, fiir
alle Stationen und alle verfiigbaren Perioden. Die beiden oberen Abbildungen zeigen
Pazy- und pgy.-Werte, die aus den Nebendiagonalelementen des Impedanztensors
berechnet worden sind. Die unteren Diagramme zeigen die mit Hauptdiagonalelementen
von Z verbundenen Werte pgz, und pgyy. Daten siidlicher Stationen und grofier
Periodenléingen (T = 10%s) sind jeweils auf der linken und unteren Seite, Daten
nérdlicher Stationen und kurzer Perioden (7' = 1073s) auf der rechten und oberen
Seite der einzelnen Abbildungen dargestellt.

Pseudosektionen des scheinbaren elektrischen Widerstandes und der Impedanz-Phasen
aller TIPAGE-MT-Stationen sind in Abbildungen 4.2.8 und 4.2.9 dargestellt. Zusam-
men mit den magnetischen Ubertragungsfunktionen (nichster Abschnitt) bilden diese
Daten die Grundlage der vorliegenden Arbeit.

Magnetische Ubertragungsfunktionen

Die vertikale magnetische Ubertragungsfunktion T (engl. ,vertical magnetic transfer
function”, VMTF, Gleichung 2.2.16 auf S.7) beschreibt den Zusammenhang zwischen
priméren horizontalen und sekundéren vertikalen Anteilen des magnetischen Feldes
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Abbildung 4.2.9: Pseudosektionen der Phasenwerte fiir alle Stationen und alle gemes-
senen Perioden. Phasen der Nebendiagonalelemente ¢, und ¢,, (obere Abbildungen)
werden normalerweise in einem Quadranten als ¢ € [0°,90°] dargestellt. Bei dreidi-
mensionalen Leitfdhigkeitsverteilungen und ungewohnlichen Geometrien induzierter
Stromsysteme kann es zu Phasen > 90° kommen. Auch der vorliegende Datensatz
weist Phasenwerte > 90° auf, die in den Pseudosektionen unten links und oben rechts
schwarz gekennzeichnet sind. Phasen der Hauptdiagonalelemente ¢,, und ¢, (untere
Abbildungen) beinhalten meistens Werte des gesamten Einheitskreises, hier haben wir
¢ € [—180°, + 180°] gewéhlt.

(vgl. Abschnitt 2.2.1). T-Daten kénnen auf verschiedene Weise dargestellt werden.
Naheliegend ist die Darstellung als Kurven T;(w), ¢ € {z,y}, getrennt fiir Real- und
Imaginérteil (fiir die Station 050 in Abb.4.2.10). Analog zu den eben besprochenen
Pseudosektionsdarstellungen fiir p, und ¢ konnen auch die VMTF als Pseudosektionen
dargestellt werden. Solche Pseudosektionen, getrennt in Real- und Imaginérteil von
T, und T}, sind in Abbildung 4.2.11 gegeben.

Eine alternative Darstellung fiir die VMTF sind die reellen und imaginaren Induk-
tionspfeile P und Cj:

(w) = Re(T(w))é; + Re(Ty(w))ey
(w) = Im(T,(w))ey + Im(Ty(w))ey

L
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Abbildung 4.2.10: Real- und Imaginiranteile der magnetischen Ubertragungsfunk-
tionen 7, und T} in Abhéngigkeit von der Periode am Beispiel der Station 050.

Bei der in Europa gebréauchlichen Darstellungskonvention nach Wiese zeigen die realen
Induktionspfeile weg von Bereichen mit erhéhtem induktiven Effekt und damit weg
von guten Leitern. Die Induktionspfeile werden oft entweder fiir alle Frequenzen einer
Station nebeneinander dargestellt oder fiir eine Frequenz und alle Stationen in einer
Kartenansicht am geographischen Ort der jeweiligen Station (fiir drei ausgewéhlte
Frequenzen in Abb.4.2.12). Die Analyse der Induktionspfeile bildet oft die erste Stufe
einer Dimensionalitatsabschédtzung der Daten, die im néchsten Kapitel 4.3 besprochen
wird.

4.3 Dimensionalitiat und Streichwinkelanalyse

4.3.1 Skew Parameter

Eine dimensionslose, rotationsinvariante Grofse zur Charakterisierung der Dimensio-
nalitdt des Untergrundes ist der frequenzabhéangige Skew-Wert des Impedanztensors.
Definiert durch Swift (1967) beschreibt er die Abweichung des Untergrundes von einer
1D- oder 2D-Leitfdhigkeitsverteilung. Oft wird eine vorherrschende 1D /2D-Verteilung
durch ,galvanic distorsion” kleinrdumiger Inhomogenitaten verdeckt. Dann eignet sich
der phasensensitive Skew nach Bahr (1988) besser zur robusteren Charakterisierung
der Dimensionalitdt. Eine 1D oder 2D Leitfahigkeitsverteilung fiihrt zu Skew-Werten
von 0, grokere Werte deuten auf 3D-Strukturen. In der Praxis werden Werte bis
0,2-0,3 als vereinbar mit 2D-Annahmen betrachtet. Pseudosektionen der Skew-Werte
fiir alle Stationen und alle Perioden sind in Abbildung 4.3.1 angefiihrt, wobei die
Farbskala so gewéhlt wurde, dass Werte kleiner als 0,3 blau und Werte grofer als
0,3 rot erscheinen. Die dominierende Farbe beider Skew-Pseudosektionen ist dunkles
Blau, was Skew-Werte < 0,2 fiir die meisten Datenpunkte anzeigt. Dennoch existieren
zusammenhéngende Regionen von Skew-Werten > 0,4. Am deutlichsten treten sie
bei langen Perioden (ab etwa 10s) der Stationen 060 bis 090 auf. In diesem Bereich
treten auch Phasen > 90° auf (mehr dazu in Abschnitt 4.4), sodass hier starker
Einfluss von bedeutenden 3D-Strukturen offensichtlich ist. Am noérdlichen Profilende
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Abbildung 4.2.11: Pseudosektionen der Real- und Imagindranteile der magnetischen
Ubertragungsfunktionen 7}, und T, fiir alle Stationen und alle gemessenen Perioden.

héngen Skew-Werte > 0,4 héchstwahrscheinlich mit dem Einfluss von anthropoge-
nen Storungen zusammen. Mit Skew-Werten < 0,2 fiir den iiberwiegenden Teil der
Stationen und Perioden ist der vorliegende Datensatz im Wesentlichen gut mit der
Annahme zweidimensionaler Leitfahigkeitsverteilung vereinbar. Die damit vorhandene,
dominierende geoelektrische Streichrichtung kann mittels einer Streichwinkelanalyse
ermittelt werden.

4.3.2 Streichwinkelanalyse

Zur Bestimmung der regionalen geoelektrischen Streichrichtung (dominierende Rich-
tung des regionalen Stromflusses) habe ich eine Streichrichtungsanalyse nach dem
Verfahren von Becken und Burkhardt (2004) durchgefiithrt. Dabei wird zugrunde
gelegt, dass bei einer dominierenden 2D-Leitfdhigkeitsverteilung linear polarisierte
primire Magnetfelder generell elliptisch polarisierte sekundére Felder erzeugen. Die
sekundéren Felder sind jedoch ebenfalls linear polarisiert (Elliptizitéat geht gegen Null),
wenn das primére Feld parallel oder senkrecht zu der 2D-Streichrichtung schwingt.
Nach Bahr (1988) entspricht die Polarisationsrichtung der Impedanztensorspalten, der
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Abbildung 4.2.12: Induktionspfeile aller Stationen (Real- und Imaginérpfeile P und
@ in rot und blau), dargestellt in Kartenansichten fiir drei Perioden (4, 32 und 256s).
Neben den Stationspositionen (schwarze Punkte) sind Landesgrenzen und die Umrisse

des Karakul-Sees in Nordpamir durch schwarze Linien gekennzeichnet.
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Abbildung 4.3.1: Pseudosektionen der Skew-Werte nach der Definition von Swift
(1967, oberes Bild) und Bahr (1988, unteres Bild). In der Praxis werden Werte < 0,2...0,3
(Blau) als vereinbar mit der Annahme einer zweidimensionalen Leitfahigkeitsverteilung
angesehen.
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Abbildung 4.3.2: (a) und (b) Rose-Histogramme der geoelektrischen Streichrichtung,
ermittelt durch Dekomposition des Impedanztensors nach Becken und Burkhardt
(2004). Durchgefiihrt fiir alle Stationen und Wellenléngen zwischen 0,001 s und 10s (a),
sowie 10s and 10000s (b). N, S, W, E bezeichnen geographische Himmelsrichtungen.
Die grau unterlegten Bereiche stehen fiir die Anzahl von Stationen, die unter den
betrachteten Wellenldngen eine dominierende Streichrichtung in die markierte Richtung
aufweisen. Je langer der graue Bereich, desto mehr Stationen sind von einen Stromfluss
parallel zu dieser Richtung beeinflusst. (c) Rose-Histogramm der Richtung realer
Induktionspfeile fiir alle Stationen und Perioden zwischen 10s und 10000s. Graue
Bereiche reprisentieren die Haufigkeit des Auftretens einer bestimmten Richtung realer
Induktionspfeile.

sogenannten ,tellurischen Vektoren“, der Polarisationsrichtung der zugrunde liegenden
magnetischen und elektrischen Feldkomponenten. Damit kann die regionale geoelek-
trische Streichrichtung jeder Station als die Richtung ermittelt werden, bei der die
Elliptizitat der Impedanztensorspalten minimal wird.

Die Ergebnisse der Streichwinkelanalyse fiir den TIPAGE-Datensatz sind in Form
von Rose-Histogrammen in Abbildungen 4.3.2 und 4.3.3 zusammengefasst. In Ab-
bildung 4.3.2 wurde das Diagramm (a) durch die Analyse von Impedanzdaten aller
Stationen im Periodenbereich 0,001s bis 10s erzeugt. Es zeigt, dass das geoelektrische
Streichen entlang des gesamten Profils in der oberen Kruste* sehr klar durch eine
der beiden Richtungen West-Ost oder Nord-Siid dominiert wird. Die prinzipielle
90°-Mehrdeutigkeit der Streichwinkelanalyse fiihrt zu den kreuzférmig aussehenden
Diagrammen und kann durch Hinzuziehen der vertikalen magnetischen Ubertragungs-
funktionen und/oder der regionalen geologischen Streichrichtung gelost werden. Die
dominierende Richtung des geologischen Streichens an der Oberfliche verlauft klar
in West-Ost (vgl. Karte in Abb. 3.2.1 auf Seite 35), sodass diese Richtung auch als
die Richtung des dominierenden Stromflusses bestimmt werden kann. Fiir Perioden
zwischen 10s und 10000s unterscheidet sich das geoelektrische Streichen in tiefe-
ren Schichten (etwa mittlere bis untere Erdkruste, Abb.4.3.2b) um ca. 15° von der
oberflichennahen Richtung. Durch das Hinzuziehen der Richtung langperiodischer
Induktionspfeile (Abb. 4.3.2¢) ergibt sich, dass der dominierende Stromfluss in tieferen
Schichten entlang der WSW-ENE-Richtung verlauft, etwa senkrecht zur Profilgeraden
(vgl. Karte in Abb.3.2.1 auf S. 35).

*zur Abschitzung der Tiefe: bei T'= 10s und p = 100 Qm betrigt die Eindringtiefe 15km
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Abbildung 4.3.3: Rose-Histogramme der geoelekrischen Streichrichtung fiir leicht
iiberlappende Stationsintervalle und Periodenbereiche, ermittelt nach Becken und
Burkhardt (2004). Die Spalten der Tabelle beinhalten Diagramme, die unter Verwen-
dung von jeweils etwa 25 aufeinander folgende Stationen vom siidlichen Profilende
(Stationen 000-050, linke Spalte) bis zum nérdlichen Profilende (Stationen 300-354,
rechte Spalte) erstellt worden sind. Die Zeilen unterscheiden Periodenbereiche, die von
kurzen Perioden und damit kleinen Eindringtiefen in oberer Zeile zu langen Perioden
und grofsen Eindringtiefen in unterer Zeile reichen. Vgl. mit Abb.4.3.2.

Abbildung 4.3.3 offenbart einige Variabilitat der Streichrichtung entlang des Profils
und bei unterschiedlichen Perioden. Die Tabelle zeigt Streichrichtungsdiagramme, fiir
deren Berechnung nur Stationen aus bestimmten Abschnitten des Profils (Spalten)
bzw. ein engerer Periodenbereich (Zeilen) verwendet wurde. Insbesondere Diagram-
me der ersten Zeile und der ersten Spalte sind einer starken Streuung unterworfen
und/oder scheinen mit der ermittelten Gesamtstreichrichtung nicht konsistent zu sein.
Diagramme der ersten Zeile wurden unter Verwendung von Periodenldngen zwischen
0,0001s und 1s erstellt. Eine Abschitzung zeigt, dass die Skintiefe elektromagne-
tischer Strahlung mit einer Periode T" = 1s bei Eindringen in die Erde mit einem
hypothetischen Widerstand von p = 100 2m etwa 5 km betrigt, bei "= 0,1s sind es
etwa 1,5 km. Induktionsvolumen in dieser Grofsenordnung sind bei vielen Stationen
durch eindimensionale oder kleinrdumig variierende Leitfahigkeitsverteilungen gepragt,
fiir die keine eindeutige Streichrichtung ermittelt werden kann. Auch die Streuung
der Streichrichtungen in tieferen Schichten (bei langeren Perioden) im siidlichen
Profilabschnitt (erste Spalte, Stationen 000-050) héngt mit der Undefiniertheit der
Streichrichtung bei 1D-Bedingungen zusammen. Die p,- und p-Kurven der beiden
Nebendiagonalelemente dieser Stationen sind bis auf wenige Ausnahmen fast identisch,
was auf eine 1D-Leitfahigkeitsverteilung hinweist (vgl. p,- und p-Kurven der Stationen
000-060 in Abb.0.3 im Anhang auf S.149). Die meisten anderen Diagramme der
Abbildung 4.3.3 stimmen mit der ermittelten Gesamt-Streichrichtung WSW-ENE im
Wesentlichen tiberein. Nur im Norden des Profils iiberschreiten Abweichungen von der
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ermittelten Gesamtstreichrichtung den Wert von etwa 10°. Hier mindert deutlicher Ein-
fluss anthropogener Storsignale die Datenqualitéit und die Streichrichtungsbestimmung
wird weniger zuverlassig.

4.4 Diskussion

Die eben vorgestellte Streichwinkelanalyse offenbart zwei dominierende geoelektrische
Streichrichtungen. In oberflichennahen Schichten verlauft der Stromfluss hauptséchlich
in West-Ost-Richtung (Abb.4.3.2a). In tieferen Schichten ist die dominierende Strom-
flussrichtung um ca. 15° gedreht und verlauft in WSW-ENE-Richtung (Abb.4.3.2b).
Das Induktionsvolumen ldngerer Perioden, die fiir die Streichrichtungsbestimmung in
Abbildung 4.3.2 (b) verwendet wurden, liegt nach einer groben Abschitzung um meh-
rere Grofsenordnungen iiber dem Induktionsvolumen kiirzerer Perioden aus Abbildung
4.3.2 (a). Dadurch dominiert die Streichrichtung langerer Perioden weitaus grofere
Bereiche der Kruste, als die Streichrichtung kiirzerer Perioden. Aus diesem Grund
wurden alle Daten um 105° in das mit roten Pfeilen in Abbildung 4.3.2 (b) markierte
Koordinatensystem gedreht. Die 2-Richtung des neuen Koordinatensystems verlauft
nun etwa senkrecht zum Profil in WSW-ENE-Richtung, parallel zu der Hauptrichtung
des elektrischen Stromflusses. Die y-Richtung zeigt entsprechend entlang des Profils
nach NNW.

Das Koordinatensystem der dominierenden Streichrichtung ist gut mit einer 2D-
Leitfahigkeitsverteilung vereinbar. Durch das Rotieren der Impedanzen und VMTF
in dieses Koordinatensystem kommt es zur Entkoppelung zweier Gruppen von Feld-
gleichungen und Bildung der TE-und TM-Moden (vgl. Beschreibung der Moden auf
Seite 8). Die xy-Komponente des Impedanztensors kann nun mit der TE-Mode und
die yz-Komponente mit der TM-Mode assoziiert werden. Abbildungen 4.4.1 und 4.4.2
zeigen Pseudosektionen des scheinbaren spezifischen Widerstandes und der Phase nach
der Rotation. Pseudosektionen der Real- und Imaginarteile rotierter VMTF-Daten T,
und 7}, sind in Abbildung 4.4.3 zu sehen (vgl. mit Pseudosektionen vor der Rotation
in Abb.4.2.8,4.2.9 und 4.2.11).

Bei idealen 2D-Bedingungen waren die Hauptdiagonalelemente des Impedanztensors
und damit die entsprechenden Werte des scheinbaren spezifischen Widerstandes Null.
Wie zu erwarten, sind die p, zo- und p,,,-Werte deutlich kleiner als die Werte fiir p, 4y
und pg e (Abb.4.4.1), pgae- und pgy,-Werte unterhalb von 1 Qm (schwarz) weisen auf
eine gute Vereinbarkeit der Impedanzwerte mit zweidimensionaler Leitfahigkeitsvertei-
lung hin.

Anhand der Pseudosektiondarstellung in Abbildung 4.4.1 kann man bereits erste
Hinweise auf die Leitfahigkeitsverteilung gewinnen. So lassen die generell niedrigen
patr - Und p, Tv-Werte bei langen Perioden im siidlichen Profilabschnitt auf niedrige
Widersténde in groferer Tiefe im siidlichen Pamir schliefen (rote Farben bei niedrigen
Stationszahlen und langen Perioden in Abb.4.4.1 fiir p, g und p,Tym). Dieser Bereich
niedriger Widerstdnde erlaubt die Induktion intensiver Stromsysteme in Richtung
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Abbildung 4.4.1: Pseudosektionen des scheinbaren spezifischen Widerstandes, rotiert
entsprechend der dominierenden Streichrichtung um 105° entgegen dem Uhrzeigersinn.
In diesem Fall konnen die xy- und yx-Nebendiagonalkomponenten als TE- und TM-
Mode von p, bezeichnet werden (beide oberen Diagramme, Erkliarung s. Text). Die
Hauptdiagonalkomponenten (zz und yy) sind in den unteren Diagrammen dargestellt.

des Streichens (WSW-ENE, TE-Mode), aber auch senkrecht dazu (TM-Mode). Die
Zone niedrigen Widerstandes muss deswegen sowohl in Streichrichtung, aber auch in
Richtung des Profils, also senkrecht zum Streichen, eine relativ grofse Ausdehnung
haben.

Eine Unterbrechung dieser Werte niedriger scheinbarer Widersténde (rot) durch
blaue Farben bei langen Perioden in der p,ty-Pseudosektion um die Station 100
(Abb.4.4.1) lasst bereits eine Struktur mit hohen Widerstédnden in diesem Bereich
erahnen. Weiter nordlich, etwa zwischen den Stationen 100 und 200, weist die TE-
Mode niedrige p,-Werte bei langen Perioden auf, die jedoch in der TM-Mode kaum zu
beobachten sind. Solches Verhalten kann ,rohrenférmige Zonen erhéhter Leitfahigkeit
erzeugen, die in guter Entsprechung zur 2D-Annahme eine grofte Ausdehnung senkrecht
zum Profil haben und damit ausgedehnte Strome in dieser Richtung ermoglichen,
jedoch durch eine nur geringe Ausdehnung parallel zum Profil kaum Stréome der
TM-Mode ausbilden konnen.
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Periode 1g(T/[s])
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Abbildung 4.4.2: Pseudosektions von Impedanzphasen, rotiert in das Koordinaten-
system des dominierenden Streichens. ¢,, und ¢,; kénnen mit Phasen der TE- und
TM-Moden assoziiert werden.

Mit Gebieten hoher Leitfahigkeit sind meistens grofie Phasenwerte verbunden.
Diese konnen in Abbildung 4.4.2 (obere Diagramme) im siidlichen Profilteil (kleine
Stationsnummern) fiir lange Perioden beobachtet werden. Die Phasen der Haupt-
diagonalelemente des Impedanztensors ¢, und ¢,, (Abb.4.4.2, untere Diagramme)
haben in der Theorie fiir den Fall eines in Streichrichtung rotierten Impedanztensors
Z analog zu den p, den Wert Null (wegen Z,, = Z,, = 0 und ¢ = tan='(0) = 0,
vgl. Kapitel 2.2.1). Abweichungen deuten auf Verletzungen der 2D-Annahme, die
jedoch aus den ¢,,- und ¢,,- Plots in Abb.4.4.2 nicht auf bestimmte Areale im
Datenraum beschrankt werden konnen. Erhéhte Aufmerksamkeit dagegen verdient
ein Gebiet in der TE-Mode um die Stationen 070-090. Bei langeren Perioden treten
dort Phasenwerte > 90° auf (schwarz markiert in Abb.4.4.2 oben). Solches Verhalten
deutet auf Anisotropie, starke Lokalisierung der induzierten Strome (current channe-
ling“) und/oder ausgeprigt dreidimensionale Leitfdhigkeitsverteilungen (z.B. Lezaeta
und Haak 2003, Weckmann et al. 2003), die nicht mit einer 2D-Herangehensweise
modelliert werden kénnen.

63



4 Erhebung und Diskussion der MT-Daten

Periode 1g(T/[s])

3

2F.

1

0

1P

2

2

0 50 100 150 200 250 300 350

Station

Abbildung 4.4.3: Pseudosektionen der magnetischen Ubertragungsfunktionen im
Koordinatensystem des dominierenden Streichens, Imaginér- und Realteile (obere bzw.
untere Abbildungen) von T, und T}, (linke bzw. rechte Abbildungen).
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5 Modellierung

5.1 Allgemeines zur Inversion von MT Daten

Die Grundidee der Magnetotellurik ist es, aus den durch Messungen an der Oberflache
bestimmten Ubertragungsfunktionen auf die Verteilung des elektrischen Widerstan-
des im Erdinneren zu schlieffen. Die Losung dieses magnetotellurischen ,inversen®
Problems, d.h. das Finden der Ursache (Widerstandsverteilung im Untergrund) fiir
die beobachtete Wirkung (elektromagnetische Felder an der Oberfliache), ist nicht
direkt moglich. Im mathematischen Sinne handelt es sich dabei um ein ,schlecht
gestelltes Problem®. Daraus folgt, dass die Losung, falls sie existiert, nicht eindeutig
und nicht stabil ist. Dagegen ist das ,direkte Problem“ oder ,Vorwértsproblem“ nume-
risch eindeutig l6sbar: mit einer vorgegebenen Leitfdhigkeitsverteilung o(z,y, z) kann
das Gleichungssystem 2.2.6 (S.5) gelost und aus den ermittelten Feldkomponenten
koénnen die Ubertragungsfunktionen berechnet werden. Diese Losung bezeichnet man
als ,Antwort* eines Modells mit der Leitfiahigkeitsverteilung o(x,y, 2).

Jedes Leitfihigkeitsmodell kann durch M Modellparameter 7 = (my ms ... my) 7
vollstandig beschrieben werden. Die Modellantwort cfm = (didy...d N)T wird nun mit
Hilfe des Vorwértsoperators F' folgendermafien ausgedriickt:

—

dyy = F(111) . (5.1.1)

Der im Allgemeinen nicht-lineare Vorwértsoperator F' kann durch eine Taylor-Entwick-
lung linearisiert werden:

i
F( + At) ~ F(i) + 2 8(1”) A = F(i) + JAm (5.1.2)
m
wobel die Jakobi-Matrix J mit
OF; (1)
3], = 2 1.
3= (5.1.3

als Sensitivitatsmatriz bezeichnet wird, da sie die Empfindlichkeit der Modellantwort
F (1) gegeniiber kleinen Anderungen Am der Modellparameter beschreibt. Die mit
kleinen Modellvariationen A verbundene Anderung der Modellantwort Ad,, kann
nun folgendermafsen ausgedriickt werden:

Ad,, = F(imi 4+ Am) — F(m) = JA . (5.1.4)

Die bisherigen Uberlegungen beziehen sich ausschlieflich auf das Vorwirts-Problem,
bei dem die Losung eindeutig und die Modellantwort im Datenraum fehlerfrei ist.
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5 Modellierung

Betrachten wir nun einen Vektor d = (dydy ... dy)T, der sich aus gemessenen und
somit mit Messfehlern belasteten Ubertragungsfunktionen zusammensetzt. Ein Modell
m kann die gemessenen Daten d bestenfalls bis auf einen Fehlervektor & wiedergeben,
wobei € die Fehler e; der einzelnen Datenpunkte i = 1, ..., N enthalt:

Fm)=d+¢. (5.1.5)

In diesem Fall lautet die Aufgabe, eine Modellanderung Am gegeniiber einem Ur-
sprungsmodell m zu finden, sodass die Abweichung zwischen gemessenen Daten d und
der neuen Modellantwort F'(m + Ani) minimal wird, jedoch den durch Messfehler
bestimmten Bereich nicht unterschreitet. Zur Losung dieses Extremwertproblems
empfiehlt sich die Einfiihrung einer sogenannten Zielfunktion ®(ni), die die Summe
aller Residuen (d; —d,,;), 7 = 1, ..., N enthélt, gewichtet mit den jeweiligen Messfehlern
e

N

O(m) =

i=1

2
|

bz dmil” L i (5.1.6)

€;

Durch Zusammenfassen der reziproken Fehlerwerte in einer Diagonalmartix [W]; =
1/e; kann die Zielfunktion folgendermafen formuliert werden:

2() = |[Wld ~ ] |2 = ||wid- F(m)]H2 | (5.1.7)

Durch Hinzuziehen der Gleichungen 5.1.4 und 5.1.5 gilt nun
- T -
O(7 + A = [d ~ F(m) — JAm} WIW [d _ F() — JML} . (5.18)

Ableiten und Nullsetzen der Zielfunktion (9®(m)/0Am = 0) ergibt den gesuchten
Modellanderungsvektor Am (ausfithrliche Herleitung mit allen Zwischenschritten z. B.
in Chave und Jones (2012)):

A = (JTWTWJ) L7 [J - F(m)} . (5.1.9)

Die ,Korrektur Am des Modells m héngt nicht von den fehlerbehafteten Daten
J: sondern nur von den Differenzen zwischen gemessenen Daten und der Antwort
des Ausgangsmodells ab. Die iterative Anwendung solcher Korrekturen wird als
Gaufs-Newton- Verfahren bezeichnet und kann durch die Gleichung

Fins = 17, + (FTWTWI)~1J7 [cf - F(mn)} (5.1.10)

ausgedriickt werden. Die Iterationen n werden so lange wiederholt, bis der Wert der
Zielfunktion einen durch die Messfehler festgelegten Grenzwert erreicht oder eine
andere Abbruchbedingung erfiillt ist.

Nachteile des Gauk-Newton-Verfahrens bestehen in der schlechten Konvergenzrate
und der mangelnden Stabilitdt bei M >> N (Modellunbekannte >> Messdaten), die
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durch kleine Sensitivitdtswerte hervorgerufen werden und dadurch die Determinanten
der Matrix JYWTWJ fast Null werden lassen. Sehr kleine Determinanten fiihren
zu langsamen Konvergenzraten oder lassen keine Minimierung der Zielfunktion zu.
Die Stabilitat des Inversionsverfahrens kann durch das Hinzufiigen einer diagonalen
Matrix SI (mit Einheitsmatrix I) zum Operator JYWTWJ effektiv verbessert werden,
was als Levenberg-Marquardt-Methode bezeichnet wird:

(ITWTWJ + D) A = JT [J - F(mﬂ . (5.1.11)

Regularisierung

Zur Stabilisierung der Inversion konnen zusétzliche Bedingungen fiir die Modellparame-
ter eingefiihrt werden, die den Modellraum einschranken. Solche Bedingungen werden
Regularisierung genannt und koénnen sich auf verschiedene Eigenschaften des Modells
beziehen. Eine der Moglichkeiten besteht darin, ein ,,glattes Modell mit moglichst klei-
nen Leitfahigkeitsgradienten zu fordern. Diese sogenannte Tikhonov-Regularisierung
erweitert die Zielfunktion um ein ,stabilizing functional :

-

W) = B() + M) = || WIT— F(m) HQ Q) (5.1.12)

Es existieren viele sinnvolle Moglichkeiten zur Wahl von 2. Typischerweise wahlt man
einen Ortsableitungsoperator (z.B. [V2(m)]?, mit V2 als dem Laplace-Operator). Der
Regularisierungsfaktor A beschreibt die Wichtung zwischen Datenanpassung ® (1)
und Modellgléttung €(71) und stellt einen wichtigen Inversionsparameter dar.

RMS-Fehler

Zur Beschreibung der Giite der Datenanpassung eines Modells verwendet man norma-
lerweise gemittelte und gewichtete Differenzen zwischen Daten und der Modellantwort.
Das quadratische Mittel oder ,root mean square dieser Abweichungen wird RMS-
Fehler genannt und kann folgendermafen aus der Zielfunktion ® bestimmt werden:

RMS = /&/N = (% - pom) wrw [d - P ) o

Die Matrix WI'W enthilt die Reziproken der quadrierten Datenfehlerwerte als Dia-
gonalelemente. Damit kann die Berechnung des RMS in der Praxis durch folgende
Gleichung ausgedriickt werden:

1 N.. [d'c,obs_d'c,calc 2
RMS = (Z E) > Zl ’ [eﬂ; : (5.1.13)

wobei ¢ verschiedene Datenkomponenten unterscheidet, z. B. p,i;, @i, T oder T,.
Die gemessenen Datenpunkte und die Modellantwort werden durch d°* und d°"
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symbolisiert; ¢ unterscheidet verschiedene Perioden. Die Messfehler der einzelnen
Datenpunkte werden als e bezeichnet. N, ist die Anzahl der Datenpunkte (Peri-
oden) fiir eine bestimmte Datenkomponente c. Damit gilt fiir die Gesamtanzahl der
Datenpunkte: N =) _1/N..

Ein RMS-Wert von 1,0 entspricht einer optimalen Datenanpassung im Rahmen der
Fehlergrenzen. RMS >> 1 weist auf eine schlechte Beschreibung der Messdaten durch
das Modell oder auf zu niedrig angesetzte Fehlerwerte hin. RMS < 1 bedeutet, dass die
Daten ,jiberangepasst® sind, d. h. die Modellantwort richtet sich dann nach dem Rau-
schen bzw. dem Messfehler. Idealerweise sollte dieses Rauschen durch die Fehlerwerte
e beschrieben werden und nicht die Modellantwort beeinflussen. Meistens kommen
solche RMS-Werte < 1 bei unrealistisch hoch angesetzten Datenfehlern zustande, d. h.
die eigentlich untereinander konsistenten und rauscharmen Ubertragungsfunktionen
werden kiinstlich als qualitativ schlechte Daten markiert, obwohl sie von dem Modell
gut angepasst werden kénnen.

Die manuelle Wahl der Datenfehler wird auch verwendet, um Einfluss auf die
Wichtung der Datenkomponenten wiahrend der Inversion zu nehmen (vgl. Abschnitt
5.2.1). Der von der Wahl der Fehlerwerte stark abhéngige RMS-Wert kann nur als eine
relative Vergleichsgrofe zwischen Modellen mit gleichen Fehlereinstellungen betrachtet
werden.

5.2 2D-Inversion

Die Dimensionsanalyse in Abschnitt 4.3 hat gezeigt, dass die TIPAGE-MT-Daten im
Wesentlichen gut vereinbar sind mit der Annahme einer zweidimensionalen Leitfé-
higkeitsverteilung, deren Streichrichtung etwa senkrecht zu dem Messprofil in WSW-
ENE-Richtung verlduft. Zum Bestimmen dieser Leitfdhigkeitsverteilung durch In-
versionsrechnungen verwende ich das Softwarepaket WinGLink (Version 2.20.10).
WinGLink verwendet zur numerischen Losung des Vorwérts- und Inversionsproblems
die Methode der Finiten Differenzen. Zunéchst ist die bereits angesprochene Diskre-
tisierung des Modells notwendig: Das Gebiet wird im 2D-Fall in Rechtecke unter-
teilt. Auftretende Ortsableitungen werden fiir jeden durch die Rechtecke gebildeten
Gitterpunkt durch Differenzenquotienten approximiert. Letztendlich erhélt man so
ein System von Differenzengleichungen, welches direkt oder iterativ gelost werden
kann. In WinGLink wird hierfiir ein in Rodi und Mackie (2001) beschriebener Gauf-
Newton-Inversionsalgorithmus verwendet (vgl. Abschnitt 5.1), der auf der Methode
nichtlinearer konjugierter Gradienten basiert.

5.2.1 Inversionsparameter

Ein wesentlicher Schritt im Prozess der Modellfindung ist die moglichst umfangreiche
Analyse des Modellraums, d. h. die Untersuchung des Einflusses verschiedener Para-
meter auf das Inversionsergebnis und die Datenanpassung. Dazu gehort die Wahl des
Startmodells und des Gitters, die Auswahl der Daten und Variationen der Inversi-
onsparameter. Es ist unmoglich, im Rahmen dieses Abschnittes die Ergebnisse aller
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Testldufe zu beschreiben oder die entsprechenden Inversionsrechnungen zu zeigen. Ich
werde mich daher hier auf die Auflistung einiger der wesentlichen Schritte zum Finden
eines belastbaren 2D-Modells der Leitfdhigkeitsverteilung konzentrieren.

Regularisierungsparameter 7, & und j3

Ein wichtiger Inversionsparameter ist der Glattungsparameter 7. Er kontrolliert das
Verhéltnis zwischen der geforderten Glattung des Modells und der Anpassung der Mo-
dellantwort an die gemessenen Daten und stellt damit einen Tikhonov-Regularisierungs-
faktor in der zu minimierenden Zielfunktion in Gleichung 5.1.12 dar. Je grofer der
Wert von 7, desto ,glatter” wird das Modell, d.h. desto kleiner werden die maxi-
mal erlaubten Leitfdhigkeitsgradienten. In der Regel fiihrt ein glatteres Modell zu
schlechterer Datenanpassung, da durch die geforderten geringen Leitfahigkeitskon-
traste weniger Strukturen in dem Modell ,Platz finden“. Kleine Werte von 7 fiihren
zu besserer Datenanpassung, allerdings auch zu deutlich ,raueren” Modellen, bei
denen sich die Leitfahigkeitsverteilung iiber kleine Entfernungen stark dndert und oft
unrealistisch kleinrdumige Strukturen ausbildet. In Abbildung 5.2.1 sind Ergebnisse
von 10 Inversionsrechnungen mit 7 zwischen 1 und 1000 dargestellt. Alle anderen
Parameter sind bei den gezeigten Modellen gleich gewéhlt. Man erkennt deutlich, dass
kleine 7 mit kleinrdumigen Leitfdhigkeitsstrukturen verbunden sind, aber auch mit
kleineren RMS-Werten. Zeichnet man die Abhéngigkeit zweier miteinander konkur-
rierender Eigenschaften bei Modulation eines gemeinsamen Kontrollparameters in
ein Diagramm, erhélt man eine sogenannte ,Pareto-Front“. Im Fall von ausreichend
vielen MT-Inversionen mit unterschiedlichen Tikhonov-Regularisierungsparametern
7 bilden die gegeneinander abgetragenen Eigenschaften Rauheit des Modells und
Datenanpassung eine Linie, die oft ndherungsweise die Form eines , L hat und des-
wegen . [-Kurve* genannt wird. Abbildung 5.2.2 zeigt die L-Kurve der in Abbildung
5.2.1 dargestellten Inversionsergebnisse. Eine optimale Wahl des Parameters 7 ent-
spricht dem Punkt der maximalen Kriimmung der Kurve an dem Knick des , .. Fiir
den TIPAGE-Datensatz wahlte ich 7 = 30 als einen guten Kompromiss zwischen
Datenanpassung und Modellglattung.

Als weiteres Beispiel fiir die Untersuchung des Modellraums méchte ich die Variation
der Parameter o und [ anfiihren. Diese Werte beschreiben die Wichtung der Glattung
in horizontaler gegeniiber der in vertikaler Richtung. « stellt einen Faktor dar, mit
dem horizontale Gradienten der Leitfahigkeit innerhalb des Glattungsoperators (1)
in Gleichung 5.1.12 multipliziert werden. Deswegen verstarken Werte von o > 1 die
horizontale Glattung gegeniiber der vertikalen Glattung, wobei a > 3 bei meinen
Tests immer zum Programmabsturz von WinGLink fiihrten.

Der Wert (8 beschreibt das Zunehmen der horizontalen Glattung mit der Tiefe und
triagt damit dem abnehmenden Auflésungsvermogen bei MT-Sondierungen Rechnung.
Die Grundeinstellung § = 0 fiihrt zu gleicher horizontaler Glattung in allen Tiefen.
Durch die Zunahme des Gitterabstandes vergrofert sich effektiv jedoch die vertikale
Glattung mit zunehmender Tiefe automatisch. Daher sollte auch 5 > 0 gesetzt werden,
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Abbildung 5.2.1: Inversionsergebnisse unter Verwendung unterschiedlicher Werte fiir
den Glattungsparameter 7. Die Tiefe der Modelle betrigt jeweils 150 km. Wie bei allen
nachfolgend gezeigten Modellsektionen ist Siiden links und Norden rechts. Werte von
7 und der nach GI.5.1.13 resultierende RMS sind in den Abbildungen angegeben. Die
Modelle sind bei gleichzeitiger Inversion von TM, TE und 7T);-Daten im Periodenbereich
zwischen 0.1s und 10000s entstanden. Fehlereinstellungen: Aptg = 1000 %, ApTg =
1,45°, Aprm = 30%, Aprm = 1,45°, AT, = 0,05. Weitere Inversionsparameter:
a=p=1, H=V =500, Gitter 157 X 177, pgtart = 100 Qm (homogener Halbraum),
mit Beachtung der 2D-Topografieverteilung.
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Abbildung 5.2.2: Pareto-Front oder ,L-Kurve der konkurrierenden Modelleigenschaf-
ten Datenanpassung (RMS-Fehler) und Rauheit des Modells bei Wahl unterschiedlicher
Glattungsparameter 7 (zugehorige Inversionsergebnisse in Abb. 5.2.1). Ein guter Kom-
promiss bei der Wahl von 7 liegt in der Ndhe der maximalen Kriimmung der , L-Kurve®,
hier wahlte ich 7 = 30.

um die Ausbildung kiinstlich lang gezogener Strukturen in vertikaler Richtung zu
vermeiden. Bei § = 1 erhoht sich die horizontale Glattung mit der Tiefe in gleicher
Weise wie die vertikale Glattung. Wahrend der von mir durchgefiithrten Tests zur
Bestimmung einer optimalen Kombination von o und £ fithrten Werte 5 > 1 zum
Abbruch der Inversionsrechnung. Der WinGLink-Dokumentationsdatei zufolge hangt
die Wahl von 5 von der Wahl des Regularisierungsoperators €2(m) in Gleichung
5.1.12 ab. In WinGLink sind zwei Moglichkeiten fiir €2 implementiert: €2 kann einen
Gradienten-Operator |V (173)|* oder einen Laplace-Operator |V2(1)|* beinhalten. Nach
einer personlichen Empfehlung von R. Mackie aus dem Jahr 2010 an die GFZ-MT-
Arbeitsgruppe verwende ich die zweite Option. Die WinGLink-Vorgabe, dabei einen
Wert von 3 = 3 zu verwenden, hat bei meinen Modellen nicht funktioniert und ist nach
Angaben von R. Mackie ein Fehler in der Programmdokumentation. Die Werte H und
V beschreiben in Metern die Mindestmafke der Zellgrofe, bei Uberschreitung derer
die durch S beschriebene Zunahme der horizontalen Glattung mit der Tiefe einsetzt.
Nach zahlreichen Tests erwiesen sich die Einstellungen o = = 1 in Kombination mit
H =V =500 als eine gute Wahl bei der Inversion von TIPAGE-MT-Daten.

Startmodell

Als Startmodell bezeichnet man alle Modellparameter 1, die als Ausgangspunkt am
Anfang des iterativen Datenanpassungsprozesses der Inversion stehen. Dazu gehort
die Leitfahigkeitsverteilung im Startmodell und die Diskretisierung, also die Wahl des
Gitters, sowie ggf. a-priori-Informationen iiber die Leitfahigkeitsverteilung oder die
Topographie.

In WinGLink gibt es die Option, einen weiteren Regularisierungsterm in die zu
minimierende Zielfunktion in Gleichung 5.1.12 einzufiihren, der zusétzlich zu der
Forderung der Datenanpassung und der Modellgldttung eine moglichst geringe Abwei-
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chung vom Startmodell verlangt: ,solve for smoothest variations away from apriori
model“. Bei Wahl dieser Option héngt das Inversionsergebnis erheblich von der Wahl
des Startmodells ab. Da es jedoch keine zuverléssige a-priori-Information iiber die
Leitfdhigkeitsverteilung im Pamir und Tian Shan gibt, nutze ich diese Moglichkeit
ausschlieklich zum Testen von Modellen mit manuell modifizierten Strukturen. Zur ei-
gentlichen Modellfindung verwende ich die Alternative ,solve for the smoothest model".
Damit ist das Inversionsergebnis nahezu unabhéngig von der Wahl der Leitfahigkeits-
verteilung des Startmodells. Zur Uberpriifung fiihre ich Inversionsrechnungen mit
verschiedenen Leitfahigkeitsverteilungen als Startmodell durch. Dazu gehéren homoge-
ne Halbraume mit unterschiedlichen Leitfahigkeiten, aber auch die Ergebnisse anderer
Inversionsrechnungen desselben Datensatzes oder manuell manipulierte Leitfahigkeits-
verteilungen. Bei allen, auf den folgenden Seiten gezeigten, Inversionsergebnissen war
das Startmodell ein homogener Halbraum mit pg.¢ = 100 Qm unter Beriicksichtigung
der 2D-Topografie. Damit war die Topografieverteilung entlang des Profils die einzige
a-priori-Information, die fiir die Modellfindung herangezogen wurde. Eine detailliertere
Betrachtung des Einflusses der Topografie auf die TIPAGE-MT-Daten und die Modelle
erfolgt in Abschnitt 5.3.

Inversion einzelner Datenmoden und Fehlereinstellungen

Die Analyse der Inversionsergebnisse einzelner MT-Datenkomponenten (in 2D sind es
die TE- und TM-Mode der Impedanzen und die VMTF T},) kann helfen, die Strukturen
einer gemeinsamen Inversion aller Komponenten besser hinsichtlich ihrer Ursache zu
beurteilen. Die Wichtung der einzelnen Komponenten bei einer gemeinsamen Inversion
kann anhand der Ergebnisse der Datenanpassung der Einzelinversionen bestimmt
werden

Abbildung 5.2.3 zeigt die Inversionsergebnisse der einzelnen Moden TE und TM
sowie der VMTF T, zusammen mit Diagrammen der RMS-Werte jeder Station entlang
des Profils zur Visualisierung der Datenanpassung. Wie bereits in Abschnitt 2.2.1
beschrieben, ist die TM-Mode mit Stromsystemen verbunden, die parallel zum Profil
und senkrecht zur Streichrichtung fliefen. Diese Mode 16st im Allgemeinen laterale
Leitfahigkeitskontraste besser auf als vertikale Kontraste. Im oberen Bild der Abbildung
5.2.3 (TM-Mode) erkennt man insbesondere im siidlichen Profilabschnitt einen Bereich
erhohter Leitfahigkeit, dem sich um die Station 100 von der Oberfliche bis etwa 30 km
Tiefe ein schlecht leitender Bereich anschliefst. Unmittelbar nordlich davon folgt
ein rdumlich eng begrenzter, relativ flacher Leiter in einer Tiefe von 5-10km. Im
nordlichen Profilabschnitt fallen zwei Zonen guter Leitfdhigkeit auf, die durch einen
tief reichenden schlechten Leiter getrennt werden. Die Fehlereinstellungen bei der TM-
Inversion, die direkt in die Berechnung der RMS-Werte einfliefen, wurden mit 30 %
fiir die scheinbaren spezifischen Widerstande und mit 1,45° fiir die Impedanzphasen
gewahlt (entspricht 5% bei WinGLink-Einstellungen). Mit diesen Fehlereinstellungen
fithrt die Gleichung 5.1.13 zu einem Gesamt-RMS von 2.5 fiir die Datenanpassung des
TM-Inversionsergebnisses.
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Abbildung 5.2.3: Inversionergebnisse der Datenkomponenten pry + ¢y (oberes
Bild), prE + ¢T1E (mittleres Bild) sowie die VMTF Re(T}) +Im(T}) (unteres Bild). Die
Modelle gehen iiber das gesamte Profil (Siiden links, Norden rechts) und sind bis einer
Tiefe von 100 km dargestellt. Diagramme unter den Leitfdhigkeitsmodellen zeigen die
RMS-Werte jeder Station. Uber den Modellen sind Stationspositionen markiert, jeder
fiinfte Stationsname ist angegeben. Fehlereinstellungen: Aprg = 1000 %, Apry =
1,45°, Aprm = 30%, Aprm = 1,45°, AT, = 0,05. Weitere Inversionsparameter:
a=pF=1, H=V =500, Gitter 157 X 177, pgtart = 100 Qm (homogener Halbraum),
Periodenbereich 0,1-10000s.
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Im mittleren Bereich der Abbildung 5.2.3 ist das Inversionsergebnis der TE-Mode
dargestellt. Die TE-Mode héngt mit Stromen parallel zur Streichrichtung zusammen.
Auch hier erkennt man gut die bereits in der TM-Mode sichtbare leitfihige Anomalie
im siidlichen Profilabschnitt. Im Vergleich mit der TM-Inversion kommen weiter nérd-
lich einige zusétzliche leitfahige Strukturen hinzu. Insbesondere im Bereich um die
Station 100-110 treten gegeniiber der TM-Mode Widerspriiche auf: Eine ausgeprégte
leitfahige Anomalie in der TE-Mode steht einem deutlich schlechter leitenden Bereich
der TM-Mode gegeniiber. Die parallel zur Streichrichtung flieffenden Stréome haben
meistens eine grofere Energie, die TE-Mode ist aber auch am anfélligsten gegeniiber
wgalvanic distorsion“-Effekten (vgl. Abschnitt 2.2.1). Den Einfluss von ,,galvanic dis-
torsion” erkennt man an den relativ grofsen RMS-Werten fiir diese Mode: Mit den
gleichen Fehlereinstellungen wie bei der TM-Mode ergibt sich hier ein deutlich hoherer
RMS von 3,2. Obwohl das Modell die Phasenverldufe der TE-Mode gut anpassen
kann, kommt es aufgrund von ,static shift“ zu einem Versatz zwischen Daten- und
Modellantwort-Kurve der spezifischen Widerstinde. Daher wurden bei den meisten
der nachfolgenden Inversionen die scheinbaren Widerstande der TE-Mode durch die
Wahl eines hohen Fehlerwertes von Aprg = 1000 % sehr stark nach unten gewichtet,
sodass sie in dem Datenanpassungsterm der Zielfunktion vernachléssigbar werden.
Durch die Wahl eines relativ kleinen Fehlerwertes fiir die Phase der TE-Mode (auch
fiir die TM-Mode) versuche ich die Inversion auf die Anpassung der Phasenwerte zu
konzentrieren. Bezeichnenderweise werden durch die Modellantwort die Formen der
po.-Kurven trotz der grofsen Fehlerwerte oft sehr gut wiedergegeben, jedoch parallel
verschoben gegeniiber den mit ,static shift“ belasteten Messergebnissen (vgl. Kurven
zur 2D-Modellanpassung im Anhang in Abb. 0.1 und Abb.0.2).

Das Inversionsergebnis, bei dem nur die 7)-Komponente als Datengrundlage dient,
ist im unteren Teil der Abbildung 5.2.3 zu sehen. Die VMTF T}, ist sensitiv fiir laterale
Leitfahigkeitskontraste. Das Modell zeigt im Gegensatz zu Inversionen der TM- und
TE-Mode sehr resistive obere 15-20 km im siidlichen Profilabschnitt. Der Bereich guter
Leitfdhigkeit im Stiden, der bei den beiden anderen Moden so deutlich ausgepragt
ist, beginnt hier in einer wesentlich groferen Tiefe. Das nordliche Modelldrittel
zeigt Ahnlichkeit mit dem Ergebnis der TM-Inversion, da sowohl 7, y als auch TM
speziell laterale Kontraste auflosen konnen. Dieser Modellabschnitt ist durch einen
Leitfédhigkeitskontrast zwischen einem guten Leiter etwa unter den Stationen 250-260
sowie einem schlecht leitendem Gebiet weiter nérdlich gepragt. Die Anpassung der T)-
Daten durch das gezeigte Modell ist relativ gut, mit einem klein gewéhlten Fehlerwert
von 0,05 ergibt sich ein RMS von 1,2.

Fiir die weiteren Inversionsrechnungen werden ausgehend von den Ergebnissen der
Einzelinversionen folgende Fehlereinstellungen verwendet: Aptg = 1000 %, ATy =
1,45°, Aprm = 30%, Apry = 1,45°, AT, = 0,05. Diese entsprechen, wie bereits
erwahnt, einer Wichtung der Daten: Der Schwerpunkt der Datenanpassung wird so auf
die Impedanzphasen und die 7,-Komponenten gelegt. Die durch ,galvanic distortion*
beeinflussten scheinbaren spezifischen Widerstdnde, insbesondere die der TE-Mode,
erhalten durch die h6heren Fehlerwerte eine geringere Wichtung.
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5.2.2 Inversion der Daten aller Stationen gleichzeitig

Abbildung 5.2.4 zeigt das nach zahlreichen Tests favorisierte 2D-Leitfahigkeitsmodell,
das durch die gleichzeitige Inversion der Daten aller Stationen erstellt wurde. Aufgrund
der Lénge des Profils und der grofsen Anzahl an Stationen ist die gemeinsame Inversion
aller Daten schwierig. Das verwendete relativ grobe Gitter von 157 x 177 Zellen stiefs
an die numerischen Grenzen der Inversion, da eine feinere Diskretisierung zum Absturz
des Inversionsprogramms fiihrte. Ein Beispiel fiir die Datenanpassung des Modells
fiir vier exemplarisch ausgewéhlte Stationen aus unterschiedlichen Profilbereichen
(002, 100, 200 und 283) ist in Abbildung 5.2.5 aufgefiihrt. Die Datenanpassung aller
verwendeten Stationen ist im Anhang in Abbildungen 0.1 und 0.2 dargestellt. Um
auf einen Blick die Giite der Datenanpassung eines Modells zu erfassen, werden oft
Pseudosektionen der gemessenen Daten und der Modellantwort gegeniibergestellt
(Datenpseudosektionen befinden sich in Abb.4.4.1, 4.4.2 und 4.4.3). Eine andere
Moglichkeit besteht in der Darstellung von Pseudosektionen der Residuen, also der
Differenzen zwischen Messdaten und der Modellantwort, oder in Pseudosektionen der
RMS-Fehler. Abbildung 5.2.6 zeigt solche Pseudosektionen der Differenzen (links) und
RMS-Fehler (rechts). Dunkle Farben bedeuten eine schlechte Datenanpassung, helle
Farben stehen fiir eine gute Anpassung. In dieser Darstellung erkennt man auf den
ersten Blick, welche Datenbereiche gut von dem Modell wiedergegeben werden und
welche nicht.

Dieses Modell verwende ich zum Testen der Form und Ausdehnung von Leitfdhig-
keitsstrukturen, indem ich verschiedenste Modellmanipulationen durchfiihre: Veran-
derungen der Position der Ober- und/oder Unterkante der einzelnen leitfahigen und
resistiven Strukturen oder Hinzufiigen zusétzlicher Verbindungen oder Trennschichten.
Danach vergleiche ich die Vorwértsantwort und die Datenanpassung des modifizier-
ten mit dem urspriinglichen Modell oder starte die Inversion unter Verwendung des
modifizierten Modells als Startmodell neu. Diese Tests ergeben, dass alle leitfadhigen
Anomalien, die in dem Modell in Abbildung 5.2.4 ab einer Tiefe von 10-15km auf-
treten, hinsichtlich der Positionen ihrer Oberkante und ihrer lateralen Ausdehnung
sehr robuste Strukturen sind, die in dieser Form von den Daten gefordert werden.
Viele dieser Strukturen konnten bereits in Pseudosektionen rotierter Daten erkannt
werden, wie in Abschnitt 4.4 auf Seite 61 diskutiert wurde, wie z. B. der ausgedehnte
gute Leiter in mittlerer Kruste ab etwa 15km Tiefe unterhalb einer schlecht leitenden
oberen Kruste am siidlichen Profilende. Eine schlecht leitende Struktur im Bereich
der Stationen 100-110 in der oberen und mittleren Kruste bildet die nordliche Grenze
dieser ausgedehnten guten Leitfahigkeit mittlerer Kruste im Siidpamir. Im mittleren
Profilabschnitt finden sich einzelne kleinere, dennoch bedeutende robuste Leiter. Der
nordliche Bereich des Profils ist hauptséchlich durch eine leitfdhige Anomalie um die
Stationen 240270 im Alai-Tal gepréagt, die die gesamte Kruste umfasst, sowie ein vor
allem im oberflichennahen Bereich nicht klar abgegrenztes Gebiet hoher Leitfahigkeit
bis etwa 25 km Tiefe unterhalb der nordlichsten Stationen.
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Abbildung 5.2.4: 2D Leitfahigkeitsmodell bei der Inversion aller Datenmoden und
aller Perioden unter Verwendung eines in horizontaler Richtung relativ groben Gitters
von 157 x 177 Zellen. Das obere Bild zeigt die oberen 12-14 km des Modells vertikal
vergrofert, welches in der mittleren Darstellung komplett bis in eine Tiefe von 100 km
unter Normal-Null (NN) abgebildet ist. Das untere Diagramm beinhaltet die RMS-
Fehler der einzelnen Stationen entlang des Profils. Das Startmodell ist ein homogener
Halbraum mit pgtary = 100 Qm unter Beachtung der 2D-Topografie entlang des Profils.
Weitere Inversionsparameter sind im rechten Bereich der Abbildung angegeben. Der
Gesamt-RMS dieses Modells betriagt 2,9.

Die beobachteten Strukturen werde ich ausfiihrlich in Kapitel 6 diskutieren. Zuvor
mochte ich ein Schwachpunkt des Modells (Abb. 5.2.4) ansprechen: die Leitfahigkeits-
verteilung in der oberen Kruste, d.h. in den oberen 10-15km. Das Modell ist in
diesem Bereich sehr empfindlich gegeniiber Verdnderungen der Inversionsparameter.
Eine Ursache fiir die schlechte Auflésung der Leitfdhigkeitsstrukturen in der oberen
Kruste ist das in horizontaler Richtung verhaltnisméfig grobe Gitter. Dieses unterteilt
das Profil in 177 Spalten, sodass pro Station nur eine Zellenspalte zur Verfiigung
steht. Wahrend fiir tiefere Schichten und gréftere Induktionsvolumen das Gitter in
guter Ubereinstimmung mit dem Auflésungsvermégen der langperiodischen Daten
steht, ist der durschnittliche Gitterabstand von 2km fiir die hochfrequenten Daten zu
grob (Signale mit Perioden von 10731072 s haben in einer 100 Qm-Umgebung eine
Eindringtiefe zwischen 150 und 500 m). Eine wesentlich feinere Diskretisierung wére
daher im oberen Modellbereich notwendig. Da dies jedoch bei gleichzeitiger Inversion
aller Stationen zu numerischen Problemen bei dem verwendeten Inversionsprogramm
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Abbildung 5.2.5: Die gemessenen Daten (Punkte) und die Antwort des Modells aus
Abb.5.2.4 (Linien) fiir vier exemplarisch ausgewéahlte Stationen entlang des Profils
(002, 100, 200 und 283). Fiir Stationspositionen s. Karte in Abb. 3.2.1 auf S. 35.

fithrt, wird im Folgenden das Profil in Abschnitte unterteilt. Diese ermoglichen durch
eine feinere Diskretisierung eine bessere Auflésung von Strukturen in oberer Kruste.

5.2.3 Abschnittweise Inversion: Zusammenfiigen von
Teilmodellen

Der Wahl des Gitters kommt in dieser Studie eine besondere Bedeutung zu. Durch die
Finite-Differenzen-Methode besteht das Gitter aus vertikalen Spalten und horizontalen
Schichten. Das TTPAGE-Gebiet ist durch sehr grofe Topografieunterschiede innerhalb
des Profils geprégt (deutlich tiber 3 km Hohendifferenz zwischen Stationen im zentralen
Pamir auf tiber 4500 m Hoéhe und Stationen im Fergana-Tal unterhalb von 1500 m).
Um diese gewaltige Differenz in einem Finite-Differenzen-Gitter mit 50 m-Schrittweite
aufzulosen und damit eine einigermafsen gute Reproduktion der Oberflache zu schaffen,
mussten die oberen 3km in 60 Schichten unterteilt werden. Tests haben gezeigt, dass
zur Gewahrleistung der Datenanpassung und Glattheit des Modells fiir den restlichen
Halbraum die Wahl von mindestens 90 Schichten sinnvoll ist: Startend mit 50 m
Schichtdicke bei 1km {iber Normal-Null (NN) und linear anwachsend bis in eine Tiefe
von 500 km zur Vermeidung von numerischen Grenzwertproblemen. In der Tiefe von
100 km betragt die Schichtdicke etwa 8 km. Insgesamt muss das Modell damit in etwa
150-160 horizontale Schichten eingeteilt werden. Um den gesamten TIPAGE-MT-
Datensatz mit allen vorhandenen Stationen auf einmal zu invertieren, sind mindestens
180 vertikale Spalten notwendig, um fiir jede Station eine Spalte bereitstellen zu
konnen. Ein solches Gitter habe ich bei der Erstellung des Modells in Abbildung 5.2.4
verwendet.

Eine bessere Datenanpassung bei kurzen Perioden und robuste Strukturen in der
oberen Kruste verlangen die Verwendung eines in horizontaler Richtung feineren
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Abbildung 5.2.6: Pseudosektionen der Differenzen von gemessenen Daten und der
Modellantwort aus Abb. 5.2.4 (,diff*, linke Spalte) und der RMS-Fehler fiir jede Station,
Datenmode und Periode (rechte Spalte). ,rho“ und ,phi“ stehen fiir p,- und p-Daten,
TE und TM unterscheiden die Moden, T}, ist als Real- und Imaginérteil aufgefiihrt.
Graue Bereiche entsprechen maskierten Daten oder Abschnitten ohne Daten.

Gitters, z. B. durch Einbau einer zusétzlichen Zelle zwischen zwei Nachbarstationen.
Bei Verwendung aller TTIPAGE-MT-Stationen mit einem feineren Gitter erwies sich
der Inversionsalgorithmus als unstabil und fiihrte unweigerlich zum Absturz des
Inversionsprogramms. Deswegen konstruiere ich fiinf Teilprofile, die nur aus einem
Teil der Stationen bestehen und in horizontaler Richtung ein wesentlich feineres Gitter
besitzen.

Der bei den Inversionen der Teilprofile verwendete Datensatz unterscheidet sich
leicht von dem bisher verwendeten (Abschnitte 5.2.1 und 5.2.2). Bisher waren die
Ubertragungsfunktionen stark ,maskiert”, d. h. viele Datenpunkte und auch einige
Stationen, die mir trotz erheblicher Prozessierungsanstrengungen als durch Stérungen
oder eindeutige 3D-Einfliisse beeinflusst erschienen, waren aus der Inversion ausge-
schlossen. Der jetzt verwendete erweiterte Datensatz enthélt dagegen wesentlich mehr
Datenpunkte, insbesondere auch die in Abschnitt 4.4 bereits erwéhnten Phasenwerte
iiber 90°. Obwohl solche Werte prinzipiell nicht durch ein zweidimensionales Leitfahig-
keitsmodell erklart werden konnen, habe ich sie bei dieser Inversion mit eingebracht,
um die Datenanpassung des 2D-Modells direkt mit den 3D-Inversionsergebnissen
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Abbildung 5.2.7: Inversionsergebnisse der fiinf Teilprofile, die jeweils einen Teil der
Stationen enthalten und somit die Verwendung eines feinen Gitters mit etwa 120 x 180
Zellen pro Profil erméglichen. Das obere Modell stammt vom siidlichen Abschnitt,
das untere Modell beinhaltet die nordlichsten Stationen. Bis auf das Gitter und die
Stationsauswahl gleichen die Inversionseinstellungen denen des Modells in Abb. 5.2.4.

vergleichen zu konnen. Diese 3D-Inversionen verwenden ebenfalls denselben hier be-
sprochenen Datensatz (s. Abschnitt 5.4 zu Ergebnissen und Datenanpassung der
3D-Inversion). Die Inversionsergebnisse der fiinf Teilprofile sind in Abbildung 5.2.7
zu sehen. Die Modelle haben eine wesentlich bessere Datenanpassung gegeniiber In-
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Abbildung 5.2.8: Zusammengesetztes Gesamtmodell der fiinf Teilinversionen in
Abb. 5.2.7. Das neue Gitter weist eine Auflésung von 167 x 789 Zellen auf. An den
Grenzflachen der einzelnen Teilmodelle bilden sich erwartungsgeméft scharfe Leitfahig-
keitskontraste. Das graue Rechteck markiert den Ausschnitt, der zur Veranschaulichung
der Glattungsprozedur in Abb. 5.2.9 vergrofert dargestellt ist.
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Abbildung 5.2.9: Beispiel zur Veranschaulichung der Glattungsprozedur des zusam-
mengesetzten Modells. Linkes Bild: Ausschnitt aus dem fein aufgeldsten zusammen-
gesetzten Modell, welches eine der Grenzflachen zwischen zwei Teilmodellen enthélt
(Ausschnitt markiert durch graues Rechteck in Abb.5.2.8). Der Ausschnitt wurde
in das Inversionsprogramm importiert und durch 40 Inversionsiterationen geglattet
(rechtes Bild). Die Randbereiche, hier mit grauen Kreisen markiert, durften dabei
von der Inversion nicht verdndert werden, um ein nahtloses Zusammenfiigen aller
Teilergebnisse zu ermoglichen.

versionen unter Verwendung eines gréberen Gitters, sowohl bei kurzen als auch bei
langeren Perioden.

Da aufgrund der erwédhnten numerischen Schwierigkeiten das offensichtlich besser
geeignete feinere Gitter nicht fiir die Inversion aller Stationen auf einmal verwendet
werden kann, entwickelte ich ein Verfahren, um die Inversionsergebnisse von Teilprofi-
len zu einem Endmodell zusammenzufiihren. Als Erstes passte ich die Diskretisierung
der Teilmodelle so an, dass sich Gitter in horizontaler Richtung in allen Teilmodel-
len auf eine gleiche Hohe beziehen. Trotz unterschiedlicher Topografie der einzelnen
Teilprofile sind sie somit untereinander konsistent. Daher kann ich die Teilmodelle an
den Grenzflichen zusammenfiigen. Das Ergebnis ist in Abbildung 5.2.8 dargestellt.
Erwartungsgemaéfs entstanden an den Grenzflaichen zwischen den Teilmodellen scharfe
Leitféahigkeitskontraste. Um diese nun in Entsprechung mit den Messdaten zu glétten,
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importierte ich Ausschnitte des zusammengesetzten Modells, die die Grenzflachen
enthalten, einzeln in das WinGLink-Inversionsmodul. Durch einige Inversionsiteratio-
nen, bei denen die Rénder der Ausschnitte als nicht veranderbar eingestellt werden,
erhdlt man glatte und mit den Messdaten konsistente Teilprofile, die nun perfekt
zu einem Gesamtmodell zusammengesetzt werden konnen. Dieses Verfahren ist in
Abbildung 5.2.9 anhand der Glédttung einer der Grenzflachen veranschaulicht. In
der linken Darstellung ist ein vergroferter Ausschnitt aus dem zusammengesetzten
Modell zu sehen, der eine der Grenzflichen enthélt. Nachdem dieser Ausschnitt in
WinGLink importiert und durch 40 Iterationen geglédttet worden ist, entstand das
Modell auf der rechten Seite. Mit grauen Kreisen sind die Bereiche markiert, die von
der Inversion nicht verdndert werden durften, sodass das endgiiltige Modell aus fiinf
Teilmodellen sowie vier durch Inversion geglatteten Grenzflichenausschnitten nahtlos
zusammengesetzt werden konnte.

Das zusammengesetzte Gesamtmodell ist in Abbildung 5.2.10 zu sehen. Es ist
durch eine sehr feine Diskretisierung von 167 x 798 Zellen gekennzeichnet, was durch
die gleichzeitige Inversion aller TTPAGE-Stationen nicht moglich gewesen wére. Die
Abbildung zeigt analog zu dem favorisierten Modell mit groberem Gitter (Abb. 5.2.4)
im oberen Bild eine Vergroferung der oberen Kruste sowie darunter das Modell bis in
eine Tiefe von 100 km. Das unterste Diagramm beinhaltet die RMS-Werte der einzelnen
Stationen als rote Punkte, wobei mit Blau zum Vergleich die RMS-Werte des gréberen
Modells aus Abbildung 5.2.4 dargestellt sind. Die ,,Ausreifser* der roten Kurve im RMS-
Diagramm entstehen durch die in 2D nicht anpassbaren Datenpunkte und Stationen des
erweiterten Datensatzes (Phasenwerte > 90°). Trotz der schlechten Datenanpassung
an diesen Stationen liegt der Gesamt-RMS des feiner aufgelosten Modells mit 2,69
deutlich unterhalb des RMS-Wertes des groberen Modells aus Abbildung 5.2.4 (2,90).
Fast {iber das gesamte Profil hat sich die Datenanpassung verbessert: Im Wesentlichen
liegen die roten Punkte im unteren Diagramm der Abbildung 5.2.10 deutlich unterhalb
der blauen Punkte des Vergleichsmodells mit gréberem Gitter. Da fiir beide Inversionen
die gleichen Fehlereinstellungen verwendet wurden, ist dies ein direkter Hinweis auf
bessere Datenanpassung.

Die Vorwartsantwort des hoher aufgelosten Modells ist zusammen mit den Messdaten
in Abbildung 5.2.11 fiir vier ausgewéhlte Stationen dargestellt (004, 100, 200 und 283).
Die Daten aller Stationen dieser Inversion sind im Anhang in Abbildungen 0.3 und 0.4
(S.149 und 150) aufgefiihrt. Als Alternative zur Uberpriifung der Datenanpassung zeigt
Abbildung 5.2.12 Pseudosektionen der Differenzen zwischen Daten und Modellantwort
sowie Pseudosektionen der RMS-Werte. Wie bereits an den RMS-Werten einzelner
Stationen sichtbar geworden ist, passt das zusammengesetzte Modell die gemessenen
Daten wesentlich besser an, als das favorisierte Ergebnis der gemeinsamen Inversion
fast aller TIPAGE-MT-Stationen aus Abbildung 5.2.4. Insbesondere kurze Perioden
sind besser angepasst. Anhand der Pseudosektionen in Abbildung 5.2.12 erkennt man,
dass die Phase der TE-Mode den groften Beitrag zum Gesamt-RMS leistet. Das ist
nicht verwunderlich, denn die TE-Mode ist bei vielen MT-Studien die Komponente,
die am schwierigsten angepasst werden kann. Der zusammenhéngende Bereich hoher
o1E-RMS-Werte, die in der RMS-Pseudosektion in Abbildung 5.2.12 (,phi TE RMS¥)
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Abbildung 5.2.10: Zusammengesetztes und geglattetes Leitfahigkeitsmodell mit
einem fein auflésenden Gitter von 167 x 798 Zellen. Das obere Bild zeigt die ersten 12—
14km des Modells und das mittlere Bild das Modell bis in eine Tiefe von 100 km. Das
untere Diagramm beinhaltet die RMS-Fehler der einzelnen Stationen entlang des Profils
(rote Punkte) sowie als Referenz die entsprechenden RMS-Werte des grober auflésenden
Modells aus Abb. 5.2.4 (blaue Punkte). Trotz mehr verwendeter Daten und Stationen in
dem hochauflésenden Modell liegen die Statins-RMS-Werte meistens deutlich unterhalb
derer des Referenzmodells. Das wird auch in dem kleineren Gesamt-RMS-Wert von

2,69 deutlich.

etwa bei den Stationen 070-100 beobachtet werden konnen, resultiert aus den in diesem
Bereich deutlich hervortretenden 3D-Effekten, insbesondere prg > 90°. Die teilweise
schlechte 2D-Datenanpassung aufgrund der 3D-Effekte bei einigen Stationen ist auch
konsistent mit hohen Werten des Swift-Skew und des phasensensitiven Bahr-Skew in
diesen Bereichen (vgl. Skew-Pseudosektionen in Abb.4.3.1 auf S.58).

5.2.4 Testen des hochauflosenden 2D-Modells

Das durch Zusammensetzen einzelner Inversionsergebnisse gewonnene hoch aufgeloste
Leitfahigkeitsmodell (Abb.5.2.10) passt die gemessenen Daten im Wesentlichen sehr
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Abbildung 5.2.11: Gemessene Daten (Punkte) und die Antwort des hoch aufgelsten
Modells aus Abb. 5.2.10 (Linien) fiir vier exemplarisch ausgewéhlte Stationen entlang
des Profils ( 004, 100, 200 und 283). Fiir Stationspositionen, s. Karte in Abb. 3.2.1 auf
S. 35.

gut an und bildet die Grundlage der in Kapitel 6 vorgestellten geologischen und
tektonischen Interpretation. Ein wesentlicher Aspekt fiir die Interpretation ist die
Zuverlassigkeit der Strukturen im Modell und die Kenntnis der Leitfadhigkeitsgrenzen
einzelner Bereiche. Zum Bestimmen der Ausdehnung einzelner Anomalien fiihre ich
Tests an den Einzelmodellen analog zu den bereits im Abschnitt 5.2.2 beschriebenen
Untersuchungen durch. Die Tests ergeben, dass die meisten Strukturen des groberen
Modells, die in Tiefen von etwa 20 km und darunter auftreten, durch das héher auf-
geloste Modell nur zum Teil besser beschrieben werden kénnen. Eine Verbesserung
der Datenanpassung bringt z. B. die Untergliederung der leitfihigen Anomalie 10—
15 km unterhalb des siidlichen Profilabschnittes in einzelne Zonen sehr stark erhéhter
Leitfdhigkeit. Auch die Unterteilung der leitfihigen Zone in der mittleren Kruste
nordlich von 38,5°N in zwei getrennte Strukturen ist durch die Daten gerechtfertigt.
Dagegen ist die deutliche Verldngerung der leitfahigen Strukturen in grofere Tiefen,
die zu den oft streifenférmigen Anomalien in Abbildung 5.2.10 fithrt, ausschliefslich ein
Inversionsartefakt. Wie bei vielen MT-Studien (z. B. Brasse und Eydam 2008) ist auch
in unserem Fall die untere Grenze der leitfihigen Anomalien nicht aufgeldst, da diffun-
dierende elektromagnetische Wechselfelder in leitfdhigen Umgebungen durch intensive
Induktionsprozesse sehr schnell an Energie verlieren. Die nach unten lang gezogenen
guten Leiter in Abbildung 5.2.10 entstehen durch das Verhéltnis der horizontalen zur
vertikalen Modellglattung. Trotz gleicher Einstellungen der Glattungsparameter bei
dem grob aufgelosten Modell und den besser aufgelosten Teilmodellen unterscheidet
sich die Auswirkung auf das Inversionsergebnis, denn die Glattung hangt auch von dem
Verhaltnis der Zelldimensionen ab. Die in horizontaler Richtung wesentlich feineren
Gitter der hochauflésenden Teilmodelle besitzen in grofser Tiefe sehr schmale, aber
vertikal lange Zellen. Damit wirkt die horizontale Glattung wesentlich stirker als die
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Abbildung 5.2.12: Pseudosektionen der Differenzen von gemessenen Daten und der
Modellantwort des hoch aufgelosten Modells aus Abb. 5.2.10 (linke Spalte) und der
RMS-Fehler (rechte Spalte). Diese Pseudosektionen konnen direkt mit denen des grober
aufgelosten Modells in Abb. 5.2.4 verglichen werden.

vertikale Glattung. Eine entsprechende Anpassung des Glattungsalgorithmus wére
theoretisch mit der Wahl grofserer Werte des Parameters 8 moglich. Wie in Abschnitt
5.2.1 erwahnt, fithren jedoch 5 > 1 zu instabilem Verhalten der Inversion und meistens
zum Absturz des Programms.

Die Kenntnis der Unzuverléssigkeit der unteren Grenzen der Zonen guter Leitfdhig-
keit und das Vertrauen in die ausfiihrlich getestete vertikale und horizontale Auflésung
der oberen Grenzen der leitfdhigen Anomalien fiihren zu einem weiteren wichtigen
Schritt: die Analyse der Absolutwerte der Leitfahigkeitsverteilung. Dazu ersetze ich
alle Bereiche des Modells, die einen spezifischen Widerstand unterhalb oder oberhalb
eines bestimmten Grenzwertes besitzen, mit diesem Grenzwert. Darauthin vergleiche
ich die Datenanpassung der Vorwértsantwort des manipulierten Modells mit der des
urspriinglichen Modells. Ein Beispiel dazu ist in Abbildung 5.2.13 gegeben. Bei dem
gezeigten Modell sind alle Widerstéande p < 5 Qm mit dem Wert p = 5 Qm ersetzt. Im
unteren Diagramm der Abbildung sind RMS-Werte jeder Station des manipulierten
Modells als rote Punkte eingezeichnet, die RMS-Werte des Ursprungsmodells als blaue
Punkte. Bereiche, in denen die Datenanpassung des manipulierten Modells schlechter
wird, interpretiere ich als Zonen, in denen der festgelegte Grenzwert der Leitféhigkeit
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Abbildung 5.2.13: Beispiel eines Verfahrens zur Ermittlung der absoluten Leitfa-
higkeitsgrenzen. In dem gezeigten Modell sind alle Zellen mit p < 50m mit dem
Grenzwert p = 5 Qm ersetzt. Das untere Diagramm zeigt RMS-Werte jeder Station
des manipulierten Modells (rot) sowie des unverdnderten Ursprungsmodells (blau).
Anhand der Abweichung der roten und blauen Kurven kénnen die durch die Daten
geforderten Absolutwerte des spezifischen Widerstandes sukzessive durch Verdnderung
des Grenzwertes des spezifischen Widerstandes ermittelt werden. Die halbtranspa-
rente weilte Flache symbolisiert den durch Tests ermittelten Bereich, im dem keine
Sensitivitat gegeniiber Modellverdnderungen besteht.

iiber- oder unterschritten werden muss. Falls sich die Datenanpassung trotz Modellma-
nipulation nicht &ndert, bedeutet es, dass die durch Inversion ggf. eingebaute héhere
oder niedrigere Leitfdhigkeit nicht durch Messdaten gerechtfertigt wird und daher kann
fiir die Interpretation der festgelegte Grenzwert als ausreichend angesehen werden.
Im Fall des Beispieles in Abbildung 5.2.13 erkennt man im siidlichen Profilbereich
(z.B. bei Station 050), dass die RMS-Werte des manipulierten Modells deutlich iiber
denen des Ursprungsmodells liegen. Das zeigt, dass die spezifische Widerstinde der
manipulierten Anomalie Werte unter 5 Qm aufweisen miissen.

Ausfiihrlichere Tests dieser Art zeigen, dass Widerstdnde im Siiden des Profils
mit Sicherheit unterhalb von 5Qm in dem Gebiet zwischen 37,55°N und 38,0°N
(Stationen 010-070), unterhalb von 3 Qm zwischen 37,55°N und 37,75°N (Stationen
012-030) und unterhalb von 1 Q2m im Bereich 37,88-38,00°N (Stationen 046-070) liegen.
Andererseits hat die Manipulation des prominenten Leiters um den 39. Breitengrad
keine Auswirkung auf die Datenanpassung — rote und blaue Kurven unterscheiden sich
in dem Bereich kaum. In diesem Fall kann man ableiten, dass die leitfihige Anomalie
um den 39. Breitengrad von der Inversion tiberbewertet wurde und die Daten ebenso
gut mit Leitfdhigkeiten von p > 5 Qm erklirt werden kénnen.
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Dieses Wissen bildet zusammen mit den in Kapitel 2.3 vorgestellten Laboruntersu-
chungen der Leitfdhigkeit von Geomaterialien und der Analyse des Leitfdhigkeitsverhal-
tens von Mehrphasensystemen eine solide Grundlage zur geologischen und tektonischen
Interpretation des Leitfahigkeitsmodells. Gemeinsam mit zuséatzlichen geologischen
und geophysikalischen Erkenntnissen iiber das Gebiet der Indien-Asien-Kollision und
speziell des Pamir und Tian Shan, die in Kapitel 3 vorgestellt wurden, kann das
Leitfahigkeitsmodell nun in Hinblick auf die Beantwortung der am Anfang des Kapi-
tels 4 aufgeworfenen Fragen der Geodynamik untersucht werden. Eine ausfiihrliche
Diskussion und Interpretation des Leitfahigkeitsmodells erfolgt im Kapitel 6. Zuvor
mochte ich aber eine Modellierung von Topografieeffekten sowie die Ergebnisse der
3D-Modellierung des Datensatzes vorstellen.

5.3 Topografieeffekte

Im Messgebiet des TIPAGE-Projektes liegen die hochsten Berge und eine der grofsten
Hochebenen der Welt auferhalb des Himalaja-Tibet-Karakorum-Gebietes. Wie in Ab-
schnitt 2.2.1 besprochen, konnen Topografieunterschiede Einfluss auf MT-Daten haben.
Eine Untersuchung dieses Einflusses ist das Thema des vorliegenden Abschnittes.
Im ersten Schritt konstruiere ich ein 3D-Modell, dessen obere Schichten die reale
Topografie des gesamten Gebietes im Umkreis von etwa 150km um die TIPAGE-
MT-Stationen reproduzieren. Das restliche Modell, welches bis in eine Tiefe von iiber
500 km reicht, besitzt einen homogenen spezifischen Widerstand von p = 100 O2m.
Mit Hilfe des im WinGLink-Paket implementierten Algorithmus zur Bestimmung der
magnetotellurischen Antwort von 3D-Modellen (Mackie et al. 1993) berechnete ich die
Antwort dieses Modells an den Positionen der TIPAGE-Stationen. Die so erhaltenen
Ubertragungsfunktionen sind als Punkte in Abbildung 5.3.1 fiir vier Stationen aus
unterschiedlichen Bereichen des Profils dargestellt. Alle Abweichungen der p,(T')-
Kurven von dem 100 2m-Wert fiir den Widerstand des Untergrundes sowie der ¢(7')-
Kurven von der 45°-Linie haben ausschlielich die 3D-Topografieverteilung als Ursache.
Man erkennt, dass Topografieeffekte im stidlichen Profilabschnitt (Station 002) nur
bei einigen hochfrequenten Datenpunkten eine Rolle spielen, wahrend Stationen im
zentralen (102 und 200) und insbesondere im nérdlichen Profilabschnitt (Station
283) wesentlich stérker von der Topografie beeinflusst sind. Die Ursache fiir dieses
Verhalten liegt in der Verteilung der Topografiegradienten (Karte in Abb. 3.2.1 auf
S.35). Die siidlichen Stationen liegen auf dem Pamir-Plateau. Dabei handelt es sich
um eine ausgedehnte Hochebene mit durchschnittlicher Hohe von etwa 4000 m {iber
NN, aber relativ sanften Topografiestrukturen. Dagegen befinden sich die eingangs
erwiahnten hohen Berge im zentralen und nérdlichen Pamir, etwa auf Breitengraden
des mittleren Bereiches des Profils. Entsprechend sind die Héhendnderungen in diesem
Gebiet sehr stark ausgepragt, sodass sie die elektromagnetischen Felder beeinflussen
und auf die modellierten Ubertragungsfunktionen Auswirkung haben. Eine besondere
Rolle spielt sicherlich der grofte Hohenunterschied von iiber 3000 m direkt entlang des
Profils zwischen dem Pamir-Alai-Gebiet und den Ebenen des Fergana-Beckens, der
bereits bei Diskussion des Gitters fiir das 2D-Inversionsmodell erwéhnt wurde und die
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Abbildung 5.3.1: Kiinstliche Daten an den Positionen vier realer TIPAGE-Stationen,
die als Vorwirtsantwort eines 3D-Modells mit realer Topografieverteilung, ansonsten
aber homogener Leitfahigkeit von p = 100 Qm berechnet sind (Punkte). Die Linien

zeigen die Antwort des Inversionsmodells aus Abb.5.3.2, das mit den kiinstlichen
Ubertragungsfunktionen des Topografiemodells als Stationsdaten erstellt ist.

nordlichen Stationen beeinflusst. Hinzu kommt, dass in diesem Gebiet der Tian Shan
sehr eng eingeschnittene, steile Taler aufweist, auf deren Sohlen sich die Stationen
befinden. Daher zeigen Daten im Norden des Profils deutlich grofsere Topografieeffekte
als siidliche Stationen.

Die aus der Vorwirtsantwort des Topografiemodells erhaltenen kiinstlichen Uber-
tragungsfunktionen verwende ich als Stationsdaten und fithre 2D-Inversionen unter
Beachtung der 2D-Topografieverteilung entlang des Profils durch. Das so erhaltene
Modell ist in Abbildung 5.3.2 zu sehen. In Abbildung 5.3.1 ist die Modellantwort dieser
Leitfahigkeitsverteilung als Linien in den Plots der kiinstlichen Ubertragungsfunktionen
eingezeichnet. Durch die Anpassung der durch 3D-Topografieeffekte erzeugten Veran-
derungen in den Daten des homogenen Halbraumes werden Leitfahigkeitsstrukturen
in das Modell eingebaut. Wie zu erwarten, ist die gesamte siidliche Hélfte des Modells
unbeeinflusst von der Topografieverteilung — das Inversionsergebnis weist keine wesent-
lichen Abweichungen gegeniiber der Start- und Referenzleitfahigkeit von 100 Q2m auf.
Um die Station 200, etwas nordlich der Profilmitte, ist der grofite Effekt festzustellen.
Durch die Anpassung der Topografiedaten wird ein Bereich schlechter Leitfahigkeit in
einer Tiefe von etwa 5-25 km eingebaut, der von wesentlich tiefer reichenden Bereichen
leicht erhohter Leitfihigkeit eingesiumt ist. Uberraschenderweise weist das nérdliche
Drittel des Modells kaum Abweichungen von dem 100 Qm-Startmodell auf, obwohl die
kiinstlichen Ubertragungsfunktionen deutliche Effekte zeigen und gut angepasst sind.

Die erhaltenen Leitféhigkeitsstrukturen aus Abbildung 5.3.2 dienen zur Abschéatzung
des Topografieeinflusses bei der Interpretation der aus realen MT-Daten gewonnenen
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Abbildung 5.3.2: 2D-Inversionsmodell, das durch Anpassung von kiinstlich erzeugten
Ubertragungsfunktionen entstanden ist, die ausschlieflich Informationen iiber die
3D-Topografieverteilung enthalten. Inversionseinstellungen: Aprg = Apty = 10%,
Aprp = Aprm = 0,29°, AT, = 0,01, a = 8 =1, H =V = 500, Gitter: 158 x 167
Zellen, pgtary = 100 Qm, Periodenbereich: 0,001-1000s. RMS = 2,1.

2D-Modelle. So erscheint es z.B. wahrscheinlich, dass die ausgepragte leitfdhige
Anomalie in der mittleren Kruste um 39°N, die in Abbildung 5.2.10 so deutlich zum
Vorschein kommt, in Wirklichkeit wesentlich schwécher ausgeprégt ist. Durch die
Anpassung der Topografieeffekte wiahrend der 2D-Inversion kénnte diese Anomalie
verstirkt werden, da in diesem Bereich die Inversion der kiinstlichen Topografie-
Ubertragungsfunktionen ebenfalls erhéhte Leitfihigkeiten zeigt. Diese Vermutung
wird durch Tests des realen 2D-Modells unterstiitzt, die eine Uberbewertung der
Leitfahigkeitswerte der Anomalie durch die 2D-Inversion aufzeigen (vgl. Abschnitt
5.2.4). Auch die schlechten Leiter in der oberen Kruste um die Station 210 (vgl.
Abb.5.2.10) scheinen zumindest z. T. ein Artefakt der Topografieverteilung zu sein.

5.4 3D Inversion

Zur Erstellung eines dreidimensionalen Modells der Leitfahigkeitsverteilung benutzte
ich das 3D MT Vorwirts- und Inversionsmodul des ,Modular Electromagnetic Inversion
System* (ModEM, Meqbel 2009, Egbert und Kelbert 2012). Dieses modulare Paket von
Inversionscodes beinhaltet eine auf der Methode konjugierter Gradienten basierende
Implementierung einer 3D-MT-Inversion (,ModEM-3D-MT*), bei der gleichzeitig
sowohl alle Komponenten des Impedanztensors als auch die VMTF-Komponenten
T, und T, beriicksichtigt und angepasst werden konnen. Die Diskretisierung von
ModEM-3D-MT basiert auf der Finite-Differenzen-Methode, vergleichbar zu dem
beschriebenen 2D-Inversionprogramm. Dariiber hinaus sind in dem ModEM-Paket
auch andere Vorwirts- und Inversionsalgorithmen fiir unterschiedliche Arten von
geophysikalischen elektromagnetischen Daten im Frequenzbereich implementiert.
Die 3D-Inversion von MT-Daten stellt sehr hohe Anforderungen an die Leistung
der verwendeten Rechenmaschinen (vgl. z. B. Miensopust et al. 2013). Alle hier ge-
zeigten Inversionsergebnisse sind mit der parallelisierten Version des ModEM-3D-MT-
Inversionscodes auf dem GFZ-Linux-Cluster durchgefiihrt worden. Die Parallelisierung
der Rechenaufgaben erfolgt iiber Perioden sowie iiber die verwendeten Datenmoden.
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Zur Verringerung des Rechenaufwandes verwendete ich einen reduzierten Datensatz
fiir alle 3D-Inversionen, der nur jede zweite Periode beinhaltet.

Um alle verfiigharen TIPAGE-Stationen in einem 3D-Finite-Differenzen-Gitter un-
terbringen zu kdnnen, sodass jede Oberflachenzelle maximal eine Station enthélt, sind
mindestens 220 x 70 horizontale Zellen mit einem Gitterabstand von 2 km notwendig.
Hinzu kommen etwa 20 zusétzliche, nach aufken hin breiter werdende Randspalten, um
numerischen Randeffektproblemen bei der Berechnung der Felder vorzubeugen. Mit
etwa 60 Zellen in vertikaler Richtung ergibt sich damit eine Gréfenordnung von 10°
fiir die Gesamtanzahl der Gitterzellen. Unter Verwendung von 49 Prozessoren auf dem
GFZ-Rechnercluster dauert eine Inversions-Iteration mit Impedanz- und VMTF-Daten
von 175 Stationen und 24 Perioden etwa 2,5 Stunden. Bei einer typischen Anzahl
von 50 Iterationen entsteht dadurch ein erheblicher Aufwand an Rechenzeit. Wie
bereits bei der 2D-Inversion deutlich wurde, ist ein Gitterabstand von 2 km deutlich
zu grofs, um Leitfdhigkeitsstrukturen in oberer Kruste zuverléssig auflosen zu konnen.
Da eine feinere Diskretisierung des 3D-Finite-Differenzen-Gitters zu einer enormen
Vergroferung der Anzahl an freien Modellparametern und damit der Rechenzeit fithren
wiirde, erscheint die Verwendung eines feineren Gitters mit dem gesamten Datensatz
praktisch nicht sinnvoll.

Zum Testen der Inversionseinstellungen verwendete ich nur etwa die Halfte der zur
Verfiigung stehenden Stationen, was die Benutzung eines Gitters von etwa 70 x 30 x 60
Zellen ermoglichte und zu deutlich schnelleren Rechenzeiten fiihrte. Im Folgenden
gehe ich zunéchst auf die Ergebnisse von Tests zur Wahl geeigneter Regularisierungs-
parameter ein. Danach werden die 3D-Inversionsergebnisse préasentiert und diskutiert,
die bei Inversion aller TIPAGE-Stationen entstanden sind.

5.4.1 Regularisierung

Im Zuge der 3D-Modellierung fiihrte ich eine systematische Untersuchung zur Be-
stimmung der optimalen Regularisierungsparameter durch. In der ModEM-3D-MT-
Implementierung wird der bereits aus der 2D-Inversion bekannte Tikhonov-Regulari-
sierungsparameter A (vgl. Gl. 5.1.12) zwischen den Inversionsiterationen automatisch
verandert. Am Anfang des Inversionsprozesses liegt der Schwerpunkt der Zielfunktion
durch hohe Werte von A (z.B. A = 10?) auf einem glatten Modell, wihrend er sich
mit zunehmender Iterationszahl durch kleiner werdendes A zu der Minimierung der
Datenabweichung verschiebt, wobei ein unterer Grenzwert von A als Abbruchkriterium
der Inversion festgelegt werden kann (z. B. A = 1078). Neben diesem verinderlichen
Gewichtungsparameter A wird die Glattung in der 3D-Inversion durch den Glattungs-
operator C,,, gesteuert. Der Regularisierungsterm in ModEM-3D-MT aus Gleichung
5.1.12 lautet:

Q) = N1 — )T CLH(m — i) (5.4.1)
Der Operator C,, kann als eine Kovarianzmatrix der Modellparameter interpretiert

werden und besteht aus einer linearen Kombination von 1D-Glattungsoperatoren
(Egbert und Kelbert 2012). Diese wiederum sind diagonale Matrizen, deren Elemente
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Abbildung 5.4.1: Datenanpassung (RMS-Fehler) vs. Modellrauheit von 20 3D-
Inversionsergebnissen mit unterschiedlichen Einstellungen des Glattungsparameters a
(codiert durch Farbwahl) sowie Wiederholungszahlen n bei der Anwendung des Glat-
tungsoperators (codiert durch unterschiedliche Symbolformen). Obwohl die klassische
Form der ,L-Kurve* nur anndhernd wiedergegeben ist, erlaubt die Darstellung Ab-
schatzungen zur Wahl geeigneter Parameterkombinationen. Werte wie n = 1, a = 0,4
(griiner Kreis) oder n = 2, o = 0,3 (blauer Stern) kénnen als eine sinnvolle Wahl
angesehen werden.

einzelne Kovarianz-Parameter af}/ fiir jede Modellzelle beinhalten. Durch Variation
der einzelnen Werte von ai}f kénnte man die Glattung zwischen jeder Kombination
von Nachbarzellen in jede Richtung steuern. In der Praxis beschrankt man sich jedoch
meistens auf einheitliche Werte der Glattungsparameter fiir das gesamte Modell oder
wahlt fiir jede der Raumrichtungen z,y, z einen separaten Wert von a.

Bei ModEM 3D-MT-Inversion wird die Modellglattung neben dem beschriebenen
Parameter a durch die Anzahl der Wiederholungen gesteuert, die der Glattungsopera-
tor auf den Regularisierungsterm angewendet wird. Ich probierte an einem reduzierten
Datensatz, der etwa die Halfte aller TIPAGE-MT-Stationen enthélt, verschiedene
Kombinationen der Parameter o (0,1 bis 0,5) und Wiederholungsanzahlen n (1 bis 4).
Aus den Inversionsergebnissen mit verschiedenen a- und n-Einstellungen bestimmte
ich ein Mafk fiir die Rauheit des Modells. Dazu ermittelte ich einen Mittelwert der
durchschnittlichen logarithmischen Differenzen der Widerstandswerte jeder Modellzelle
zu den Werten aller Nachbarzellen.

Die Pareto-Front als Darstellung der konkurrierenden Eigenschaften Datenanpassung
und Rauheit des Modells ist in Abbildung 5.4.1 zu sehen. Das Ergebnis hat nicht
die klassische Form einer L-Kurve, wie bei einer dhnlichen Untersuchung wahrend
der 2D-Modellierung in Abbildung 5.2.2 gezeigt ist. Trotzdem erkennt man an der
Lage der Punkte, welche Werte einen sinnvollen Kompromiss bilden. Aus dieser
Untersuchung ergeben sich z. B. Kombinationen n = 1, a = 0,4 (griiner Kreis) oder
n =2, a = 0,3 (blauer Stern) als eine gute Parameterwahl, wobei die Unterschiede zu
den Inversionsergebnissen mit anderen Einstellungen sich als nicht sehr grofs erwiesen

haben.
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5.4.2 FErgebnisse der 3D-Modellierung

Bei 3D-MT-Inversionen von Datensétzen, die von einer zweidimensionalen Leitfahig-
keitsverteilung geprégt sind, kann es einer starken Abhéangigkeit des Inversionsergebnis-
ses von dem Koordinatensystem der Daten kommen (Tietze und Ritter 2013). Da auch
der TTIPAGE-MT-Datensatz eine klar dominierende geoelektrische Streichrichtung
aufweist (vgl. Streichrichtungsanalyse in Abschnitt 4.3), fiihrte ich 3D-Inversionen mit
unterschiedlichen Rotationseinstellungen der Daten aus, die ich im Folgenden vorstel-
len mochte. In diesem Abschnitt prasentierte Inversionsergebnisse stellen gleichzeitig
die favorisierten Modelle bei der 3D-Inversion der TIPAGE-Daten dar.

Abbildung 5.4.2 zeigt ein 3D-Modell, das mit einem in geographischen Koordinaten
angegebenen Datensatz erstellt wurde. Die z-Richtung des Daten-Koordinatensystems
zeigt in diesem Fall nach Norden. Das Modell entstand mit einem Gitter von 220 x
70 x 70 Zellen mit 2km Gitterabstand bei den inneren Zellen und einem sich nach
auflen linear vergrofernden Gitterabstand fiir etwa 10 &ufsere Zellen. Als Start- und
Referenzmodell diente ein homogener Halbraum (pgre = 100 Qm). Ich verwendete
Fehlereinstellungen von 5 % fiir die Nebendiagonalelemente des Impedanztensors, 10 %
fir die Hauptdiagonalelemente sowie 5 % fiir die VMTF T, und T},. Das Abbruchkri-
terium, das nach 17 Iterationen zum Ende der Inversion fiihrte, war das Erreichen
des unteren Grenzwertes fiir den Regularisierungsparameter A\, der in Abschnitt 5.4.1
beschrieben ist. Der RMS-Wert fiir das Modell betragt RMSyoqaem = 5,1. Verwendet
man die Fehlereinstellungen der 2D-Inversion (und auch nur die entsprechenden Da-
tenkomponenten) zur Berechnung des RMS-Wertes, ergibt sich ein Wert von 4,0 (bei
fein aufgelostem 2D-Modell ist RMS = 2,7).

Ein wesentliches Merkmal der 3D-Inversionen des TIPAGE-Datensatzes ist eine
fiir 3D-Inversionen ungiinstige Stationsverteilung entlang eines schmalen Korridors.
Dadurch haben die gemessenen Daten keine Sensitivitdt gegeniiber der Leitfahigkeit
in vielen Bereichen des 3D-Modells. Diese Tatsache ist in Abbildung 5.4.2 durch die
dominierende Farbe Tiirkis/Hellblau erkennbar, die die Farbcodierung fiir p = 100 Qm
darstellt. Diese Farbe représentiert meistens nicht einen durch Daten gerechtfertigten
spezifischen Widerstand in den betreffenden Gebieten, sondern gibt einfach das durch
mangelnde Sensitivitdt in groffer Entfernung von den Stationen nicht verédnderte
Startmodell von pgae = 100 Qm wieder. Erwartungsgemals wird die Leitfahigkeit nur
in Bereichen in der Ndhe der Stationen von der Inversion zur Anpassung der Daten
verdndert, wie in den horizontalen Schnitten im unteren Teil der Abbildung 5.4.2 zu
erkennen ist. Da das Induktionsvolumen mit groferer Wellenlénge der elektromagneti-
schen Felder zunimmt, vergrofsert sich auch der Sensitivitdtsbereich mit zunehmender
Tiefe, was zur groferen Ausdehnung der Strukturen in tieferen Schnitten des Modells
fithrt. Die schwache Auspragung der Leitfahigkeitsstrukturen in obersten Modellschich-
ten (linke horizontale Sektion in Abb.5.4.2) liegt an dem fiir diese Bereiche viel zu
grobem Gitter: Eine Zellenbreite von 2km steht einer Eindringtiefe zwischen 150 und
500m bei Signalperioden von 1073-1072s in einer 100 Qm-Umgebung gegeniiber.

91



5 Modellierung

Tiefe [km]

92

150 <--

37.5 38.0 38.5 39.0 39.5 40.0 40.5 37.5 38.0 38.5 39.0 39.5 40.0 40.5
geogr. Breite [°N] geogr. Breite [°N]

Tiefe: 0.2-0.3 km Tiefe: 3.2-3.7 km Tiefe: 6.5-7.5 km Tiefe: 20.2-23.2 km

[WwE] pueisiapip “zads

73°E  74°E 73°E  74°E 73°E  74°E 73°E 74°E

Abbildung 5.4.2: Vertikale (oben) und horizontale (unten) Schnitte durch ein 3D-
Leitfahigkeitsmodell, das durch die gemeinsame Inversion aller Z-Komponenten und
der VMTF T erstellt wurde. Die Lage der vertikalen Schnitte ist im unteren rechten
horizontalen Querschnitt durch dunkle Geraden markiert, wobei die westlichste Gerade
dem ersten vertikalen Schnitt entspricht (oben links). Die Tiefe der horizontalen
Schnitte ist jeweils iiber den Abbildungen angegeben. Die horizontale Schnitte enthalten
aufkerdem den Verlauf der Staatsgrenzen und die Umrisse des Karakul-Sees als schwarze
Linien, die Stationspositionen als schwarze Punkte sowie die Lage der wichtigsten
geologischen Strukturen als rote und blaue Linien; fiir geolog. Namen vgl. mit Karte
in Abb. 3.2.1. Das Modell wurde unter Benutzung aller Stationen mit einem Gitter
von 220x70x70 Zellen (Breite 2km) nach 17 Iterationen erstellt. Die Daten befanden
sich in einem geographischen Koordinatensystem (z-Richtung entspricht Norden).
Das Start- und Referenzmodell der 3D-Inversion war ein homogener Halbraum mit
Pstart = 100 Qm.
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Abbildung 5.4.3: Vertikale (oben) und horizontale (unten) Schnitte durch ein 3D-
Leitfahigkeitsmodell, das durch die gemeinsame Inversion aller Z-Komponenten und
der VMTF T erstellt wurde. Die Lage der vertikalen Schnitte ist im unteren rechten
horizontalen Querschnitt markiert, wobei die westlichste Linie dem ersten vertikalen
Schnitt entspricht (oben links). Die Tiefe der horizontalen Schnitte ist jeweils tiber
den Abbildungen angegeben. Die horizontale Schnitte enthalten aufterdem den Ver-
lauf der Staatsgrenzen und die Umrisse des Karakul-Sees als schwarze Linien, die
Stationspositionen als schwarze Punkte sowie die Lage der wichtigsten geologischen
Strukturen als rote und blaue Linien; fiir geolog. Namen vgl. mit Karte in Abb.3.2.1.
Das Modell wurde unter Benutzung aller Stationen mit einem Gitter von 280x100x 60
Zellen (Breite 1,4 km) nach 44 Iterationen erstellt. Die Daten befanden sich in dem
Koordinatensystem der vorherrschenden Streichrichtung (z-Richtung entspricht WSW).
Das Start- und Referenzmodell der 3D-Inversion war ein homogener Halbraum mit
Pstart = 100 Qm.
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Zum Vergleich weise ich auf ein weiteres Inversionsergebnis in Abbildung 5.4.3 hin,
das mit dhnlichen Einstellungen wie das eben Besprochene erzeugt wurde. Jedoch
habe ich hier den in Richtung des dominierenden geoelektrischen Streichens rotierten
Datensatz verwendet, der auch fiir die 2D-Inversionen aus Abbildung 5.2.10 zum
Einsatz kam. Das Modell hat ein Gitter von 280x100x60 Zellen, mit 1,4 km Zellenbreite
im inneren Gitterbereich. Nach 59 Iterationen wurde die Inversion abgebrochen. Die
hohere Zahl der Iterationen (im Vergleich zum Modell aus Abb. 5.4.2) hingt mit einer
kleiner gewahlten Einstellung des unteren Grenzwertes fiir A zusammen. Ich verwendete
Fehlereinstellungen von 5 % fiir die Nebendiagonalelemente des Impedanztensors, 10 %
fir die Hauptdiagonalelemente sowie 5% fir die VMTF T, und T,. Der RMS-Wert
fiir das Modell betriagt RMSyoaem = 4,5. Verwendet man die Fehlereinstellungen der
2D-Inversion zur Berechnung des RMS, ergibt sich ein Wert von 3,9.

In Abbildung 5.4.3 ist das Ergebnis der 44. Iteration gezeigt. An diesem Beispiel
erkennt man an der z. T. unrealistischen lateralen Leitfahigkeitsverteilung in tieferen
Schichten, dass mehr Iterationen nicht unbedingt zu besseren Modellen fiihren. Wie
in dem tiefsten horizontalen Schnitt bei dem dargestellten Ergebnis der 44. Iteration
in Abbildung 5.4.3 unten rechts zu sehen ist, werden wéhrend fortgeschrittener Itera-
tionszahlen unrealistisch grofie leitfahige Anomalien in Bereichen mit sehr geringer
Sensitivitiat gebildet, die weit weg von der Stationslinie liegen (z. B. das in Richtung
Nordosten erweiterte Gebiet sehr niedriger spezifischer Widerstinde in 20 km Tiefe im
stidlichen Profilabschnitt gegeniiber Abb. 5.4.2). Diese Bereiche erfahren durch weitere
Iterationen eine Verstarkung, ohne dass gleichzeitig die Leitfahigkeit in der Nahe der
Stationen modelliert wird. Trotz der grofen Entfernung kénnen solche kiinstlichen
,off-profile“-Strukturen durch ihre grofe Ausdehnung und extreme Leitfdhigkeitswerte
die Modellantwort an den Stationspositionen beeinflussen. Insbesondere kann dieser
Einfluss verstarkt werden, wenn die Leitfdhigkeit in der Néhe der Stationen klein
gesetzt wird, wie durch die blaue ,schlangenformige Struktur entlang der Stationslinie
in Abb. 5.4.3 unten rechts zu erkennen ist. Die Inversion weicht damit in Gebiete mit
sehr vielen Freiheitsgraden in grofser Entfernung von den Stationen aus, indem es die
notwendige Sensitivitdt fiir diese Bereiche durch die Einfiihrung durchléssiger, resisti-
ver Strukturen in der Nédhe der Stationen kiinstlich schafft. Ein Ausweg aus dieser
Situation konnte eine radikale Erhohung der geforderten Modellglattung in grofter
Entfernung von der Stationslinie sein. Dies konnte man durch die Einfithrung sehr
grofer Werte der Kovarianz-Parameter af}[ fiir entsprechende Modellzellen erreichen.

Die eben besprochenen Effekte fiihren zu teilweise erheblichen Unterschieden speziell
in den tieferen horizontalen Sektionen zwischen den Modellen in den Abbildungen
5.4.2 und 5.4.3. Dennoch erkennt man an den vertikalen Schnitten, dass die wichtigsten
Strukturen der Leitfdhigkeit in der Nahe der Stationslinie durchaus iibereinstimmend
zwischen den beiden Modellen sind. Noch deutlicher wird die Ahnlichkeit, wenn man
vertikale Sektionen vergleicht, die die Leitfdhigkeit in dem 3D-Modell unterhalb einer
gekriimmten Linie entlang der Stationen reprasentieren. Solche Sektionen sind in
Abbildung 5.4.4 dargestellt. Das obere Bild zeigt die Leitfdhigkeitsverteilung entlang
er Stationen von dem 3D-Modell mit geographischen Datenkoordinaten, das auch
in Abbildung 5.4.2 zu sehen ist. Das mittlere Bild der Abbildung 5.4.4 stellt die
Leitfahigkeit unter den Stationen des 3D-Modells, das mit rotierten Daten berechnet

94



5.4 3D Inversion

wurde (auch in Abb.5.4.3 zu sehen). Die beiden Sektionen zeigen, dass die von Tietze
und Ritter (2013) beschriebene starke Abhéngigkeit des 3D-Inversionsergebnisses von
dem Daten-Rotationswinkel bei dem TIPAGE-Datensatz nicht in Erscheinung tritt,
trotz einer klar vorhandenen dominierenden Streichrichtung.

5.4.3 Vergleich mit 2D-Modell, Datenanpassung und Résumé

Eine weitere Erkenntnis, die ich aus der Abbildung 5.4.4 ableiten mochte, ist die
prinzipielle Ahnlichkeit der beiden vertikalen 3D-Sektionen zu dem favorisierten 2D-
Modell, das in Abbildung 5.4.4 unten dargestellt ist. Damit ist die Robustheit der
wesentlichen Strukturen des 2D-Modells, auf die ich bereits in Abschnitten 5.2.2 und
5.2.4 ausfiihrlich eingegangen bin, auf eindrucksvolle Weise von der 3D-Inversion
bestétigt. Der Bereich erhchter Leitfahigkeit im Siiden, der durch Tests an dem
2D-Modell sehr niedrige Widerstandswerte aufweisen muss (vgl. Abschnitt 5.2.4),
tritt auch in den beiden 3D-Modellen prominent in Erscheinung. Nordlich davon, um
die Stationen 100-110, folgt ein deutlicher Bereich schlechter Leitfahigkeit, der sich
von der Oberfléche bis in Tiefen von 30-50 km erstreckt. Der mittlere Profilabschnitt
weist die groften Differenzen zwischen den 3D- und dem 2D-Modell auf. Insbesondere
der im 2D-Modell sehr auffallende Leiter in mittlerer Kruste unter den Stationen
180-190 ist in den 3D-Schnitten wesentlich schwécher ausgepragt. Wie bereits bei der
Diskussion des 2D-Modells erwahnt, wurde dieser Bereich von der 2D-Inversion in
der Leitfahigkeit und der Ausdehnung iiberbewertet (vgl. Abschnitt 5.2.4) und ist
moglicherweise durch Topografieeffekte beeinflusst (vgl. Abschnitt 5.3). Damit scheint
die 3D-Modellierung auch die Ergebnisse aus Auflosungstests des 2D-Modells zu
bestatigen. Im nordlichen Profilabschnitt erstreckt sich in allen Inversionsergebnissen
eine prominente leitfihige Zone durch die gesamte Kruste, etwa um die Stationen 240—
280 im Alai-Tal. Der Gebirgszug des siidlichen Tian Shan, in dem Stationen 280-300
liegen, tritt als schlechter Leiter in Erscheinung, auf dessen nordlichen Abhéngen in
Richtung des Fergana-Beckens bei Stationen 320-350 eine gut leitende Struktur die
obere und mittlere Kruste pragt.

ModEM-3D-MT-Inversion passt direkt die Verlaufe der Impedanzdaten an — im
Gegensatz zu der 2D-Inversion, die die scheinbaren Widerstinde und Phasen als
Datengrundlage verwendet. Daher ist es bei dem derzeitigen Stand nicht moéglich, mit
der Wahl von groferen Fehlergrenzen fiir die p,-Werte den Einfluss von ,static shift”
zu minimieren durch Herabgewichtung der scheinbaren Widerstiande gegeniiber den
Impedanzphasen.

Zur Darstellung der Daten verwende ich das in Abbildung 5.4.3 gezeigte Modell, das
mit Daten im Koordinatensystem des geoelektrischen Streichens nach 44 Iterationen
erzeugt wurde. Der Grund fiir die Bevorzugung dieses Modells fiir die Diskussion
der Daten gegeniiber dem zuerst gezeigten 3D-Modell in Abbildung 5.4.2 besteht
lediglich in der besseren Vergleichbarkeit der Daten gegeniiber dem 2D-Modell, fiir das
ich denselben Datensatz verwendet habe. Die Datenanpassung der beiden gezeigten
3D-Modelle ist ahnlich, wie durch den Verlauf der Stations-RMS-Linien der beiden
Modelle in Abbildung 5.4.4 deutlich wird. Der insgesamt kleinere Gesamt-RMS-Wert
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Abbildung 5.4.4: Vertikale Sektionen aus 3D-Modellen mit unterschiedlichen Da-
tenrotationswinkeln (obere Abb.: geogr. Koordinatensystem, mittlere Abb.: System
der geoelektrischen Streichrichtung) im Vergleich mit dem favorisierten 2D-Modell
(untere Abb.). Die 3D-Sektionen zeigen die Widerstandsverteilung unterhalb einer
gekriimmten Oberflichenlinie, die alle Stationen miteinander verbindet. Somit stellen
sie das 3D-Modell unmittelbar in der Umgebung der Stationen dar. Unterhalb der
Modellsektionen werden die RMS-Werte des jeweiligen Inversionsergebnisses an jeder
Station gezeigt. Der RMS-Verlauf kann zwischen den 3D- und dem 2D-Modell nur
qualitativ verglichen werden, da unterschiedliche Fehlerwerte fiir die Inversionen und
fiir die Berechnung der RMS verwendet wurden.
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5.4 3D Inversion

des Modells aus rotierten Daten (Abb.5.4.3) liegt am Einfluss der besprochenen
unrealistischen ,off-profile“-Strukturen.

Die Datenanpassung der Impedanzwerte (mit der Periode normiert zur besseren
Ausnutzung des Wertebereiches) sowie der VMTF T, und T, ist in Abbildung
5.4.5 fiir vier Stationen des Profils zu sehen (vgl. Abschnitt zur Datendarstellung
4.2.3). Man erkennt, dass bei den vier représentativ ausgewéhlten Stationen die
Nebendiagonalelemente des Impedanztensors im Wesentlichen sehr gut angepasst
sind (rote und blaue Punkte und Linien). Lediglich bei kurzen Perioden kommt
es teilweise zu bedeutenden Abweichungen der Modellantwort von den gemessenen
Daten, z.B. bei der Z,,-Komponente der Stationen 004 und 100. Die Anpassung
der Hauptdiagonalelemente (lila und griin) von Z ist deutlich schlechter und muss
z.T. als ,nicht angepasst” bezeichnet werden. Ebenso wird der Verlauf der VMTF
generell schlecht wiedergegeben. Die mangelhafte Anpassung der VMTF T, und
T, ist ein generelles Problem der derzeitigen Implementierung der gemeinsamen
Inversion von Impedanz- und VMTF-Daten in dem ModEM-3D-MT-Code und liegt
an dem unterschiedlichen Auflésungsvermogen der Impedanz- und VMTF-Daten
(N. Meqgbel 2013, pers. Mitteilung). Bei den gewihlten Fehlereinstellungen lag das
Hauptgewicht der Inversion auf der Anpassung der Impedanzwerte, speziell der
Nebendiagonalelemente Z,, und Z,,.

Abbildung 5.4.6 zeigt noch einmal die Daten der Impedanz fiir dieselben Stationen,
diesmal jedoch in Form von p,- und p-Kurven. Damit sind diese Diagramme direkt
vergleichbar mit der Datendarstellung des 2D-Modells aus Abbildung 5.2.11. Auch
hier erkennt man, dass die Anpassung der Nebendiagonalelemente gut ist (rot und
blau), wihrend die Modellantwort der Hauptdiagonalelemente insbesondere bei kur-
zen Perioden deutlich schlechter ist (lila und griin). Das sprunghafte Aussehen der
Phasendiagramme der Hauptdiagonalelemente liegt in der Natur der Darstellung und
dieser Grofen. ¢, , und ¢,, konnen Werte aus allen Quadranten des Einheitskreises
annehmen und zeigen bei eigentlich glatten Ubergingen zwischen —180° und +180°
in der eindimensionalen Darstellung einen Sprung.

Durch Vergleich der Abbildungen 5.4.6 (3D-Antwort) und 5.2.11 (2D-Antwort)
erkennt man, dass die Datenanpassung beider Modellklassen generell dhnlich ist,
dennoch sind in dem fein aufgelosten 2D-Modell mehr Details der Ubertragungs-
funktionen wiedergegeben, als in dem deutlich grober diskretisierten 3D-Modell. Im
Anhang (Abb. 0.5 und 0.6) kann die Antwort des 3D-Modells an alle Stationen mit
gemessenen Daten verglichen werden. Eine Ubersicht iiber die Abweichungen der
Modellantwort geben Pseudosektionen der Residuen und der RMS-Werte in Abbil-
dung 5.4.7. Durch die in vielen Bereichen dunklere Farben der Pseudosektionen im
Vergleich zur &hnlichen Darstellung der 2D-Daten in (Abb. 5.2.12) erkennt man, dass
das 3D-Modell generell die Daten etwas schlechter anpasst.

Neben 3D-Inversionen mit allen Stationen bzw. einer Auswahl der Stationen aus
allen Profilteilen fihrte ich auch 3D-Inversionen von kleineren Abschnitten des Profils
durch, die nur wenige hintereinanderliegende Stationen enthielten und wesentlich
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Abbildung 5.4.5: Gemessene Daten (Punkte) und die Antwort des 3D-Modells
aus Abb.5.4.3 (Linien) fiir vier Stationen 004, 100, 200 und 283. Die oberen vier
Diagrammreihen stellen die Komponenten des Impedanztensors dar, normiert mit der
Wurzel der Periode. Die unteren beiden Diagrammreihen zeigen die VMTF T}, und Tj,.
Blau und rot sind die Real- und Imaginérteile der Nebendiagonalelemente von Z sowie
der VMTF T,,. Lilafarben und griin die entsprechenden Hauptdiagonalelemente von Z
sowie T,. Fiir Stationspositionen, s. Karte in Abb. 3.2.1 auf S. 35.

feiner diskretisiert werden konnten. Die Datenanpassung dieser Modelle ist erwar-
tungsgemals besser als die der gezeigten groberen 3D-Inversion vom gesamten Profil,
und erreichten meistens das Niveau der fein aufgelosten 2D-Modelle. Tests zeigten
aber, dass die Leitfahigkeitsstrukturen dieser 3D-Teilmodelle sehr wenig robust ist und
viele unterschiedliche Verteilungen zu gleicher Datenanpassung fithren, weshalb ich
diese Ergebnisse hier nur erwdhne, ohne Modellsektionen zu zeigen. Bei 3D-Inversionen
der Stationen 070-110 mit feiner Diskretisierung gelang es mir, in vielen Bereichen
eine bessere Anpassung der Daten mit dem 3D-Teilmodell im Vergleich zu dem 2D-
Modell zu erreichen. Einige der Stationen in diesem Profilabschnitt zeigen mit Phasen
¢ > 90° deutliche 3D-Effekte, was auch durch hohe Skew-Werte bestétigt wird (vgl.
Abb4.3.1). Das 3D-Teilmodell reproduzierte die hohen Phasenwerte gut, bei einer
Station zeigte die Modellantwort auch Phasen ¢ > 90°. Doch auch hier waren die
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Abbildung 5.4.6: Gemessene Daten (Punkte) und die Antwort des 3D-Modells
aus Abb.5.4.3 (Linien) fiir vier Stationen 004, 100, 200 und 283. Hier sind nur die
Impedanzdaten dargestellt als p,- und @-Kurven. Damit sind die Diagramme direkt
vergleichbar mit den Daten aus der 2D-Inversion in Abb. 5.2.11. Fiir Stationspositionen,
s. Karte in Abb. 3.2.1 auf S. 35.

Leitfahigkeitsstrukturen durch die eindimensionale Stationsverteilung und damit die
vielen Freiheitsgrade des 3D-Modells sehr unzuverléssig und variabel.

Im Zuge der 3D-Inversion und wahrend der Tests mit unterschiedliche Einstel-
lungen und verschiedenen Datensétzen gewann ich den Eindruck, dass ich mit der
3D-Modellierung nicht wesentlich mehr zuverléssige Informationen iiber die Leitfahig-
keitsverteilung im Pamir und Tian Shan gewinnen kann, als mit dem fein auflosenden
2D-Modell. Ein Grund dafiir sind neben der im Wesentlichen guten Datenanpassung
des 2D-Modells die sehr vielen Freiheitsgrade bei der 3D-Inversion. Durch die fiir eine
3D-Modellierung ungiinstige Stationsverteilung entlang eines schmalen Korridors ist
die Leitfahigkeitsverteilung in vielen Bereichen des Modells nicht durch die Messdaten
kontrolliert. Dadurch konnen wéhrend der Inversion unrealistisch grofe und inten-
sive Leitfdhigkeiten in diesen Gebieten entstehen (Abb.5.4.3), die zwar durch ihre
Ausdehnung und niedrige Leitfahigkeitswerte Einfluss auf die Modellantwort nehmen
und die Datenanpassung positiv beeinflussen kénnen, aber in ihrer Form und Position
sehr variabel sind und aus geologisch-tektonischer Sicht und vor allem durch Tests
der Modelle nicht gerechtfertigt werden koénnen.

Im Sommer 2013 werden im Rahmen einer MT-Komponente des Projektes TIP-
TIMON (Tien Shan-Pamir-W-Tibet Monitoring Program), bei deren Planung und
Durchfiihrung ich beteiligt bin, weitere MT-Daten mit besserer Flachenabdeckung im
siidlichen und zentralen Pamir aufgenommen. Diese Daten werden zusammen mit den
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Abbildung 5.4.7: Pseudosektionen der Differenzen von gemessenen Daten und der
Modellantwort des 3D-Modells aus Abb.5.4.3 (linke Spalte) und der RMS-Fehler
(rechte Spalte). Die Anpassung der Impedanzen ist nur fiir die Nebendiagonalelemente
in Form von p, (,rho“) und ¢ (,,phi“)-Pseudosektionen dargestellt. Die Anpassungen der
Real- und Imaginarteile von T}, und T} sind im unteren Bereich abgebildet. Die RMS-
Pseudosektionen sind unter Benutzung folgender Fehlerwerte ausgerechnet: Ap, =
30%, Ap = 5% und AT; = 0,05. Damit sind sie direkt mit den entsprechenden
Pseudosektionen des 2D-Modells aus Abb. 5.2.12 vergleichbar.

priasentierten TIPAGE-Ergebnissen hochstwahrscheinlich zu der Erstellung zuverléssi-
ger 3D-Modelle beitragen und die Informationen iiber die Leitfahigkeitsverteilung in
diesem Gebiet um eine Dimension erweitern. Bei dem derzeitigen Stand stellen die Er-
gebnisse der 3D-Inversionen eine grofartige Bestatigung der 2D-Leitfahigkeitsmodelle
entlang des TIPAGE-Profils dar, die nun im néchsten Kapitel in Hinblick auf ihre
geologisch-tektonischen Implikationen interpretiert und diskutiert werden kann.
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6 Interpretation und Diskussion der
Leitfahigkeitsverteilung

Das robuste, mehrfach getestete und durch 3D-Inversionen bestéatigte 2D-Leitfahigkeits-
modell kann nun hinsichtlich der geologischen und tektonischen Implikation der
beobachteten Leitfdhigkeit untersucht werden. Bevor ich die bereits in Kapitel 5
ausfiihrlich vorgestellten Leitfahigkeitsanomalien Schritt fiir Schritt von Siiden nach
Norden diskutieren werde, mochte ich kurz weitere Ergebnisse des TIPAGE-Projektes
vorstellen, die zusétzliche Informationen fiir die Interpretation der Leitfdhigkeitsdaten
liefern. Die meisten der in diesem Kapitel préasentierten Argumentationen sind auch
Inhalt eines Publikationsmanuskriptes mit dem Titel ,Resistivity structure underneath
the Pamir and Southern Tian Shan“. Es wurde bei Geophysical Journal International
fiir den Peer-Review-Prozess eingereicht und ist zum Zeitpunkt meiner Disputation
mit ,,moderate revisions” zur Veroffentlichung empfohlen worden.

6.1 Seismologische und thermo-mechanische
TIPAGE-Resultate

Wie bereits in Abschnitt 4.1 erwéhnt, besteht das TIPAGE-Projekt neben der magneto-
tellurischen Komponente aus der Anwendung zahlreicher weiterer geowissenschaftlicher
Methoden. Viele der geologischen Erkenntnisse des Projektes sind bereits im Abschnitt
3.2.1 thematisiert worden. Nun méochte ich die Ergebnisse von seismologischen Studi-
en und thermo-mechanischer Modellierung im Rahmen von TIPAGE anhand einer
Zusammenstellung in Abbildung 6.0.1 vorstellen, um sie anschlieffend zusammen mit
der Leitfahigkeitsverteilung zu diskutieren. Alle in der Abbildung gezeigten geophysi-
kalischen Ergebnisse verlaufen entlang des MT-Profils und kénnen daher direkt mit
dem favorisierten 2D-MT-Modell aus Abbildung 5.2.10 verglichen werden. Im oberen
Bereich der Abbildung 6.0.1 sind die wichtigsten geologischen und geographischen
Einheiten entlang des Profils markiert, Lokationen der geologischen Strukturen stam-
men von Schwab et al. (2004), Robinson et al. (2007), Schmidt et al. (2011), Lukens
et al. (2012); vgl. mit Karte in Abbildung 3.2.1 auf S. 35.

In den Jahren von 2008 bis 2010 haben in Tadschikistan und siidlichem Kirgistan
110 seismologische Stationen teleseismische Daten und lokale Seismizitit aufgezeichnet
(Schneider et al. 2013, Sippl et al. 2013a,b). 58 dieser Stationen waren entlang desselben
Profils wie die MT-Stationen aufgestellt und dienten zur Analyse von Receiver-
Funktionen. Diese Methode erlaubt durch die Auswertung teleseismischer Daten
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Abbildung 6.0.1: Geophysikalische und geologische Daten entlang des TIPAGE-
Profils. Pfeile im oberen Teil markieren Schnittpunkte des Profils mit geologischen
Einheiten, vgl. mit Karte in Abb.3.2.1. (a) Zonen von Konversion seismischer Wellen
aus Receiver-Funktionen-Analyse, leicht modifiziert von Schneider et al. (2013). Griine
Linien heben die wichtigsten Konversionszonen in der Lithosphére der Region hervor.
(b) und (c) Absolute P-Wellen-Geschwindigkeit v, und das Verhéltnis der P- zu S-
Wellen-Geschwindigkeiten v, /vs entlang 73.5°E, nach einer Tomografieanalyse von Sippl
et al. (2013b). Kreuze zeigen die Lage der Gitterzellen bei der Inversion der seismischen
Daten an. (d) Ergebnis thermo-mechanischer Simulation der Geodynamik in der
Pamir-Tian-Shan-Zone, mit Temperatur-Isolinien und der Verteilung mechanischer
Spannung als Farbkodierung (nach Tympel und Sobolev 2013). (e) Messergebnisse
des Oberflaichen-Wérmestroms entlang des Profils, Werte aus Duchkov et al. (2001).
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Informationen zur Lage und Art von Grenzflachen seismischer Geschwindigkeiten in
der Kruste und dem Erdmantel zu gewinnen.

Ein Resultat der Receiver-Funktionen-Analyse von Felix Schneider (Schneider et al.
2013) ist in Abbildung 6.0.1 (a) dargestellt. Es zeigt ein Schnitt durch die Lithosphére
entlang des M'T-Profils. Rote Farben bedeuten Bereiche, die von unten gesehen
mit einer Abnahme der seismischen Geschwindigkeit verbunden sind. Entsprechend
sind blaue Zonen mit seismischen Konvertern verbunden, die eine Zunahme der
Geschwindigkeit bei den von unten kommenden seismischen Wellen hervorrufen. Die
bedeutendsten Strukturen, die bei der Analyse hervortreten und von Schneider et al.
(2013) diskutiert werden, sind in der Abbildung durch griine Linien hervorgehoben.
Das ist einerseits die Moho-Diskontinuitéat, die am deutlichsten unter dem Pamir
in ca.70km Tiefe zu sehen ist. Unter dem nordlichen Rand des siidlichen Tian
Shan nimmt die Moho-Tiefe auf etwa 45-50km ab. Dazwischen, etwa unter dem
zentralen und nordlichen Pamir, befinden sich zwei deutliche, nach Stiden geneigte
seismische Diskontinuitédten, die eine etwa 11 km breite Zone niedriger seismischer
Geschwindigkeiten einschliefsen (mehr Einzelheiten bei Schneider et al. 2013). Diese
Zone wird von den Autoren als eine Folge des Subduktionsprozesses der unteren
Kruste des Alai-Tals und der asiatischen Mantellithosphére des siidlichen Tian Shan
interpretiert.

Abbildungen 6.0.1 (b) und (c) zeigen Tomografieergebnisse, die aus lokal-seismischen
Daten von Christian Sippl erstellt und in Sippl et al. (2013b) veréffentlicht wor-
den sind. Das Bild (b) stellt die absolute P-Wellen-Geschwindigkeit v, entlang des
73,5°E-Langengrades. Violett und Rot markieren Bereiche mit niedrigen Geschwindig-
keiten, Blau bedeutet grofe v,-Werte. Darunter, im Bild (c), ist die Verteilung des
Verhéltnisses der P- zu S-Wellen-Geschwindigkeiten v, /v, abgebildet. Die Tomografie-
Querschnitte verlaufen entlang derselben 73,5°E-Linie, die in guter Naherung als
identisch mit dem MT- und Receiver-Funktionen-Profil betrachtet werden kann (vgl.
Karte in Abb. 3.2.1). Eine der krustalen Anomalien, die durch die tomografischen
Ergebnisse sichtbar werden, ist eine Zone niedriger seismischer Geschwindigkeit unter-
halb des siidlichen Pamir. Sie féngt in einer Tiefe von etwa 15km an und erstreckt
sich bis in die untere Kruste, wobei in der mittleren Kruste kleinste v,-Werten von
5,5-5,7km /s erreicht werden (Sippl 2012). Die Ausdehnung der Anomalie bis in die
untere Kruste wird anhand einer Darstellung von Differenzen der Geschwindigkeiten
zu einem Referenzmodell deutlich (Fig. 6 in Sippl et al. 2013b). Auferdem scheint die
mittlere und untere Kruste siidlich von 38°N, durch hohe v, /v,-Verhéltnisse gepragt
zu sein. Die obere Kruste des siidlichen Pamir (um 38°N) zeigt dagegen eher niedrige
v,/vs-Werte. Fiir Einzelheiten zu der Tomografiestudie, siehe Sippl (2012) und Sippl
et al. (2013b).

Die Abbildung 6.0.1 (d) zeigt ein Ergebnis thermo-mechanischer Modellierung von
Tympel und Sobolev (2013). Mit einem Schwerpunkt auf der Evolution des Pamir, des
Alai-Tals und des siidlichen Tian Shan simulieren die Autoren die Ausbildung einer
stidgerichteten Zone kontinentaler Subduktion auf Basis einer realistischen ,elasto-
visko-plastischen Rheologie unterschiedlicher Krusten- und Mantelgesteine (Popov
und Sobolev 2008). Die Modelle werden durch seismologische und geologische Ergeb-
nisse kalibriert und stehen in sehr guter Ubereinstimmung mit den tomografischen
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Resultaten (Sippl et al. 2013b). Rote Farben in der Abbildung 6.0.1 (d) markieren Wer-
te stark erhdhter mechanischer Spannung fiir einen Zeitpunkt in der Modellevolution,
der mit dem heutigen Zustand der Kollision vereinbar ist. Die Temperaturverteilung
ist durch schwarze Isolinien zwischen 600°C und 700°C dargestellt. Das Modell zeigt
erhebliche laterale Temperaturunterschiede, insbesondere in Tiefen von mittlerer und
unterer Kruste zwischen einem relativ kalten Bereich im rechten, nordlichen Teil der
Abbildung und einem Bereich sehr warmer Kruste im linken (siidlichen) Abschnitt des
Modells. Eine sehr ungleichméfige Temperaturverteilung in der Kruste ist ein typisches
Resultat bei der Modellierung von Subduktionsprozessen (z. B. Vanderhaeghe et al.
2003, Negredo et al. 2007, Zahirovic et al. 2012, Duretz und Gerya 2013).

Schliefslich zeigt Abbildung 6.0.1 (e) die Verteilung des Oberflichen-Warmestroms
entlang des MT-Profils. Die Werte sind der Publikation von Duchkov et al. (2001)
entnommen. Sie basieren auf Temperaturmessungen und Bohrlochdaten von etwa
20 Messstationen, die iiber die gesamte Flache des Pamir mit einem Schwerpunkt
auf dem siidlichen Plateaubereich verteilt sind. Die eben beschriebenen zusétzlichen
Informationen dienen nun zusammen mit den in Abschnitt 3.2.1 vorgestellten geologi-
schen Resultaten zur Interpretation der Ursachen erhohter und besonders niedriger
elektrischer Leitfahigkeit, wobei ich im siidlichen Profilabschnitt mit der Diskussion
anfangen mochte.

6.2 Plutonentstehung und/oder ,crustal flow* im
sudlichen Pamir

Abbildung 6.2.1 zeigt zwei Ausschnitte aus dem hoch aufgelosten 2D-Modell (vgl.
Abschnitt 5.2.3), zusammen mit einigen Ergebnissen der eben beschriebenen seis-
mologischen TIPAGE-Studien und den wichtigsten geologischen Einheiten an der
Oberflache. Das erste Bild zeigt eine Vergroferung der obersten 12-14 km des Modells,
wahrend das Bild darunter bis 150 km Tiefe reicht. Als halbtransparente kleine Kreise
sind die Hypozentren der lokal auftretenden Erdbeben in der Néhe des Profils einge-
zeichnet (Sippl et al. 2013a). Graue Linien in der unteren Darstellung iibertragen die
Lage der seismischen Konverter der Receiver-Funktionen-Analyse von Schneider et al.
(2013) aus Abbildung 6.0.1 in das Leitfahigkeitsmodell.

Die obere Kruste des siidlichen Pamir ist durch hohe spezifische Widerstédnde
geprigt (Zone R1 in Abbildung 6.2.1). Dieser Bereich weist auch hohe seismische
Geschwindigkeiten und niedrige v,/vs-Verhéltnisse auf (vgl. Abb.6.0.1b und c¢), wobei
das Auflosungsvermogen der seismischen Tomografie von Sippl et al. (2013b) bei 15km
liegt. Daher sind krustale Strukturen in der Tomografie hinsichtlich der Auflésung
ihrer Grenzflachen relativ grob bestimmt. Insgesamt ergibt sich fiir die oberste Kruste
des Siidpamir ein mit allen Ergebnissen konsistentes Bild von sproden kristallinen
Gesteinen (Siidwestpamir) oder konsolidierten Sedimenten (Siidostpamir), die sowohl
hohe seismische Geschwindigkeiten, niedrige v, /vs-Verhéltnisse und hohe elektrische
Widerstandswerte aufweisen.
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Abbildung 6.2.1: 2D-Leitfdhigkeitsmodell mit hoher Auflosung (vgl. Abschnitt 5.2),
abgebildet bis 10 km (oberes Bild) und 150 km Tiefe unter NN (unteres Bild). Pfeile iiber
den Abbildungen markieren die Schnittpunkte des Profils mit wichtigen geologischen
Einheiten (Lokationen aus Schwab et al. (2004), Robinson et al. (2007), Schmidt
et al. (2011), Lukens et al. (2012), vgl. mit Karte in Abb. 3.2.1). Abkiirzungen: RPZ:
Rushan-Psart Zone, MSD: Muskol-Shatput-Dome, TAN: Tanymas-Sutur, MPT:
,Main Pamir Thrust®, TAPM: , Turkestan-Alai Passive Margin“, SF'S: South Fergana‘“-
Sutur. Halbtransparente graue Kreise stellen Projektionen der Erdbebenlokalisierungen
von Sippl et al. (2013a) aus maximal 40km Entfernung westlich oder 6stlich des
Profils dar. Graue Linien in der unteren Sektion markieren die Lage der wichtigsten
seismischen Konversionsflichen nach einer Receiver-Funktionen-Analyse von Schneider
et al. (2013) sowie ein nach Siiden geneigtes Konverterpaar, das mit der Subduktion
asiatischer Unterkruste unter den Pamir assoziiert wird (angedeutet durch grauen
Pfeil, vgl. mit Abb.6.0.14a). Diinne schwarze Linien heben die Leitfahigkeitsstrukturen
des Modells hervor, die durch Buchstaben und Zahlen gekennzeichnet sind und im
Text diskutiert werden (C:,conductor, R: resistor”). Schwarze gewellte Pfeile deuten
mogliche Migrationswege von Fluiden an, die im Text naher besprochen werden.
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Der Bereich hoher Leitfdhigkeit im Stiden des Profils, der in Abbildung 6.2.1 mit
C1 markiert ist, beginnt etwa in einer Tiefe von 10 km unterhalb des Pamir-Plateaus.
Dieser Bereich ist eines der markantesten und robustesten Ergebnisse der vorliegenden
magnetotellurischen Untersuchung. Er schliekt das gesamte Gebiet siidlich der Rushan-
Psart-Suturzone ein und erstreckt sich moglicherweise auch iiber das siidliche Profilende
hinaus bis in den Wakhan-Korridor in Afghanistan. Die hohe Leitfahigkeit beginnt in
der oberen Kruste, erstreckt sich mit Sicherheit in die mittlere Kruste und schliefit
moglicherweise auch die untere Kruste oder sogar Teile des Mantels ein. Wegen der
schnellen Dampfung elektromagnetischer Felder in gut leitenden Umgebungen ist die
untere Grenze der Zone C1 nicht aufgelost, was durch die halbtransparente weife
Fléche in Abbildung 6.2.1 angedeutet ist (vgl. Abschnitt 5.2.2). Die Grenzwerte fiir
den spezifischen Widerstand in dieser Zone sind mehrfach getestet (vgl. Abschnitt
5.2.4). Sie liegen mit Sicherheit unterhalb von 5Qm in der gesamten Region zwischen
37,55°N und 38,00°N (Stationen 010-070) sowie unterhalb von 3Qm in 37,55°N—
37,75°N (Stationen 012-030) und 37,88°N-38,00°N (Stationen 046-070). Das zuletzt
genannte Gebiet stellt einen Kernbereich der leitfahigen Anomalie C1 dar, in dem die
Leitfdhigkeiten lokal mit Sicherheit sogar unterhalb von 1 m liegen (37,88°N-38,00°N,
Stationen 046-070).

In Abschnitt 2.3 habe ich einen Uberblick iiber einige der moglichen Ursachen fiir
leitfahige Anomalien in der Erdkruste gegeben. Was ist nun die Ursache der bemer-
kenswert niedrigen Widerstandswerte in der mittleren Kruste des Siidpamir — sind es
partiell geschmolzene Gesteine, Krustenfluide auf Wasserbasis, eine Kombination die-
ser Stoffklassen oder ein anderer Leitfahigkeitsmechanismus, etwa zusammenhéngende
Grafitnetzwerke? Durch Hinzuziehen der in Abschnitt 6.1 vorgestellten zusétzlichen
Informationen iiber das Gebiet mdchte ich diese Moglichkeiten nun diskutieren.

Die leitfahige Anomalie C1 korreliert mit dem Auftreten der bereits erwdhnten niedri-
gen seismischen Geschwindigkeiten in der mittleren Kruste des Siidpamir (Abb. 6.0.1b).
Den relativ niedrigen v,/v,-Verhéltnissen der oberen Kruste folgen hier in der mitt-
leren Kruste hohe Werte bis 1,85 (vgl. mit Abb.6.0.1¢, Sippl et al. 2013b). Beide
Beobachtungen deuten auf ein weiches, duktiles Material hin. Der an der Oberfliche
messbare Warmestrom ist nach Berichten von Duchkov et al. (2001) im Stiden des
Pamir stark erhoht. Werte iiber 120 mW /m? treten in Bereichen um 37,5°N und 38,0°N
auf, wobei die gesamte Region siidlich der Rushan-Psart-Zone Werte iiber 110 mW /m?
aufweist (Abb.6.0.1¢). Erhohte Werte des Oberflichenwirmestroms stehen in guter
Ubereinstimmung mit dem Auftreten zahlreicher heifer Quellen im siidlichen Pamir
(Stiibner et al. 2013a). Alle diese Beobachtungen deuten auf grofe geothermische
Gradienten und hohe Temperaturen in der mittleren Kruste hin. Diese Vermutung wird
durch Ergebnisse thermo-mechanischer Modellierungen unterstiitzt, die stark erhchte
krustale Temperaturen in kontinentalen Plateaus von Kollisionszonen vorhersagen
(z. B. Vanderhaeghe et al. 2003, Burov und Yamato 2008, Whitney et al. 2009, Tympel
und Sobolev 2013). Die Simulation in Abbildung 6.0.1 (d) gibt sehr gut die besproche-
nen tomografischen Beobachtungen wieder. In dem Bereich des Modells, der mit dem
Pamir-Plateau assoziiert werden kann, reicht die 700°C-Isotherme bis etwa 15km an
die Oberflache heran, wiahrend sie sich 50 km weiter nordlich ca. 100 km tiefer befindet.
Aus den erwdahnten Messungen und Modellierungen folgt, dass die Temperatur unter-
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halb des Pamir-Plateaus mit hoher Wahrscheinlichkeit in etwa 15km Tiefe Werte von
600-700°C {iberschreitet. Diese Feststellung korreliert gut mit der 600°C-Isotherme in
18 km Tiefe, die von Mechie et al. (2004) fiir den Stiden Tibets vorgeschlagen wurde.
Die Temperatur-Isolinien zwischen 600°C und 700°C schlieffen etwa den Schmelzpunkt
felsischer Gesteine ein (Hyndman und Hyndman 1968, Schmeling 1986, Li et al. 2003,
Biirgmann und Dresen 2008). Daher erscheint die Erklarung der Anomalie C1 als ein
Gebiet mit teilweise geschmolzenem Gestein wahrscheinlich — eine Vermutung, die ich
im Folgenden bekréftigen werde. Zusammenhéngende Grafitnetzwerke sind als Ursache
der Leitfahigkeit im Siidpamir sehr unwahrscheinlich: Grafitbildung scheint eher durch
moderate Driicke und moderate Temperaturen in der Grofenordnung unterhalb von
700°C begiinstigt zu sein (Nover 2005) und viele Autoren sehen in der Abkiihlung der
Kruste den effektivsten Mechanismus zur Bildung von Grafit (vgl. Abschnitt 2.3.1,
Pearson et al. 1994, Luque del Villar et al. 1998, Luque und Rodas 1999, Huizenga
2011). Die Kruste des Pamir-Plateaus erfahrt hingegen eher eine Erwarmung.

Die genaue Ursache der erhchten Temperaturen ist schwer zu bestimmen. Sie
kann in einer starken intra-krustalen Warmeproduktion als Folge einer Anreicherung
radioaktiver Elemente in der verdickten Kruste liegen, wie sie fiir den ,Himalayan
geothermal belt* vorgeschlagen wurde (Hochstein und Regenauer-Lieb 1998). Ande-
rerseits kann auch ein erheblicher Warmeeintrag aus dem Mantel ungewhnlich hohe
Temperaturen verursachen, z. B. durch Delamination der unteren Kruste wahrend des
Kollisionsprozesses (Sippl et al. 2013b, Tympel und Sobolev 2013), durch Absinken
der Mantellithosphére und unterer Kruste als Folge von gravitationsbedingten Insta-
bilitdten in unterer Kruste (Hatzfeld und Molnar 2010, Koulakov 2011) oder durch
das Aufsteigen heiffen Asthenosphirenmaterials in Folge eines Plattenabrisses (Mahéo
et al. 2002, Stearns et al. 2013).

Bemerkenswert dhnliche Zonen niedriger seismischer Geschwindigkeit und hoher
Leitfahigkeit wurden an mehreren Orten unterhalb von Zentral- und Siidtibet entdeckt
(s. Ubersicht in Abschnitt 3.1.3). Die Interpretationen dieser Zonen sind Gegenstand
von Diskussionen — es wurden partielle Schmelzen (Pham et al. 1986, Nelson et al.
1996), Fluide auf Wasserbasis (Makovsky und Klemperer 1999) und eine Kombi-
nation aus Beidem als Ursache vorgeschlagen (Li et al. 2003). Die Erklarung der
Stidpamir-Anomalie nur mit Hilfe von Fluiden auf Wasserbasis erscheint unwahrschein-
lich. Erstens miissten dafiir die Temperaturen innerhalb des leitfihigen Bereiches
C1 (Abb.6.0.1) unterhalb der Solidus-Linie von feuchtem Granit bei etwa 650°C
liegen. Wie oben besprochen, liegen die Temperaturen im Bereich von C1 mit hoher
Wahrscheinlichkeit iiber diesem Wert. Auferdem wiirde eine Temperatur von 650°C
in 15km Tiefe zu maximalem Wérmestrom an der Oberfliche von 100-110 mW /m?
fithren (Makovsky und Klemperer 1999). Messungen, von denen Duchkov et al. (2001)
berichten, scheinen diesen Wert an mehreren Stellen im Pamir zu iiberschreiten (vgl.
Abb.6.0.1e). Zweitens ist das Auftreten von krustalen Erdbeben im Stidpamir auf
die oberste Kruste beschriankt (Sippl et al. 2013a, vgl. Erdbebenlokationen im Leit-
fahigkeitsmodell, Abb.6.2.1). Beide Beobachtungen scheinen zusétzliche Hinweise
auf ein duktiles Verhalten des Materials in der Region des Leiters C1 zu geben.
Druck-Temperatur-Bedingungen, die mit grofen Mengen an freien wéssrigen Fluiden
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vereinbar sind, fithren meistens zu sprodem Verhalten von Gesteinen (Biirgmann und
Dresen 2008).

Um die Menge und die Art der Fluide in der Siidpamir-Anomalie C1 abzuschétzen,
habe ich in Abbildung 6.2.2 den Verlauf der Gesamtleitfahigkeit eines 2-Phasen-
Systems aus einer schlecht leitenden Gesteinsmatrix und einer besser leitenden Fliis-
sigkeit in Abhéngigkeit von dem Anteil der fliissigen Phase ¢} unter Zuhilfenahme
unterschiedlicher Mischungsgesetze dargestellt. Wie in Abschnitt 2.3.2 ausfiihrlich
beschrieben, héngt der Gesamtwiderstand eines solchen Systems von der Art, der
Menge, und vor allem von der Vernetzung der Fliissigkeit ab. Zur Beschreibung des
Gesamtwiderstandes (oder der Gesamtleitfahigkeit) in Relation zu der Fluidmenge
und deren Vernetzung existiert eine Reihe von empirischen und theoretischen Modellen
(Einzelheiten in Abschnitt 2.3.2). Eine Ubersicht iiber einige Laboruntersuchungen der
Leitfahigkeit von wassrigen Losungen und partiellen Schmelzen unter verschiedenen
p-T-Bedingungen ist in Abschnitt 2.3.1 gegeben.

Die waagerechte gelbe Fléche in allen vier Diagrammen der Abbildung 6.2.2 markiert
Leitfdhigkeiten zwischen 0,2 und 1S/m (1 bis 5 Qm), die im Bereich der Anomalie
C1 mit Sicherheit erreicht und z.T. sogar iiberschritten werden. Die Diagramme
(a) und (b) in Abbildung 6.2.2 zeigen das Verhalten der Gesamtleitfdhigkeit unter
Zuhilfenahme des durch Glover et al. (2000b) modifizierten Gesetzes von Archie (m.AL:
ymodified Archie’s law“, Gl.2.3.2). Rote Linien sind unter Benutzung des empirischen
Vernetzungsexponenten m = 0,9 erstellt, der einen sehr hohen Vernetzungsgrad
der Fliissigkeitsphase beschreibt, wie bei felsischen Schmelzen zu beobachten ist. Fiir
wassrige Losungen ist ein Exponent m = 0,9 in der Regel zu klein (vgl. Abschnitt 2.3.2).
Griine Linien zeigen den Verlauf des modifizierten Archie-Gesetztes mit m = 1,4. Ein
Exponent dieser Grofe beschreibt das Verhalten von Fliissigkeiten, die sich zwar gut
vernetzen konnen, jedoch durch grofsere Benetzungswinkel einen héheren Volumenanteil
fiir den gleichen Grad an Interkonnektivitit benotigen. der Wert m = 1,4 liegt an
der unteren Grenze der fiir wassrige Fluide angegebenen Vernetzungsexponenten
(vgl. Abschnitt 2.3.2) und beschreibt somit eine wéssrige Losung, die sich wegen der
giinstigen Bedingungen in der mittleren Kruste ungewohnlich gut vernetzen kann. In
Abbildung 6.2.2 (a) wurden die durchgezogenen Linien unter Annahme einer relativ
hohen Leitfahigkeit fiir die Fliissigkeit erstellt: oy = 5S/m (0,2 Qm); gestrichelte
Linien stehen fiir 01 = 1S/m. Die Leitfahigkeit der Gesteinsmatrix ist in (a) konstant
bei o5 = 0,001 S/m (1000 2m), wahrend sie im Diagramm (b) Werte von 0,0001 bis
0,01S/m (100 bis 10000 m) annimmt. Die halbtransparenten roten und griinen
Flachen markieren die Anteile, die die Fluide zur Erkldrung der Leitfdhigkeiten in der
Anomalie C1 in weiten Teilen der mittleren Kruste des Stidpamir annehmen und lokal
sogar tiberschreiten miissen. Das Diagramm (b) zeigt, dass die Gesamtleitfihigkeit
kaum von der Leitfahigkeit der Gesteinsmatrix in dem untersuchten Intervall abhéngt.
Mehr Einzelheiten zu Mischungsgesetzen bei Modifikation unterschiedlicher Parameter
befinden sich in Abschnitt 2.3.2.

Den Diagrammen (a) und (b) in Abbildung 6.2.2 kann man entnehmen, dass zur
Erklarung des Gesamtwiderstandes von 1S/m ein Anteil von etwa 17 % in hochstem
Mafse vernetzter Fluide mit o3 =5S/m (p = 0,2 Qm) erforderlich ist (rechte Grenze
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Abbildung 6.2.2: Gesamtleitfahigkeit o4 eines 2-Phasen-Systems mit Leitfahigkeiten
o1 und o9 als Funktionen des Volumenanteils der leitenden Phase bei Variation der
wichtigsten Modellparameter. Gelb sind Leitfiahigkeiten zwischen 0,2 und 1S/m (1
bis 5 Qm) markiert (Anomalie C1 in Abb.6.2.1). (a, b) m.AL: ;modified Archie’s
law* nach Glover et al. (2000b), Gl.2.3.2. Rote Linien sind mit einem empirischen
Vernetzungsexponent m = 0,9 erstellt. Griine Linien zeigen den Verlauf bei m = 1,4.
Bei (a) bedeuten die durchgezogenen Linien o3 = 5S/m (0,2 Qm), gestrichelte Linien
stehen fiir oy = 1S/m. Die Leitfahigkeit der Gesteinsmatrix ist in (a) konstant bei
o2 = 0,001 S/m (1000 Qm), wahrend sie im Diagramm (b) Werte von 0,0001 bis
0,01 S/m (100 bis 10000 Q2m) annimmt. Die roten und griinen Flichen markieren die
Anteile, die die Fluide zur Erklarung der Anomalie C1 in weiten Teilen annehmen und
lokal sogar tiberschreiten miissen. (¢, d) ,,Upper* und ,lower Hashin-Shtrikman bounds*
(HS+ und HS-; rote und blaue Kurven; Waff 1974, Gl.2.3.4) fiir ein System aus einem
Fluid mit o7 = 5 und 1S/m und einer Gesteinsmatrix mit oo = 0.001 S/m (c) sowie
fiir variierende Leitfdhigkeiten der Gesteinsmatrix 0.0001S/m < oo < 0.01S/m (d).
Die roten Flachen markieren auch hier die Anteile, die die Fluide in der Anomalie C1
in weiten Teilen annehmen und lokal sogar iiberschreiten miissen.
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der roten Fldche in Abb.6.2.2a und b). Dieser Anteil ist nur in kleinen Bereichen
der Anomalie C1 notwendig. Fiir das gesamte Volumen sind zur Modellierung der
Leitfahigkeit von 0,2S/m (p = 5m) unter Benutzung des Gesetzes von Archie und
m = 0,9 (linke Grenze der roten Fléche in Abb.6.2.2a und b) etwa 3 % hochvernetzte
Fluide notwendig. Der dabei erforderliche Vernetzungsgrad ist typisch fiir felsische
Schmelzen, wird jedoch kaum bei wissrigen Losungen beobachtet. Versucht man
die Leitfahigkeiten in der Anomalie C1 mit wéssrigen Losungen und damit einem
Vernetzungsexponenten von m = 1,4 zu erkldren, sind mindestens 10 % Volumenanteil
des Fluides erforderlich, zur Erkldarung von o,s = 1S/m sogar iiber 32% (griine
Flache in Abbildung 6.2.2a und b).

Benutzt man das Gesetz von Hashin und Shtrikman (Abb.6.2.2¢ und d, Hashin
und Shtrikman 1962, 1963, Waff 1974, Gl.2.3.4) zur Erklarung der Leitfdhigkeit der
Anomalie C1, sind zwischen 6 % und 27 % ideal vernetzter Fluide notwendig (rote
Fliache in Abb.6.2.2 ¢ und d). Werte, die ein Fliissigkeitsanteil von 20 % tiberschreiten,
miissen jedoch fiir die Erklarung der Stidpamir-Anomalie als unrealistisch betrachtet
werden, da sie zur Migration von wassrigen Fluiden oder Schmelzen fithren wiirden.
Deswegen scheint das Gesetz von Archie mit einem Vernetzungsexponent m = 0,9
als das am besten geeignete Modell zur Erklarung der Leitfahigkeiten im Bereich
der Anomalie C1 zu sein. Ein solches Modell beschreibt das Verhalten von felsischen
Schmelzen und ist durch den sehr kleinen Vernetzungsexponenten kaum mit wéssrigen
Losungen oder mafischen Schmelzen vereinbar.

Damit sind hochvernetzte partielle Schmelzen mit einem Anteil von mindestens 3 %
in der gesamten mittleren Kruste der Anomalie C1 die wahrscheinlichste Erklarung
fiir die erhohte Leitfahigkeit. In rdumlich enger begrenzten Gebieten scheinen die
Schmelzen einen Volumenanteil von etwa 17 % einzunehmen oder diesen Wert sogar
zu iiberschreiten.

Bei Annahme einer Temperatur von 700°C fiir die obere Grenze der teilweise
geschmolzenen Zone und unter Beriicksichtigung der hohen Schmelzanteile und Ver-
netzungsgrade, erscheinen felsische Gesteine die wahrscheinlichere Materialklasse in
der Region der Anomalie C1. Mafische Gesteine besitzen im Vergleich hohere Solidus-
Temperaturen (Ferri et al. 2013) und schlechtere Vernetzungseigenschaften (Laporte
und Watson 1995). Kontinentale Subduktionsprozesse kénnen nach Untersuchungen
von Hacker et al. (2011) zu Ansammlungen von felsischem Material in Tiefen der
mittleren und unteren Kruste und zum Aufsteigen partieller Schmelzen bis in die obere
Kruste fithren. Das Auftreten felsischer Schmelzen unterhalb des Pamir-Plateaus wird
auch durch Xenolithstudien bestétigt (Ducea et al. 2003, Hacker et al. 2005, Gordon
et al. 2012).

Ein Schmelzanteil von 3-17% hat einen grofen Einfluss auf der Festigkeit eines
Gesteines. Rosenberg und Handy (2005) beschreiben das Verhalten der Granitfestigkeit
in Abhéngigkeit vom Anteil partieller Schmelzen und beobachten einen enormen
Sprung in der Festigkeit bei einem Schmelzanteil von 7%, den die Autoren als ,melt
connectivity transition bezeichnen. Dieser Wert hat grofe Bedeutung fiir die Rheologie
der Kruste. Ein Uberschreiten von 7 % Schmelzanteil, wie wir ihn meiner Interpretation
nach in vielen Bereichen der mittleren Kruste des Siidpamir beobachten, wiirde zu
einem sehr duktilen Verhalten des Krustenmaterials fithren, das bei geologischen
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Zeitrdumen dem Verhalten einer Fliissigkeit entspricht. Dies wiirde einerseits die flache
Topographie des Pamir erkldren, aber auch hohe Werte der krustalen Verkiirzung
im Pamir durch lateralen Materialtransport in Form von ,crustal flow*“-Kanélen
ermoglichen (vgl. Abschnitt 3.1.2). In Analogie zu Tibet konnte eine schwache Kruste
unterhalb des siidlichen Pamir den gravitationsbedingten Kollaps des stidwestlichen
Randes des Pamir-Plateaus — des Shakhdara-Domes — und die damit verbundene
Verkiirzung der oberen Kruste im Tadschikischen Becken erklaren (Stiibner et al.
2013a).

Die Interpretation der Stidpamir-Anomalie C1 als ein Gebiet mit erheblichem
Schmelzanteil reiht sich als eine Momentaufnahme des derzeitigen Zustandes in die
Geschichte der Migmatisierung und Bildung von Leukograniten im Siidpamir wéhrend
der letzten 10-20 Ma ein (Schmidt et al. 2011, Stearns et al. 2013, Malz et al. 2013).
Sie ist konsistent mit dhnlichen Entwicklungen in den siidlich angrenzenden Gebieten
des Hindukusch und Karakorum (z. B. Searle und Tirrul 1991, Hildebrand et al. 1998)
sowie in Stdtibet und Himalaja (z. B. Zhang et al. 2004, Viskupic et al. 2005, Cottle
et al. 2009).

6.3 Suturzonen und Dome der oberen Kruste

Wenn man von der Anomalie C1 in dem 2D-Modell nach Norden wandert, trifft man
die leitfdhige Anomalie C2 (Abb. 6.2.1). Sie ist von C1 durch ein Gebiet leicht erhéhter
Widersténde getrennt. C2 reicht als eine der wenigen leitfahigen Anomalien im Pamir
bis fast an die Oberfliche, mit einem kleinen Gebiet stark erhohter Leitfahigkeit in 2 km
Tiefe. Der in der Modellierung geforderte Mindestwiderstand von C2 liegt zwischen
1 und 3 Qm. Die an die Oberfliche extrapolierte Position der erhohten Leitfahigkeit
entspricht der Position der Rushan-Psart-Suturzone (RPZ in Abb.6.2.1). Die PRZ
bildet die Grenze zwischen dem siidlichen und dem zentralen Pamir. Derzeit ist diese
Suturzone durch ein System von inversen Verwerfungen reaktiviert, deren siidliche
Bereiche in die linkshédndige Blattverschiebungszone des Karakorum iibergehen (L.
Ratschbacher, pers. Mitteilung; Vlasov et al. 1991). Die erhohte Leitfdhigkeit in
diesem Gebiet hingt mit hoher Wahrscheinlichkeit mit zirkulierenden wassrigen
geothermischen Fluiden zusammen, die z. T. in Form von heifen Quellen an die
Oberflache gelangen. Die thermische Energie fiir die Zirkulation kommt aus dem
heifsen, mit Schmelzen durchsetzten Bereich C1. Li et al. (2003) haben fiir Zentraltibet
eine dhnliche Kombination von Fluid-enthaltenden Storungszonen der oberen Kruste
und partiell geschmolzener mittlerer Kruste vorgeschlagen. Ich spekuliere, dass ein
Teil dieser Fluide aus Metamorphose-Reaktionen kommt, die im Rahmen der aktiven
Subduktion asiatischer Lithosphére unter den Pamir in der unteren Kruste oder im
Mantel auftreten. Isotopen-Studien zur Uberpriifung dieser Hypothese sind mir jedoch
nicht bekannt.

Der Bereich R2 mit hohen spezifischen Widerstanden erzeugt gegeniiber C2 eine
sehr scharfe laterale Grenze in der Verteilung elektrischer Leitfdhigkeit, die von
oberflichennahen Gebieten bis in eine Tiefe von mindestens 30 km reicht. R2 korreliert
sehr gut mit der Lage der Muskol-Shatput-Dome des zentralen Pamir (vgl. Abschnitt
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3.2.1). Diese Volumen von kristallinen metamorphen Gesteinen sind vor 20-2 Ma in
Folge krustaler Extension aus einer Tiefe von etwa 30 km exhumiert worden (Schwab
et al. 2004, Stiibner et al. 2013a,b). Das nur wenig verwitterte, kompakte Material
der Dome bildet die hohen Widerstdnde, die als schlecht leitende Anomalie R2
sichtbar werden. Der Verlauf des scharfen lateralen Leitfdhigkeitskontrastes zwischen
C2 und R2 ist vermutlich die Ursache fiir die 3D-Effekte, die in diesem Gebiet
bei mehreren Stationen die langen Perioden magnetotellurischer Daten beeinflussen
(vgl. Abschnitte 4.3 und 4.4). Das aktive Gebiet um das Nanga-Parbat-Massiv im
aufersten Nordwesten des Himalaja zeigt in der Verteilung der Leitfahigkeit einige
Gemeinsamkeiten zu den Pamir-Domen. Nach einer MT-Studie in dem Gebiet berichten
Park und Mackie (2000) {iber unerwartet hohe Widerstande unterhalb des Nanga-
Parbat-Massivs bis in eine Tiefe von 60 km, die durch Zonen guter Leitfdhigkeit in
mittlerer Kruste begrenzt werden. Sie erkldren ihre Beobachtung mit aufsteigenden,
kompakten, entwésserten und damit schlecht leitenden metamorphen Gesteinen des
Massivs, deren Flanken besonders gute Migrationsmoglichkeiten fiir Tiefenfluide aus
Metamorphose-Reaktionen der unteren und mittleren Kruste bieten. So konnte die
Zone erhohter Leitfahigkeit C3, die sich in mittlerer und evtl. unterer Kruste nérdlich
an das Gebiet der Muskol-Shatput-Dome anschliefst (vgl. Abb.6.2.1), ebenso mit
der Migration und Akkumulation solcher Tiefenfluide zusammenhéngen. Die in der
Modellierung geforderten Widerstédnde der Zone C3 betragen zwischen 3 und 5 Qm.

Die Tanymas-Sutur korreliert als eine weitere grofe Pamir-Sutur mit erhohten
Leitfdhigkeiten in der oberen und mittleren Kruste (C4 in Abb.6.2.1). Diese spét-
paliiozoischefrith-mesozoische Suturzone enthilt einen kiinozoischen Uberschiebungs-
giirtel (L. Ratschbacher, pers. Mitteilung), der zur Zeit inaktiv ist (Zubovich et al.
2010, Mohadjer et al. 2010). Ahnlich wie die Rushan-Psart-Zone konnte auch die
Tanymas-Sutur eine Migrations- und Akkumulationszone fiir Tiefenfluide darstellen,
die mit der Subduktion und der Metamorphose von krustalem Material unter den
Pamir zusammenhéngt (s. ndchsten Abschnitt 6.4). Die erhohte Leitfahigkeit in der
oberen Kruste hingt wahrscheinlich mit dem Eindringen von Oberflichenwasser in
die Deformationszone des Uberschiebungsgiirtels zusammen. Der Bereich schlechter
Leitfahigkeit R3 nordlich der Tanymas-Sutur entspricht der Karakul-Mazar-Einheit
des nordlichen Pamir. Das Gebiet dieser Einheit siidlich des Karakul-Sees erfuhr im
Laufe des Kédnozoikums nur wenig Deformation (Schwab et al. 2004, Amidon und
Hynek 2010). Daher bieten die kompakten Gesteine dieses Massives kaum Zutritts-
moglichkeiten fiir Fluide und bilden ein Gebiet hohen Widerstandes.

6.4 Kontinetale Subduktion und Freisetzung von
Fluiden

Aktive Verwerfungen und Deformationszonen kénnen einen Migrationskanal fiir Fluide
bilden und werden damit als eine Zone erhohter Leitfahigkeit innerhalb einer sonst
schlecht leitenden Umgebung in MT-Modellen sichtbar (Becken et al. 2011, Becken und
Ritter 2012). Andererseits kénnen grofse Verwerfungen eine fiir Fluide undurchlissige
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Barriere zwischen unterschiedlichen Gesteinsformationen bilden (Ritter et al. 2003,
2005). Die zweite Option scheint im Fall des ,Main Pamir Thrust“ (MPT) einzutreten.
Wir beobachten am Ort dieser zur Zeit sehr aktiven Uberschiebungszone (vgl. Abschnitt
3.2.1) einen scharfen, nach Siiden geneigten Leitfahigkeitskontrast in der oberen Kruste
zwischen der schlecht leitenden Region R4 und dem guten Leiter C6. Verlangert
man diese Kontrastlinie bis in die mittlere Kruste, trifft man auf die seismische
Konversionszone aus der Receiver-Funktionen-Analyse (graue Linie in Abb.6.2.1
unteres Bild, Schneider et al. 2013). Es besteht die Moglichkeit, dass die Unterkante
der Zone R4 bzw. die Grenzflache zwischen R4 und C6 eine Fliache bildet, die den
MPT mit der kontinentalen Subduktionszone unterhalb des Pamir verbindet. Siidlich
von R4 und unmittelbar oberhalb der seismische Konversionslinie befindet sich die gut
leitende Anomalie C5. Diese Zone wird zwar von der 2D-Inversion iiberbewertet (vgl.
Abschnitt 5.2.4), dennoch miissen die Widerstédnde in dem Gebiet von C5 zwischen 5
und 10 Qm liegen. C5 koénnte eine Akkumulationszone fiir Fluide aus metamorphen
Reaktionen der subduzierten unteren und vielleicht mittleren Kruste des Alai-Tals
sein.

Die nach Siiden geneigte seismische Konversionszone aus der Reciever-Funktionen-
Analyse, die etwa unterhalb des Leiters C5 beginnt und mit der oberen Begrenzung der
subduzierenden asiatischen unteren Kruste in Verbindung gebracht wird (Schneider
et al. 2013), erreicht weiter stidlich in einer Tiefe von etwa 70-75km die Moho
und setzt sich in der Erdbebenzone im oberen Erdmantel fort (Sippl et al. 2013a).
Erdbeben in diesen Tiefen werden bei Subduktionsprozessen iiblicherweise durch
Wasserabgabe bei Dehydratisierungsreaktionen im subduzierten Material ausgelost
(z.B. Abers et al. 2009, Meade und Jeanloz 1991, Ferris et al. 2003, Agostinetti et al.
2011). Wasser spielt eine wichtige Rolle bei der ozeanischer Subduktion (z. B. Hacker
2008). Mehrere Studien lassen eine bedeutende Rolle von Wasser auch fiir kontinentale
Subduktionsregime vermuten (Vacher und Souriau 2001, Hacker 2008, Agostinetti
et al. 2011, Zheng 2012).

Bei kontinentaler Subduktion werden mehrere Metamorphosereaktionen erwartet,
die mit Freisetzung von Wasser verbunden sind: Nach einer Analyse von Campanyé
et al. (2011, 2012), die die Leitfahigkeit der kontinentale Subduktionszone der Iberi-
schen unteren Kruste in den Pyrenden untersuchen, kénnten leitende Zonen in der
mittleren Kruste innerhalb eines kontinentalen Subduktionsregimes in Zusammenhang
mit Dehydratations- und Schmelzprozessen von Muskovit bei Temperaturen von etwa
650°C stehen. Die entstehenden kleinen Mengen an Schmelzen migrieren nicht, da der
dafiir notige kritische Volumenanteil nicht erreicht ist. Fiir die gleiche Region vermu-
ten Vacher und Souriau (2001) die Freisetzung von Wasser bei Metamorphose von
Amphibolit zu Eklogit. Fiir Metamorphoseprozesse in nérdlichen Apenninen schlagen
Agostinetti et al. (2011) Wasserfreisetzung in Zusammenhang mit Metamorphose von
Gabbro zu Blauschiefer und Blauschiefer zu Eklogit vor. Nach Aussagen der Autoren
konnen solche Reaktionen in zwei verschiedenen Tiefenbereichen stattfinden: zwischen
40 und 60 km Tiefe, und bei etwa 65km. Das als Endprodukt entstehende Eklogit
wird in vielen Studien als ein wichtiges Material fiir kontinentale Subduktionsprozesse
angesehen, da es durch seine grofse Dichte die Auftriebskraft leichterer kontinentaler
Kruste z. T. iiberwinden koénnte (z. B. Molnar und Gray 1979, Doin und Henry 2001,
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Krystopowicz und Currie 2012). Solche Prozesse kénnten auch die Leitfdhigkeitsver-
teilung im Pamir erkldren: Demzufolge kidme es in einer Tiefe von etwa 50km zu
einer ersten Phase metamorpher Reaktionen. Das dabei freigesetzte Wasser migriert
nur sehr langsam durch den geringen Volumenanteil von 1-3 % und kommt somit
nicht iiber das Niveau der mittleren Kruste hinaus. Dennoch kann es den spezifischen
Widerstand in der sonst relativ kalten und schlecht leitenden mittleren Kruste auf
5-10 Qm senken und die Anomalie C5 bilden. Sippl et al. (2013b) beobachten niedrige
v,-Werte in dem Gebiet von C5 (etwa 5,5-6km/s, vgl. Abb.6.0.1b), die in Zusam-
menhang mit freigesetzten wassrigen Fluiden stehen konnten. Unter Beachtung der
relativ niedrigen Temperaturen in der gesamten Kruste, die von Tympel und Sobolev
(2013) fiir dieses Gebiet modelliert sind sowie der vergleichsweise niedrigen Werte des
Oberflachen-Wérmestroms (Duchkov et al. 2001) erscheint mir die Bildung partieller
Schmelzen in der mittleren Kruste dieses Profilabschnittes unwahrscheinlich.
Moéglicherweise kommt es dann weiter siidlich in gréferen Tiefen von 75 km und
darunter zu Eklogitisierungsprozessen und anderen Entwésserungsreaktionen, die mit
der Erdbebenzone in Verbindung stehen. Die dabei freigesetzten Fluide migrieren
langsam nach oben, bevorzugt in Stérungszonen (Anomalien C2 und C4 in Abb.6.2.1)
oder entlang der Flanken von zusammenhéngenden Dom-Massiven (C2 und C3). In
Gebieten mit erhohter Temperatur kann freies Wasser massiv die Bildung von partiellen
Schmelzen fordern (z. B. C1). Damit erscheint mir ein Zusammenhang zwischen den
mitteltiefen Erdbeben (Sippl et al. 2013a), der Subduktion unterer asiatischer Kruste
(Schneider et al. 2013) und den beobachteten erhohten Leitféhigkeiten in der mittleren
Kruste des Pamir in Form von Freisetzung und Migration von Wasser zu bestehen.

6.5 Das verschwindende Alai-Tal

Nordlich des ,Main Pamir Thrust iberquert unser Profil das Alai-Tal. Die gesamte
Kruste dieses Uberrestes eines ehemals grofen Beckens (vgl. Abschnitt 3.2.2) erscheint
in unserem Modell als eine gut leitende Zone (C6 und C6’ in Abb. 6.2.1), mit einem
Gebiet etwas hoherer Widerstande in der mittleren Kruste (R5). Ich vermute, dass die
Kruste des Alai-Tals in hohem Mafe deformiert und von Bruchzonen durchsetzt ist, als
eine Folge des nach Norden propagierenden Pamir. Die Bruchzonen erméoglichen das
Endringen von Oberflichenwasser bis in grofe Tiefen, das die erhdhten Leitfdhigkeiten
verursacht und zusétzlich die mechanische Stabilitat senkt. Insbesondere die siidlichen
und nordlichen Randbereiche des Alai-Tals scheinen zwei nach unten hin auseinander
gehende, besonders stark deformierte und damit auch besonders leitfahige Zonen
zu beherbergen (C6 und C6 ’), mit einem Widerstandsminimum von ca. 10 Qm
und 3 Qm. Das Zentrum des Alai-Tals in mittlerer Kruste scheint bisher weniger
Verformung erfahren zu haben und ist daher als ein kompakter Block mit héherem
Widerstand in Form der Zone R5 sichtbar. Geologische und geomorphologische Studien
sowie seismische Daten deuten in Ubereinstimmung mit dem MT-Modell auf eine
stark verformte und schwache Kruste im Alai-Tal hin, wobei sich die Deformation
des Untergrundes entlang von Verwerfungen am Nord- und Siidrand dieses Beckens
konzentriert (Coutand et al. 2002, Strecker et al. 2003).
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6.6 Tian Shan

Die Alai-Kette des stidlichen Tian Shan wird durch eine Zone hohen Widerstandes (R6)
dominiert, die auf die paldozoischen Gesteine des Tian Shan zuriickgefiihrt werden
kann (vgl. Abschnitt 3.2.3). Das spéitpaldozoische , Turkestan-Alai passive margin®
(TAPM) an der Grenze zwischen dem Alai-Tal und der Alai-Kette des Tian Shan,
das im Kénozoikum reaktiviert wurde, hangt moglicherweise mit der Anomalie C7
zusammen oder wird durch die generell hohe Leitfahigkeit des Nordrandes des Alai-Tals
(C6’) tiberschattet. Die Anomalie C7 bildet eine kompakte und gut lokalisierte Zone
niedriger Widerstdnde von mindestens 3 2m in etwa 20 km Tiefe. Fluideintrag entlang
der reaktivierten Deformationszone TAPM konnte eine Ursache sein. Andererseits
scheint eine so kompakte Form von relativ hohen Leitfadhigkeiten untypisch fiir eine
Uberschiebungszone zu sein, die vermutlich die gesamte obere Kruste umfasst. Eine
rein spekulative Moglichkeit besteht in der Akkumulation von leitfahigen metallischen
Erzen, die am Rand des alten, reaktivierten Orogens ein zusammenhéngendes Volumen
bilden und die Leitfdhigkeit in einem relativ kleinen Gebiet deutlich erh6hen kénnen.

An den nordlichen Hangen des Tian Shan befindet sich die nach Norden geneigte
Zone erhohter Leitfahigkeit C8, die mit einer weiteren Suturzone korreliert — der ,South
Fergana Suture” (SFS). Diese Sutur ist ebenfalls im Zuge des Kollisionsprozesses
reaktiviert und nimmt zur Zeit die letzten Reste der Verkiirzung zwischen Pamir und
dem stabilen Eurasien auf (Schwab et al. 2004, Zubovich et al. 2010, Glorie et al.
2011). In Folge der aktuellen Deformation kann Oberflichenwasser bis in grofe Tiefen
eindringen und so die erh6hten Leitfahigkeiten verursachen. Die méchtigen, nur wenig
konsolidierten Sedimente des Fergana-Beckens werden moglicherweise als ein Gebiet
erhohter Leitfdhigkeit nordlich der letzten Station 354 des TIPAGE-Profils sichtbar.

6.7 Zusammenfassung der Interpretationsergebnisse

Anhand der Analyse und Interpretation von MT-Daten und unter Einbeziehung
weiterer geowissenschaftlicher Studien kann fiir den Zustand der Lithosphére entlang
des MT-Profils folgendes Szenario entworfen werden (zusammengefasst in Abb.6.7.1):

1. Im siidlichen Pamir besteht die mittlere und moglicherweise untere Kruste
aus felsischem Material mit einem hohen Anteil zusammenhéngender partiel-
ler Schmelzen, die als Zonen sehr niedriger Widersténde sichtbar werden. Der
Schmelzanteil in dieser Region iibersteigt in groffen Gebieten den fiir die Rheo-
logie der Gesteine bedeutenden Grenzwert der ,melt connectivity transition®
von 7 %. Die mittlere Kruste des Siidpamir bildet damit eine mechanisch sehr
schwache Zone, womit auch die Moglichkeit krustaler Verkiirzung durch lateralen
Materialtransport in der mittleren Kruste in Form von ,crustal flow* besteht.
Die mechanische Schwéche der mittleren Kruste konnte die Ursache fiir die
wenig ausgepragte Topographie des Pamir-Plateaus sein, aber auch die gravi-
tationsbedingte Extension des Plateaus nach Westen (Shakhdara-Dom) und
die damit verbundene Verkiirzung der oberen Kruste im Tadschikischen Becken
ermoglichen.
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Das wenig verwitterte, entwésserte metamorphe Material der Muskol-Shatput-
Dome im zentralen Pamir erscheint als eine prominente Zone grofter Widersténde,
deren Flanken moglicherweise aufsteigenden Tiefenfluiden Migrationskanéle
bieten.

Das Alai-Tal besitzt hohe Leitfahigkeiten in der gesamten Kruste. Dieses Gebiet
ist in Folge des nordwérts propagierenden Pamir in hohem Mafe von Rissen
und Storungszonen durchzogen. Oberflichenwasser bekommt so Zutritt zu tiefen
Krustengebieten, erhoht die Leitfahigkeit und senkt zusétzlich die mechanische
Stabilitéat.

. Mehrere Bereiche niedriger spezifischer Widerstédnde in der mittleren und unteren

Kruste des Pamir sind mit hoher Wahrscheinlichkeit mit der Freisetzung und
Migration von Wasser als Folge der Metamorphose subduzierender asiatischer
Krusten- und Mantelgesteine verbunden.

Alle Suturzonen im Pamir und im Tian Shan, die das MT-Profil kreuzt, treten
als Zonen erhohter Leitfahigkeit in oberer und mittlerer Kruste in Erscheinung,
da sie als krustale Schwéchezonen Migrationsmoglichkeiten fiir Fluide bieten.

Die Rushan-Psart-Zone, die den Siid- vom Zentralpamir trennt, bildet eine
Grenzflache zwischen heifler, teilweise geschmolzener und sehr duktiler mittlerer
Kruste im Stidpamir und wesentlich kdlterem, zum groften Teil sprodem und
weniger beweglichem Krustenmaterial im Zentral- und Nordpamir.



6.7 Zusammenfassung der Interpretationsergebnisse
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*® Erdbebenlokationen von Sippl et al. (2013a)

Abbildung 6.7.1: Interpretationsskizze zur Veranschaulichung eines moglichen Zu-
standes der Lithosphére im Pamir, dem Alai-Tal und dem siidlichen Tian Shan entlang
des MT-Profils, erstellt anhand der in Abschnitt 6.1 bis 6.6 besprochenen Interpretatio-
nen geophysikalischer Studien, vor allem der MT-Ergebnisse. Griine Linien markieren
seismische Konversionszonen aus der Receiver-Funktionen-Analyse von Schneider et al.
(2013), halbtransparente kleine Kreise stellen die Erdbebenlokalisierungen von Sippl
et al. (2013a) dar. Graue Pfeile deuten die relativen Bewegungen lithosphérischer
Platten an. Abkiirzungen im oberen Bereich der Abbildung markieren wichtige geolo-
gische Lokationen: RPZ: Rushan-Psart-Zone, MSD: Muskol-Shatput-Dome, TAN:
Tanymas-Sutur, MPT: ,Main Pamir Thrust*, TAPM: ,Turkestan-Alai Passive Mar-
gin“, SF'S: ,South Fergana“-Sutur. Vgl. mit Abb.6.2.1.
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7 Zusammenfassung der Arbeit

Die vorliegende Arbeit beschéftigt sich mit der Auswertung und der Interpretation
eines magnetotellurischen Datensatzes aus den zentralasiatischen Gebirgen Pamir und
Tian Shan. Diese Orogene an der nordwestlichen Spitze der Indien-Asien-Kollisionszone
bilden eine der tektonisch am wenigsten verstandenen Regionen der Welt. Thre Erfor-
schung kann einen Schliissel fiir die Beantwortung vieler offener Fragen der Geodynamik
kontinetaler Kollisionszonen darstellen. Zu den wichtigsten Werkzeugen dabei gehoren
geophysikalische Methoden der Tiefensondierung. Eines davon ist die Magnetotellurik.
Sie kann die elektrische Leitfahigkeit des Untergrundes im lithosphérischen Mafistab
abbilden. Damit liefert sie Informationen iiber die tektonisch relevanten Parameter
Fluidverteilung und Temperatur in der Kruste und oberem Erdmantel.

Im Rahmen des multidisziplindren Projektes ,, Tien Shan-Pamir Geodynamic Pro-
gram“ (TIPAGE) wurden in den Jahren 2008 und 2009 magnetotellurische Daten in
Kirgistan und Tadschikistan entlang eines etwa 350 km langen Korridors aufgenommen.
Das Messgebiet erstreckt sich von dem Stidpamir-Plateau im Stidosten Tadschikistans
durch den zentralen und nordlichen Pamir, {iber das Alai-Tal und die siidlichen Tian-
Shan-Ketten hinweg in das kirgisische Ferghana-Becken. An insgesamt 178 Stationen
erfolgte die Aufzeichnung von fiinf Komponenten des natiirlichen elektromagnetischen
Feldes im Periodenbereich zwischen 1072 und 10%s. Zusitzlich haben 26 Stationen
auch langperiodische magnetotellurische Daten mit Wellenldngen zwischen 10 und
10* s registriert.

Zunachst habe ich den Datensatz unter Benutzung robuster statistischer Verfah-
ren prozessiert. Die anschliefsende Dimensions- und Streichwinkelanalyse ergab eine
vorherrschende geoelektrische Streichrichtung in der Region, die etwa in Richtung
WSW-ENE verlauft und konsistent mit der Lage und Ausdehnung der wichtigsten
geologischen Strukturen ist. Einige Datenbereiche sind mit der dominierenden 2D-
Leitfahigkeitsverteilung nicht vereinbar. In den meisten Fillen liegt das an einer lokal
vorherrschenden 1D-Schichtung, es ist aber auch ein rdumlich klar begrenzter Bereich
mit 10-15 Stationen mit eindeutigen 3D-Effekten in den magnetotellurischen Daten
identifizierbar.

Die regional klar vorhandene Streichrichtung senkrecht zur Verteilung der Stationen
ermoglicht eine 2D-Inversion des Datensatzes und die Erstellung von 2D-Leitfdhigkeits-
modellen. Numerische Probleme bei der Wahl eines geeigneten Gitters bei der Inversion
des ungewohnlich groften Datensatzes fiihrten zu der Notwendigkeit, Teilprofile unab-
héngig voneinander zu invertieren und die Modelle anschliefsend zu einem Gesamtmo-
dell zusammenzufiihren. Das so erhaltene sehr hoch aufgeloste 2D-Leitfahigkeitsmodell
passt die gemessenen Daten im Wesentlichen sehr gut an und wurde in Hinblick auf die
Verteilung und die Intensitédt der Leitfdhigkeit ausgiebig getestet, auch beziiglich des
Einflusses der Topografie auf die Daten in der gebirgigen Region. 3D-Inversionen erwie-
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sen sich hinsichtlich der Verteilung der Leitfdhigkeitsstrukturen in grofser Entfernung
von den Stationen als unstabil. Grund dafiir ist die fiir eine 3D-Inversion ungiinstige
Stationsverteilung entlang einer Linie. Einige 3D-Modelle konnten zwar zum Teil die
3D-Effekte in den Messdaten reproduzieren, durch die hohe Anzahl an Freiheitsgaden
bei der Inversion konnte ich jedoch die dafiir verantwortlichen Leitfdhigkeitsverteilun-
gen nicht als ein robustes Ergebnis extrahieren. Dennoch haben 3D-Inversionen mit
unterschiedlichen Inversionsparametern die 2D-Leitfadhigkeitsverteilung entlang der
Stationslinie sehr gut wiedergegeben und stellen damit eine grofartige Bestétigung
des sehr zuverlédssigen 2D-Inversionsergebnisses dar.

Zusammen mit weiteren geophysikalischen und geologischen Informationen, die zum
grofen Teil im Zuge des TIPAGE-Projektes gewonnen wurden, erfolgt eine tektonisch-
geologische Interpretation der Leitfahigkeitsverteilung in der Kruste des Pamir und
des siidlichen Tian Shan. Dabei kénnen folgende Einheiten charakterisiert werden:

1. Im siidlichen Pamir besteht die mittlere und moglicherweise untere Kruste
aus felsischem Material mit einem hohen Anteil zusammenhéngender partiel-
ler Schmelzen, die als Zonen sehr niedriger Widerstéande sichtbar werden. Der
Schmelzanteil in dieser Region iibersteigt in grofsen Gebieten den fiir die Rheo-
logie der Gesteine bedeutenden Grenzwert der ,melt connectivity transition‘
von 7 %. Die mittlere Kruste des Siidpamir bildet damit eine mechanisch sehr
schwache Zone, womit auch die Moglichkeit krustaler Verkiirzung durch lateralen
Materialtransport in der mittleren Kruste in Form von ,crustal flow* besteht.
Die mechanische Schwéche der mittleren Kruste kénnte die Ursache fiir die
wenig ausgeprigte Topographie des Pamir-Plateaus sein. Sie konnte auch die
gravitationsbedingte Extension des Plateaus nach Westen (Shakhdara-Dom)
und die damit verbundene Verkiirzung der oberen Kruste im Tadschikischen
Becken ermoglichen.

2. Das wenig verwitterte, entwésserte metamorphe Material der Muskol-Shatput-
Dome im zentralen Pamir erscheint als eine prominente Zone grofer Widersténde,
deren Flanken moglicherweise aufsteigenden Tiefenfluiden Migrationskanéle
bieten.

3. Das Alai-Tal besitzt hohe Leitfahigkeiten in der gesamten Kruste. Dieses Gebiet
ist in Folge des nordwérts propagierenden Pamir in hohem Mafse von Rissen
und Storungszonen durchzogen. Oberflachenwasser bekommt so Zutritt zu tiefen
Krustengebieten, erhoht die Leitfahigkeit und senkt zusétzlich die mechanische
Stabilitét.

4. Mehrere Bereiche niedriger spezifischer Widerstdnde in mittlerer und unte-
rer Kruste des Pamir sind mit hoher Wahrscheinlichkeit mit der Freisetzung
und Migration von Wasser als Folge der Metamorphose (z. B. Eklogitisierung)
subduzierender asiatischer Krustengesteine verbunden.

5. Alle Suturzonen im Pamir und Tian Shan, die das MT-Profil kreuzt, treten als
Zonen erhohter Leitfahigkeit in oberer und mittlerer Kruste in Erscheinung, da
sie als krustale Schwéchezonen Migrationsmoglichkeiten fiir Fluide bieten.
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7 Zusammentassung der Arbeit

6. Die Rushan-Psart-Zone, die den Siid- vom Zentralpamir trennt, bildet eine
Grenzflache zwischen heifser, teilweise geschmolzener und sehr duktiler mittlerer
Kruste im Siiden Pamirs und Regionen im zentralen und nordlichen Pamir,
deren Kruste wesentlich kélter ist und zum grofien Teil aus sprodem und weniger
beweglichem Krustenmaterial besteht.

Die magnetotellurische Untersuchung im Rahmen von TIPAGE ist insbesondere
durch das hohe Auflésungsvermogen von Leitfahigkeitsstrukturen in mittlerer und
oberer Kruste relevant. Sie ist damit ein wichtiges Bindeglied zwischen geologischen
Studien an der Oberfliche und seismologischen Analysen der Lithosphére und des
Mantels, die jedoch fiir krustale Strukturen oft zu wenig Auflésungsvermégen besitzen.
Die Erkenntnisse aus der vorliegenden Arbeit bildeten die Grundlage fiir die Planung
der magnetotellurischen Komponente des Projektes TIPTIMON (Tien Shan—Pamir—
W-Tibet Monitoring Program), in dessen Rahmen im Sommer 2013 weitere Messdaten
aus dem stidlichen Pamir gewonnen wurden. Diese Daten werden zusammen mit den
prasentierten TTPAGE-Ergebnissen hochstwahrscheinlich zu der Erstellung zuverlassi-
ger 3D-Modelle beitragen und die Informationen iiber die Leitfahigkeitsverteilung in
diesem Gebiet um eine Dimension erweitern.
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Anhang

Daten und Modellantwort

Auf folgenden Seiten werden ausgewihlte gemessene Ubertragungsfunktionen aller
MT-TIPAGE-Stationen (Punkte) sowie die entsprechende Antwort von zwei 2D-
Modellen und einem 3D-Modell (Linien) dargestellt. In den Abbildungen werden die
Daten einer Station in drei Diagrammen dargestellt, wobei aus Platzgriinden die
Axenbeschriftungen weggelassen wurden. Die Achseneinteilung und die Daten jedes
einzelnen Diagramms folgen einer iiblichen Darstellungsweise von MT-Daten, wie sie
auch fiir die im Haupteil gezeigten Ubertragungsfunktionen verwendet wurde, z. B. in
Abbildung 5.2.5.

Im oberen Bereich befindet sich jeweils der Stationsname. Die Abzisse aller Dia-
gramme bildet die Periodenlénge T' in Sekunden, wobei die Achse logarithmisch
eingeteilt ist zwischen 107%s und 10*s. Die Ordinate der oberen Diagramme zeigt
den scheinbaren elektrischen Widerstand p,, mit einer logarithmischen Einteilung
der Achse zwischen 10° und 10* Qm. Die Ordinate des mittleren Diagramms jeder
Station bildet die Phase ¢ ab, linear eingeteilt zwischen 0° und 90°. Das untere, etwas
schmalere Diagramm zeigt jeweils den Verlauf der VMTF T, an, die Ordinate ist
linear eingeteilt zwischen —0,4 und +0,4. Bei der Farbcodierung ist ebenfalls das aus
dem Hauptteil bekannte System beibehalten: In den oberen beiden Diagrammen sind
Pazy Und @, rot dargestellt (entspricht im Fall rotierter 2D-Daten der TE-Mode).
Payz und @y, (in 2D die TM-Mode) tragen die Farbe Blau. Im Fall der VMTF T, ist
Re(T,) rot und Im(7},) blau gezeichnet.

Die beiden Abbildungen 0.1 (Stationen 000-178) und 0.2 (Stationen 180-354) zeigen
als Linien die Modellantwort des 2D-Modells mit einem groberen Gitter (Abb. 5.2.4
auf S.76). Abbildungen 0.3 und 0.4 enthalten die Modellantwort des hoch aufgeldsten,
favorisierten 2D-Modell aus Abbildung 5.2.10 auf Seite 82. Schlieflich zeigen die
Abbildungen 0.5 und 0.6 die Modellantwort des 3D-Modells, das mit Daten im
Koordinatensystems des geoelektrischen Streichen erstellt wurde (Abb. 5.4.3 auf S. 93).

146



(000} ——) {002 {004} ——{006}—— ——{008}———{010} 012} {014 {019

— 172 174 176 178

Abbildung 0.1: Messdaten und Modellantwort des 2D-Modells mit einem gréoberen
Gitter (Abb.5.2.4 auf S.76) fur Stationen 000-178. Darstellung von p, (jeweils oben)
und ¢ (Mitte), TE-Mode: rot, TM-Mode: blau; sowie Re(T}): rot und Im(7}): blau
(jeweils untere Diagramme). Zur Achseneinteilung s. Text auf S. 146.
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Abbildung 0.2: Messdaten und Modellantwort des 2D-Modells mit einem gréberen
Gitter (Abb.5.2.4 auf S.76) fiir Stationen 180-354. Darstellung von p, (jeweils oben)
und ¢ (Mitte), TE-Mode: rot, TM-Mode: blau; sowie Re(T}): rot und Im(7}): blau
(jeweils untere Diagramme). Zur Achseneinteilung s. Text auf S. 146.
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(006} r_{008}———010) 012

Abbildung 0.3: Messdaten und Modellantwort des favorisierten, hoch auflésenden
2D-Modells (Abb.5.2.10 auf S.82) fiir Stationen 000-178. Darstellung von p, (jeweils
oben) und ¢ (Mitte), TE-Mode: rot, TM-Mode: blau; sowie Re(T}): rot und Im(7y):
blau (jeweils untere Diagramme). Zur Achseneinteilung s. Text auf S. 146.
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Abbildung 0.4: Messdaten und Modellantwort des favorisierten, hoch auflésenden
2D-Modells (Abb. 5.2.10 auf S.82) fiir Stationen 180-354. Darstellung von p, (jeweils
oben) und ¢ (Mitte), TE-Mode: rot, TM-Mode: blau; sowie Re(7}): rot und Im(7y):
blau (jeweils untere Diagramme). Zur Achseneinteilung s. Text auf S. 146.
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Abbildung 0.5: Messdaten und Modellantwort des 3D-Modells mit Daten im Ko-
ordinatensystems des geoelektrischen Streichen (Abb.5.4.3 auf S.93) fiir Stationen
000-178. Darstellung von p, (jeweils oben) und ¢ (Mitte), zy: rot, yx: blau; sowie

Re(Ty): rot und Im(T}): blau (jeweils untere Diagramme). Zur Achseneinteilung s.
Text auf S. 146.
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Abbildung 0.6: Messdaten und Modellantwort des 3D-Modells mit Daten im Ko-
ordinatensystems des geoelektrischen Streichen (Abb.5.4.3 auf S.93) fiir Stationen
180-354. Darstellung von p, (jeweils oben) und ¢ (Mitte), zy: rot, yx: blau; sowie
Re(Ty): rot und Im(T}): blau (jeweils untere Diagramme). Zur Achseneinteilung s.

Text auf S. 146.
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