GRANİT JEOLOJİSİ
I- Giriş
   Yerkürenin kıtasal kabuğunun petrolojik olarak farklılaşmasından sorumlu esas mekanizma kayaların kısmi ergimesidir. Kısmi ergimeyi neyin tetiklediğini, ergiyiğin segregasyonunu, ve zincirin diğer ucunda, magmaların taşınmasını ve yerleşimini neyin kontrol ettiğini anlamak Yerkürenin kabuğunun farklılaşmasını anlamanın bir önkoşuludur. Bunlar dersin ilk bölümünün amaçlarıdır.
   İkinci bölümde, felsik plütonların taşınması ve yerleşimi esnasında gelişen yapılara odaklanacağız. Ergiyiğin ve magmanın kaynaklarından uzağa akmasına yardım eden levha sınır kuvvetlerini göreceğiz. Felsik plütonların üst kabuğa yerleşmesinde büyük bir rol oynayan yüzerliği de göreceğiz. Felsik plütonların taşınması ve yerleşimi esnasında gelişen yapılar, reolojisi sürekli değişen bir magmanın hacmi üstündeki sınır kuvvetleri ve kütle kuvvetleri arasındaki etkileşimden kaynaklanır. Çoğu halde, bir granit plütonu içindeki ve etrafındaki sonlu yamulma alanı yerleşim ve tektonik doku arasındaki girişime uyar. Göreceğiz ki düzenli bir şekilde artan yamulma alanı girişimleri deformasyonun ayrık safhasının üstüne konması (sonlu yamulma alanı üstüne konması – superimposition) şartları altında (?- ´na göre) oldukça sık ve yanlış dolu olarak yorumlanan çok karmaşık yapılara yol açabilir.
II- Kabuksal Anateksi ve Magmanın Kristalleşmesi

   Magmanın vizkozitesi magmanın segregasyonunu, taşınmasını ve yerleşimini kontrol eden birincil parametredir. Sıcaklığa ilaveten, silika eriyiklerinin vizkozitesi SiO2 içeriği ( yüksek SiO2 içeriği   -> yüksek vizkozite) ve çözünmüş uçucuların, ki H2O tarafından domine edilirler (yüksek H2O içeriği -> düşük vizkozite), miktarı tarafından kontrol edilir. Diğer uçucular farklı etkiye sahiptirler ve örneğin CO2´nin aşırı fraksiyonu eriyiğin vizkozitesini arttıracaktır. Vizkoziteye etkiyen bir diğer çok önemli parametre kristallerin miktarı ve de kristalin şeklidir. Einstein-Roscoe eşitliği (bak Pikerton and Stevenson, 1992; Lejeune ve Richet, 1995) daha yüksek kristal içeriği yüksek vizkoziteyi gösteren deneysel bir eşitliktir. Gerçekten magma vizkozitesi soğuma esnasında kristalleşme artarken artmaya meyledecektir, oysa magma vizkozitesi sulu granitik magmaların kristalleşmesi esnasında H2O içeriğinin ergiyikte çoğalmasına bağlı olarak azalmaya meyledecektir.
II-1 Sıcaklığın etkisi

   Kısmi ergimeyi tetiklemeye gerekli en az sıcaklık yaklaşık 650°C´dir. Bu koşullarda suya doygun meta-pelitler solidus´larına varırlar ve granitik bileşimli bir ergiyik üretirler. “Standart” bir Fanerozoyik litosferinin jeotermi öyledir ki Moho´daki sıcaklık kabukta mümkün olmayan anateksiyi yapan 500-600°C arasındadır (Şekil 1a ve 1b).
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	Şekil 1a: Pelitik kayaların kısmi ergimesi.
	Şekil 1b: Bazaltın kısmi ergimesi.


   Kabukta kabuksal anateksinin vuku bulması için biri kıtasal jeotermi karmaşık hale getirmeye (karıştırmaya) ihtiyaç duyar ve bu yüzden biri bir ısı kaynağına ihtiyaç duyar. Fanerozoyik litosferlerinde, kabuksal kalınlaşma, litosferik manto incelmesi ve mafik magmanın levha altına yerleşmesi (underplating) gibi orojenik işleyler kısmi ergimeyi üretmek üzere daha yüksek sıcaklığa doğru jeotermi rahtsız edebilir. Ancak kabuğun ergimesi orta-alt kabuksal seviyelere sınırlandırılmalısır ve sadece özel olarak görevlendirilmiş (extraordinary) jeotermler anateksinin 10-15 km´den az derinliklerde vuku bulmasına izin verecekti. Kalınlaşmış bir kabukta ısıl genleşmeyi takip eden kalınlaşma sonrası gerilme, manto delaminasyonu ya da konvektif incelmeyle birleşik ya da değil, böyle bir HT-LP jeotermine (Şekil 2) yol açabilir.
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	Şekil 2: Orojenik jeotermler.



   Arkeen zamanları esnasında  ancak, olasıdır ki sür-git hal (sabit durum-steady-state) koşulları için Moho sıcaklığı 750 – 950°C arasındaydı (Şekil 1). (Zira) böyle koşullar (için), kısmi ergime orojenik ya da manto ile ilgili herhangi bir ilişki olmaksızın var olacaktı. Arkeen kabuğu için suya doygun bir bazaltik bir bileşim göz önüne alma, kısmi ergime 25 kmlik bir derinliğin aşağısından Mohoya var olacaktı.

II-2 H2O´nun etkisi
   Su, verilen bir sıcaklıkta bekle-nilen ergime derecesini kontrol etmesinden dolayı granitik sis-temlerde ergime üstüne çok bü-yük etki sarfeder. Şekil 3a ve 3b sırayla muskovit granit ve tonalit için hususi bir H2O içeriğinde üretilen ergiyik miktarını gösterir.
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	Şekil 3a: Ergiyiğin üretilmesinde suyun rolü: Muskovit barındıran bir granit örneği. Bu boşluk muskovit barındıran granitik magmaya uyar. Bu boşluktaki bir nokta, ki onun absisi H2O içeriğini (% ağırlık); ordinatı ise ergime fraksiyonunu verir, bir magmaya uyar. Boşluk sıcaklık (kırmızı eğri) ve vizkozite (mavi eğri, Pa.s´lı vizkozite) için kontürlenir.
	Şekil 3b: Öncekiyle aynı fakat bu tonalitik magma için.




  Ergiyik miktarının suya doygunluk sınırının aşılmasında su içeriklerinin hepsi için sabit kaldığına dikkat edin. Her iki diyagram işaret eder ki çok yüksek sıcaklıklar eğer sistemin su içeriği düşük ise substantial ergiyik üretmeye gerek duyulurlar. Şekil 3a ve 3b sadece özel iki litolojinin (granit ve tonalit) 10 kbar basınç altındaki ergimesini temsil etseler de genel özelliklerin daha düşük basınçlarda diğer kaya tiplerinin ergimesi için benzer olmaları muhtemeldir.
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	Şekil 4: CO2-H2O barındıran magmaların kristalleşmesi.



II-3 CO2´nin Etkisi
   Tliquidus ve Tsolidus arasındaki sıcaklık dizisi üzerinde, kristalleşme lineer bir fonksiyon izlemez. Sulu bir magma için, ergime fraksiyonu soğumanın %95´ inden sonra %75´e varmaya yavaşça azalır. Böyle bir magma için, kristalleşmenin büyük kısmı solidus sıcaklığı yakınında vuku bulur. CO2´nin kristallerin üretilmesini kabul etmesinden dolayı, H2O-CO2 barındıran magmaların kristalleşmesi ergime fraksiyonunu soğumanın %60´ından sonra %80´e, ondan sonra soğumanın %95´inden sonra %10´a azaltacaktır. Şekil 4 bu noktayı ilüstre eder (Scaillet vd., 1997).
	[image: image7.jpg]wt.% crystals

80

60

40

20

Bt-Ms Granite-5.5 wt.%H,0 ]

Oxidized

650

700

750

800

850 900 950
Temperature (°C)





	Şekil 5. Ergime fraksiyonu üstünde sabit ergiyik H2O içeriğinde oksitlenmenin etkisi.


   Bu yüzden CO2´nin magmaların katı durumdaki davranış özellikleri üstüne etkisi kütle vizkozitesini arttıracaktır, kimi örneklerde sulu magmalarla kıyaslandığında büyüklüğün çeşitli sınıfları kadar çok.
II-4 fO2´nin Etkisi
   Deneysel çalışmalar gösterir ki fO2 sadece ferro-magnezyen safhaların duraylılığı üstünde değil aynı zamanda  tekto-silikatlar gibi serbest demir safhaları üstünde de büyük bir etkiye sahiptir (Dall´Agnol vd., 1994). Genel bir kural olarak, verilen bir sıcaklık ve H2O içeriği için,  oksitlenme/miş koşulları indirgenmiş koşullardan daha yüksek kristal/ ergiyik oranına uyar.
III- Magmaların ve Kısmen Ergimiş Kayaların Fiziksel Özellikleri:

   Kütle-sistem fiziksel özelliklerinin, özellikle de vizkozitenin bilinmesi doku gelişimi ile, magma segregasyonu, taşınması ve yerleşimi modelerinin çoğu için anahtar önemdedir. Kütle vizkozitesi magmanın kimyasına, katı parçacıkların oranına, akışkanın bileşimine ve oksidasyon durumuna bağlı olarak solidus´tan liquidus´a büyüklüğü yaklaşık 6´dan 10´a kadar değişir. Ergimenin başlangıcında tüm malzeme tek bir faz, ergiyik matriksten ayrıldığı zaman iki ayrı faz, magma taşınırken de katı süspansiyonlu bir sıvı olarak davranır. Bu karmaşıklığa rağmen magmaların makroskobik reolojik davranışı üç klasik kanun sayesinde tanımlanabilir: esasen kristal fraksiyonu ve yamulma hızına bağlı olan Newtoniyen, psödoplastik ya da Bingham (Şekil 6).
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Şekil 6: Vizkoz ve plastik davranış.

III-1 Silika sıvılarının reolojik davranışı

   Liquidus yukarısındaki sıcaklıkta analog ve doğal magmaların deneysel deformasyonları gösterir ki düşük yamulma hızında (yaklaşık 10-5 s-1) magmalar Newtoniyendir (yamulma hızı ve gerilme arasındaki çizgisel bağlılık)(Dingwell, 1995; Douglas, 1963; Murasse ve McBirney, 1973; Spera vd., 1988; Shaw vd., 1968; Kushiro, 1980). Daha yüksek yamulma hızındaki davranışlarıysa magmanın polimerizasyonuna (SiO4 dörtyüzlü zincirinin oluşumuna) bağlı olarak sıkça non-Newtoniyendir (Li ve Uhlmann, 1970; Simmons vd., 1982; Webb ve Dingwell, 1990).

III-2 Sulu süspansiyonların reolojik davranışı
   Liquidus sıcaklığı aşağısında magmalar asılı kristaller içerirler ve bu yüzden bir süspansiyon olarak işlem görebilirler. Magmanın görünür vizkozitesi (sıvı+kristal vizkozitesi/sıvı vizkozitesi) sadece katı fraksiyonuna (sıvıdaki kristallerin oranına) ve kalıntı sıvının bileşimine değil aynı zamanda parçacıkların şekline, boyut ve boyut dağılımına ve agregaların oluşumuna bağlıdır. Değişken magmatik su içeriğine ve daha az sıcaklık mertebesine bağlı olarak granitik magmalar vizkozitede 102 Pa.s´tan 1012 Pa.s´a sıralanan geniş bir dizi gösterirler (Şekil 3).

   Yüksek ergiyik fraksiyonlarında (sulu süspansiyon) ve düşük yamulma hızında bir silika sıvısı ideal Newtoniyen akışkanına yakınca davranır (yamulma hızından bağımsız sabit görünür vizkozite). Sulu süspansiyonlar sadece ergiyik vizkozitesine ve asılı katıların fraksiyonuna bağımlı etkin vizkoziteli Newtoniyen akışkanlar olarak basitçe modellenebilir. Örneğin, Roscoe (1953) süspansiyonların vizkozitesini aşağıdaki gibi tahmin eder:

μs/μ0=(1+RΦ)n

   μs: süspansiyonun vizkozitesi; μ0: askıda tutan sıvının vizkozitesi; Φ: katı (küresel) parçacıkların hacim fraksiyonu; R ve n: deneysel olarak tespit edilmiş katsayılar, maksimum kristal fraksiyonuna (Φmax), ki bu durumda etkin vizkozite sonsuz olur ve süspansiyon taşınırlığını kaybeder, istinaden R-1 ile. Roscoe´nin original makalesinde R=-1.35 ve n=-2.5´tir.

   Şekil 7 süspansiyonların nisbi vizkozitesinin hekzagonal sıkı paketlenme (hcp), kübik sıkı paketlenme (ccp) ve rastgele paketlenme (rp) halinde kürelere benzeyen katı parçacıkların artan hacim fraksiyonuyla değişimini gösterir.
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Şekil 7: Sulu süspansiyonun nisbi vizkozitesi. μs: Magmanın (ergiyik+kristaller) vizkozitesi; μ0: Ergiyiğin vizkozitesi.
   Bu eğriler Φ<0.25 için süspansiyonların etkin vizkozitesinde az değişimi önerir. Bu ima eder ki düşük kristal içerikli (<%25) granitik magma kütleleri kristal içermeyen aynı sıvıya benzer vizkoziteye sahip olacaktır. Bundan başka, vizkozite Φ=0.5 (yarı kristalleşmiş magma) olan bir büyüklük dizisinden çok daha fazla arttırılamaz. Bu ilişki silika eriyiklerince %50´den daha düşük bir kristal hacim fraksiyonu için tutulmaya gösterilmiştir (Lejeune ve Richet, 1995). Gerçekten granitik magmaların kristalleşme aralığının %90´ından daha fazlası için kullanılabilir (Şekil 4).

III-3 Yoğun süspansiyonların reolojik davranışı

III-3-1 Birinci ve İkinci Reolojik Eşik ve CMF

   Non-Newtoniyen davranış, kural Φ>0.3-0.35 iken görünür. Reolojik özelliklerdeki bu değişime Birinci Reolojik Eşik (FRT) denir. Parçacık hacim fraksiyonuna ilaveten sayısız harici etkenler süspansiyonun etkin vizkozitesini etkiler, psödoplastik davranış (yamulma hızına bağlı görünür vizkozite) ile meydana gelen. Jeolojik sistemlere uygun daha önemli faktörler arasında parçacıkların kümelenmesini (toplanmasını) kapsayan tane etkileşimleri, parçacıkların boyut dağılımı, bir süspansiyonda parçacıkların olası anizotropik dağılımı, tiksotropik (deformasyondan kaynaklanan süspansiyon özelliklerinde zamana bağlı değişim) ve polimerizasyondur (SiO4 dörtyüzlü zincirlerinin oluşumundan kaynaklanan süspansiyon özelliklerinde zamana bağlı değişim). Bu karışıklık süspansiyonun bir “yield strese” (içsel kohezyon: σ0, Şekil 6), ki hareket başlayabilmeden önce aşılmış olmalıdır eşik yukarısındaki malzeme Newtoniyendir), sahip olduğu yerde Bingham tipi davranışa yol açabilir.

   Yüksek parçacık fraksiyonlarında (Φ>0.5) süspansiyonların özellikleri için analitik çözümler mevcut değildir ve Şekil 7´de gösterilen basit, yarı-deneysel eşitlikler böyle sisteme uygulanamazdır. Ancak bütün formüller ima eder ki etkin vizkozite katı parçacıkların hepsi birbirleriyle temas ettiğinde sonsuz olur, vizkoz sıvıdan elastik katı gerilme-yamulma davranışına ani geçişi işaretleyen.

   Bu geçiş Φ 0.65-0.80 dizisindeyken vuku bulur ve mekanik davranışta radikal bir değişimi ima eden kristalleşen bir granitik magmanın etkin vizkozitesinde çoğu büyüklük dizileri (granitik bir magmada Φ 0.65´den 0.80´e değişirken büyüklüğün 8 dizisi, Wickham, 1987) vasıtasıyla dramatik bir artış tarafından işaretlenir. Bu İkinci Reolojik Eşiktir (SRT). Sonuç olarak, kayaların dayanıklılığı, bazı Kritik Eriyik Fraksiyonlarına (CMF, Arzi, 1978; van der Molen ve Paterson, 1979) devam eden kısmi ergime esnasında ulaşılırken aniden düşecektir. CMF, kısmen ergimiş kayaların süspansiyon benzeri davranışlarını kaybettikleri nokta olan İkinci Reolojik Eşiği ayırt etmek için kulanılır (Şekil 8).
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Şekil 8: Birinci ve İkinci Reolojik Eşik kavramı.

III-3-2 Bitişiklik kavramı (Miller vd., 1988)

   Açıkçası CMF farklı doku, tane boyu, tane geometrisi ve makroskobik bileşimsel homojensizlik ile farklı kaya sistemlerinde değişecektir. Bununla beraber CMF´nin aktüel değerini sınırlayıcı bir yaklaşım ergiyik+kristalden oluşan bir sistemin bitişikliliğini (hemhudutluluğunu) incelemektir (Miller, vd., 1988). Bitişiklilik, şu diğer katı taneler ile paylaştırılmış bütün katı tanelerin yüzey alanının fraksiyonudur. Bitişiklilik kavramı sıvı-faz-sinterli alaşımlar geliştiren malzeme mühendislerinden özel dikkatle alınmıştır. Genellikle, SFS alaşımları sert, gevrek ve refrakter bir metalden (W, Mo) ve oran olarak daha az miktarda taneleri arasında büyük boşluklar bulunan, sünek, nisbeten düşük ergimeli bir metalden (Cu, Ni, Co) oluşan iki faz malzemeleridir. Refrakter tanelerin bitişikliliği son ürünün mekanik özelliklerinin belirlenmesinde büyük bir rol oynadıkları için SFS alaşımlarda kritik önemdedirler. Bitişiklilik katı tanelerin rijid, üç boyutlu iskeletini korumaya yeterince yüksekse o zaman alaşım yüksek sıcaklıkta şeklini muhafaza edecektir, %50´den hayli fazla ergiyik fraksiyonlarının varlığına rağmen. İlaveten, sıkı fazın geniş karşılıklı bağlılığı tarafından karakterize edilen bir SFS alaşımı şu faza atfedilebilir kütle özellikleri üstlenecektir. Katı-sıvı karışımındaki katının bitişikliliği birincil olarak katının hacim fraksiyonu ve ortalama ıslanma açısı(θ) tarafından kontrol edilir ve ikincil olarak tane boyu dağılımı tarafından etkilenir. Belki, beklenmedik bir şekilde, bitişiklilik küresel olmayan tane şekli vasıtasıyla açıkça gösterilmiş olarak yüzey-enerji anizotropisine duyarsızdır. Şekil 9 bitişikliliği granitoid sistemleri için uygun ıslanma açıları (θ=45-60°) için sıvının hacim fraksiyonunun bir fonksiyonu olarak gösterir. Bir bütün olarak varsayılan şu sistem yaklaşık 50°´lik bir ıslanma açısınca karakterize edilir, bitişiklilik ilk %10 ergimeyle 1´den 0.45´e hızlıca düşer. Artan ergimeyle C´deki sonraki azalmalar %50 ergimede C=0.2 ve %90 ergimede C=0.1 gibi çok daha derecelidir. Çeşitli basit sistemler üstünde deneysel veriler işaret eder ki katı tanenin sürekli kendini destekleyen iskeleti bitişiklilik 0.15-1.25´lik bir değere (CMF yaklaşık %50 ergiyik) düştüğünde (kendi ağırlığı altında) çöker. Bunu bir minimum değer olarak Kabul etmek için bazı sebepler vardır: sadece benzer bir θ değeri tarafından değil aynı zamanda feldsparların, piroksenlerin ve amfibollerin hatırlatıcısı bloksu kristalleri tarafından karakterize edilen TaC-Co sisteminin yaklaşık %65 ergiyikte katı bitişikliliğini kaybettiği deneysel olarak gösterilmiştir.
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Şekil 9: Bitişiklilik, ergiyik fraksiyonu ve ıslanma açısı arasındaki ilişki.

Bu değerler Arzi (1978) ve van der Molen ve Paterson (1979) tarafından CMF için teklif edilen %10-35´den hatırı sayılır derecede daha yüksektir. 0.5 kadar yüksek ergiyik fraksiyonuna katı-faz bitişikliliğinin ‘persistence’inin olası sonuçları sayısızdır. Belki mekanik özelliklere en önemlisidir ki system tanelerin serbestçe yüzdüğü bir süspansiyondan çok daha yüksek bir “yield stress”i alıkoyacaktır. SFS alaşımlarının sıkıştırma altındaki davranışı akla uygun bir model olarak alınabilirse, kısmen ergimiş kabuksal kayanın “yield” dayanıklılığı bitişiklilikten katı fraksiyonununkine (ergimemiş kayalar) basitçe bağlanabilir. Örneğin, bitişiklilik 0.3 ise o zaman “yield” dayanıklılık artık fazların %100 katı bir agregasınınkinin yaklaşık 0.3 katıdır. “Yield” dayanıklılığının asla ulaşılamadığı fakat küçük bir diferansiyel stresin uzun zaman periyotları için korunduğu durumlarda, kısmen ergimiş bir sistem ergiyik-artan (yani çözelti çökelimi) diffusion creep (d.c.: Deformation as a result of the migration of atoms along a stress gradient. It usually becomes important as the temperature rises close to the melting temperature.) tarafından deformasyon ve vizkoz davranış sergileyecektir, tanelerin içinde serbestçe yüzdüğü bir süspansiyonunkine benzerlik taşımayan yüksek bir etkin vizkozite korunduğu halde. “Melt-enhanced diffusion creep” stressi yeterince hızlı harcarsa (ziyan ederse), kısmen ergimiş bir kayanın “yield strength”I asla ulaşılamaz. Bitişiklilik böyke koşullar altında korunacaktır ve sistemin vizkozitesi yüksek kalırdı (Şekil 10). Yukarıdaki vargıya ilginç bir sonuçtur ki %50´den fazla asılı kristal içeren akan bir magma yamulma hızı kritik bir değerin altına düşerse ‘kenetlenmeye’ (yani bitişikliliğin tesis edilmesi neticesinde katı bir iskeletin oluşumu) hassastır (kolayca kenetlenecektir). Şu kritik değerin büyüklüğü belirsizdir, “melt-enhanced diffusion creep” sayesinde iskeletin vizkoz akışının katı+sıvı sistemle aynı kütle akış hızını sürdürebildiği noktayı temsil edere gelince hariç. Daha yüksek diferansiyel streste, kütle ortamının (esasen katı iskeletinki) “yield strength”i aşılabilir, bitişikliliğin kaybedilmesi ve kütle vizkozitesinde indirgenmeyle sonuçlanan.
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Şekil 10: Yüksek ve düşük yamulma hızı için ergime fraksiyonuna karşı nisbi vizkozite.

III-4 Yoğun – aşırı yoğun süspansiyonlarda vizkoz akış

   Aşırı yoğun süspansiyon anizotropik kristallerin güçlü tercihli yöneliminin süspansiyon akışı için gerekli sıvının fraksiyonunu azaltmasından dolayı geliştirilebilir (Longhi ve Jurewicz, 1995). Gerçekten, granitik ergiyikte, aşırı yoğun süspansiyon (Φ=0.80), plajiyoklas gibi düz kristaller magmatik akış sayesinde artan bir tercihli yönelim geliştirirlerse ortaya çıkabilir. SRT´nin epeyce yukarısındaki süspansiyon akışı hareket eden kristaller arasındaki bindirmeler (kenetlenmeler) melt-enhanced deformasyon (kimyasal çözünme ve ya da onların dokanağındaki ergime) tarafından indirgenirlerse olasıdır (Dell´Angelo ve Tullis, 1988; Rushmer, 1991; Nicolas ve Ildefonse, 1996). Bu, bazı fazlaca kristalleşmiş magmalarda gözlenen akmaya benzer yapıları açıklayabilir. Bu önerir ki magma taşınırlığı tane sınırlarını işgal etmeye yeterince ergiyik (%10 – 20) varken vuku bulabilir. Şu durumda, magma akışı uygulanan streslere bir tepkidir, yüzerliğe (batmazlığa) değil, ve muhtemelen tane rotasyonu ve sıvı akışı, tane-sınırı kayma işleyleri, tane-sınırı çözünme ve “melt- enhanced diffusion creep” vasıtasıyla vuku bulur. Aşırı yoğun süspansiyon davranışın bütün bir dizisini gösterebilir: yüksek yamulma hızında gevrek davranış, alçak yamulma hızında sünek davranış ve vizkoz akış. Şekil 11 ve 12 melt-enhanced deformasyonun bir doğal bir de deneysel örneğini tasvir eder. Bu işleyin arazi örneklerini bu sanal arazi gezisinde görebilirsiniz.
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Şekil 11: Tane sınırlarındaki çözünmeyi gösteren bindirme şekilleri (Nicolas ve Ildefonse, 1996).
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Şekil 12: Tane sınırları çözünmesini gösteren analog deney (Means ve Park, 1994).

IV- Ergiyik Segregasyon Mekanizması

   Granitoid magmaların ilginç fakat henüz zayıfça anlaşılan bir görünüşleri kısmi ergiyiklerin artıklarından çıkartıldığı (özümsendiği) mekanizmadır. Ergiyik segregasyonu kısmi ergime esnasında restitinden ve kaynağından ergiyik fraksiyonunun ayrılması ile ilgilidir, oysa magma taşınırlığı kaynak bölgesinden ergiyik +ergiyiğin restitinin (tümüyle ya da kısmen) hareketidir. Ergiyik segregasyon mekanizması kaynak bölgenin geçirgenliğine bağlıdır. Ergiyik ilkin tepki veren (tepkimeye giren) fazlar arasındaki köşelerde ve tane sınırlarında oluşur (Şekil 13).
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Şekil 13: Ortalama ıslanma açısı kavramının tarifi.

   Ergiyik paketleri ergime işleyleri benzeri büyürler ve neticede tane kenarları boyunca birbiriyle bağlantılı bir ergime kanalları şebekesi oluşturacak şekilde büyüyerek birleşirler (yapışırlar). Granitik sistemlerde, iki tanenin ergiyğinin buluştuğu dihedral açısı (iki düzlem arasındaki açı) 44-60° dizisi arasındadır, sıvının birbiriyla bağlantılı tanelerarası bir film oluşturacağını ima eden, teorik olarak tanelerarası akış vasıtasıyla özümsemeyi yapabilir. Dihedral açısı 60° daha büyük idiyse, ergiyik bağlanamazdı ve özümseme imkansız olurdu.

   Bir kere bu birbiriyle bağlantılı şebeke oluşur, kaynak geçirgendir ve ergiyik teorik olarak göç edebilir, bu Birinci Filtreleme Eşiğidir (FPT, Vigneresse vd., 1991), Φ=0.90-0.98´de ulaşılan (ergiyik %2-10). Bir kere FPT ulaşılır, felsik ergiyikler sadece hem bir sürme kuvveti hem de ergiyiğin içine hareket edebileceği (taşınabileceği) bir site varsa göçeder. Ergime devam eder ve ergiyil kaynak içinde birikirse, o zaman CMF´ye eşdeğer İkinci Filtreleme Eşiğine ulaşılır (Φ=0.65-0.8 için).

IV-1 FPT ve SPT arasındaki ergiyik özümseme mekanizması

   Düşük ergime fraksiyonunda magma kütlesini oluşturmaya ergimiş kayadan sıvının özümsenmesi sadece ergiyiğn vizkozitesine ve kristallere gore ergiyiğin geometrisine (McKenzie, 1984) değil aynı zamanda deformasyonun varlığına ya da yokluğuna kritik olarak bağımlıdır.

IV-1-1 Yerçekimsel sıkıştırma (Gravitasyonel kompaksiyon)

   Kısmen ergimiş malzeme sadece ergiyik arabağlantılıysa ve ergiyiğin yoğunluğu matriksinkinden farklılaşırsa sıkıştırılabilir (Şekil 14). Bu her iki kriter kabuksal anateksiler esnasında tatmin edicidir.
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Şekil 14: Yerçekimsel sıkıştırma kavramının tasviri.

   McKenzie (1984) yerçekimsel sıkıştırma neticesinde düşük ergime fraksiyonunda kısmen ergimiş bir kayadan ergiyiğin ayrılmasını tanımlayan fiziksel bir model geliştirdi. Bu modelin vargısıdır ki en düşük vizkoziteli granitik ergiyikler için bile, sıkıştırma neticesinde ayrılmanın boşlukta(uzayda) çok sınırlı ve makul zaman ölçekleri üzerinde büyük kilometre boyutlu kütleler üretmekten aciz olması olasıdır (McKenzie, 1985).

IV-1-2 Textural olgunlaşma neticesinde sıkıştırma (Miller vd., 1988)

   Niemi ve Courtney (1983) gözlemledi ki LPS esnasında katı tanelerin sürekli, kendini destekleyen bir iskeletinin tesis edilmesinden sonra, 1-2 cm uzunluğunda silindirik bir numune tepesine kısmi ergime fraksiyonunun bir miktarını, sabit sıcaklıkta zamanın uzun bir periyodu (saatler-günler) defedecektir.Katı iskelet vuku bulacak bu segregasyon için sıkıştırmaya maruz kalmalıdır, onun üstüne hareket eden yerçekimsel kuvvetler henüz mekanik deformasyona sebep olmak için oldukça çok küçüktürler. Niemi ve Courtney sonuca vardılar ki bu sıkıştırma mekanizması yüzey enerjisinin asgariye indirilmesi neticesinde sürülen örneğin textural evriminin doğal bir sonucuydu. Bu, daha küçük birilerinin hesabına (zararına) büyümeye büyük taneler için meyli ile ilgilidir. Bu kabalaşma kısmen ergimiş bir malzemenin arabağlantılı katı şebekesi içinde ilerlerken (gelişirken), tek tanelerin ara sıra ayrılmaları meydan gelir ve böyle taneler araya giren (karışan) sıvıdan kısa bir mesafe çökelmeye (yerleşmeye) bir an için serbesttir. Zamanın aşılmasında bu işley sistemin tabanında yoğunlaşmaya ve tavanda sıvının atılmasına amansız (merhametsiz-değişmez) yol açar. Bu sıkıştırma (sıkışma) işleyinin jeolojik etkisi (faydası) tümüyle belirsizdir.

IV-1-3 Küçük hacimli sıvının yükselmesi ve birikmesi

   Küçük (santimetre boyutlu) ergiyik paketlerinin yüzer yükselişi yerli kayaların vizkozitesi yeterince düşük olduğunda olasıdır (Fyfe, 1970; 1973). Vizkoz bir ortamda yerçekimi altında hareket eden bir küre için, kürenin hızı (v) şöyledir:

v=(2gr2)/(9)

g yerçekimsel ivme, r kürenin çapı,  küre ve ortam arasındaki yoğunluk farkı (tezatı) ve  ortamın vizkozitesidir. Bu ima eder ki 10 cm çaplı bir sıvı damlasının 106 yılda 1 km yükselmesi için ‘yerli kayanın’ vizkozitesi 3.1011 Pa.s´dan az olmalıdır. Fyfe modeli önerir ki kısmen ergimiş bir zon böyle düşük bir vizkoziteye sahip olurdu ve ergiyiğn küçük santimetre boyutlu ‘kabarcıklar’ı ergiyiğin içinden yükselir ve örten solidus´a yakın kayalarla ekleminde, etkin vizkozitenin çok arttığı yerde, toplanırdı (birikirdi). Neticede, yeterli sıvı üst kabuk içinde yükselecek büyük bir kabarcık için birikebilirdi. Esas eleştiridir ki 1011 Pa.s kadar düşük vizkozitede boyutta 1 km´den daha büyük herhangi bir kısmen ergimiş zon konveksiyon hareketine duraysız olurdu. Konveksiyon ayrı sıvı paketlerinin yükselimine mani olurdu ve tüm bölgeyi homojenleştirmeye meylederdi. Olası görünür ki anatektik bir zon ya küçük sıvı kütlelerinin yükselimine izin vermeye oldukça vizkoz olacaktı ya da şu ergime fraksiyonu, küçük kütlelerin yüzer yükselimini bastıracak (engelleyecek) konveksiyonun tarafını tutmaya yeterince yüksek olacaktı.

IV-1-4 Deformasyon yardımlı segregasyon

IV-1-4-1 Gerilmeli kırıklanma

   Kırıklanma düşük ergime fraksiyonlu kayalarda meydana gelebilir, yamulma hızını, gözenek akışkan basıncını ve diferansiyel stresi sağlama yeterince yüksektir. Gerilmeli kırıklanma esnasında, büyük yerel hidrostatik basınç gradyanları kırık ve çevresindeki kaya arasında gelişir, kırığa doğru ergiyik akışını arttırılması ve potansiyel bir segregasyon mekanizmasının sağlanması. Granitik sistemlerde düşük su etkinliğinde, ergime esnasında pozitif bir hacim değişimi vardır; hacim değişikliği yüksek ergiyik hidrostatik basıncını tercih edecek ve gerilmeli kırıklanmayı artıracaktır. Ergiyiğin gerilmeli kırıklar içine istihracı etkinliği basınç damlasının büyüklüğüne, kayanın geçirgenliğine ve kırığın açık kaldığı süreye bağlıdır.

   <15 kbar basınçlar altındaki yaş ergiyik karşıt etkiyi, tepkiyenlerin hacminde bir azalmayı, kapsar; hidrostatik basınç deformasyondaki hıza bağlı olacaktır ya da düşük basınç bölgesi içine sulu akışkanların veya silica ergiyiğinin akışı negative hacim değişimini yerleştirebilir (sağlayabilir) ve muhtemelen zengin (sağlam-gerçek) ergiyik oluşana dek (>%5) yüksek olmayacaktır.

IV-1-4-2 Sürekli deformasyon esnasında segregasyon

Süzgeç basınçlama (filter pressing)

   Farklılaşan vizkoziteli katmanların sünek deformasyonu düşük ergime fraksiyonlu kayalardan ergiyiği teorik olarak ayırabilir. Bu durum budin oluşumu ile alakası olanınkine benzerdir. Ardışık katmanlar farklılaşan etkin vizkoziteye sahiptirler ve bu yüzden farklı strese maruz kalacaktır, daha yüksek diferansiyel stresi destekleyen daha yeterli (yetenekli) katmanlar.Böyle sistemlerde herhangi bir gözenek basıncı daha yeterli katmanlara göçetmeye meyledecektir. Gerilmeli kırık senaryosundan farklı olarak, bu yolla kurulan hidrostatik basınç gradyanları, zamanın segregasyonu yeğlemesi gereken uzun periyodları için korunur. Ergiyik üretiliyorsa durum daha karmaşık olur. Yeterli (yetenekli) katmanlarda ergiyik üretimi hidrostatik basınç gradyanını azaltabilir ve akışa engel olabilir. Ancak, tek bir katman içinde ergiyik hareketinin fiziği yerçekimsel sıkılaştırma modeli ile aynıdır ve bu yüzden bu işley granitik ergiyiğin kalıntı kristalden, oluşan büyük ölçekli ayırılmasını yapamaz.

Uzatıcı çekiciler (dilatant attractors)

   Sürekli heterojen deformasyon kısmi ergime sırasında vuku bulursa, yamulma hızı gradyanı kaynak bölgede gelişir. Bu duraysızlık ergiyiği makaslama bandları, ve ara-budinleme zonları ve basınç gölgeleri gibi uzatıcı çekicilere süren basınç gradyanları yaratır. Böylece FPT´den fazla oluşmuş herhangi bir ergiyik deforme olan katı matriks içinde dışa sıkıştırılır ve yakındaki düşük basınç uzatıcısal siteler içine emilir.
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IV-2 SPT´deki ya da yukarısındaki ergiyik istihracı

   Ergiyik fraksiyonu SPT yukarısında olduğu zaman, segregasyon da ergiyik kütlesi diyapirizm neticesinde yüzer olarak yükseltilebildiğinde meydana gelebilir. Diyapirizm, ergiyik kütlesi tarafından kullanılan yüzer kuvvetler duvar kayaların “yield strength”i üstesinden gelmeye yeterince büyük olduğu zaman meydana gelir. Kesinlikle kritik bir ergiyik kütlesi burada (buraya) uygundur ve bu, SPT´ye ulaşılana dek varılamayabilir.

IV-3 Farklı ergiyik istihraç mekanizmaları arasındaki rekabet

   Ergiyik segregasyonu için bu koşullar ardarda gelir. Sağlanan kaynak ergime esnasında diferansiyel streslere bağımlıdır, o zaman (ondan sonra) ergiyik FPT´de istihraç edilecektir. Diğer taraftan ergiyiğin yığışması ve sonraki diyapirizm sadece ergiyik üretim hızı ergiyik tüketim (istihraç) hızından daha büyükse gelişecektir. Bu yüzden ki içinde ergiyiğin kaynağından ayrıldığı özel mekanizma ergiyik üretim hızı (termal girdi ile genişçe ilişkili) ve ergiyik istihraç hızı (dıştan uygulanan streşlerle genişçe alakalı) arasındaki etkileşime oldukça bağlı olur. Kabuksal ergime sadece yerçekimsel sıkılaştırmaya bağımlıysa o zaman ergiyik FTP´de muhtemelen kaynağı terketmeyecek fakat diyapirizmin vuku bulması için yeterince büyük bir hacim yığışana dek kalacaktır. Hacimli ergiyiğin hızlı üretimi ergiyik üretim hızını istihraç hızı yukarısına yükseltebilir ve deformasyon yardımlı ergiyik segregasyon mekanizması batıran diyapirizme izin verebilir. Diyapirizme bir alternative Clemens ve Mawer (1992) tarafından teklif edildi. Onlar ifade eder ki ergiyik artan gözenek basıncı kırıklanmayı, ki SPT´ye ulaşılmadan önce yükselen yüzerlik vasıtasıyla ergiyiğin kalıntısından (restitinden) kaçmasına izin verir, artırana dek birikir.

V- Magma Hareketliliği ve Magma Taşınması

V-1 Magma hareketliliği ve termal konveksiyon

   Sıcaklık gradyanı ya da ergiyik fraksiyonunun bir gradyanı yerçekiminin vizkoz bir akışı sürdüğü yeterince duraysız olabilen kısmen ergimiş bir katmanda (granitik magmanın yoğunluğu 2400 kgm-3) tersine çevrilmiş bir yoğunluk gradyanını artırabilir. Sıkıştırılamaz homojen Nevtoniyen akışkanlarının tekdüze katmanlarında meydana gelmeye termal konveksiyon için meyil boyutsuz Rayleigh rakamına (Ra) bağlıdır:

Ra=g...d4/(k.)

   Bu bağıntıda paydaki sürüş kuvveti ve “destabilizing” etkenler: g yerçekimsel ivme;  hacimsel genişleme katsayısı;  dikey termal gradyan; ve d göz önüne alınan akışkan katmanın kalınlığı. Paydada geciktirici etkenler: k termal yayılma gücü katsayısı; ve  akışkanın kinematik vizkozitesi. Konveksiyon Rayleigh sayısı sınır koşullarına bağlı kritik bir değeri (Racrit) aşarsa meydana gelir. Serbest fakat eğilmez (bükülmez) tavan ve taban sınır koşulları için, konveksiyon Rayleigh sayısı 657´yi aşarsa başlar.Bir sınır serbest ve diğeri sabit ise (kayma onun sınırı boyunca meydana gelmez) Rayleigh sayısı konveksiyonun meydana gelmesi için 1700´ü aşmaya ihtiyaç duyar. Her iki sınır sabitse (izotermal katı düzlemler) Rc=1708´dir. Magmalar sıkıştırılamaz homojen Nevtoniyen akışkanlar değildirler ve sadece Rayleigh sayılarına kaba yaklaşım yapılabilir.

   Böyle bir magma akışı magmatik katmanın iç tarafına sınırlandırılır. Bu yüzden, konveksiyon solidus sınırı boyunca magma taşınmasını açıklayamasa bile kısmen ergimiş bir alt kabuk içinde ya da büyük granitik kütleler içinde magma taşınmasını açıklayabilir. Örneğin büyük batolitler farklı kimyasal bileşimdeki küçük kütlelerin birleşmesi neticesinde yaygınca oluşturulurlar. Bu kabarcıkların taşınması konveksiyon tarafından control edilebilir. Hafif ve sıcak magma kabarcıkları ergimiş bir katmanın alt kısmında oluşabilir ve küçük diyapirler halinde kısmen ergimiş katman içinden geçerek yükselebilir.

V-2 Magma taşınması: diyapirizm kırığa karşı

   Sayısız plütonik kütle sığ sedimanter örtü içine yerleşmiş olur. Magmaların sıcaklıklarının solidusun çok aşağısında olduğu üst yapısal seviye içine yerleşmiş olduğu basit olgusu belirtir ki magmalar kabuk içinden geçerek seyahat etmişlerdir. Granitik kütlelerin yükselimi ve yerleşimi için farklı modeler teklif edilmiş ve tartışılmıştır (Şekil 15). Magma taşınması, magmanın yukarıya doğru hareketinin yerli kayaların hareketi sayesinde dengelendiği ve yerleştirildiği bir Kütle Transfer İşleyi (MTP, Paterson ve Fowler, 1993) olarak bahsedilinebilir. Biz bu tartışmadan yerli kayaların ötelenmesini kapsamayan yerli yerinde ergime, zon ergimesi ve metasomatizma (ornatma) gibi işleyleri dışarıda bırakırsak ve biz yerleşme işleyleri olan kazan çökmesi, duraksama, domlaşma ve balonlaşma gibi işleyleri dahil etmezsek magma taşınması için geriye diyapirizmle kırık enjeksiyonunu esas olaylar olarak bırakırız.
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Şekil 15: Magma taşınması ve magma yerleşimi için mekanizmalar.
V-2-1 Diyapirizm

   Bileşimi az yoğun bir katmanı örten tekdüze yoğunluklu vizkoz akışkandan bir katman duraysızdır. Yatay arayüzde küçük rahatsızlık iki katmanın kalınlık, yoğunluk ve vizkozitesine bağlı olan bir hızda, başlangıç rahatsızlığın boyutu ve geçen zaman, büyütülür. Diyapirizm Rayleigh-Taylor duraysızlığı olarak da isimlendirilen böyle mekanik duraysızlığın sonucudur. Granitik magmanın diyapirik yükselimi ilgi çekicidir çünkü magma kütlesi üstünde yerçekiminden başka harici streslerin gerekmediği termomekanik olarak etkin bir mekanizmadır ve teoride bir dizi tektonik senaryolar içinde işleyebilir. Termal konveksiyonun aksine Rayleigh-Taylor duraysızlığının başlangıcını control eden kritik parameter yoktur. Ancak Rayleigh-Taylor sayısı (Rt) Rayleigh-Taylor duraysızlığının kuvvetini ve ısı yayma (taşıma) kapasitesini ölçer:

Rt=.g.d3/(k.)

arayüzdeki yoğunluk tezatı; g yerçekimi ivmesi; d katmanın toplam kalınlığı; k termal yayılma gücü; ve  dinamik makaslama vizkozitesidir.

   Rayleigh-Taylor duraysızlığının ya da termal konveksiyonun nisbi baskınlığı aşağıdaki oranla temsil edilen bir rakam vasıtasıyla açıklanabilir:

Rt/Ra=/(...d)

Bu oran birden az ise devrilme/altüst olma ısı-artırımlı yoğunluk tezatları ve ısıl konveksiyon tarafından hakim olunmuştur. Bu oran birden daha büyükse devrilme/altüst bileşimsel yoğunluk tezatları ve Rayleigh-Taylor duraysızlığı tarafından baskın olunmuştur.

   Bir magma taşıma işleyi olarak diyapirizm (1) çapı bir kaç kilometreden yüz kilometreye çoğu granitoyidlerin dairesel kesiti, (2) salt diyapirik sokulumlu şekil ve sonlu yamulma alanı örneksemesi (benzerliği) ve (3) basit analog modelleme sayesinde önerilir. Bununla birlikte, güncel sayısal modelleme önerir ki 800-1000°C´lik bir başlangıç sıcaklığında 25-40 km´lik kabuksal derinliklerde ayırılmış ve biriktirilmiş 1-10 km çaplı granitik kütleler >15 km derinliğe çıkarak katılaşacak ve duracaktır. Bu sayısal modeller gösterir ki yüselme hızı (U) doğada çoğu diyapirlerin dar, aşırıca deforme olmuş en iç haleleri tarafından açığa vurulmuş yumuşatılmış bir dokanak zonu içindeki vizkoziteye büyükçe bağlıdır:

U=2/3((.g.d2)/(A.1))

diyapir ve konak arasındaki yoğunluk tezatı; g yerçekimi ivmesi; d yumuşatılmış katmanın (termal sınır katmanının) genişliği; 1 haledeki en küçük vizkozite değeri ve A vizkozite değişiminin bir üstel (üssel) etkenidir ((x)=1.exp(A(x)/d)); A 10-35 dizisi içindedir.

   Şekil 16 bir To sıcaklığında sabit vizkoziteli bir akışkan içinde yükselen bir “a” çaplı ve U dikey hızlı Ts sıcaklığındaki sıcak bir küre etrafında sıcaklık kontürleri sunar (Daly ve Raefsky, 1985). Üç deney Peclet sayısının (Pe) üç farklı değerine uyar. Peclet sayısı adveksiyonun yayınıma nisbi öneminin bir ölçüsüdür. Sabit bir yayınırlık ve “a” çaplı bir küre için Peclet sayısı kürenin dikey hızıyla çizgisel olarak artar. Düşük bir dikey hız için ısı kaybı iletken taşınma tarafından baskın olunur ve izotermler yaklaşık ışınsal olarak simetriktir, sıcak küre önemli ötelenme vuku bulmadan önce donacaktır. Aksine yüksek bir dikey hız için çok dar bir termal sınır katmanı gelişti.
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Şekil 16: Vizkoz bir ortam içinde seyahat eden sıcak bir kürenin sayısal modellemesi.

   Ancak görülür ki yükselme esnasında gelişen (sıcaklık bağımlı vizkozite için bile) sürükleme hareketi ciddi olarak engel olacak ve sadece bacanın önceki ısınması böyle sıcak bir baloncuğun yükselmesine izin verecektir.

   Bu yüzden diyapirizm üst kabuktaki magma taşınmasından farklı görünür.

   Bununla birlikte, bu model kayaların vizkozitesinin üst kabuğunkinden büyüklüğün 2 ya da 3 sıra daha düşük olduğu alt kabukta magma taşınması için doğru olabilir. Bu model de kabuksal sıcaklıkların daha yüksek, vizkozitenin daha düşük ve magma kütlelerinin hacminin Fanerozoyik zamanlarınkinden daha önemli olduğu Arkeen zamanı için muhtemelen doğrudur.

   Merkezkaç deneylerinde ve sayısal modellemede (Şekil 18) diyapirin evriminde üç safha ayrıdedilebilir:

(1) bir domlaşma safhasına uyan bir üstel, yavaş büyümeli safha;

(2) bir gövdenin, diyapirin tabanına doğru batan katmanın yakınlaşan akışı neticesinde oluşturulduğu esnadaki çizgisel, hızlı bir safha. Bu yakınlaşan akış diyapirin yüzer kabuğunun yanal yayılması neticesinde dengelenir (Şekil 17).
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Şekil 17: Dixon (1975)´ın analog deneyi.

   Böyle bir akış, analog deneyde bir duvar etki olarak ve bu yüzden laboratuarda yapay oluşturulmuş olarak göz önüne alınır. Ancak, üstkabuksal granit plütonlarında balonlaşmanın kökenini açıklamak için büyük uygunluktadır. Gerçekten, yatay kısalma, yerleşme esnasında hareket etme örtünün yakınlaşan batmasıyla kıyaslanabilir.

(3) diyapirin sınırlı bir yüksekliğe ulaştığı ve çevrenin yatay kısalmasına sebep olan yanal olarak yayıldığı esnadaki bir logaritmik durağan safha. Bu geç safhada, yükselen diyapirin çevresini sürüklemesi neticesinde plastic olarak deforme olan daha yoğun katmanın dikey çökmesinin bir sonucu olarak halka senklinaller gelişebilir.
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Şekil 18: Diyapirin büyümesini gösteren sayısal modelleme.

   Not etmek özellikle ilginçtir ki bir olgun diyapirin son hacmi tümüyle domlaşma safhasında ya da çizgisel hızlı safhanın başlangıcında kazanılır (bak Şekil 18), başka bir deyişle üst kabuk gövde içinden beslenmiş değildir. Kubbenin yatay uzamış şekli bir original küresel diyapirden şekilde bir değişimin sonucudur. Neticede, doğada, balonlaşan plütonlar plütonun merkez kısmı içine yüzer malzemelerin enjeksiyonunun devam etmesinden kaynaklanan bir işley yerine bölgesel yatay kısalma neticesinde artırılmış şekilde değişimin bir sonucu olabilir.

V-2-2 Kırık taşınması

   Etkin gerilme stresleri akışkanın pozitif V´sinden, ergime tepkimeleri yok, kısmi ergime esnasında gelişir. Yüksek hacimsel yamulma hızları (10-7) ve kayanın katı çerçevesinin bakımı ergiyik cepleri içinde yüksek gözenek akışkan basıncının gelişimiyle sonuçlanırdı, etkin normal stresleri düşüren ve böylece gevrek bozukluk. Ergimeyle eş yaşlı deformasyon sadece kırıklanmaya doğru bu eğilimi artırabilir. Kırık uçlarındaki stress yoğunlaşması herhangi kabuksal kaya tipinin gerilme direncini yenmeye daha uygun/yeterli olacaktır. Kısmen ergimiş kayalarda gelişen kırık şebekeleri hızlıca ergiyik dolu damarlar olurlardı. Dammar dolgusu için sürüş mekanizması açılan dammar ve çevre kayak arasındaki basınç farklılığı olurdu. Ergiyik damarların dış tarafında sürekli bir üç boyutlu şebeke oluşturacağından ve ergiyik dolu gözeneklilik nisbeten yüksek olacağından (%50´ye varan) beri damarlar içine gözenekli akış hayli etkili olacaktır. Ergiyik üretme zonları aktif olarak deforme oluyorlarsa o zaman deforme olan katı iskelet ergiyiği emici damarlara (emme damarlarına) sıkıştırıyor olabilirdi. Ergiyik gözenekli akış sayesinde mesozkopik damarlar içine küçük mesafelerde akar (bir kaç metre). Bunlar daha büyük damarlar oluşturmaya kesişebilirler ve/veya şu, örtü kabuk içinden yükselmiş dayklar tarafından musluklanmış olabilirler (tapped). Ergiyik batarken roller oynayabilmiş diğer süreksizlikler ve taşınma yolları makaslanma zonlarını, makaslanma bandlarını ve litolojik dokanakları içerir. Bununla birlikte, en önemlisi kırık oluşumu, gözenekli akış ve matriks sıkılaştırılması arasındaki etkileşimler olurdu. Önceden oluşmuş, granitik magma ile doldurulmuş dayklar kendi-yayılabiliyor (kendini çoğaltıyor) olacaktı. Magma ve kaya arasındaki yoğunluk tezatı yüzer bir sürüş üretecektir. Yükselen sulu magma gevşemeye bir yanıt olarak genleşecektir. Basınç azalırken, magma dayk duvarlarını bir tarafa sıkıştırmaya meyldecektir, dayk ucunda gerilme stress yoğunlaşmaları daha artar. Yüzer sürüşlü elastic kırık çoğalımı için hesaplama gösterir ki 1 km uzunluğunda ve 3 m genişliğinde tek bir dayk yaklaşık 8 ayda 20 km´ye artabilir ve 900 yıl altında 2000 km3´lük bir batolite şişebilirdi (Clemens ve Mawer, 1992). Ne hız!!! Magmanın bir kırık sisteminden başarılı taşınması için bir gereksinimdir ki magmanın yükselim hızı katılaşmasına sebep olan ısıl iletimi (duvar kayalara) önlemeye yeterli hızda olur. Gereksinim 3-4 metre genişliğindeki kırıklar için doğrulanmış olarak görünür.

   Batolitler bir çok dayk tarafından beslenebildiğinden beri, görülür ki kırık çoğalması kabuktan büyük hacimli granitik magmanın hızlıca taşınması için dikkat çekici bir vasıtasıdır. Marsh (1984) sonuca vardı ki bir dayk içinden akan aynı magmanın verilen bir hacmi bir küre (diyapir) olarak hareket eden aynı magmanın eşdeğer bir hacminin yaklaşık 104 katı kadar hızlı hareket etmelidir, verilen bir yerleşme derinliğine ulaşması amacıyla, aynı başlangıç derinliğinden, aynı sıcaklıkta. Mahon (1988) vd gösterdiler ki granitoid diyapirleri muhtemelen yaklaşık 10-8 m s-1´den daha hızlı yükselmez. 3 metre genişliğinde bir dayk için yükselme hızı diyapirden yaklaşık 105 kat daha hızlı civarında yaklaşık 10-3 m s-1 olurdu. Kırık taşınma modeli bazal besleyici daykların bazı batolitlerde gözlenmiş olması olgusu tarafından desteklenir (LeFort, 1981; John, 1988).

   Plütonların kabuğun üst yapısal seviyesinde oluşumu yukarı doğru çoğalmanın kesilmesini gerektirir. Yukarı doğru çoğalma kesildiği zaman:

· Dayk bir mermer, kireçtaşı veya şeyl gibi aşırı sünek bir zonu ya da bir suya doygun ufku keser. Bu, kırık çoğaltma enerjisini esnek olmayan yamulmaya çevirme ve dağıtma neticesinde kırığı durdurması gerekir;

· Dayk çok gevrek, izotropik bir zonu kesecektir; bu, kırık ucu etrafında gelişecek büyük bir işley zonuna, böylece çoğalma enerjisinin ana kırığını soymaya (çalmaya), sebep olurdu;

· Dayk kabaca yatay mekaniksel bir süreksizliği (tabakalanma düzlemi, yapraklanma, bileşimsel katmanlanma) kesecek. Seyahat eden gerilme kırığının önünde iki gerilme stress yoğunlaşması vardır: biri dik işleyen ve ikincisi kırığa parallel yönelimli. Bu ikinci gerilme stress yoğunlaşması herhangi yatay süreksizliğin gerilme direncini kesinlikle aşacaktır (Şekil 19).
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Şekil 19: Cook-Gordon mekanizması.

   Bu, Cook-Gordon mekanizması olarak bilinmektedir (Cook and Gordon, 1964). Bu model öngörür ki granitoid plütonlarının şeklinin yaygınca lakolitik ya da yassılaşmış (düz)/tablamsı olması gerekir. Bu, iyi mostra vermiş ve jeofiziksel araştırmalar neticesinde desteklemiş örnekler içinde yaygın olarak görülür. Şekil 20 makul plüton şekillerini ve eşliğinde Cook-Gordon Mekanizmasına uygun olarak gelişen sokulumla eşyaşlı duvar-kaya yapılarını gösterir.
VI- Plüton Yerleşme İşleyleri

   Balonlaşma, duraksama ve kazan çökmesi magmatik sokulumların esas yerleşme mekanizmalarıdır. Yerleşme işleyleri sokulumun yapısal karakterinden anlaşılabilir: (1) plütonun 3 boyutlu şekli, (2) sokulumun iç yapısı ve (3) yerli (konak) kayanın yapısı.

VI-1 Balonlaşma

   Balonlaşma Ramsay (1981) tarafından Chindamora batoliti için teklif edilen bir kavramdır. Balonlaşma granit yerleşimi için klasik “oda sorunu”nu çözebilir, yani plütonun konaklaması için hacmin çoğu magma odasının yerli yerinde ışınsal şişmesi esnasında ısıl hâlenin deformasyonu yoluyla temin edilebilir. Magma odasının şişmesi olası iki kökene sahiptir: (1) magma odasının dayklardan sürekli beslenmesi ve (2) sistemin üst kısmı yükselişini kesmiş olsa da daha sıcak olan kuyruk kısmının yükselmeye devam etmesi. Duvar kayalarının deformasyonundan sorumlu stresin kökeni ilginç bir sorundur. Hacim değişiminin olmadığı varsayıldığında yükselen bir plütondan ortalama dikey stres () aşağıda verilmiştir:

=.g.a

a: kütlenin çapı; g: yerçekimsel ivme ve : yoğunluk terslenmesi. 400 kg/m3´lük bir yoğunluk teslenmesi ve 5 km´lik bir çap varsayıldığında 20 barlık bir değer elde edilir; balonlaşan plütonlarla ilişkili olan büyük deformasyonlar üretmek için oldukça çok küçük bir değer. Dixon (1975) tarafından diyapirik modellerde gözlenebilen balonlaşma işleyi bir duvar-etkiye bağlı olabilir ve merkezkaç kuvvetlerine bağlı değildir. Bu göz önüne almalardan görünür ki balonlaşma bir eş-kinematik yerleşmenin sonucudur. Plüton son yerleşme seviyesine ulaşır ve huni şekilli bir geometri ile bir üst rezervuar (hazne) oluşturur; yerleşme esnasında bölgesel bir deformasyon hareketteyse, plüton yukarı doğru itilir ve yanal olarak yayılır, balonlaşan plüton yapısal dokusunu kazanır. Aşağıdaki karakterler balonlaşmayı desteklemekte kullanılır:

· yatay kesitlerde dairesel ya da eliptik şekil;

· plütonik fasiyesin konsantrik zonlanması, bileşimde genellikle daha asidik olan merkez fasiyes ve kenar fasiyese göre daha sonra;

· dokanaklara paralel ve gnaysik bir katı-hal yapraklanması gösterdiği sınır zonlarda daha yoğunca gelişen düzlemsel bir doku;

· yerli kayalardaki dokanaklara paralel düzlemsel bir doku. Bu, plütonların dokanaklarından etkilenmemiş zonlara doğru artan saf makaslamaya bağlıdır.

· Isıl hâlede metamorfik minerallerin eş-kinematik büyümesi

   Bununla birlikte, bu özelliklerin çoğu “izin veren(keyfi-seçimli)”dir fakat “tanılayıcı” değildir. Cruden (1988) ve Schmelling vd. (1988) tarafından bahsedilmiş olunan balonlaşmanın desteklenmesinde kullanılan özelliklerin çoğu delici (içine nüfuz edici) diyapirler etrafında oluşabilir.

VI-2 Duraksama

   Magmatik duraksama yerli kayalarda sıcak bir magma tarafından teşvik edilmiş ısıl kırılmayı ve kırılmış blokların batmasıyla magmanın kırıkları istila etmesini imâ eder. Kırılmaya birincil olarak ısıl stress (her 100°C´lik ısınmaya 4 kbar basınç!!!) sebep olur. Magma taşınmasında magmatik duraksamanın önemine çok sınırlı olarak inanılır çünkü magma içine batan yerli kaya ksenolitlerinin kaybı magmanın soğumasına ve çıkış bacasının engellenmesine katkıda bulunacaktır.

VI-3 Kazan çökmesi

   Kazan çökmesi halka şeklindeki karmaşıkların karakteristik bir yerleşme mekanizmasıdır ve klasik olarak magmatik duraksamanın özel bir hali olarak göz önüne alınır. Magma bileşimleri tipik olarak baziktir (gabro, diyorit). Bir kere yüksek kabuksal seviyelere yerleşmiş bazik plüton soğur ve batar, halka kırıklar boyunca ya da yerli kayalarla dokanaklar boyunca diğer ergimiş malzemelerin (granitik) sokulumunu yeğleyen. Bazik bir magma daha az yoğun bir kabuki içinden nasıl yükselebilir? Katı kabuğun kısmen ergimiş bir malzeme üzerinde yüzer olduğunu varsayarsak o zaman izostatik yeniden-ayarlanmaya gore bazı magmaların yükselişini açıklayabiliriz. Bu sezide magma bir denge yüksekliğine dek kırıklar vasıtasıyla yükselebilir.

VI-4 Sokulumların geometrisi ve control eden faktörler

   Yerleşmelerini control eden mekanizmadan bağımsız olarak plütonlar, plütonun sınırı yerli kayanın paralelken konkordan sokulumlar ve plüton yerli kaya yapısı üstünde kirişken (yerli kaya yapısını kesen) diskordans sokulumlara genellikle sınıflandırılır. Siller, lakolit ve lopolit konkordan sokulumlardır oysa dayklar, halka dayklar ve tıkaçlar diskordan sokulumlardır. Domlar ve diyapirler ya diskordan ya da konkordan olabilirler. Kabuğun üst kısmına yerleşmiş sokulumlar için plütonların şekli dört ana faktöre bağlıdır:

· magmanın vizkozitesi,

· üzerindeki yükün (örtünün) kalınlığı,

· yerli kayanın tabiatı,

· tektonik şartlar ve çevre

   Siller, lakolitler ve lopolitler konkordan mercek şekilli magmatik sokulumlardır (Şekil 20).
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Şekil 20: Konkordan sokulum örnekleri.

   Magma bir boru içinde gevrek kabukta seyahat eder ve örtünün domlaşmış bir çatısını yükselten yataya yakın bir uyumsuzluk (düşük vizkozite katmanı) boyunca yayılır. Magmanın vizkozitesi ve örtünün kalınlığı (sokulumun derinliği) sokulumun şeklini kısmen control eder: yassı (düz) sokulumlar düşük vizkoziteli magmaları ve kalın örtüyü karakterize ederler; çan şekilli sokulumlar daha vizkoz magmaları ve sığ sokulum seviyesini karakterize ederler. Bir fayın varlığı sokulumun şeklinin daha fazla control edilmesin çaba gösterebilir (Şekil 21).
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Şekil 21: Sokulumların şekli üstünde faylanmanın etkisi.

   Bir intrüzyon farklı litolojiler içerisine sokulduğu zaman hem konkordan hem diskordan dokanaklar gözlemlenebilir. Örneğin, Ploumanac´h plütonu (Bretagne, Kuzeybatı Fransa) grovaklarla konkordan dokanak ve daha önceki granitler ile diskordan dokanak gösterir.

   Yerli kaya içinde suyun varlığı vizkozite terslenmesini azaltır ve konkordan dokanakları kolaylaştırır oysa CO2 diskordan dokanaklara terfi ettiren kalkerli kayalara sokulan magmayı dondurur.

   Magmanın jeokimyasal bileşimi onun vizkozitesini ve bundan dolayı sokulumun geometrisini control eder. Gerçekten, SiO2 magmanın vizkozitesini artırır, aksine mafik magmalarda TiO2 gibi bazı oksitler daha düşük vizkoziteye katkıda bulunurlar. Sonuç olarak, düşük vizkoziteli mafik magmalar yassı (düz) sokulumlar oluşturmak üzere yanal olarak yayılırlar oysa daha vizkoz felsik magmalar küresel şekiller geliştirirler.

VII- Reoloji ve Dokular

   Kısmen ergimiş kayalarda gelişen mikroyapılar ve dokuların tabiatı ve önemi reolojik davranışlarıyla değişir. Bu reolojik davranışın liquidus (%100 ergiyik) ve solidus (%0 ergiyik) arasında çok fazla değişmesinden dolayı (Şekil 22) biri magmatik mikroyapılar ve dokuların tabiatı ve öneminde çok fazla değişiklik umabilir.
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Şekil 22: Ergime fraksiyonunun bir fonksiyonu olarak magmanın reolojisi.
   Bu bölümde biz granit bileşimli magmaların reolojik özelliklerini açıklamak için saha ilişkilerini kullandık.

VII-1 Birinci Reolojik Eşik aşağısındaki yapı ve mikroyapılar

   Bu aşamada, magmalar bir Nevtoniyen davranışa sahiptirler, neticede kristallerin ve anklavların sedimantasyonu gibi yerçekimsel işleyler tercih edilir. Magmanın düşük vizkozitesi de taşınırlığını ve bundan dolayı konveksiyonunu yeğler. İlişkili (birleşik) yapılar (1) şiliren (schlieren – ana akış düzlemine parallel gerilmiş biyotit ve amfibol gibi mafik mineral kümeleri) ve (2) farklı mineralojik bileşimli katmanların ardalanmasına yol açan magmatik tabakalanmadır (karılamaz magmanın ana akış düzlemine tektonik aktarılması). Bu tabakalar, farklı bileşimdeki katmanlar arasında düşük bir vizkozite terslenmesine işaret eden daha sabit bir kalınlık ve budinaj yokluğu (eksikliği) gösterirler. Kristallerin tercihli yönelimini parçacıkların boyutundan dolayı el örneğinde gözlemek zordur, FRT aşağısındaki magmanın çalkantılı doğası da güçlü Şekil Tercihli Yönelimin (ŞTY) oluşumunu engelleyebilir. Mafik magma felsik magma içine sokulduğu zaman dayklardan ziyade yastık lavlar oluşturur. Felsik magmadan feldspatlar mafik anklavların içlerine taşınabilirler oysa mafik anklavlar soğumuş kenarlar geliştirirler. Levha A FRT aşağısında gelişen bazı yapıları ve mikroyapıları gösterir.

	LEVHA A
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VII-2 Birinci ve İkinci Reolojik Eşik arasındaki yapı ve mikroyapılar

   FRT yukarısında magma non-Nevtoniyen bir akışkandır ve kristalin yük magmatik sedimantasyonu önlemek için yeterince yüksektir. Ergiyiğin akışı ve kristallerin ve anklavların dönmesini ve de anklavların vizkoz deformasyonunu tetikler. Her iki işley feldspat, amfibol ve biyotit gibi anizotropik minerallerin epey güçlü bir ŞTY´leri tarafından işaretlenen bir magmatik dokunun gelişimine yol açar. Anklavın iç tarafındaki doku güçlü bir ŞTY´li magmatiktir. Bu doku anklavların dış taraflarındaki dokuya paraleldir. Anklav ve magma arasında düşük bir vizkozite tezatlığı varsa o zaman doku kırılması ya da doku sapması gelişmez. Anklav herhangi bir duraysızlık tetiklenmesi olmaksızın magma içinde hareket eder. Anklav katıysa iç ve dış tarafındaki dokular farklı bir yönelime sahip olabilirler. Bu yönelim sapması reolojik sınır (anklavın sınırı) boyunca doku kırılmasıyla ya da magmanın iç tarafında anklavın dönmesiyle ilişkili olabilir. Dönme meydana gelirse magmanın iç tarafındaki dokunun sapması gerekir, ergiyikler yığışabildikleri yerlerde anklavın etrafını saran basınç gölgeleri geliştirirler. Mafik magma felsik magma içine dayklar şeklinde sokulur. Bununla birlikte felsik magmanın düşük vizkozitesinden dolayı felsik magma akarken sayısız mafik anklava ayrılmaları çok büyük olasıdır. Levha B bazı magmatik doku tasvirlerini verir.

	Levha B
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VII-3 İkinci Reolojik Eşiğin yukarısındaki yapı ve mikroyapılar

   SRT´nin ötesinde, kristaller magmanın nisbi vizkozitesinde ani bir artışı tetikleyen arabağlantılı bir ortam oluştururlar. Bu bölgede magmanın reolojisi çok karmaşıktır ve yamulma hızına son derece bağımlıdır ve neticede bu bölgede gelişen mikroyapılar ve dokular yamulma hızına bağlı olarak oldukça değişir. Örneğin mafik magmalar dayklar halinde felsik magma içine yerleşebilirler. Böyle yüksek bir yamulma hızı altında felsik magma gevrekçe davranır oysa düşük vizkoziteli mafik magma kırıklar içine akabilir. Yerleşme sonrasında mafik dayklar felsik magmanın vizkoz akışı altında plastic olarak deforme olurlar. Mafik dayklar kıvrımlanmış, makaslanmış ve mafik anklavlara ayrılmış olabilirler. Düşük bir yamulma hızında magmatik doku, tane sınırı erimesi neticesinde birbirine uygun hale gelen katı parçacıkların dönmesiyle daha fazla gelişebilir.

   Yamulma hızı gradyanıyla ilişkili mekanik duraysızlık kıvrımların, makaslama zonlarının bileşim sınırları boyunca doku kırılması gelişimine yol açar. Mafik anklavlar katı-hal yüksek sıcaklık plastic deformasyon gösterebilirler fakat kırıklar da gelişebilir.

   Daha yüksek yamulma hızlarında, mikro-kırıklar feldspat gibi katı mineralleri etkiler fakat bir kaç taneden daha fazlasına çoğalmazlar (yayılmazlar). Bu kırıklar katı halin arabağlantılı doğasından dolayı gelişir. Şu halde stresler magmanın bir tarafından öbürüne iletilirler ve kristallerin çarpışması kırıklanmalarını tetiklemeyi meydan getirir. Kırıklar kalıntı ergiyik ile doldurulur. Makroskobik gerilme yarıkları ve makaslama kırıkları da hem mafik he felsik magma içinde gelişebilir, onlar sınırlı gerilme sunarlar ve magmatik dokuya yüksek bir açıyla gelişirler. Levha C, D ve E SRT yukarısında gelişen bazı yapılar ve mikroyapılar gösterirler.

	Levha C
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	Levha D
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	Levha E
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VIII- GRANİT YERLEŞİMİ ve BUNUNLA İLGİLİ STRAİN ALANLARI
   Granitoid sokulumları çok çeşitli jeodinamik ortamlarda meydana gelir. Yerleşimleri bir kaç mekanizma tarafından kontrol edilir. İçine sokuldukları yerli kaya üzerinde değişken ısıl etkiye sahiptirler ve sonuçta büyük bir sonlu yamulma alanı çeşitliliği gösterirler. Bu büyük çeşitlilik magmanın reolojisi, içine sokulduğu yerli kayaların reolojisi, batmazlık kuvvetleri ve magmayı kuşatan tektonik kuvvetler arasındaki karşılıklı etkileşim neticesinde ve ilerleyen zamanla fazlalaşır. Bazı granit ilişkili sonlu yamulma alanlarını yorumlamadan önce bölgesel sonlu yamulma alanlarını karakterize eden bir metoda yeniden kısaca değineceğiz.

VIII-1 Metodoloji

   Sokulumla özdeşik yamulma alanının tespit edilmesi sonlu yamulma elipsoidinin karakteristiklerinin yerel ölçekte tesbitini içerir. Sonlu yamulma elipsoidi, birbirine dik üç eksen λ1, λ2 ve λ3 (λ1>λ2>λ3) ve bunların uzayda farklı farklı yönlenmeleri sayesinde karakterize edilir. Kayaların deforme olması halinde farzedilir ki yassılaşma düzlemi (λ1λ2 düzlemi) folyasyon düzlemiyle çakışır/uyar ve bu düzlem içindeki gerilme çizgiselliği (lineasyonu) λ1´e paraleldir. Bu yüzden sonlu yamulma elipsoidinin karakteristik parametrelerinin bazısı arazide elde edilebilirdir. Bu parametreler:
· λ1λ2 düzleminin yönelimi,

· λ1 yönünün yönelimi,
· Sonlu yamulma elipsoidinin tipi. Yapraklanma (folyasyon) düzlemi ve gerilme çizgiselliği arasındaki nisbi yoğunluğun gözlenmesine dayanılarak 5 tip elipsoid tayin edilebilir:

· S tektonitler güçlü bir düzlemsel dokunun varlığı ve çizgiselliğin zayıf olması ya da hiç olmaması sayesinde tanınabilir. Bu durumde elipsoid yassılaşan tiptedir.
· SL tektonitler eşit yoğunlukta bir yapraklanma düzlemi ve bir çizgisellik tarafından karakterize edilirler. Bu durumda doku, düz yamulma elipsoidini karakterize eder.
· L tektonitler güçlü bir çizgiselliğin varlığı ve yapraklanma düzleminin zayıf olması ya da hiç olmamasıyla karakterize edilir. Bu doku sıkışma (küçülme) tipli bir elipsoidi karakterize eder.
· Sonlu yamulma elipsoidinin diğer iki tipi ise çizgiselliğin yapraklanmadan daha fazla geliştiği L>S tektonitler ve yapraklanmanın çizgisellikten daha fazla geliştiği S>L tektonitleri içeren ara durumları tanımlar.
· Yamulma rejimi şunların görülmesi sayesinde tespit edilir: Katı nesneler etrafındaki dokunun simetrik (ortak eksenli-koaksiyel) veya asimetrik (ortak eksenli olmayan) saptırılması, asimetrik kıvrımların ortalama verjansı (vergence), yapraklanma düzlemi ile deformasyonun yoğunlaştığı düzlem arasındaki obliklik, vb...

· Gnayslar içindeki katı nesnelerin etrafındaki basınç gölgeleri asimetrisi ve S-C-C’ oblikliği, migmatitlerde S-S’ oblikliği, Magmalarda kristallerin birbiri üstüne binmesi (kiremitlenme), kıvrım asimetrisi gibi makaslama yönünün anlaşılmasını sağlayan işaretçilere bakılarak kinematik tespit edilebilir.

· Yamulma yoğunluğu arazide nicel olarak çoğunlukla tayin edilemez, ancak nesnelerin deformasyonlarının karşılaştırılmasıyla (örneğin, magmadaki mafik anklavların, konglomeralardaki çakılların, kristalin kayaçlardaki mineral toplulukarının uzama miktarlarının ölçülmesiyle) nitel olarak deformasyon yoğunluğunu tahmin etmek olasıdır. Bu ölçümlerin bir harita üzerinde bütünleştirilmesi deformasyon yoğunluğunun uzaysal değişiminin nitel ifadesini verecektir.
   Granitik sokulumlar yerli kayalarda yapısal bir haleye ilaveten metamorfik bir hale de geliştirebilir. Bu haleler birbirlerine uysalar da uymasalar da onları haritalamak daima ilgi çekicidir. İki halenin birbiriyle çakıştığı yerde metamorfik kristalleşme plüton yerleşimine göre sin-kinematiktir. Deformasyon haleleri plütonun dış yüzünden uzağa ısıl halenin sınırına uzanmış ya da metamorfik hale statik bir ortamda gelişmiş olabilir. Bölgesel tektoniklerin rolü geç safhada sorgulanabilir. Genelde bölgesel tektonikler plüton yerleşimine mani olduğunda plütonun ısıl etkisine (çarpışmasına) bağlı metamorfik kristalleşme plüton yerleşimine ya da bölgesel tektoniklere sin-kinematiktir.

VIII-2 Granit sokulumlarında yamulma yörüngeleri: kuramsal ve arazi modelleri

   Diyapirlerin sonlu yamulma alanı, magmanın diyapirik taşınmasının ve de diyapirin baş kısmının yerleşiminin dinamiğinin bir sonucudur. Bu yüzden, yamulma alanı diyapirin gelişim safhasına bağlıdır ve λ1λ2 yörüngeleri zamanda ve boşlukta ani değişimler gösterirler. Şekil 23a bir diyapirin gelişiminin başlangıç safhasını temsil eden granitik bir doma uyar. λ1λ2 yörüngeleri granitin çekirdeğinde ve kanatlarında dikeyden granitin çatısında yatay yörüngelere keskince değişir. Ancak, istatiksel olarak, granitin iç kısmındaki dokunun büyük çoğunluğu , çatıdaki hariç, şiddetlice dalımlıdır. Diyapir geliştiği zaman (Şekil 23b-c) bu erken doku git gide deforme edilir ve yörüngeler karmaşık hale gelir. Granitin iç kısmında gelişen antiklinal kıvrım ve yerli kaya içinde gelişen senklinal kıvrım dikkat çekicidir.
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Şekil 23: Bir diyapirin enine kesitte görünüşleri üstünde yamulma yörüngeleri, Dixon, 1975 sonrası.
   Üç boyutta, λ1λ2 düzlemi herhangi bir dalıma ve herhangi bir yöne sahip olabilir. Azami uzama yönü (λ1) diyapirin çekirdeğinde dikey ve çatıda ise diyapir dairesel bir kesite sahip olduğunda ışınsal bir dağılımla yataydır. Bu özellikler, λ1λ2 düzleminin dalımı ve λ1´in pitchi (alçalma ya da yükselme açısı) λ1λ2 düzleminin doğrultusunun bir fonksiyonu olarak bildirildiği diyagramlar üstünde gösterilebilir (Şekil 24).
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Şekil 24: λ1λ2 doğrultusunun fonksiyonu olarak λ1λ2 düzleminin dalım ve λ1´in pitch çeşitliliği.

   Yamulma rejimi diyapirin çatısında eşeksenliden (koaksiyelden) kanatları boyunca non-koaksiyele değişir.

   Diyapirik olmayan sokulumlarda sonlu yamulma alanı magmatik odanın şişmesine (balonlaşmasına) bir tepki sonucu gelişir. Balonlaşma simetrik (Şekil 25a-b) ya da asimetrik (Şekil 25c) olabilir. Bundan dolayı yörüngeler de simetrik veya asimetrik olurlar. Şişme simetrik olduğu zaman eşeksenli deformasyon baskın olur, ancak şişme asimetrik olduğunda eşeksenli olmayan deformasyon gözlemlenebilir.
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Şekil 25: Diyapirik olmayan sokulumlarda yamulma yörüngeleri.

   λ1λ2 düzlemleri minerallerin tercihli yönelimi ve de anklavların yönelimi vasıtasıyla tanımlanır. Plütonların kenarlarına yakın yerlerde mineraller katı-hal sünek deformasyonu gösterirler. Bu katı-hal dokusu plütonun çekirdeğinde bir magmatik dokuya (minerallerin sünek deformasyonsuz tercihli yönelimlerine) doğru gelişir. Belirtmek gerekir ki bu doku, sonlu yamulma elipsoidinin bir yassılaşma düzlemi olan λ1λ2´e de uyar. Bu, magmatik dokuların magmatik akışa göre yorumlanmasının yaygın bir yanlışıdır.
   Sunulan sonlu yamulma alanları, yerleşimi bölgesel tektoniklerden etkilenmeyen ya da yakınlarındaki diğer sokulumlar tarafından rahatsız edilmeyen tek bir sokulum için doğrudur.Genelde, sokulumlar bölgesel tektoniklerle eşyaşlıdırlar ve sıkça diğer sokulumlarla birlikte bulunurlar. Bu yüzden sonlu yamulma alanları yerel ve bölgesel yamulma alanı arasındaki karşılıklı etkileşimi temsil ederler (örneğin, yerleşimle ilgili yamulma alanı ve tektonikle ilgili yamulma alanı). Şekil 26 bir kaç sokulumun birlikte karşılıklı etkileşimlerini gösterir.
[image: image58.jpg]



Şekil 26: Sonlu yamulma alanı eşyaşlı sokulumlar arasında karşılıklı etkileşir.

   Balonlaşmadan dolayı sokulumlar komşu sokulumlarla çarpışabilirler. Yumuşak çarpışmalar plütonlar arasında düz dokanaklar (dikey λ1λ2 düzlemi, eşyaşlı deformasyon, kutupları yassılaşmış sonlu yamulma elipsoidi) geliştirir, bu durumda bir yapraklanma üçlü noktası üç plütonun karşılaştığı (birleştiği) yerde gelişir. Plüton, Yapraklanma üçlü noktası oluşur, çünkü her bir plütonun yerel yamulma alanı komşularınınkini deforme eder. Üçgen bir şekil ile gelişirler ve yamulma dikey λ1 eksenli puro şekilli bir elipsoid tarafından karakterize edilir. Pilbara´daki Shaw, Mount Edgar ve Corona Down batolitleri böyle bir karışılıklı etkileşimli yamulma dokusu geliştirdiler.
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	Şekil 27: Bölgesel eşeksenli deformasyon esnasındaki genleşme.


   Karşılıklı etkileşim bölgesel tektoniklerle de meydana gelir. Eşeksenli bir rejim için plütonun genleşmesi için uygun yön bölgesel gerilme yönüne paraleldir. Plüton, bölgesel  yatay λ1 eksenine paralel uzun eksenli eliptik bir şekle sahip olacaktır (Şekil 27). Plütonların uzun kenarları boyunca, plüton içindeki λ1λ2 yörünge düzlemleri yerli bölgeninkine paralel olmaya meyledecektir.  Plütonun kenarlarının böl-gesel λ1λ2 düzlemine dik olduğu yerde eliptik plüto-nun mafsal (menteşe) zon-ları boyunca, yerel ve böl-gesel yamulma alanı reka-bet eder. Plütonun genleş-mesiyle alakalı deformas-yonun baskın olduğu plü-tonun içerisinde, λ1λ2 düz-lemi plüton kenarlarına pa-raleldir. Bununla birlikte, biri plütonun mafsal zonla-rından uzağa hareket etti-ğinde, bölgesel ve yerel yamulma alanı deformas-yonun dikey bir λ1 yönlü sıkılık olduğu yerde üç-gensel bir zon içinde bir-birini etkiler, bu üçgen bölge bir yapraklanma üçlü noktasıdır (Şekil 27).
   Plütondan epey uzaklaşıldığında bölgesel yamulma alanı hakim olur. Şimdi gerilme çizgiselliği göz önüne alındığında, plütondaki λ1 yönü bölgesel λ1 yönüyle paralel olacak şekilde aşağı dalımlı ışınsal bir dağılımla (izotropik genleşmeli bir plüton için) sapacaktır. Başka bir deyişle ara (orta) dalımlı gerilme çizgiselliği plüton içerisinde ve kenarları yakınında gelişecektir.
   Eşeksensiz deformasyon için, iki tezat durum deformasyonun homojenliliğine ya da homojensizliğine göre gelişecektir. Deformasyon homojense, genleşme için uygun yön artan yamulma elipsoidinin λ1 yönüdür. Bu, eliptik plütonların uzun eksenlerinin bölgesel λ1λ2 düzlemlerinin yörüngelerine bir açıyla yönelmesini açıklar (Şekil 28). Diğer bir sonuç da λ1λ2 yörüngelerinin plütonun kenarlarına paralel olmamasıdır ki bu, kenar plütonun uzun eksenine paralel olduğunda geçerlidir. Yörüngelerin genel biçimi sarmaldır. Yerli kayada, üçlü noktalar plütonik elipsin uzun eksenine göre asimetrik bir dağılıma sahiptir. Grilme çizgiselliği (λ1 yönü) plütonun kenarları civarında yataydır, fakat pitch sokulumun çekirdeğine doğru artar.
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Şekil 28: Bölgesel homojen eşeksenli olmayan deformasyon esnasında genleşme.

   Sokulum bir makaslama zonu yakınında vuku bulursa ve kenarlarından birini makaslama etkilerse plüton koma-benzeri (bir kuyruklu yıldızın başı etrafındaki malzemenin meydana getirdiği bulut; püskül; merceğin meydana getirdiği şeklin etrafındaki ağıl) bir şekil geliştirecektir (Şekil 29). Homojen eşeksenli deformasyon için olduğu gibi genleşme için uygun yön artan yamulma elipsoidinin λ1 yönüdür. Bu yüzden eliptik plütonların uzun ekseni bölgesel λ1λ2 yörüngelerine bir açıyla yönelimlidir. Sadece bir üçlü nokta yerli kaya içinde gelişecektir, oysa ikinci bir üçlü nokta plütonun genleşmesiyle ilgili içsel deformasyon ve bölgesel makaslamanın karşılıklı etkileştikleri plütonun içerisinde gelişebilir.
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Şekil 29: Bölgesel heterojen eşeksenli olmayan deformasyon esnasında genleşme.
   Önceki olaydaki gibi, λ1 yönü plütonun kenarları yakınında yerli kaya ve plüton içinde yataydır, fakat pitch sokulumun çekirdeğine doğru artar.

VIII-3 Arkeen sonlu yamulma alanları: Murchison ili (Yilgarn kratonu, Batı Avustralya) ve Dharwar kratonu (Güney Hindistan).

   Geçen yirmi yılda, birbirine tezat modeller Arkeenin karakteristik yapısal özelliklerini açıklamak için teklif edildi. Bazı yazarlara göre, Arkeen jeodinamik işleyleri bugünkünden farklı değildi: Okyanusal bölgelerin dalıp batması ve kabuksal malzemenin yığışımı litosferin büyümesinde ve yapısallaşmasında ana mekanizmalardı (örneğin, Condie, 1989). Diğerlerine göre, Levha Tektonikleri kabuksal ölçekli naplar ve bindirmelerden dolayı katı olmayan zemine sahipti ve yüksek basınç metamorfizması Arkeen arazilerinde yoktur (örneğin, Kröner, 1991). Bir alternatif olarak, önerirler ki büyük hacimli granitoid yerleşimi Arkeen kabuğunun hem yapısal hem de metamorfik karakteristiklerinden sorumluydu (Gee, vd., 1981; Collins, 1989; Hill vd., 1992b; Bouhallier, vd., 1993; Jelsma, vd., 1993; Bloom, vd., 1997; Ridley,vd., 1997). Yeşiltaş kuşaklarından mafik kayalar üzerine jeokimyasal kısıtlamalar (hesaplamalar) manto sorguçlarıyla ilgili magmaların Arkeen kabuğunu inşa etmede (Lambert, 1981; Hill, vd., 1992b; Kröner ve Layers, 1992; Peucat, vd., 1993; Arndt, 1994; Stein ve Hoffman, 1994) ve geniş yayılımlı kısmi ergime ve çoğul diyapirleşmeden ısıyı temin etmekten (Kröner ve Layers, 1992; Hill, vd., 1992b; Choukroune, vd., 1997).
   Yilgarn kratonundaki Murchison vilayeti (Şekil 30, harita A1 ve A2) böyle iki tarafıda temsil eden modellerin teklif ediliği bir Arkeen arazisinin iyi bir örneğidir. Granitoid-yeşiltaş bölgelerindeki dom ve havza dokularının kökeni tartışmanın çekirdeğidir. Gee, vd. (1981) için büyük granitoid domları arasındaki sıkı sinformlar olarak yeşiltaş istiflerinin varlığı (Şekil 30, harita A1) felsik magmanın diyapirik yükselimi ve yeşil taşların özdeş aşağı doğru hareketine (sarkma-batma-sagduction) göre yorumlanabilir. Myers ve Watkins (1985) aynı dokuyu açıklamak için bir kıvrım girişimi sunarlar. Bu modele göre, “dom ve havza” yapıları (Şekil 30, harita A2) yeşiltaşlar ve granitoidlerin kıvrımlanmasından sorumlu iki dikgen sıkışmalı olayın ürünüdürler. Bu kısalma (büzülme) olayları levha sınırlarındaki dalma-batma zonlarının uzak alan sonuçları olarak yorumlanır. Myers ve Watkins (1985) tarafından yazılan makale Yilgarn kratonundaki Levha Tektoniklerini destekleyen klasik bir çalışma olarak dünya çapında kabul edilmektedir. Ancak not etmeye değerdir ki ne Gee, vd. (1981) ne de Myers ve Watkins (1985) görüşlerini destekleyecek ayrıntılı yapısal haritalar sunarlar.
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	Şekil 30: A1) Yilgarn kratonun yapısal haritası (Gee, vd.,1981´den sonra). A2) Yilgarn kratonu (Batı Avustralya)´daki Murchison ilinin güneybatı bölümünün yapısal haritası (Watkins, vd., 1991´den sonra). Bu harita üzerinde granitoidlerdeki bölgesel yapraklanma düzenli bir şekilde KB´ya yönelimli olarak gösterilir. Bu yapraklanma KB yönelimli bölgesel kıvrımların eksenel düzlemsel olarak yorumlanır. Bu, önceki DB uzanımlı kıvrımları yüksek bir açıda keser. Bizim ayrıntılı yapısal haritalarımız (A3) ve (A4) bu görüşü desteklemez. Bu haritalar KB (harita A3) ve DB (harita A4) yeşiltaş sinformları civarındaki yapraklanma yörüngelerini ve çizgisellikleri gösterir (Foley, 1997; Rey, vd., hazırlanmakta). Bölgesel doku yeşiltaşlar ve granitoidler arasındaki dokanağa paralel kalır.


Murchison vilayetinden anlaşılan: Yalgoo bölgesinde sonlu yamulma alanı
   Murchison vilayetinde, Myers ve Watkins (1985) tarafından “dom ve havza” yapısını açıklamak için ileri sürülmüş kıvrım girişimi modelini gösteren bir hazırlık (başlangıç) çalışması yapısal temele sahip değildir (Foley, vd., 1997; Rey, vd., hazırlanmakta). Bu model, bölgesel ölçekli kıvrımlara eksenel düzlemsel bir KG bölgesel dokuların yaşlı bir DB folyasyonunu çapraz kesmesi ve de bölgesel ölçekli kıvrımlarla (Şekil 30, harita A2) ilgili olması kanaatiyle teklif edilmişti. Bölgesel kıvrım mafsalları etrafındaki yamulma alanını ayrıntılı yapısal haritalamamız (Şekil 30, harita A3 ve A4) gösterir ki: (1) değişken yönelimler sunan tek bir bölgesel doku vardır, (2) bu bölgesel doku yeşiltaş sinformlarının mafsallarının etrafını sarar ve granioid/yeşiltaş dokanaklarına paralel uzanır, (3) Bu dokunun doğası magmatikten, granitoidlerin çekirdeğinden, yeşiltaşlarla dokanaktaki yüksek sıcaklık katı hal dokusuna ilerledikçe değişir, (4) kinematik işaretçiler yeşiltaşların granitoidlere oranla aşağı doğru ötelenmesini desteklerler, (5) folyasyon noktalarında yeniden kıvrımlanma dokuları, küçük ölçekli “dom ve havza” tipi kıvrım girişimleri gibi karmaşık yapılar gelişir. Sonlu yamulma alanının karakteristikleri kıvrım girişim modelinin doğruluğuna karşı gelir (desteklemez) ve granitik domların yeşiltaşlar içine sokulumuyla uyumludur.
   Güney Hindistan´ın Arkeen kratonundaki güncel jeolojik çalışmalar bölgesel yapıların, metamorfizma ve plütonizmanın karakteristikleriyle birlikte, kraton ölçeğinde diyapirik duraysızlıkların gelişimiyle uyumlu olduğunu açığa çıkardı (Bouhallier, 1995; Bouhallier ve Choukroune, 1995). Murchison ilinin bölgesel yapısı ile Hindistan kratonunki arasındaki benzerlik önerir ki  her iki kraton benzer bir Arkeen tarihi geçirdi (Şekil 30 ve 31). Bu diyapirik duraysızlıkların ana özelliği yamulmanın boşlukta büyük bir değişkenlik gösrermesidir. Gerçekten, düzlemsel doku domsu bir konumda gelişir, düzlemsel-çizgisel doku granitik domlar arasındaki çizgisel oluklar boyunca gelişir,  yoğun, çizgisel ve dikey doku çizgisel olukların birleştiği yapraklanma üçlü noktalarında gelişir (Şekil 31). Hem şekil hem de dokuların yoğunluğunun şiddetli değişkenliği gibi yerel karmaşıklıklar yükselen domlarla ilgili köken olarak bağımsız yamulma alanlarının artan karşılıklı etkileşimlerine (dom içinde dom girişimleri) göre yorumlanabilir. Daha fazla karmaşıklık bu girişimlerin bölgesel kısalmanın vuku bulduğu şartlar altında gerçekleşmesi olgusundan doğar (Şekil 31).
VIII-4 Alt Proterozoyik Saraya Batolitinin (Doğu Senegal) sonlu yamulma alanı

   Pons, vd., 1992´den bu çalışma bölgesel ölçekte uygulanan sonlu yamulma analizinin gücünün güzel bir örneğidir.

   Erken çalışmalarda Saraya batoliti (120 km uzunluğunda, 30 km genişliğinde) doğu Senegal´in Alt Proterozoyik istifleri içinde homojen bir tektonizma sonrası granitik kütle sokulumu olarak varsayılmıştı (Şekil 32A). Daha güncel olarak Pons, vd. gösterdiler ki bu büyük granitik batolit bir kaç eşyaşlı plüton ve girişen diyapirlerden oluşan karmaşık bir kütleye uyar.
   Magmatik mineral dokusunun yönelimi, bileşimsel katmanlanma ve ksenolitler batolin her tarafından 500´den fazla yerde kaydedilmiştir. Saraya batolitinin bir yapraklanma yörüngeleri haritası ortaya çıkarır ki bu büyük batolitik kütle gerçekten bir kaç bitişik plütondan meydana gelmiştir. Onların her biri, yatay kesitte, bükülmüş oval şekli ile tanınan konsantrik bir dokuyu gösteren içsel yapraklanma yörüngeleri tarafından karakterize edilir. Yapraklanma dalımları plütonların çekirdeklerinde genellikle daha yüksektir ve plütonun ya iç kısımlarına ya da dış kısımlarına doğru azıcık bir dalıma sahip oldukları dokanaklara doğru gitgide azalır. Bu geometri plütonların üç boyutlu şekli hakkında genel bir fikir verir. Plütonların dış kısımlarında yapraklanmanın yoğunluğu iç çekirdekten daha şiddetlidir. Gnaysik bir yapraklanma bile Saraya plütonunun kuzey yarısı etrafındaki dokanağın 100-200 metreleri içinde gelişmiştir. Granit yapraklanması, sokulumların metasedimenter yerli kayalarla temas ettiği yerlerde plüton sınırına yer yer obliktir. Plüton içsel dokusu ile yerli kaya dilinimi arasında geometrik bir devamlılık böylece gözlenebilir. Bu, bölgesel ve yerel yamulma alanları arasındaki girişimin sonucu olarak yorumlanır, yerel yamulma alanları bir plüton “balonlaşmasına” tekabül eder (Şekil 32C). Yapraklanma üçlü noktaları yerli kayalar içinde ve de Saraya plütonunun içerisinde rastlaşmışlardır. Onlar sırasıyla, bölgesel ve yerel yamulma alanı arasındaki sonlu yamulma alanı girişimine ve başlangıçta ayrı olan, sonra birbirleriyle temas eden, karşılıklı olarak birbirlerini deforme eden ve sonuçta tek bir batolit oluşturacak şekilde yapışan büyüyen diyapirler arasındaki karşılıklı girişime yorumlanır.
   Batolitteki çizgisel yapılar yapraklanma düzlemi içindeki bir gerilme dokusuna uyar. Biyotit ve muskovit kümelerinin ve kuvars agregalarının şeritleşmesi neticesinde tayin edilir ve sık sık gözlenmesi düzlemsel yapıdan daha zordur. Makaslama kriterleri gözlemlenmez. Çizgisellik, plütonun uzun eksenine dikkat çekecek derecede paralel, yataya yakın ya da sık sık kuzeydoğuya yumuşakça (hiç bir zaman 20°´den fazla değil) dalımlıdır. Bu plütonik çizgisellik ve yerel kaya çizgiselliği arasındaki paralellik plütonik yerleşimin sinkinematik karakterini doğrular. Yatay hizalanma da önerir ki plütonik kayalarda kaydedilmiş gerilme deformasyonu esas olarak yanal bir genleşmeye uyar, plütonların yükselişine değil.
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	Şekil 31: A: Dharwar kratonunun (Güney Hindistan) batı bölümünün, Holenarsipur (B) ve Gundlupet (C) alanlarının yerlerini de gösteren yapısal taslağı. A ve C: Holenarsipur (B) ve Gundlupet (C) alanlarındaki yapraklanma yörüngelerinin haritası (Bouhallier, 1995). Bu iki alan Dharwar kratonu içinde iki farklı yapısal seviyeyi temsil eder. Holenarsipur alanının amfibolit fasiyesinin (5-7 kbar) yaşı (yaklaşık 2525 Ma) Gundlupet alanının granulit fasiyesinin (7-9 kbar) yaşıyla aynıdır. Üst seviyede (Holenarsipur alanı) antiform kapanımlarının ve alt kesimde (Gundlupet alanı) sinform kapanımının varlığına dikkat edin. D: Diyapirleşme ve bölgesel tektonikler arasındaki yamulma alanı girişimleri, Bouhallier, vd., 1995). E: λ1λ2 düzleminin dalımının ve λ1´in pitchinin çeşitlilik diyagramları.
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Şekil 32: Saraya batoliti ve onunla ilgili yamulma alanı (Pons, vd., 1992).
VIII-5 Alt Proterozoyik Halls Creek Kuşağı´nın (Batı Avustralya) sonlu yamulma alanı

   Doğu Kimberley (Şekil 33A-B) 1880 ile 1820 Ma yılları arasında Avustralya´nın kuzeyini etkilemiş Barramundi Orojeninin parçasıdır. Bu orojenin meydana getirdiği metamorfizma ve deformasyon tarzı esasen, Avustralya´nın Alt Proterozoyik orojeni için anahtar bir bölge olduğu düşünülen (Hancock ve Rutland, 1984; Etheridge vd., 1987) Halls Creek Hareketli Zonu´nda (HCHZ) tayin edilir.
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	Şekil 33. A- Halls Creek Hareketli Zonu Alt Proterozoyik esnasında Avustralya´nın kuzey kesimini etkilemiş Barramundi Orojeni´nin parçasıdır. B- Uzamış batolitler ve büyük doğrultu atımlı faylar HCHZ´nun iki ana özelliğidir. Felsik ve mafik magmalar merkez zonu işgal eden metamorfik bir zon içine sokulmuşlar. C- büyük ölçekli kıvrımlanmanın (F3) oluşunu önerir. Bu kıvrımlanma bir önceki yan yatmış (recumbent) kıvrımların (F2) eksenel düzlemsel dokusunu (S2) etkiler.Black Rock antiklinali bölgesinde S2 dokusu çok daha yaşlı S1 şistozitesine paralel olarak görünür. D´de gösterilen enine kesit yan yatmış kıvrımların yeniden kıvrımlanmasının bölgesel yapıya hakim olduğunu önerir.
   Ancak bu çalışma sokulumdaki (magmatiktir) dokunun önemine hitap etmez. Sokulum ve fay zonları arasındaki ilişkilere de hitap etmez.
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   Halls Creek / King Leopold Hareketli Zonu bir kaç yüz kilometre uzunluğunda ve onlarca kilometre genişliğinde çizgisel bir kuşaktır (Şekil 33A). Bu çizgisel kuşak Kimberley Platosu´nun çevresini kuşatır. Kimberley Platosu´nun Proterozoyik sedimanlarının bir Arkeen kratonunun üstünde depolanmış olduğu sonucuna varılmıştır. Deformasyon, metamorfizma ve magmatizma, zamanda ve mekanda şiddetlice sınırlanmışlardır. Gerçekten, Barramundi deformasyonunun 20 milyon yıldan daha az bir zamanda sonlandığı anlaşılır.
   Halls Creek Hareketli Zonu´na ait kayalar formasyonu iki gruba bölünmüştür (Gemut, 1969) (Şekil 33B).

   Halls Creek Grubu, Alt Proterozoyik volkano-sedimanter kayalardan oluşur. Üstten alta (Smith, 1963): Olympio Formasyonu (grovak-silttaşı-şeyl yelpaze ortası fasiyesi), Woodward Doleriti, Biscay Formasyonu (volkano-sedimanter istif), Saunders Creek (deltaik ve denizel fasiyes) ve Ding Dong Down (bimodal volkanikler). Halls Creek Grubu´nun üst kısmı, 1910 Ma yaşlı Ding Dong Down formasyonunun felsik ve mafik volkaniklerini ve yine aynı yaşlı Sophie Downs Graniti´ni üzerler. Felsik volkanizma Biscay Formasyonu´nda 1870 Ma ve Olympio Formasyonu´nda 1857 Ma civarında yaşlandırılmıştır.
   Lamboo Grubu, HCHZ´nun çekirdeğini oluşturur. Halls Creek Grubu´nun metamorfik eşdeğeri olduğu sonucuna varılan, mafik ve felsik katılaşım kayalarının içine sokulduğu Tickalara Metamorfiklerinden oluşur. Jeokronolojik yaş, Lamboo Grubu´nun 1870 ve 1820 My arasında geliştiğine işaret eder. Tickalara Metamorfiklerinin düşük dereceli metamorfik kayalarında yapısal tarz, Halls Creek Grubu´na benzerdir: Kıvrımlar ve sayısız küçük makaslama zonları ve faylar yaygındır. Yüksek dereceli kayalarda yapısal tarz daha karmaşık olarak ayırtlanmış girgin deformasyonun bir safhasından fazladır.
   Birbirlerini kesme (cross-cutting) ilişkilerine dayanan dört deformasyon safhası (D1´den D4´e) tespit edilmiştir (Hancock ve Rutland, 1984). Lamboo Grubunda, D1 ve D2 iki “yüksek derece” deformasyon safhasıdır, oysa D3 ve D4 geriye kıvrımlanma ve faylanmadır (Şekil 33D). Bu yaklaşım kristalin temelde yeterli değildir ve özellikle deformasyon magmatizmayla eşyaşlı olduğunda (sonlu yamulma alanı girişimi) deformasyon tarihinin yanlış yorumlanmasına yol açabilir.
   Gerçekte granodiyoritin dokusu, şimdiye kadar yorumlanan sünek deformasyona sahip olduğudur, plütonların yerleşimi esnasında gelişen bir magmatik yapraklanma ve magmatik hal esnasında vuku bulan kıvrımlanma ve makaslanmadır. Bu yüzden, sonuca varılan karmaşık bir yapraklanmayı (S1-2) etkileyen sonuca varılan ters dönmüş antiklinal kıvrımlanma (Şekil 33D) (Gemut, 1971; Hancock ve Rutland, 1984) yerleşme esnasında plütonun magmatik akışla ilgili olası muhtemeldir. Granodiyoritin içsel yapısı magmatik bir kökene sahip ise, o zaman deformasyonun D1´den D4´e olan safhaları tekrar gözden geçirilmelidir.
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WILSONS DAĞLIK BURNU´NDAKİ GRANİTLER

   Wilsons Dağlık Burnu Avustralya Milli Parklarının en meşhurlarından biridir. Victoria kıyılarında, Melbourne´nün 180 km. güneydoğusunda bulunur. Bu park kumlu plajları ve görkemli manzaralarıyla şöhretli olsa da granitlerle ilgilenen jeologlar için de çok ilgi çekici bir yerdir. Bu sanal arazi gezisi burayı sizin ayağınıza getirecek.
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Şekil 34: Harita Wilson Dağlık Burnu´nu gösterir (Sağ altta kırmızı daire içine alınmış bölge).

   Wilsons Dağlık Burnu Batoliti Victoria´nın en büyük ve en iyi mostra veren Alt Devoniyen batolitlerinden biridir. Bu bölge Gondwana´nın Pasifik kenarı boyunca gelişmiş Lachlan Orojeni´nin parçasıdır. Bu batolit sığlaşarak doğuya doğru dalan bir çok tabaka benzeri granitik kütleler tarafından oluşturulur.
	1- Evet, çok güzel bir manzara... 2- ve 3- farklı düzlemler-den aynı mostrayı gösteren iki resim-dir. 2 yapraklanma yüzeyinin (XY düzleminin) üstünü gösterir. Büyük sa-rımsı mineraller potaş feldspattır. Tablamsı şekille-rinden dolayı mag-manın akışı esna-sında tercihli bir yönlenme geliştir-meye meylederler. İkinci resim (3) yapraklanma düz-lemine dik bir ke-siti gösterir. K-feldspatlar bu re-simde yandan gö-rünüyorlar. Kuvars, plajioklas ve biyo-titten bir matriks içinde yüzer biçim-dedirler. K-felds-patların tercihli yönlenmelerine dikkat edin, tablet-lerin uzun eksenleri istatiksel olarak resmin uzun tarafı-na paralel yönelim-lidir. Ortadaki ko-yu kabarcık mafik bir anklavdır ve onun uzun ekseni de yapraklanmaya paraleldir.
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	Bu üç resim de yapraklanma düz-lemine diktir. Sayı-sız katı parçacığın, K- feldspatlar gibi, magmanın akışı es-nasında çarpıştıkla-rında ne olduğunu gösterir. Parçacık-lar arasındaki etki-leşimler onların ro-tasyonunu engeller. 4- İki K-feldspat çatı üstündeki kire-mitler gibi biri di-ğerinin üzerine gel-miştir. Bu kiremit-leşme her bir par-çacığın daha fazla dönmesini önleye-rek magmanın akışı esnasında gelişen dokuyu (yapraklan-mayı) duraylı hale getirmeye meyle-der. 5- Kiremitleş-menin gösterişli bir örneği, magmanın akış yönü bu yapı-dan anlaşılabilir. Burada akış üste ve sağa doğrudur. 6- Bu resim de K-feldspatlardaki ki-remitleşmeyi gös-terir, fakat dikkat-lice bakarsanız gö-receksiniz ki kire-mitleşmeye ilave-ten feldspatların bi-ri (resmin ortasın-daki) diğerinin üs-tüne bindirmiştir. Bu önerir ki kire-mitleşmeyle ilgili yerel stres bir ba-sınç-çözelti işleyi vasıtasıyla defor-masyonu tetikle-meye yeterli güç-teydi.
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	7- ve 8- basınç çö-zeltisinin diğer ör-neklerini gösterir. 9- Biyotitçe zengin ince bir katmanın (koyu mineral) bir K-feldspatın etra-fını sardığı yerde koronatik bir tep-kime gelişir. Biyo-tit demir ve de magnezyumu için-de barındıran pota-sik bir mineraldir. Burada biyotitler potasyumu K-feld-spattan, demir ve magnezyumu çev-relerindeki gröna-lardan (sol kenar-daki kırmızı nokta-cıklar) çekerler. Bu reaksiyon önerir ki feldspat çevresin-deki magmayla kimyasal dengede değildi.
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	Granitler anklavlar, ksenolitler, schlie-renler ve dayklar gibi bazı heterojen-likler içerebilirler. Yandaki üç resim bir granit içinden, onu kesen bir baca-yı (tüp-şekilli baca) gösterir. Resim 10 ve 11 bacanın uzun eksenine paralel bir kesiti gösterirler. Üçüncü resim (12) bacaya dik bir ke-siti gösterir. Bu ba-ca mafik anklavlar ile doludur.
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	Mafik anklavların çoğunluğu bacalar-da değil felsik magma içinde da-ğınık halde bulu-nur. Anklavlara ila-veten (genellikle granitle bağlantılı), bazı ksenolitlerde vardır ki bunlar granitin içine so-kulduğu çevredeki yerli kayalardan gelen parçalardır. 13- hem anklavları (üstteki iki kabar-cık) hem de bir ksenoliti (alttaki metasedimenter ksenolit) gösterir. Yaygın bir özellik de mafik anklavlar içerisinde felsik magmanın bir çok büyük K-feldspat-larının bulunuşudur (14 ve 15). Bu önerir ki hem ma-fik hem de felsik magma kısmen er-gimişti ve felsik magma içinde er-ken safhalarda kris-talleşen K-felds-patın mafik anklav içine sokulduğunda aralarındaki vizko-zite farkı azdı.
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	16- K-feldspat dolu bir mafik anklavı gösterir. Bu anklav, magmanın akışı es-nasında izoklinal olarak kıvrımlan-mıştır. Resimdeki diğer anklavların az K-feldspat inklüz-yonuna sahip ol-duklarına ya da hiç olmadıklarına ve şiddetlice deforme olmadıklarına dik-kat edin. Biri ileri sürebilir ki izokli-nal olarak kıvrımlı anklav magma içine çok erken safhada dahil edilmişti. Er-ken safhada hem mafik hem de felsik malzeme benzer bir reolojiye sahipti ve K-feldspat mafik anklavların içine kolayca taşınabilir-di. Magma soğur-ken, mafik anklav-lar kristalleşti ve plastikçe deforme oldu (izoklinal kıv-rım). Bu safhada yeni mafik anklav-lar felsik magma içine dahil edildi, fakat daha hızlıca kristalleştiklerinden K-feldspatların iç-lerine dahil edilme-si önlenmiş oldu. 17- ve 18- felsik daykları gösterir. Resim 17´de dayk yerli kayanınkinden farklı bir bileşime sahiptir ancak yerli granitten K-felds-patlar felsik dayk içine taşınabilmiş-tir. Bu önerir ki fel-sik daykın sokulu-mu yerli granitin ergiyikçe zengin bir magma olduğu saf-hada vuku buldu. 18´deki dayk felsik magmanın kristal-leşmesi esnasında ergiyik segregasyon işleyinin bir sonu-cudur. Bileşimi ise kaba taneli yerli kayanınkine ben-zerdir ve kenarları hayli geçişlidir.
	16[image: image92.jpg]




	
	17[image: image93.jpg]




	
	18[image: image94.jpg]





