TEKTONOMETAMORPHE ENTWICKLUNG VON SCHERZONEN IM
PRAKAMBRISCHEN BASEMENT SUDINDIENS:

Sm-Nd-, Rb-Sr- und U-Pb-Isotopenuntersuchungen an den
Moyar-, Bhavani-, Palghat- und Kollegal-Scherzonen

Dissertation
der Fakultat fir Geowissenschaften
der Ludwig-Maximilians-Universitdt Miinchen

vorgelegt von
Birgit Meif3ner

Miinchen, den 12.09.2001



1. Berichterstatter: Prof. Hermann Kohler
2. Berichterstatter: Prof. Ludwig Masch

Tag der miindlichen Priifung: 18.12.2001



Zusammenfassung - Abstract 11

Zusammenfassung

Im Grundgebirge Siidindiens treten zwischen hochmetamorphen Einheiten mit unterschiedlicher
Entwicklungsgeschichte mehrere amphibolitfazielle Scherzonen auf: Die W-E-streichende Moyar-Scherzone
(MSZ) bildet die Grenze zwischen dem archaischen Dharwar Kraton im N und dem spétarchaischen Nilgiri
Block im S. Steilstehende Lineationen belegen hier vorherrschenden Vertikalversatz. Die SW-NE-streichende
transpressiv-dextrale Bhavani-Scherzone (BSZ) begrenzt im Westen den Nilgiri Block und im Osten den
Dharwar Kraton siidwirts. Siidlich der BSZ schlieSen sich amphibolit- bis granulitfazielle Orthogesteine und
Metasedimente an, die durch die W-E-streichende dextrale Palghat-Scherzone (PSZ) vom archaisch-
proterozoischen Madurai Block getrennt werden. MSZ, BSZ und PSZ werden als Komponenten des westlichen
Cauvery-Scherzonen-Systems betrachtet. Die Kollegal-Scherzone (KSZ) tritt als N-S-streichende sinistrale
Storungszone innerhalb des Dharwar Kratons auf und wird durch das Cauvery-Scherzonen-System diskordant
abgeschnitten.

Kenntnisse iiber die Deformationsgeschichte der siidindischen Scherzonen spielen eine wichtige Rolle in
Ostgondwana-Rekonstruktionen. Um Informationen iiber ihren Aufbau und ihre zeitliche Entwicklung zu
erhalten, wurden die MSZ, BSZ, PSZ und KSZ im Rahmen vorliegender Arbeit isotopengeochemisch
untersucht. Sm-Nd-, Rb-Sr- und U-Pb-Isotopenuntersuchungen an reliktischen Granuliten, an
amphibolitfaziellen Gneisen und Gneismyloniten sowie an pré-, syn- und postdeformativen Intrusiva aus den
Scherzonen liefern folgende Ergebnisse:

Gesamtgesteinsuntersuchungen

Reliktische und rehydratisierte Granulite aus der MSZ (Tpy 2.3-3.1 Ga) und der BSZ (Tpy 2.6-2.9 Ga) gehen
mehrheitlich auf spatarchaische Krustenbildung zuriick. Hinsichtlich ihrer geochemischen Charakteristika (LIL-,
Nb-verarmte Tonalite) und Nd-Modellalter dhneln diese Gesteine mehrheitlich den benachbarten Nilgiri-
Granuliten. Die Metamorphite aus der BSZ liefern ein Sm-Nd-Gesamtgesteinsalter von 2520 = 150 Ma (enq(t)
+0.6; MSWD = 2.2), das als Protolithalter der Gesteine interpretiert wird. Die mittlere Krustenverweildauer (Tpy
1.6-1.9 Ga) von sauren bis intermedidren I-Typ-Schmelzen, die vor ~620 Ma (*’Sr/**Sr; 0.7039) in die MSZ
eindrangen, belegt einen jiingeren MantelabspaltungsprozeB unter der siidindischen Kruste im Meso- oder
Neoproterozoikum. Ein allochthoner Quarzit (Tpy 3.3 Ga) aus der BSZ wird der archaischen Sargur-Serie aus
dem Dharwar Kraton zugeordnet. Die Gneise der PSZ zeigen aufgrund ihrer geochemischen Komposition (LIL-,
Nb-reiche Granitoide) und ihrer spitarchaisch-frithproterozoischen Nd-Modellalter (Tpy 2.3-3.0 Ga) Affinitét
zum Madurai Block. Orthogneise aus der KSZ (Tpy 3.2-3.3 Ga) besitzen die fiir den Dharwar Kraton typischen
mittelarchaischen Nd-Modellalter.

Mineraldatierungen an Granuliten

Mineraldatierungen an Granulitrelikten der MSZ, BSZ und PSZ geben Auskunft iiber die friihe
Metamorphosegeschichte der Gesteine: Sm-Nd-Granat-Gesamtgesteinsalter von Gnt-Plag-Px-Granuliten aus
geschonten Doménen der MSZ (2355 £ 22 Ma; gng(t) -1.4) und der BSZ (2329 + 19 Ma; eyqy(t) -2.0)
dokumentieren das Spétstadium friihproterozoischer Granulitmetamorphose und korrespondieren mit
Granataltern aus dem Nilgiri Block. Die zugehdrigen niedrigen eng-Initialwerte belegen die kurze Zeitspanne
zwischen Krustengenese und Granatkristallisation. Vier weitere Sm-Nd-Granat/Plagioklas-Gesamtgesteinsalter
aus Granulitrelikten der BSZ liegen zwischen 1275 + 10 Ma und 1106 + 48 (eng(t) —5.8 bis —25.4) und deuten
auf ein mesoproterozoisches Metamorphoseereignis hin. Ein reliktischer Charnockit aus der siidlichen BSZ, der
als eigene lithologische Einheit interpretiert wird, liefert ein reproduzierbares Sm-Nd-Granat-
Gesamtgesteinsalter von 1705 £ 11 Ma (enq(t) —12.4), welches ein thermales Ereignis im spdten Paldo-
proterozoikum widerspiegelt.

Mineraldatierungen an Gneisen und jiingeren Intrusiva

Gneise und Gneismylonite mit jiingeren Gefligemerkmalen liefern im Bereich der MSZ, BSZ und PSZ
neoproterozoische bis frithpaldozoische Mineralalter:

Sm-Nd-Mineraldatierungen an Myloniten deuten auf eine erste Phase frith-panafrikanischer Scherdeformation
vor ~745 Ma in der MSZ (Granat-Hornblende: 743 + 13 Ma; Plagioklas-Hornblende: 747 + 75 Ma) und vor
~730 Ma in der BSZ (Granat-Gesamtgestein: 726 + 9 Ma) hin. Diese Phase schlieft sich unmittelbar an
anorogene alkalimagmatische Intrusionen in der ostlichen Verldngerung der BSZ an.
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Fiir die MSZ belegen konkordante U-Pb-Zirkonalter, die als Kristallisationsalter syndeformativer [-Typ-Intrusiva
(Granit: 616 + 19 Ma, Tonalit: 633 + 23 Ma) interpretiert werden, eine zweite Phase spit-panafrikanischer
Scherdeformation vor ~620 Ma. Nahezu dquivalent sind Sm-Nd-Mineralalter, welche die Granatkristallisation in
Gneisen und Gneismyloniten vor 624 + 9 Ma bis 591 + 5 Ma belegen. Rb-Sr-Glimmeralter aus der MSZ
dokumentieren die anschlieBende postdeformative Abkiihlung im Vendium und Kambrium (Muskovit-
Gesamtgestein: 594 + 23 Ma; Biotit-Gesamtgestein: 603 + 12 bis 547 + 7 Ma).

Die spit-panafrikanische Aktivitit in der MSZ geht einer zweiten scherdeformativen Phase in der BSZ vor ~550
Ma (Deters-Umlauf, 1997) zeitlich voraus. Die Tektonometamorphose in der PSZ ist noch jiinger: ein Sm-Nd-
Granat-Gesamtgesteinsalter belegt hier die strukturkontrollierte, amphibolitfazielle Uberprigung vor 521 + 8
Ma. Das Ende duktiler Scherbewegungen in der BSZ ist durch die Platznahme eines postdeformativen Pegmatits
im obersten Kambrium belegt, dessen Kristallisation aus einem Sm-Nd-Granat-Gesamtgesteinsalter von 513 + 5
Ma abgeleitet wird. Rb-Sr-Glimmeralter dokumentieren die ordovizische Abkiihlung des deformationsfreien
Pegmatits auf ~500°C vor 504 = 13 Ma (Muskovit-Kalifeldspat) und auf ~320°C vor 488 + 12 Ma (Biotit-
Kalifeldspat). Die Abkiihlung deformierter BSZ-Gneise (Biotit-Gesamtgestein: 508-491 + 12 Ma) scheint in
Relation dazu zeitlich vorauszugehen. Rb-Sr-Biotit-Gesamtgesteinsalter aus der PSZ (486, 487 und 488 + 12
Ma) dokumentieren eine leicht verzogerte Abkiihlgeschichte.

Ein Vergleich der Altersdaten zeigt, dass sich die spit-panafrikanische Scherzonentektonik innerhalb des
Cauvery-Scherzonen-Systems von N nach S verlagerte. Die untersuchten Gesteine haben zum Zeitpunkt ihrer
amphibolitfaziellen Uberprigung (enq(t) -9.4 bis —24.7) bereits eine lange Krustenentwicklung durchlaufen.

Die Scherdeformation an der KSZ steht nicht mit panafrikanischer Tektonik in Zusammenhang, sondern erfolgte
bereits im Spétstadium der frithproterozoischen Regionalmetamorphose im Dharwar Kraton: Ein Sm-Nd-Granat-
Gesamtgesteinsalter von 2388 + 16 Ma (eng(t) —7.3) liefert das Minimalalter fiir duktile Sinistralbewegungen an
der KSZ. Deutlich jlingere Rb-Sr-Biotit-Gesamtgesteinsalter von 2137 £ 52 Ma und 2091 = 51 Ma lassen
vermuten, dass es im Dharwar Kraton vor der endgiiltigen Abkiihlung auf die Biotit-SchlieBtemperatur (~320°C)
lokal zu einer nochmaligen Warmezufuhr kam.

Die vorliegenden geochronologischen Ergebnisse unterstiitzen ein geotektonisches Modell, nach dem der
Stidrand der Bhavani-Scherzone eine Terranegrenze zwischen der archaischen Dharwar/Nilgiri-Krustenprovinz
(2.5 Ga-Regionalmetamorphose) im N und der panafrikanisch remobilisierten Madurai-Krustenprovinz (0.6 Ga-
Regionalmetamorphose) im S darstellt. Den vorliegenden Daten zufolge haben sich die Ostgondwana-Fragmente
Siidindien und Madagaskar wihrend des frithen Neoproterozoikums in unterschiedlichen plattentektonischen
Positionen befunden haben. Im spédten Neoproterozoikum (~630-620 Ma) hingegen erscheint eine benachbarte
Lage der beiden Kontinente durchaus mdglich, da zu dieser Zeit in der MSZ und in Zentralmadagaskar im Zuge
von Scherbewegungen I-Typ-Granitoide intrudieren.
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Abstract

In the South Indian basement, several crustal-scale amphibolite facies shear zones occur between high-grade
metamorphic units with a different geological history: the EW-trending Moyar Shear Zone (MSZ) is a zone of
predominantly dip-slip transport separating the Archaean Dharwar Craton in the north from the late Archaean
Nilgiri Block in the south. The NE-SW-trending, dextral-transpressive Bhavani Shear Zone (BSZ) constitutes
the southern boundary of the Nilgiri Block in its western part and bounds the southern Dharwar Craton further
east. South of the BSZ, the high-grade metasediments and metaintrusives of the Maddukarai region are separated
from the 0.6 Ga-metamorphic Madurai Block by the EW-trending dextral Palghat Shear Zone (PSZ). MSZ, BSZ
and PSZ are regarded as parts of the prominent Cauvery shear system. The N-S-trending sinistral Kollegal Shear
Zone (KSZ), which transects the Dharwar Craton, is cut off by the Cauvery shear system.

These shear zones play an important role in reconstructing the position of India within the East Gondwana
terrane assembly. A combined Sm-Nd, Rb-Sr and U-Pb isotopic study was carried out on granulite remnants,
amphibolite facies (mylonitic) gneisses and pre-, syn- und postmetamorphic intrusives in order to examine the
tectonometamorphic evolution of the MSZ, BSZ, PSZ and KSZ.

Whole rock data

The majority of relic and retrogressed granulites from the MSZ (Tpy 2.3-3.1 Ga) and BSZ (Tpy 2.6-2.9 Ga)
show late Archaean average crustal residence ages. With respect to their LIL-, Nb-depleted tonalitic nature and
Nd-model ages, these rocks resemble the neighbouring Nilgiri granulites. Mylonitic gneisses and granulite
remnants from the BSZ yielded a Sm-Nd-whole rock-age of 2520 + 150 Ma (eng(t) +0.6; MSWD = 2.2), which
is interpreted as protolith age. I-Type granites and tonalites, which intruded the MSZ ~620 Ma ago (*’Sr/**Sr;
0.7039), gave unusually young Nd model ages of 1.8-1.9 Ma suggesting derivation from a Mid- to
Neoproterozoic upper mantle source, presumably with minor contribution of an older crust. An allochthonous
quarzite (Tpy 3.3 Ga) of the BSZ is regarded as counterpart of the Archaean Sargur group, which is exposed in
schist belts of the Dharwar Craton. As suggested by geochemical features (LIL-, Nd-rich granitoids) and
Neoarchaean-Palacoproterozoic Nd-model ages (Tpy 2.3-3.0 Ga), the PSZ-gneisses show affinity to the adjacent
Madurai Block. Sheared orthogneisses from the KSZ show Mesoarchaean average crustal residence ages (Tpy
3.2-3.3 Ga) typical for Dharwar Craton gneisses.

Mineral dating on granulites

Mineral age data of relic granulites from the MSZ, BSZ and PSZ provide evidence for the metamorphic
precursor history of the shear zone rocks: gnt-plag-px-granulites from low-strain domains yielded Sm-Nd-
garnet-whole rock ages of 2355 + 22 Ma (eny(t) -1.4) for the MSZ and 2329 £ 19 Ma (enqy(t) -2.0) for the BSZ,
both recording late-stage Palacoproterozoic granulitisation of the rocks and corresponding with garnet data from
the Nilgiri Block. Correlated low eng-initial values reflect the short time span between crustal genesis and garnet
crystallisation. Further Sm-Nd mineral data from BSZ-granulites are between 1275 + 10 Ma and 1106 + 48 Ma
(garnet/plagioclase-whole rock-pairs; eng(t) —5.8 to —25.4), indicating a Mesoproterozoic metamorphic imprint.
A charnockite from the southern BSZ, which is interpreted as a separate lithological unit, yielded a reproducable
Sm-Nd-garnet-whole rock age of 1705 £ 11 Ma (eng(t) —12.4), presumably recording late Palacoproterozoic
metamorphism.

Mineral dating on gneisses and younger intrusives

Amphibolite facies rocks with younger fabrics yielded Neoproterozoic to early Palaeozoic mineral age data for
the MSZ, BSZ and PSZ:

Sm-Nd mineral ages from gneiss-mylonites imply a first stage of early Pan-African shearing in the MSZ ~745
Ma ago (garnet/plagioclase-hornblende-pairs: 743 + 13 Ma, 747 + 75 Ma) and in the BSZ ~730 Ma ago (garnet-
whole rock-pair: 726 £ 9 Ma). This tectonic stage immediately followed a period of anorogenic alkalimagmatism
in the eastern continuation of the BSZ suggesting that it may be attributed to an overall extensive regime.

A second stage of late Pan-African shearing in the MSZ at ~620 Ma is constrained by statistically equivalent
concordant U-Pb zircon ages that are interpreted to record crystallisation of syndeformative intrusives with I-
type characteristics (granite: 616 = 19 Ma, tonalite: 633 = 23 Ma). Coeval to slightly younger metamorphic
garnet growth in adjacent MSZ-gneisses and -mylonites is reflected by Sm-Nd-garnet-whole rock ages between
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624 £ 9 Ma and 591 £ 5 Ma. Subsequent postdeformative cooling in the MSZ is constrained by Rb-Sr mica-
whole rock ages (muscovite: 594 + 23 Ma; biotite: 603 £ 12 Ma to 547 £ 7 Ma).

The 620 Ma-shearing event in the MSZ predates late Pan-African tectonometamorphism in the BSZ, which,
according to garnet crystallisation, occurred ~550 Ma ago (Deters-Umlauf, 1997). Amphibolite facies shear
deformation in the PSZ is even younger, as suggested by a Sm-Nd-garnet-whole rock age of 521 + 8 Ma. A
lower limit for the age of ductile shearing in the BSZ is provided by a Sm-Nd-garnet-whole rock-age of 513 + 5
Ma reflecting postdeformative emplacement of a pegmatitic dyke in mylonitic host gneisses. According to Rb-
Sr-mica age dating, postdeformative cooling of the sheared BSZ-gneisses (biotite-whole rock-pairs: 508 to 491 +
12 Ma) and the undeformed dyke (muscovite-K'feldspar: 504 + 13 Ma, biotite-K'feldspar: 488 = 12 Ma) as well
as cooling of the PSZ-gneisses (biotite-whole rock-pairs: 486, 487 and 488 £ 12 Ma) may have been slightly
diachronous.

In summary, the new geochronological data provide evidence for non-synchronousity of late Pan-African
tectonometamorphism in the MSZ, BSZ and PSZ. At the time of structurally-controlled amphibolite facies
metamorphism, all reworked gneisses had negative eyy(t) values (—24.7 to -9.4) reflecting their earlier crustal
evolution.

Sinistral shearing along the KSZ is not related to Pan-African processes, but has to be attributed to
Palaeoproterozoic metamorphism in the Dharwar Craton: a lower limit for ductile tectonics is provided by a Sm-
Nd-garnet-whole rock age of 2388 + 16 Ma (eng(t) —7.3). Strikingly younger Rb-Sr biotite-whole rock ages of
2137 + 52 Ma and 2091 = 51 Ma may be explained by local reheating of the crust that exceeded the closure
temperature of biotite.

The new results support the idea of a terrane boundary running along the southern BSZ. This terrane boundary
separates the Archaean Dharwar/Nilgiri crustal province with 2.5 Ga metamorphism from the Proterozoic mobile
belt of the Madurai province with a 0.6 Ga high-grade imprint. According to geochronological data, South India
and Madagascar probably were subjected to different plate-tectonic regimes in the early Neoproterozoic. Late
Neoproterozoic syndeformative emplacement of mantle-derived granitoids with crustal contamination both in the
MSZ (~620 Ma) and in Central-Madagascar (~ 630 Ma) may point to a neighbouring position of the two East
Gondwana continents at that time.
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1. Einleitung

1.1 Einfiithrung in die Thematik

Seitdem die Theorie der Plattentektonik
allgemein anerkannt ist, besteht eine Kernaufgabe
der modernen Geowissenschaften darin, die
Entwicklungsgeschichte der Erdkruste unter geo-
dynamischen Aspekten zu rekonstruieren. Die
Erkenntnis iliber die Lage der Kontinente in
verschiedenen geologischen Zeitaltern ist unver-
zichtbar fiir eine Vielzahl wissenschaftlicher
Fragestellungen in den unterschiedlichsten Fach-
gebieten - von der Lagerstittenkunde iiber die
Paldoklimatologie bis hin zur Evolutionsbiologie.
Methoden
diesem Zusammenhang zu den wichtigsten Werk-

Isotopengeochemische zdhlen in

zeugen der Geowissenschaftler, da sie es
ermoglichen, geologische Prozesse zeitlich exakt
einzuordnen - insbesondere in hochmetamorphen
prikambrischen Krustenprovinzen, in denen die
Anwendbarkeit der Fossil- und Lithostratigraphie
an ihre Grenzen stofit. Die Geochronologie liefert
somit eine wesentliche Basis, die uns erlaubt,
Modellvorstellungen von der dynamischen Ent-
wicklung der Kontinente in der 4 Milliarden Jahre
dauernden 'Friihzeit' der Erde zu entwickeln.
Dergestalt haben die geochronologischen
Erkenntnisse der letzten Jahrzehnte wesentlich
dazu beigetragen, alte Orogene in der kontinenta-
len Kruste zu entdecken und ihre Evolution zu
entschliisseln. Der prikambrische Grundgebirgs-
sockel Stiidindiens, einst ein Fragment der Super-
kontinente Rodinia und Gondwana, ist allerdings
noch heute in weiten Bereichen eine geologische
terra incognita. Die Anwendung isotopengeo-
chemischer Methoden ist hier unerlisslich, um die
Entwicklung des Indischen Kontinents im
geotektonischen Kontext zu verstehen.

1.2 Problemstellung und Zielsetzung
dieser Arbeit

Die Komplexitit des prdkambrischen Base-
Stidindien durch
geochronologische Studien der vergangenen fiinf-
zehn Jahre Schritt fiir Schritt erfasst, und noch

ments in wurde  erst

immer besteht erheblicher Kldrungsbedarf. Auf
der siidindischen Halbinsel treten nach dem
aktuellen Stand der Forschung mehrere hochmeta-
morphe Grundgebirgseinheiten mit unterschied-
licher Entwicklungsgeschichte in unmittelbarer
Nachbarschaft zueinander auf (vgl. Kap.2; z.B.
Drury et al., 1984; Buhl, 1987; Peucat et al., 1989,
1993, 1995; Raith et al., 1990, 1999; Choudary et
al., 1992; Kohler et al., 1993; Harris et al., 1994;
Jayananda & Peucat, 1995; Bartlett et al., 1998).
Markante hinsichtlich  der
Bildungs- und Metamorphosealter wurden an

Diskordanzen

amphibolitfaziellen Scherzonen beobachtet, die
von Chetty (1996) unter dem Begriff Cauvery-
Scherzonen-System  zusammengefasst werden.
Diese Scherzonen unterteilen Siidindien in eine
nordliche Gneis-Granulitregion spitarchaischen
Ursprungs (Dharwar Kraton und Nilgiri Hills) und
eine silidliche Granulitregion mit neoprotero-
zoischer Metamorphoseentwicklung (Madurai
und Trivandrum Block). Obwohl die Mylonit-
zonen  zwischen  beiden  Gebieten  in
Interpretationen zur geologischen Entwicklung
Indiens eine wichtige Rolle spielen und in Rekon-
struktionsmodellen Ost-Gondwanas verwendet
werden (vgl. Kap 3; z.B. Drury & Holt, 1980;
Drury et al., 1984; Raith et al., 1990, 1999; Harris
et al., 1994; Windley et al., 1994, 1999; De Wit et
al., 1995), blieb ihre tektonometamorphe Ent-
wicklung bislang weitgehend unerforscht. Auf
Anregung von Prof. C. Srikantappa von der
Universitdt Mysore (Karnataka, Indien) und Prof.
H. Kohler von der Ludwig-Maximilians-Univer-
sitdt Miinchen entstand daher vorliegende Studie,
westliche

in deren Rahmen das Cauvery-

Scherzonen-System,  welches die  Moyar-,
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Bhavani- und  Palghat-Scherzonen umfasst,
isotopengeochemisch untersucht wurde.
Zusitzlich  wurde die  Kollegal-Scherzone

bearbeitet, die durch das Cauvery-Scherzonen-
System diskordant abgeschnitten wird.

Die Basis fiir vorliegende Studie bilden
Geldandeuntersuchungen und eine  gezielte
Probennahme, die in Zusammenarbeit mit Prof.
Kohler und Prof. Srikantappa erfolgten. Durch
Feldkampagnen in den Jahren 1998, 1999 und
2000 wurden 75 Gesteinsproben aus scherdefor-
mativ  lberprdgten und von Deformation
geschonten Doménen sowie aus postdeformativen
Intrusivkomplexen der Moyar- Bhavani- und
Palghat-Region entnommen. 16 weitere Gesteins-
proben stammen aus den angrenzenden
Krustenblocken. Samtliche Handstiicke wurden
fiir die Isotopenanalyse sowie fiir begleitende
geochemische und mikrostrukturelle Untersu-
chungen nach Miinchen, an das Institut fiir
Mineralogie, Petrologie und Geochemie der
Ludwig-Maximilians-Universitdt, gebracht. Um
die Altersstellung und die Entwicklungs-
geschichte der Scherzonen zu kliren, wurden
schlieBlich an 35 ausgewihlten Handstiicken aus
verschiedenen Lithologien kombinierte U-Pb-,
Sm-Nd-  und

durchgefiihrt. Der Schwerpunkt lag hierbei auf

Rb-Sr-Isotopenuntersuchungen

Mineraldatierungen an Zirkon, Granat, Muskovit
und Biotit.

Ziel der Arbeit war vorrangig die Beantwor-

tung folgender Fragen:

=  Welche Gesteinseinheiten treten innerhalb der
Scherzonen auf? Wurde dort nur Gestein der
angrenzenden Krustengebiete wiederaufgear-
beitet oder treten unbekannte allochthone
Segmente auf?

=  Wie hoch ist die mittlere Krustenverweildauer
der Gesteine?

=  Welche
granulitfazielle

Metamorphosegeschichte
Relikte
Scherzonen, die von Scherdeformation und

zeigen
innerhalb  der

amphibolitfazieller Retrogression verschont
blieben?

= Welches Alter haben die Scherdeformation
und die damit einhergehende amphibolit-
fazielle Retrogression in den Mylonitzonen?
Lassen sich geochronologisch mehrere
Deformationsphasen unterscheiden? Verlief
die Scherdeformation in den Moyar-,
Bhavani- und Palghat-Scherzonen, die im
von Chetty (1996) Teile

Scherzonen-Systems sind, synchron?

Sinne eines

= Besteht ein Zusammenhang zur Entwicklung
der Kollegal-Scherzone, die noérdlich des
Cauvery-Scherzonen-Systems auftritt? Wann
war diese Scherzone aktiv?

= Wie verlief die postmetamorphe bzw. post-
deformative Abkiihlung im Bereich der
Scherzonen?

= Wann intrudierten die deformationsfreien
pegmatitischen Dykes der Bhavani-Region?

= Welche Bedeutung haben die neuen Alters-
daten im Hinblick auf die Rekonstruktion der
Position Indiens innerhalb von Ost-Gond-
wana?

Dariiberhinaus interessierten die folgenden
methodischen Aspekte:
= Wie
geochronologischen Methoden direkt datiert

konnen tektonische Prozesse mit
werden? Decken sich die Ergebnisse mit
Metamorphosealtern, die die Scherzonen-
aktivitdt indirekt anzeigen?

= Blieb das Sm-Nd-Isotopensystem von Granat,
Plagioklas und Hornblende in granulitischen
Relikten der low-strain-Zonen unter Einflufl
der Scherzonentektonik geschlossen?

= Erfolgte in amphibolitfaziellen high-strain-
Doménen eine vollstindige isotopische Re-
homogenisierung des Sm-Nd-Systems im
Mineralbereich?

*  Wurde das U-Pb-Isotopensystem von Zirko-
nen durch Scherdeformation beeinflusst?

= Wurde das

Granuliten durch an Stérungen gebundene

Sm-Nd-Isotopensystem  in

Fluidimprégnation im Kleinbereichsmalstab
gestort?
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Vorliegende Arbeit ist folgendermalBlen
gegliedert: In Kap. 2 wird zunédchst die Geologie
des siidindischen Basements skizziert. In Kap. 3
und 4 werden die Arbeitsgebiete vorgestellt sowie
die Petrologie und Geochemie der untersuchten
Gesteinsproben beschrieben. Kap. 5 gibt einen
Uberblick iiber Grundlagen und Besonderheiten
der verwendeten isotopengeochemischen
Methoden. Die Ergebnisse der U-Pb-, Sm-Nd-
und Rb-Sr-Untersuchungen werden in Kap. 6 und
7 vorgestellt und diskutiert. Kap. 8 dient der
Ausfiihrung von Schlussfolgerungen, welche die
neu gewonnenen Daten im Hinblick auf die
geotektonische Entwicklung Indiens als Teil
Ostgondwanas erlauben. In Kap. 9 sind die
Analysetechniken dokumentiert.
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2. Das prikambrische Basement
Siidindiens

2.1 Indien als Teil Ost-Gondwanas

Die zeitliche und rdumliche Entwicklung
Indiens spielt eine Schliisselrolle bei der Rekon-
struktion plattentektonischer Zusammenhénge im
Prakambrium:

Das ,Terrane-Ensemble’ Ost-Gondwana, be-
stehend aus der Antarktis, Siidostafrika, Indien,
Sri Lanka, Madagaskar und Australien (Abb. 2-
la), formierte sich vermutlich bereits im
Mesoproterozoikum im Rahmen der Grenville

Orogenese (~1.3-0.9 Ga) und bildete einen Teil

des Superkontinents Rodinia (Abb. 2-1a; Dalziel,
1991; Hoffman, 1991).
Grenville-Ereignis im Eastern Ghats-Orogen

In Indien ist das
nachgewiesen (Mezger & Cosca, 1999), welches
auf die Kollision Indiens mit der Ost-Antarktis im
Mittelproterozoikum zuriickgeht und an der Ost-
kiiste der indischen Halbinsel aufgeschlossen ist
(Abb. 2-2).

Der ZusammenschluB von Ost- und West-
Gondwana erfolgte am Ende des Proterozoikums
im Zuge der Panafrikanischen Orogenese (~800-
500 Ma) (Abb. 2-1b). Die Sutur beider
Teilkontinente zeichnet der Mosambique-Giirtel
nach, der obduzierte Ophiolithe des Mosambique-
Ozeans wie auch Eklogite und Blauschiefer als
Zeugen  eines enthilt
(Dalziel, 1991).

Subduktionsprozesses

a) Rodinia im Neoproterozoikum N

T

=
A\

SRI LANKA

b) Gondwana im Kambrium

/AN

Ost-Gondwana Terranes
andere Kratongebiete
Grenville-Gurtel

Pan-Afrikanische Glrtel

Abb. 2-1: Rekonstruktionsmodelle zur Kontinentverteilung nach Hoffman (1991): Die relative Lage Indiens innerhalb von a)
Rodinia im Neoproterozoikum vor etwa 750 Ma und von b) Gondwana im Oberen Kambrium vor etwa 500 Ma.

Das Kontinent-Ensemble Ost-Gondwana, das bereits als Teil von Rodina bestand, rotierte nach dem Auseinanderbrechen des
Superkontinents vermutlich gegen den Uhrzeigersinn um einen Pol im Weddell-Meer (WS), bis es schlieBlich mit Afrika
kollidierte. An der Sutur entstand der Mosambique-Girtel, der obduzierte Relikte des Mosambique-Ozeans enthlt.
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In verschiedenen plattentektonischen Rekon-
struktionen' Ost-Gondwanas (z.B. Powell et al.,
1989; Windley et al., 1994; Yoshida & Santosh,
1996), die aus stratigraphischen, petrologischen,
geochronologischen, strukturgeologischen und
paldomagnetischen Untersuchungen hervorgin-
gen, nimmt Indien eine Lage zwischen
Madagaskar und der Ost-Antarktis ein (Abb. 2-
1b), bis es sich schlieBlich beim Auseinander-
brechen Gondwanas vor etwa 130 Ma, im oberen
Jura, von Afrika abspaltet und seine Norddrift in

Richtung der Eurasischen Platte beginnt.

2.2 Prikambrische Grofieinheiten in

Indien

Auf der indischen Halbinsel ist ein alter konti-
nentaler Krustensockel groBraumig aufgeschlossen.
Das gesamte indische Basement (Abb. 2-2) setzt
sich aus mindestens vier archaischen Kernen
zusammen, die eigenstindige kontinentale Frag-
mente darstellen (Rogers, 1986; Radhakrishna &
Naqvi, 1986; Sengupta et al, 1996; Pandey &
Agrawal, 1999; Mishra et al., 1999). Diese werden
bezeichnet als Dharwar Kraton (3.6-2.5 Ga Proto-
lithalter), Bastar Kraton (2.7 Ga), Singbhum Kraton
(3.6-2.7 Ga) und Aravalli Kraton (3.3-1.9 Ga).

Mittel- bis jungproterozoische intrakratonische
Beckensedimente wie die der Kaladgi und
Cuddapah Supergroup (< 1.8 Ga; Sambasiva Rao
et al, 1999) bilden die
Bedeckung  der
archaischen Nuklei werden von den mit Gondwana-
Sedimenten gefiillten tektonischen Grabenstruktu-
ren des Godavari Rift und des Mahanadi Rift und
durch das Narmada-Son Lineament begrenzt, die

nicht-metamorphe

kristallinen Doménen. Die

sich an der Wende Spétproterozoikum-Frithpaldo-
zoikum entwickelten (Rogers, 1986). Entlang des
Mahanadi Rifts und der Narmada-Son-Struktur
wurden Relikte alter Kollisionsgiirtel identifiziert

' Uberlegungen zu den Rekonstruktionsvorstellungen

verschiedener Autoren, die in Details wesentlich differieren,
werden in Kap. 8 dieser Arbeit unter Einbeziehung der
eigenen Ergebnisse vorgestellt.

(Rogers, 1986). Die Kristallingesteine des Aravalli
Kratons
Ablagerungen der Indus-

werden im Norden von quartdren
und Ganges-Fliisse
Kratons
innerhalb des Himalaya-Orogens wieder zutage.

An der Siidostkiiste Indiens flankiert der west-
warts aufgeschobene proterozoische Eastern Ghats
Mobile Belt (EGB) die archaischen Gebiete. Dieser

hochgradig metamorphe Gebirgszug besteht aus

iiberlagert.  Aquivalente  des treten

proterozoischen und archaischen Gesteinen und
wurde im Mesoproterozoikum durch zwei tekto-
nothermale Phasen vor etwa 1.6 Ga und ~1.0 Ga
(Grenville-Orogenese) gebildet. Im Neoprotero-
zoikum (0.6-0.5 Ga), wihrend der Panafrikanischen
Orogenese, erfolgte eine amphibolitfazielle Uber-
pragung (Shaw et al., 1997, Mezger & Cosca, 1999;
Rickers et al., 1999).

Entlang eines breiten Schergiirtels, der den
Dharwar Kraton nach Siiden begrenzt - und
innerhalb dessen sich das Untersuchungsgebiet
befindet -, schliefit sich ein weiterer mobiler Giir-
tel an, der zusammenfassend als Sidliches
Granulit-Terrain (SGT) bezeichnet wird und von
durchgreifender Regionalmetamorphose im aus-
gehenden Proterozoikum gepragt ist (Chetty,
1999). Einige Autoren vermuten, dass die Uber-
schiebungen des EGB sich in diese siidliche
Granulitprovinz hinein fortsetzen (Drury & Holt,
1980; Chetty, 1999). Das SGT wird wiederum in
mehrere spétarchaische bis proterozoische Pro-
vinzen untergliedert, die sich nach Lithologie,
Alter, Metamorphosegrad und Struktur unter-
scheiden.
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Abb. 2-2: Geologische Ubersichtskarte Indiens (nach Rogers, 1986)
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2.3 Die geotektonischen Provinzen
Siidindiens
Uberblick

— Ein geologischer

Abb. 2-3 gibt einen Uberblick iiber den geo-
tektonischen Aufbau des Dharwar Kratons und
(SGT). Die
beiden GroBeinheiten stolen entlang der Moyar-,

des Siudlichen Granulit-Terrains

Bhavani-, Palghat-, Cauvery- und Attur-Scherzo-
nen aneinander. Diese Scherzonen bilden nach
Chetty (1996) Komponenten des Cauvery-Scher-
zonen-Systems (CSS), das als duktiler Schergiirtel
die indische Halbinsel von W nach E durchzieht.
Innerhalb dieses Schergiirtels treten zwei weitere
hochmetamorphe Gesteinsmassive auf, die Nilgiri
Hills und der Madras Block. Das Untersuchungs-
gebiet (markiert in Abb. 2-3), das im Rahmen der
vorliegenden Arbeit isotopengeochemisch unter-
sucht wurde, erstreckt sich im Westteil des CSS.
Stidlich des Cauvery-Scherzonen-Systems
schlieBen sich die Krustensegmente des SGT, der
Madurai Block und der Trivandrum Block an.
Beide Einheiten grenzen an der steilstehenden
NW-streichenden Achankovil-Scherzone aneinan-
der.

Welche Bedeutung die Scherzonen fiir die
geotektonische Interpretation des siidindischen
Basements haben, wird deutlich, wenn man die
unterschiedliche  Entwicklungsgeschichte  der
angrenzenden Krustensegmente ndher betrachtet.
Bevor das lithologische und tektonische Inventar
des Cauvery-Scherzonen-Systems in Kapitel 3
vorgestellt wird, sollen daher im folgenden Ab-
schnitt die prdkambrischen Provinzen Siidindiens
charakterisiert werden. Einen geochronologischen
Uberblick hierzu gibt Tabelle 2-1.

2.3.1 Dharwar Kraton

Der Dharwar Kraton untergliedert sich in (a)
einen westlichen Bereich aus archaischen Tonalit-
Trondhjemit-Granodiorit-(TTG-)Serien, die sich
im Zeitraum zwischen 3.4 und 2.9 Ga bildeten

(Beckinsale et al., 1980; Buhl, 1987; Friend and
Nutman, 1992; Peucat et al., 1993; Harris et al.,
1994), und (b) ecinen Ostlichen Teil, in dem
juvenile  spitarchaische, 2.6-2.5 Ga alte
Granitoide dominieren (Peucat et al., 1989, 1993;
Jayananda et al., 2000; Deters et al., 2000). Die
postulierte Grenze zwischen beiden Bereichen
folgt einer breiten SW- bis W-abtauchenden
Mylonitzone, die im nordlichen Kraton nord-
westwérts streicht und siidwirts in die N-S-
Richtung umschwingt, wo sie als Kollegal-Scher-
zone bezeichnet wird (Abb. 2-3; Drury et al.,
1984; Raith et al., 1999). Die intermedidren bis
sauren Orthogesteine des Kratons, die heute als
Hbl-Bi-Gneise und Anatexite vorliegen, werden
auch als ,Peninsular Gneise’ bezeichnet. Sie fiih-
ren Einschliisse von Amphiboliten, Metagraniten
und Ultrabasiten (Deters et al., 2000).
Metasedimente und Metavulkanite sind als
Vertreter der Oberkruste in die unterkrustalen
Orthogesteine eingefaltet. Sie liegen heute in
Form N-S-streichender Griinsteingiirtel vor und
zeichnen den regionalen Deformationsstil des
Kratons nach. Die in der dstlichen Dharwar-Pro-
vinz vertretenen Abfolgen griinschieferfazieller
Komatiite, Basalte und Andesite mit untergeord-
neten Eisenerzen und Quarziten der Kolar-Serie
werden als Relikte eines magmatischen Bogens
interpretiert. Im westlichen Dharwar Kraton wer-
den, basierend auf Nd-Modellaltern, zwei Gene-
rationen suprakrustaler Abfolgen unterschieden:
(a) Die Sargur-Serie (Tpy >3.0 Ga, Taylor et
al., 1988) besteht vorwiegend aus mafischen bis
ultramafischen Effusiv- und Intrusivgesteinen,
Grauwacken und chemischen Ablagerungen eines
flachen (Rand?-)Beckens mit vulkanischer Akti-
vitdt (Radhakrishna & Naqvi, 1986). Unter-
suchungen an detritischen Zirkonen aus Peliten
der Sargur-Serie geben einen Hinweis auf die
Einbeziehung von 3.1 Ga bis zu 3.6 Ga alten
Krustenmaterials (Nutman et al., 1992; Peucat et
al., 1995). Nach Ansicht
reprasentiert die Sargur-Serie das Relikt des

einiger Autoren
Basements, in das vor 3.0-2.9 Ga in einer Phase
enormer Krustenneubildung der Hauptanteil der
Peninsular-Gneis-Protolithe intrudierte (Radha-
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krishna & Naqvi, 1986; Jayananda & Peucat,
1995). Diesem Konzept widersprechen Naha et al.
(1993), die die Sargur-Serie als amphibolitfaziel-
les Aquivalent der niedrigmetamorphen Dharwar-
Serie interpretieren.

(b) Die Dharwar-Serie (Tpy 3.0-2.6 Ga,
Taylor et al., 1988) beginnt mit fluviatilen Kon-
glomeraten,  Quarziten und  subaerischen
Vulkaniten, die von gebdnderten Eisenerzen
iiberlagert werden (Bababudan Group). Auf diese
folgen erosionsdiskordant flachmarine Schelf-
sedimente, bimodale Vulkanite und schlieflich
michtige siliziklastische Turbeditabfolgen
(Chitradurga Group) (Radhakrishna & Nagqvi,
1986; Anil Kumar et al., 1996).

Die TTG-Serien und Metasedimente des
Dharwar Kratons zeigen groffrdumig eine drei-
phasige Deformationsgeschichte (Chadwick et al.,
1981) und wurden vor ca. 2.5 Ga regional-
metamorph {iberpriagt (Buhl, 1987; Peucat et al.,
1993, Deters et al., 2000). Der hierbei erreichte
Metamorphosegrad liegt im N im Bereich der

Griinschieferfazies (500°C, 4-5 kbar; Raase et al.,
1986) und im S bei hochamphibolitfaziellen
Bedingungen. Im duBersten Siidbereich, nahe des
Kraton
schlieBlich in den Hochlédndern der Biligirirangan
Hills und des Coorg Massivs (Abb. 2-3) granulit-
fazielle Uberprigung (750 + 50 °C, 8 + 1 kbar
nach Srikantappa et al., 1985). Die hier land-
schaftsbildenden Hypersthen-filhrenden sauren

Cauvery-Schergiirtels, erreicht der

und intermedidren Gesteine mit regionaler Folia-
tion werden als massige Charnockite (massif
charnockite) bzw. Enderbite bezeichnet. Ein
zweiter pegmatoider Charnockittyp (patchy
charnockite) tritt kleinrdumig entlang von spét-
phasigen, N-S-streichenden sinistralen Stérungen
auf (Raith & Srikantappa, 1993). Die beschrie-
bene N-S-verlaufende, prograde Metamorphose-
zonierung 146t darauf schlieBen, dass der Dharwar
Kraton von N nach S ein schrig angeschnittenes
Krustenprofil iiber eine Paldotiefe von etwa 10 bis

30 km représentiert.

Trivandrum®

|:| Phanerozoische Uberdeckung

retrogradierte Granulite
"] und Gneis-Mylonite

Granitoide
_ E Metasedimente
|:] Gneise und Migmatite

[ Granulitmassive

Abb. 2-3: Generalisierte geologische Karte Siidindiens nach Drury et al. (1984). Elemente des Cauvery-Scherzonen-Systems sind
M — Moyar-Scherzone, B — Bhavani-Scherzone, C — Cauvery-Scherzone, P — Palghat-Scherzone und At - Attur-Scherzone. Das
Scherzonen-System setzt sich vermutlich nach nordostwirts in der JH - Jalapet-Hognekel-Scherzone fort. Weitere markante

Storungszonen sind : A —Achankovil- und K — Kollegal-Scherzone.
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In einem spiten Metamorphosestadium intru-
dierten vor ~2.52 Ga vorwiegend im Ostlichen
Dharwar Kraton die kalkalkalischen Granitoide
des Closepet Batholiths (Abb. 2-3; Friend, 1981).
Ihre Genese wird von Peucat et al. (1993) auf
einen spédtarchaischen Mantelplume unter dem
Dharwar Kraton zuriickgefiihrt. Der Mantelplume
stellt nach Ansicht der Autoren auch die Warme-
quelle fiir die regionale Metamorphose vor 2.5 Ga
lieferte CO,-reiche,
salinare Fluide, die den Prozess der Granuliti-

dar und dartiberhinaus
sierung unterstiitzten oder sogar initiierten.
Chadwick et al. (2000) hingegen schlagen als
Ursache fiir Regionalmetamorphose, Anatexis
und Intrusion der Closepet-Granitoide (bzw.
Dharwar-Batholith nach Chadwick et al., 1999)
einen ostgerichteten Subduktionsprozess vor,
obgleich sowohl grofraumige Deckentektonik als
auch klassische Komponenten einer tektonischen
Melange entlang der Grenze zwischen Ostlichem
und westlichem Dharwar Block fehlen.

2.3.2 Nilgiri Hills und Madras Block

Das Granulitmassiv der Nilgiri Hills schlief3t
sich sudlich der
Dharwar Kraton an und wird im S durch die

Moyar-Scherzone an den
Bhavani-Scherzone begrenzt. Vorherrschend sind
hier granatfithrende Enderbite, die Schollen mafi-
scher und ultrabasischer Intrusivkorper (granat-
freie Enderbite, Metagabbros, Pyroxenite) fithren
und vereinzelt mit paragenen Disthen-Granat-
Quarziten und Magnetit-Quarziten wechseln.

Das mittlere Krustenbildungsalter der Nilgiri-
Gnt-Enderbite liegt mit etwa 2.6-2.5 Ga deutlich
unter den archaischen Bildungsaltern des west-
lichen Dharwar Kratons (Crawford, 1969; Buhl,
1987; Peucat et al., 1989; Kohler und Srikantappa,
1996). Zudem unterscheiden sich die intermedia-
ren Nilgiri-Gesteine und das TTG-Basement des
Dharwar Kratons deutlich in ihrer chemischen
1999). Die
Nilgiri-Enderbite werden von Peucat et al. (1993)

Zusammensetzung (Raith et al,

als frithproterozoische Magmatite interpretiert,
wéhrend Raith et al. (1999) einen sedimentéren

Protholithcharakter =~ annehmen.
gewachsene Zirkone liefern obere Schnittpunkt-
alter von etwa 2535 Ma (Buhl, 1987). Diese

geringe  Zeitspanne

Metamorph

belegen einerseits die
zwischen Krustengenese und Granulitisierung und
andererseits die gemeinsame Uberprigung von
Nilgiri Hills und Dharwar Kraton an der Wende
Spatarchaikum/Frithproterozoikum wihrend oder
nach des Zusammenschweilens beider Segmente.
Granatalter um 2.4 Ga (Kohler et al. 1993; Deters-
Umlauf, 1997) spiegeln die Spétphase der Hoch-
druck-Metamorphose wider. Die Diskordanz
scheinbarer Rb-Sr-Biotitalter, die zwischen 1.77
Ga und 0.88 Ga streuen, belegt eine spétere
Storung des Rb-Sr-Isotopensystems in den
Gesteinen des Nilgiri Massivs, die mit der
Aktivitdt der
Verbindung gebracht wird (Koéhler & Srikantappa,
1996; Deters-Umlauf, 1997). Raith et al. (1990)
filhren flaserige bis mylonitische Gefiige in

quarzreichen Nilgiri-Enderbiten ebenfalls auf die

angrenzenden Scherzonen in

Ausbildung der Bhavani-Scherzone zurtick.
Niederdruckmetamorphe Granulite mit ver-
gleichbaren Krustenbildungsaltern um 2.5 Ga
findet man in den Shevaroy Hills, die am Siidost-
rand des Dharwar Kratons auftreten (Peucat et al.,
1989, 1993) sowie im Madras Block, der im &stli-
chen CSS zwischen Attur- und Cauvery-Scher-
zone hervortritt (Abb. 2-3; Crawford, 1969;
Bernard-Griffiths et al., 1987). Peucat et al.
(1989) vermuten die gemeinsame Entwicklung
von Nilgiri-, Shevaroy- und Madras-Granuliten
als Teil eines juvenilen Terrane, das einer raschen
Abfolge von Bildung, Akkretion und Metamor-
phose unterzogen wurde. Sie werden daher auch
als ,Syn-Akkretions-Granulite’ bezeichnet - im
Gegensatz zu den ,Post-Akkretions-Granuliten’
der Biligirirangan Hills, die das dehydrierte Aqui-
valent der Peninsulargneise des Dharwar Kratons
darstellen und wie diese hohere Protolithalter von
bis zu 3.4 Ga besitzen (Buhl, 1987; Raith et al.,
1999). Um die
Gesteine am Kratonrand vor ca. 2.5 Ga und den

Krustenakkretion juveniler

stidwirts
erkldren, postulierten Drury et al. (1984) eine N-

ansteigenden Metamorphosegrad zu
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gerichtete Subduktionszone im Bereich des

Cauvery-Scherzonen-Systems.

2.3.3 Madurai Block

Massige Charnockite, basische Granulite und
Migmatitgneise sowie hochmetamorphe Para-
gesteine (Karbonate, Metapelite, Quarzite) bauen
das groBe Terrain des Madurai Blocks auf, das
siidlich der Palghat- und Cauvery-Scherzonen
ansteht und aus den Gebirgsmassiven der
Anaimalai, Cardamom und Palni Hills besteht
(Abb. 2-3). Der strukturelle Bau dieses Gebiets
und die Metamorphosegeschichte der Gesteinsab-
folgen sind im Detail noch wenig untersucht.

Basierend auf Nd-Modellaltern (3.5-2.4 Ga)
ist eine archaische bis frithproterozoische Krus-
tenentwicklung des Madurai Blocks anzunehmen
(Harris et al., 1994; Jayananda et al., 1995;
Mallick, 1997). Altersbestimmungen an Zirkonen
belegen sauren Magmatismus vor 2.12 Ga
(Jayananda et al., 1995) und 2.44 Ga (Bartlett et
al., 1998). Bisher durchgefiihrte Isotopenstudien
ergaben jedoch keine Hinweise auf eine spit-
archaische thermische Entwicklung, die mit der
Regionalmetamorphose des Dharwar Kratons und
der Nilgiri Hills korrelierbar wire. Vielmehr
scheint der gesamte Madurai Block seine tief-
greifend hochamphibolit- bis granulitfazielle
Uberprigung erst wihrend der panafrikanischen
Orogenese erlangt zu haben, wie Zirkon- und
Granatdatierungen (~0.6-0.55 Ga) und Biotit-
Abkiihlalter (~0.48 Ga) an Gesteinen aus ver-
schiedenen Regionen des Madurai Blocks belegen
(Hansen et al., 1985, Jayananda et al., 1995;
Mallick, 1997; Bartlett et al., 1998). Die dabei
vorherrschenden p-T-Bedingungen werden auf ca.
800°C und 6.5 kbar geschitzt (Raith et al., 1997;
Bartlett et al., 1998). Dariiber hinaus deutet
metamorphes Zirkonwachstum mdglicherweise
eine weiteres thermales Ereignis im Mittelprote-
rozoikum vor etwa 1.86 Ga an (Jayananda et al.,

1995).

2.3.4 Trivandrum Block

Das Kristallingebiet des Trivandrum Blocks
(oder Kerala-Khondalite Belt) grenzt entlang der
Achankovil-Scherzone an die Madurai Einheit.
Hochamphibolit- bis granulitfazielle Metasedi-
mente der Flachwasserfazies liegen heute als Sill-
Gnt(+Cord)-filhrende Metapelite und leukokrate
Gnt-Bi-Gneise (Leptynite) neben Quarziten und
karbonatischen Einschaltungen vor. Sie treten
vorwiegend im nordostlichen Teilbereich auf, der
auch als Ponmudi Einheit bezeichnet wird
(Srikantappa et al., 1985). Im SW wird diese
Abfolge von massigen Charnockiten und Ender-
biten (Nagercoil Komplex) abgelost. Srikantappa
et al. (1985) interpretieren diesen Komplex als
Teil eines magmatischen Bogens.

Nd-Modellalter belegen eine mittlere Krus-
tenverweildauer der Metasedimente und Ortho-
gesteine zwischen 2.0 und 3.0 Ga (Roller, 1993;
Harris et al., 1994; Bartlett et al., 1998). Die
minimalen Provenienzalter von Lepthyniten und
Khondaliten liegen nach EPMA-Monazitkern-
Analysen von Braun et al. (1998) bei 1.9 Ga.
Zirkon-Datierungen von Bartlett et al. (1998)
liefern Hinweise auf eine mdgliche frithprotero-
zoische Uberprigung des Gebiets vor ~ 1.8 Ga.

Nahe der Achankovil Zone treten jiingere Nd-
Modellalter um 1.4 Ga auf, die auf den Einfluf
einer in Siidindien unbekannten Materialquelle
maximal mittelproterozoischen Alters hinweisen
und ein Maximalalter fiir die Verschmelzung des
nordlich
anschliefenden Madurai Block geben (Brandon &
Meen, 1995; Bartlett et al., 1998).

Spétestens ab dem Ende des Proterozoikums

Trivandrum  Blocks mit dem

entspricht die Metamorphoseentwicklung im
Trivandrum Block der im Madurai Block, denn
auch hier wurde durch U-Pb-, Sm-Nd- und Rb-Sr-
Datierungen an Mineralen die hochgradige
Regionalmetamorphose  der  panafrikanischen
Periode (um 550 Ma) zugeordnet (Buhl, 1987;
Choudary et al., 1992; Roller, 1993; Kohler et al,
1993; Braun et al., 1998). Beide Krustenblocke
zeigen damit im spiten Proterozoikum Affinitét
Lankas

zu den Grundgebirgseinheiten Sri
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Gestein Provinz Alter [Ma] Methode Interpretation der Autoren Quelle
Dharwar Kraton

Westlicher Kraton

Gneise, Charnockite ~ 3500-3150 tom (Nd) mittl. Krustenverweildauer 7
Orthogneis Gorur-Hassan 3358 + 66 Rb-Sr-WR Intrusionsalter 1
Gneise Gorur-Hassan 3328-3200 + 20 Pb-Pb Zr Intrusionsalter 2
Charnockit Biligirirangan Hills  ~ 3400 U-Pb Zr OSP Intrusionsalter 3
Charnockit Biligirirangan Hills 2510 + 10 U-Pb Mon Metamorphosealter 3
Tonalitgneis Gundlupet 2466 + 11 Sm-Nd Gnt Mineralalter 5
Ostlicher Kraton

Gneise,Charnockite, Granitoide ~ 3400-2700 tom (Nd) mittl. Krustenverweildauer 11,14
Gneise,Charnockite Krishnagiri 2550-2530 + 5 Pb-Pb/U-Pb Zr Intrusionsalter 2
Charnockite Krishnagiri 2510 £ 10 U-Pb Mon Metamorphosealter 11
Metaintrusiva Bangalore 2157-2406 Rb-Sr Bi Abkihlalter 4
Sargur-Serie

Disthen-Schiefer ~ 3180-3090 tom (Nd) mittl. Krustenverweildauer 8
Quarzite, Metapelite 3580-3130 SHRIMP Zr Detritusalter 6
Dharwar Serie

Saure Metavulkanite ~ 3060-2990 tom (Nd) mittl. Krustenverweildauer 8
Basementgneise Chitradurga ~ 3150 Rb-Sr-WR Intrusionsalter 7
Metavulkanite Bababud./Chitrad. 2911- 2747 Sm-Nd-WR Bildungsalter 9
Nilgiri Hills

Enderbite ~ 2620-2870 tom (Nd) mittl. Krustenverweildauer 5
Enderbite 2506 +70 Sm-Nd WR Krustenbildungsalter 15
Enderbite 2538 +82/-23 U-Pb Zr OSP Metamorphosealter 15
Enderbite 2353-2416 Sm-Nd Gnt Mineralalter 15,16
Madras Block

Charnockite 2525 +125 Rb-Sr WR Intrusionsalter 17
Granulite 2555 + 140 Sm-Nd WR Metamorphosealter 18
Madurai Block

Granulite, Migmatite ~ 3200-2300 tom (Nd) mittl. Krustenverweildauer 20,10
Orthogneise Kodaikanal 2436 + 4 Pb-Pb Zr Intrusionsalter 19
Charnockite Kodaikanal 2115+ 8 Pb-Pb Zr Intrusionsalter 20
Charnockite Kodaikanal 650/592 + 5 Pb-Pb Zr Metamorphosealter 20
Orthogneise Kodaikanal 547+ 17 Pb-Pb Zr Metamorphosealter 19
Migmatite Anaimalai 614 - 601 Sm-Nd Gnt Mineralalter 10
Migmatite Anaimalai 482 - 477 Rb-Sr Bi Abkuhlalter 10
Trivandrum Block

Paragneise, Charnockite ~ 3000-2000 tom (Nd) mittl. Krustenverweildauer 19
Metasedimente Achankovil ~ 1500-1300 tom (Nd) mittl. Krustenverweildauer — 12,19,21
Paragneis Ponmudi 1802 + 16 Pb-Pb Zr Metamorphosealter 19
Charnockit Ponmudi ~552 U-Pb Mon Metamorphosealter 3
Cord-Gneis Achankovil 530 +21 Pb-Pb Zr Metamorphosealter 19
Charnockit Ponmudi 499-477 Sm-Nd Gnt Abkuhlalter 13
Charnockit Ponmudi 483-473 Rb-Sr Bi Abkuhlalter 13

WR - Gesamtgestein, Zr - Zirkon, Mon - Monazit, Gnt - Granat, Bi - Biotit. tpy,(Nd) - Nd-Modellalter, OSP - Oberer Schnittpunkt

[1] Beckinsale et al. (1980), [2] Peucat et al. (1993), [3] Buhl (1987), [4] Deters-Umlauf et al. (2000), [5] Kéhler & Srikantappa (1996), [6]
Nutman et al. (1992), [7] Taylor et al. (1984), [8] Taylor et al. (1988), [9] Anil Kumar et al. (1996), [10] Mallick (1997), [11] Peucat et al. (1989),
[12] Harris et al. (1994), [13] Kohler et al.,(1993), [14] Jayananda et al. (2000), [15] Raith et al. (1999), [16] Deters-Umlauf (1997), [17]
Crawford (1969), [18] Bernard-Giriffiths et al. (1987), [19] Bartlett et al. (1998), [20] Jayananda et al. (1995), [21] Choudary et al. (1992)

Tabelle 2-1: Geochronologische Alter und Nd-Modellalterwerte (kursiv) der siidindischen Krustengebiete
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(Yoshida et al., 1992). Die p-T-Bedingungen der
panafrikanischen Metamorphose im Trivandrum
Block liegen nach thermobarometrischen
Abschitzungen um ca. 5-6 kbar und 700-750°C
(Srikantappa et al., 1985; Chacko et al., 1987) und
fiihrten lokal {iber Dehydratations-Schmelz-
Reaktionen zur in-situ-Granulitisierung (Raith &
Srikantappa, 1993).
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3. Das Cauvery-Scherzonen-System

3.1 Allgemeiner Uberblick

3.1.1 Geographische Lage und Gliederung

Das Cauvery-Scherzonen-System (CSS) im
Sinne von Chetty (1996) umfasst ein Gebiet von
bis zu 60 km Breite und etwa 350 km Léange
(Abb. 2-2 und 2-3), das sich von der Westkiiste
der siidindischen Halbinsel bis zum Golf von
Bengalen erstreckt und somit die Bundesstaaten
Nadu
Karnatakas durchzieht. Im Nordosten setzt sich

Kerala, Tamil sowie den Siidosten
dieser Schergiirtel moglicherweise in einer N-S-
streichenden W-vergenten Uberschiebungsbahn fort
(Abb. 2-2), entlang derer das Eastern Ghats-
Gebirge auf das mittelproterozoische Cuddapah-
Sedimentbecken aufgeschoben wurde (Drury &
Holt, 1980).

Die Vorstellungen zur Ausdehnung des CSS
basieren allerdings im wesentlichen auf der Inter-
pretation von LANDSAT-Satellitenaufnahmen
(Drury & Holt, 1980; Chetty, 1996) und sind nicht
in den offiziellen geologischen Kartenbléttern des
Geological Survey of India (Siidindien 1:5000000,
1993; Kerala und Tamil Nadu 1:500000, 1995)
verzeichnet. Der strukturelle und petrologisch-
metamorphe Aufbau dieser Krustenregion wurden
bisher im Detail nur ausschnitthaft untersucht
(Prakash Narashima, 1992; Chetty & Bhaskar
Rao, 1996; Naha & Srinivasan, 1996; D’Cruz et
al., 2000). Eine systematische gefiigekundliche
Bearbeitung, die auch die Auflosung mehrerer
Deformationsphasen im Krustenmaf3stab erlauben
koénnte, fehlt.

Innerhalb des CSS werden mehrere amphibo-
litfazielle Scherzonen verschiedenen Baustils
unterschieden: die Moyar-, Bhavani- und Palghat-
Zone im Westen, sowie die Attur- und die
Cauvery-Zone im Osten (Abb. 2-3). Die Jalapet-
Hognekel-Scherzone (JH in Abb. 2-3) stellt die
vermutete NNE-verlaufende Fortsetzung des
Deformationsgiirtels dar (Wickham et al.,, 1994).

Die Bewegungszonen umrahmen ungescherte,
hochmetamorphe Kristallinkomplexe, wie bei-
spielsweise das zwischen Moyar- und Bhavani-
Scherzone hervortretende Nilgiri Massiv. Auch
innerhalb der Deformationszonen treten undefor-
mierte Granulite im m- bis km-MaBstab auf.

3.1.2 Tektonische Situation

Aus der strukturellen Auswertung von Satel-
litenaufnahmen folgerten Drury & Holt (1980)
einen tlibergeordneten dextralen Bewegungssinn
des CSS, das von den Autoren als 'Moyar-
Bhavani/Noyil-Cauvery shear system' bezeichnet
wurde. Diese Schlussfolgerung basierte u.a. auf
der Annahme, das Nilgiri Massiv sei das durch
Schertektonik westwirts transportierte Gegen-
stiick der Biligirirangan Hills. Nachfolgende
Arbeiten haben jedoch gezeigt, dass (1) die Gra-
nulite der Nilgiri und Biligiriranan Hills nicht
korrelierbar sind (Buhl, 1986; Peucat et al., 1993;
Raith et al., 1999) und (2) in den einzelnen Bewe-
gungszonen des CSS eine unterschiedliche
Kinematik abzulesen ist (Chetty, 1996; Naha &
Srinivasan, 1996; D’Cruz et al., 2000;
Mukhopadhyay et al., 2001). Letztere Tatsache
wirft die Frage auf, ob es sich tatsdchlich um ein
System von Scherzonen handelt, das sich aus
einem gemeinsamen tektonischen Regime ablei-
ten 1dBt. Dennoch wird der Uberbegriff CSS in
vorliegender Arbeit als 'vorldufige' regionalgeo-
logische Bezeichnung verwendet, da er die
gesamte  Scherzonen-Region zwischen dem
archaischen Dharwar Kraton und dem protero-
zoisch mobilisierten Madurai Block einfach
zusammenfasst. Vermieden wird hingegen der
Terminus  Palghat-Cauvery-Scherzone,  den
Windley et al. (1994, 1999) als Synonym fiir das
CSS verwenden, wihrend andere Bearbeiter (z.B.
Naha & Srinivasan, 1996; Ghosh et al., 1996) den
Bereich von Palghat- und Cauvery-Scherzone
damit bezeichnen. Palghat- und Cauvery-Scher-
zone scheinen jedoch wiederum divergierende
Verformungsrichtungen  anzuzeigen  (Chetty,
1996; D’Cruz et al., 2000). Andere Autoren favo-
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risieren die kogenetische Ausbildung von Moyar-
und Bhavani-Scherzone und bezeichnen daher
den Teil des Bhavani-Lineaments, der 6stlich des
Nilgiri-Massivs zu Tage tritt, als Moyar-Bhavani-
Scherzone (z.B. Jayananda & Peucat, 1996; Raith
et al., 1999). Dieser Begriff wird in vorliegender
Arbeit ebenfalls nicht verwendet, da er die
unterschiedliche Kinematik in den Moyar- und
Bhavani-Scherzonen (s. Kap. 3.2; Naha &
Srinivasan, 1996) unberiicksichtigt lésst.

Da das CSS die Grenze zwischen zwei Krus-
teneinheiten mit unterschiedlicher Entwicklungs-
geschichte bildet, wird es von verschiedenen
Bearbeitern (Ramakrishnan, 1993; Harris et al.,
1994, Windley et al., 1999) als tiefangeschnittener
orogener Giirtel interpretiert, obgleich die Exis-
tenz einer tektonischen Melangezone mit Ophio-
lithfragmenten bislang hier nicht nachgewiesen
ist. Zudem divergieren die Modellvorstellungen
zur tektonischen Entwicklung des CSS betriacht-
lich: Wihrend Drury et al. (1984) das Szenario
einer Kollisionzone {iber einer N-vergenten
Subduktionszone entwerfen, leiten Rai et al
(1993) aus der seismischen Tomographie des
Untergrundes S-vergente Subduktion ab. Chetty
& Baskhar Rao (1996) hingegen interpretieren das
CSS als eine Zone westgerichteter Kompression.
Harris et al. (1994) vermuten, dass die Nord-
grenze neoproterozoischen Einflusses, die das
Granulitterrain siidlich des CSS kennzeichnet, am
Nordrand der Palghat- und Cauvery-Lineamente
liegt.

3.1.3 Geochronologischer Rahmen

Aus dem weitldufigen Krustenterrain des CSS
sind bisher nur wenige geochronologische Daten
bekannt (Tabelle 3-1). Sie geben einen ersten Ein-
blick in die heterogene Entwicklung des Gebiets:

Protolithalter fiir Granulite, retrogradierte
Granulite und einen Granit der Bhavani-Scher-
zone sidlich Mettupallaiyam liegen nach U-Pb-
Analysen an Einzelzirkonen zwischen 2.52 und
2.48 Ga (Ghosh et al., 1996).

Die oberen Schnittpunktalter von 2.48 Ga bzw.
2.46 Ga, die Buhl (1987) in einer U-Pb-Datierung
an metamorph iiberwachsenen Zirkonen aus relik-
tischen Enderbiten der Moyar- und Bhavani-Scher-
zonen erzielte, liegen nach Raith et al. (1999) 'nahe
am Alter der Granulitisierung' - sie geben also
vermutlich das Maximalalter der granulitfaziellen
Metamorphose wider.

Granulitfazielle Basite und Ultrabasite in der
Cauvery-Scherzone (Sittampundi Complex) und
in der Bhavani-Scherzone 06stlich von Salem
(Bhavani Complex) sind nach Bhaskar Rao et al.
(1996) aufgrund ihrer bei 3.0 Ga liegenden Nd-
Modellalterwerte archaische Bildungen. Sm-Nd-
WR-Isochronenalter der Intrusiva, die bei etwa
2.9 Ga liegen, dokumentieren nach Ansicht der
Autoren bereits die granulitfazielle Uberprigung
der Gesteine. Diese Interpretation wird jedoch
angezweifelt, da die Rehomogenisierung des Sm-
Nd-Isotopensystems im Gesamtgesteinsmalistab
auch unter granulitfaziellen Bedingungen als
wenig wahrscheinlich gilt (Holzl et al., 1994).
Sm-Nd-WR-
Isochronenalter das Intrusionsalter oder gar das

Plausibler erscheint, dass die
Mantelabspaltungsalter der Basite und Ultrabasite
widerspiegeln. Eine Sm-Nd-Gnt-Plag-Hbl-WR-
Isochrone aus einem mylonitisierten Granulit des
Sittampundi-Komplexes korrespondiert mit einem
Alterswert von 726 =+ 9 Ma und wird von Bhaskar
Rao et al. (1997) als Abkiihlalter im Anschluf} an
(granulitfazielle?) neoproterozoische Aktivitdt in
der Cauvery-Scherzone interpretiert.

Radhakrishna et al. (1999) gehen von
frithproterozoischer Scherzonenaktivitit in der
Bhavani-Scherzone aus, die nach Ansicht der
Autoren synchron mit dem Eindringen mafischer
Dykes vor ca. 1.98 Ga verlief.

Die U-Pb-Datierung hydrothermaler Zirkone
aus einer undeformierten Quarzader in der
Bhavani-Scherzone gibt nach Ghosh et al. (1996)
einen Hinweis auf das Minimalalter der Scher-
zonenaktivitit vor etwa 600 Ma. Allerdings wird
die Giiltigkeit dieses Alterswerts angezweifelt, da
die hydrothermale Kristallisation von Zirkon in
solch einer Quarzader eher ungewohnlich ist und



Das Cauvery-Scherzonen-System

15

die Herkunft der Minerale aus dem Nachbar-
gestein nahe legt.

Hinweise auf die neoproterozoische Uberpri-
gung amphibolitfaziell retrogradierter Enderbite
in der Moyar-Scherzone liefern ein Rb-Sr-
Biotitabkiihlalter um 570 Ma und eine Rb-Sr-
Kleinbereichsisochrone um 624 Ma (Deters-
Umlauf, 1997). Auch Mineraldatierungen an
Gesteinen der Bhavani-Scherzone — Rb-Sr-
Biotitalter um 500 Ma, ein Rb-Sr-Muskovitalter
bei 591 + 13 Ma und sowie ein Sm-Nd-Granat-
alter um 552 Ma - weisen auf ein thermales
Ereignis im ausgehenden Proterozoikum ihn
(Deters-Umlauf et al., 1998).

Fiir neoproterozoische Tektonik sprechen
auch die Platznahmealter von etwa 570-800 Ma,
die fiir anorogene Alkalimagmatite und Karbona-
tite aus der Ostlichen Bhavani-Scherzone und
Attur-Scherzone vorliegen (Narayana et al., 1993;
Schleicher et al., 1997; Miyazaki et al., 2000;
Moller et al., 2001). Diese an Lineamente gebun-
denen Intrusiva werden als inter- bis postdefor-
mative Bildungen beschrieben.

3.1.4 Die Bedeutung des CSS in
plattentektonischen Rekonstruktionen

Obwohl {iber den geologischen Internbau, die
Entstehungsgeschichte und die vermutlich poly-
phasen Bewegungsabldufe an den siidindischen
Scherzonen noch wenig bekannt ist, spielen sie,
seitdem ihr Verlauf durch Drury & Holt (1980)
erfasst wurde, eine entscheidende Rolle bei der
plattentektonischen Rekonstruktion Ost-Gondwa-
nas:

Windley et al. (1994, 1999) sehen das CSS” als
Teil einer neoproterozoischen Gondwana-Sutur, die
sich von Saudi Arabien iiber den Yemen, das Buur-
Massiv Siid-Somalias und Madagaskar bis nach
Indien verfolgen 1iBt. Sie weisen auf die Ahnlich-
keit des Gebiets mit der Axial high-grade zone im
Zentralgiirtel Madagaskars hin und schlagen vor,
die Achankovil-Scherzone mit der madegassischen

? Das CSS wird von den genannten Autoren als Palghat-
Cauvery-Scherzone bezeichnet.

Bongolava-Ranotsara-Scherzone zu  korrelieren
(Abb. 3-1). Von De Wit et al. (1995) hingegen
wurde der westliche Fortlauf des Palghat-Cauvery-
Lineaments tiber die Ranotsara-Scherzone bis in
das ostzentralafrikanische Grundgebirge postuliert.
Dessen 0Ostliches Gegenstiick konnte nach Harris et
al. (1994) die Grenze zwischen Napier Komplex
und Rayner Komplex in der Ostantarktis bilden.

MADAGASKAR

Abb. 3-1: Plattentektonische Rekonstruktion Ost-Gondwanas
nach Windley et al. (1994). Durchbrochene Linien markieren
groBBdimensionale tektonischen Storungen.

Abkiirzungen: CCS — Cauvery-Scherzonen-System, AZ —
Achankovil-Scherzone, DC - Dharwar Kraton, MB -
Madurai Block, CD — Cuddapah Becken, GR — Godavari
Rift, EGB — Eastern Ghats Belt, NC — Napier Complex, RC -
Rayner Complex, AHZ — Axial High-Grade Zone, BRS —
Bongalova — Ranotsara-Scherzone.
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Relation zur

Gestein Lokalitat Alter [Ma] Methode Interpretation Autoren Scherdeformation *Quelle
Westliches CSS
Moyar-Scherzone
Enderbit Masinagudi 2480 +25/-24 U-PbZrOSP  Max. Alter Granulitisierung  prédeformativ 1
Hbl-Bi-Gneis Masinagudi 624 + 31 Rb-Sr KB Reequilibrierung syndeformativ ? 2

Masinagudi 570 + 14 Rb-Sr Bi Abkuhlalter postdeformativ 2
Bhavani-Scherzone
Metabasite, Anorthosite Bhavani 2898 + 52 Sm-Nd WR Granulitmetamorphose ?  prédeformativ 4
Enderbit Bhavanisagar 2456 +67/-37  U-PbZrOSP  Max. Alter Granulitisierung  prédeformativ 1
Granulite, Gneise S'Mettupalaiyam  ~ 2550-2480 U-Pb Zr Protolithalter prédeformativ 3
Metadolerite Agali-Coimbatore 1980 + 25 K-Ar-WR Intrusionsalter syndeformativ 6
Quarzader S'Mettupalaiyam 600 + 5 U-Pb Zr Kristallisationsalter? postdeformativ 3
Pegmatitgneis S'Mettupalayiam 591 + 15 Rb-Sr Musk Abkuhlalter postdeformativ 2
Metadolerit Annur 552+ 8 Sm-Nd Gnt Abkuhlalter syndeformativ ? 2
Hbl-Bi-Gneismylonit S'Mettupalaiyam 521 + 13 Rb-Sr Bi Abkuhlalter postdeformativ 2
Pegmatit E'Mettupalaiyam 472 + 12 Rb-Sr Bi Abkuhlalter postdeformativ 2
Ostliches CSS
Attur-Scherzone
Karbonatite Sevattur 801 £ 11 Pb-Pb WR Intrusionsalter - 5
Syenite Sevattur 756 £ 11 Rb-Sr WR Intrusionsalter postdeformativ 7
Syenite Yelagiri 757 £ 32 Rb-Sr WR Intrusionsalter postdeformativ 7
Karbonatite Pakkanadu 759+3 U-Pb Mon Intrusionsalter interdeformativ 8
Cauvery-Scherzone
Metabasite, Anorthosite Sittampundi 2935 + 60 Sm-Nd WR Granulitmetamorphose ?  prédeformativ 4
Gnt-Granulit Sittampundi 726 £9 Sm-Nd Gnt Abkunhlalter postdeformativ 4

WR - Gesamtgestein, KB - Kleinbereich, Zr - Zirkon, Gnt - Granat, Bi - Biotit, Musk - Muskovit, Pl - Plagioklas, Hbl - Hornblende, Mon - Monazit
tom(Nd) - Nd-Modellalter, OSP - Oberer Schnittpunkt

*Quellen: [1] Buhl (1987), publiziert in Raith et al., (1999), [2] Deters-Umlauf (1997), [3] Ghosh et al. (1996), [4] Bhaskar Rao et al. (1997), [5]

Schleicher et al. (1997), [6] Radhakrishna et al. (1995), [7] Miyazaki et al. (2000), [8] Mdller et al.(2001)

Tabelle 3-1: Geochronologische Alter aus den Scherzonen des CSS (Literaturwerte)
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3.2 Geologischer Bau des
Arbeitsgebiets

Im Rahmen vorliegender Studie wurden Ge-
steine der Moyar-, Bhavani- und Palghat-Scher-
zonen untersucht, die im Westabschnitt des CSS
liegen (Abb. 3-2). Zwei Vergleichsproben stam-
men zudem aus der Kollegal-Scherzone, die
innerhalb des Dharwar Kratons auftritt (s. Kap. 4).
Das beprobte Arbeitsgebiet erstreckt sich somit
zwischen 10°30° und 12° nordlicher Breite bzw.
76°30° und 77°30° 6stlich Greenwich, innerhalb
der Bundesstaaten Tamil Nadu, Karnataka und
Kerala.

Die Moyar- und Bhavani-Scherzonen folgen
den gleichnamigen FluBtilern nérdlich und siid-
lich der Nilgiri Hills (Abb. 3-3). Die Palghat-
Scherzone durchzieht die von Lateritverwitterung
landwirtschaftlich
genutzte Ebene um Coimbatore, aus der vereinzelt

gekennzeichnete, intensiv
Felsriicken herausragen. Zwischen den um 250 m
bis 900 m iiber NN gelegenen Gebieten ragt das
Gebirgsmassiv der Nilgiri Hills mit iiber 2000 m
iiber NN morphologisch stark hervor. Ein Teil der
Moyar-Scherzone, das Gebiet des Bandipur-
Nationalparks um Mudumalai, ist als Elefanten-
Schutzgebiet ausgewiesen und daher nur entlang
der StraBlen begehbar. Zudem ist der dicht bewal-
dete Ostabschnitt des Moyar-Tals polizeiliches,
von den Virapan-Banditen bevdlkertes Sperr-
Obwohl
Begehbarkeit im Arbeitsgebiet aufgrund der

gebiet. AufschluBbedingungen und
genannten Griinde insgesamt nur mifBig gut sind,
ermdglicht doch eine Vielzahl von Steinbriichen
(Abb. 3-4), die in der Regel von Dorfbewohnern
mit einfachsten Werkzeugen betrieben werden,
die Entnahme unverwitterter Gesteine fiir die
isotopengeochemische Untersuchung.

In den folgenden Abschnitten werden der
lithologisch-strukturelle Internbau (Kap. 3.2.1)
der Moyar-, Bhavani- und Palghat-Scherzonen,
sowie die Petrologie (Kap. 3.2.2) und Geochemie
(Kap. 3.2.3) der untersuchten Gesteine vorgestellt.
Die Kollegal-Scherzone, die nicht zum CSS zéhlt,
wird gesondert in Kap. 4 abgehandelt.

3.2.1 Lithologie und Tektonik

Die vorherrschende Lithologie im Gebiet der
Moyar-, Bhavani- und Palghat-Scherzonen be-
steht aus flaserigen bis mylonitischen Gneisen mit
strukturgebundener, amphibolitfazieller Uberpri-
gung (Abb. 3-2 und 3-6). In Doménen, die von
Scherdeformation (nahezu) verschont blieben, sind
granulitfazielle Mineralparagenesen oder
hochamphibolitfazielle Gesteine reliktisch erhal-
ten. Diese gelten als nicht-rehydrierte Aquivalente
der Gneise (Janardhan et al., 1982; Srikantappa &
Prakash Narashima, 1994; Raith et al., 1999).
Untergeordnet treten amphibolit- bis granulit-
fazielle Metasediment-Abfolgen auf, die vorwie-
gend aus Metapeliten, gebinderten Eisenerzen,
Quarziten und Kalksilikatgneisen bestehen. Sie
werden der Sathyamangalam-Serie zugeordnet,
die wiederum als hochgradig metamorphes Aqui-
valent der archaischen Sargur-Serie des Dharwar
Kratons interpretiert wird (Ramakrishnan, 1993).
Pri-, syn- und postdeformativ eingedrungene
Pegmatite (Abb. 3-7 und 3-8) und Granitoide
durchschlagen die Foliation der Gneise und
Granulite. Zudem treten mehrere, interferierende
Pseudotachylit-Generationen auf.

3.2.1.1 Moyar-Scherzone (MSZ)

Die  E-W-streichende = Moyar-Scherzone
(MSZ; M in Abb. 2-3) trennt iiber einen etwa 20
km breiten Bereich den Granulitblock der Nilgiri
Hills diskordant vom Dharwar Kraton. Am aus-
gepragtesten ist die Scherdeformation iiber eine
Breite von etwa 2 km zu beiden Seiten des Moyar
Flusses (Naha & Srinivasan, 1996). Der unter-
suchte Zentral- und Siidbereich der MSZ besteht
vorwiegend aus intermedidren Granuliten, die
retrograd als Granat-Biotit-filhrende oder Horn-
blende-reiche Gneise und Gneismylonite vorlie-
gen und mit Metapyroxeniten, Metagabbros,
Amphiboliten,

Magnetit-Quarziten, Paragneis-

anatexiten sowie jingeren, leukokraten Intrusiv-
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Abb. 3-2: Geologische Ubersichtskarte des Arbeitsgebiets. Kompilation aus den geologischen Karten des Geological Survey of
India (Tamil Nadu und Kerala, 1: 500 000, 1995) und der Karte von Srikantappa (1996), erginzt durch eigene Feldaufnahmen
und tektonische Messwerte. - Abkiirzungen: MSZ — Moyar-, BSZ — Bhavani-, PSZ — Palghat-, KSZ — Kollegal-Scherzone.

gesteinen wechseln. Im Nordteil der Scherzone
treten lokal auch Phyllonite auf.

Masinagudi Quarry (MS-12)

Anhand der geologischen Situation im Stein-
bruch von Masinagudi 146t sich die strukturge-
bundene Alteration granulitfazieller Gesteine in
der MSZ beispielhaft erlautern: In der Umgebung
cm-bis dm-breiter Scherzonen (steil einfallende
NE- bis E-streichende c-Flachen) sind hier die
vorherrschenden enderbitischen Granulite in m*
bis dm’-groBen Bereichen durch die Infiltration

wissriger Losungen ausgebleicht und zu amphi-
bolitfaziellen = Hbl-Bi-Gneisen  retrogradiert
(Srikantappa & Prakash Narashima, 1994). In den
gescherten Bereichen bildete sich eine neue
Foliation aus, welche die alten Texturen und
Faltenstrukturen iiberlagert. Von den Scherzonen
aus drangen Fluide entlang von Wegsamkeiten
meterweit in die Enderbite vor und fiihrten zu dif-
fus begrenzten, retrograden Bleichungszonen
(Abb. 3-5), in denen priexistierende Texturen der
Granulite deutlich sichtbar wurden.
Gneisen

In den
sind Hypersthen und Klinopyroxen
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Abb. 3-3: Blick vom Kodanad View Point (ndrddstliche Nilgiri Hills) nach
Nordosten ins Moyar-Tal (Moyar-Scherzone).

Abb. 3-4: Steinbruch zur Zaunpfahl-Herstellung etwa 25 km siidlich von
Coimbatore (Augengneise PS-I 114, Palghat-Scherzone).

Abb. 3-5: Lokale Bleichung in Enderbiten, Steinbruch von Masinagudi. Die
Retrogression geht von scherdeformierten Zonen aus und setzt sich, wie abge-
bildet, in reliktischen Granuliten netzartig fort (MS-I 2, Moyar-Scherzone).
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Abb. 3-6: Mylonitgneis mit Scherfalten und mm- bis cm-groflen Sigmaklasten
aus Granat und Plagioklas (Straenaufschluss 1 km o6stlich von BS-I 122,
Bhavani-Scherzone - Anschnitt L sf, // lin).

Abb. 3-7: Mitgescherte Pegmatit-Scholle in Hbl-Bi-Gneismylonit (Flussbett vor

dem Eingang der Flower Factory BS-I 104, Bhavani-Scherzone - Anschnitt L
sf, // lin).

Abb. 3-8: Postdeformativer Pegmatitgang in Gnt-Bi-Gneismyloniten
(Bhavanisagar-Steinbruch BS-1 124, Bhavani-Scherzone - Anschnitt L sf).
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a)
Foliation
Flichenpole (n=38)

o Lineation Biotit
¥ Lineation Hornblende (n=17)

Abb. 3-9: Strukturelemente in der Moyar-Scherzone, abgebildet im Schmidtschen Netz (untere
Halbkugel): (a) Flachenpole der s-Fldchen ; (b) Minerallineationen

vollstindig durch Biotit/Hornblende
Granat ist in unterschiedlichem Mal3e chloritisiert.

ersetzt,

Plagioklas zeigt ansatzweise Serizitisierung und
CO;-reiche
schliisse hoher Dichte in den Granuliten kontras-
CO,-reichen
Einschliissen geringer Dichte in den Gneisen
1994).
Schollen und Béander mafischer bis ultramafischer

Saussuritisierung. Fliissigkeitsein-

tieren mit wissrigen und

(Srikantappa & Prakash Narashima,

Granulite, die in den Enderbiten auftreten, wurden
durch die Rehydration in Amphibolite umgewan-
delt. An den subparallel zur Foliation ausgebil-
deten c-Flichen dominiert eine transpressive
nordvergente Aufschiebung mit untergeordneter
sinistraler strike-slip-Komponente, wie aus klein-
dimensionalen Scherfalten abzulesen ist. Epidot
und Chlorit-haltige Aderfiillungen mit Mineral-
lineationen sowie Harnischstriemungen um
260/40 demonstrieren, dass einige E-W-Scher-
flichen unter Metamorphose-Bedingungen der
unteren Amphibolitfazies durch dextrale Transla-

tion reaktiviert wurden.

Generell stehen in der MSZ die mylonitischen
s-Flachen (s-Flachenpolmaximum bei 168/70;
Abb. 3-9a) nahezu saiger. Steilstehende Mineral-
lineationen von Hornblende/Biotit (Linearmaxi-

mum bei 270/81; Abb.3-9b) und Schleppfalten,
die an Quarzfeldspat-Bindern und boudinierten
Fremdgesteinsschollen  deutlich  hervortreten,
zeigen eine N-gerichtete Aufschiebung des Nilgiri
Blocks auf den Dharwar Kraton an. Indikatoren
fiir N-vergente Aufschiebung finden sich
allerdings nicht nur innerhalb der amphibolit-
faziellen MSZ, sondern auch in hochdruckmeta-
morphen Disthen-Granat-fiihrenden Metaquar-
ziten, die am Nordrand des Nilgiri Massivs
anstehen.

Nach einer thermobarometrischen Studie von
Raith et al. (1990) setzen sich die Paldoisobaren
der Nilgiri-Granulite in den reliktischen
Granuliten der MSZ (750°C, 9-10 kbar) fort.
Raith et al. (1999) interpretieren die MSZ als
Hills

Dharwar Kraton, die bereits an der Wende Spét-

Kollisionszone zwischen Nilgiri und

archaikum/Paldoproterozoikum angelegt wurde.

3.2.1.2 Bhavani-Scherzone

Die NE-SW-streichende Bhavani-Scherzone
(BSZ; B in Abb. 2-3) begrenzt das Nilgiri-
Granulitmassiv im S und verlduft Ostlich von
Bhavanisagar am Siidrand der Biligirirangan Hills
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entlang (Abb. 3-2). Nach Wickham et al. (1994)
wird die BSZ nahe Salem von der NNE-verlaufen-
den Jalapet-Hognekal-Scherzone (JH in Abb. 2-3)
abgeschnitten; die sich Ostlich davon fortsetzende
Struktur wird als Attur-Scherzone bezeichnet.

In der noérdlichen BSZ, am unmittelbaren
Stidrand sowie in der Ostlichen Fortsetzung des
Nilgiri Massivs (Abb. 3-2) herrschen Gnt-Ender-
bite, basische Granulite und mylonitische Gnt-Bi-
Gneise (Abb. 3-6) vor. Reliktische Enderbite
zeigen nach Raith et al. (1990) ein Metamor-
phose-Gleichgewicht bei 8-9 kbar und 750°C. Sie
wechseln mit dem Bhavani layered igneous
complex, einem in Granulitfazies vorliegenden
basisch-ultrabasischen Intrusivkomplex, der in
Form dissoziierter Schollen dem Streichen der
BSZ folgt und aus einer Wechsellagerung von
Anorthositen, Gabbros und Ultramafiten besteht
(Baskhar Rao et al., 1996). Da der Gesteins-
bestand in der nordlichen BSZ dem der MSZ sehr
ghnlich ist, interpretieren Raith et al. (1999) beide
Krustengebiete als Teil einer lithologischen
Einheit, welche die Nilgiri-Enderbite moglicher-
weise strukturell unterlagert.

In der siidlichen BSZ (S° Mettupalaiyam) stehen
vorwiegend granatfreie Bi- und Hbl-Bi-Gneis-
mylonite (Abb. 3-7) an, die auffallend hiufig von
m- bis dm-méchtigen Granitoiden durchsetzt wer-
den. Dariiberhinaus treten schmale doleritische

Gangschwirme von dm- bis m-Breite auf.
Letztere werden von Radhakrishna et al. (1995,
1999) als syndeformative Bildungen interpretiert,
(1996)
zufolge der Scherzonenaktivitdt zeitlich voraus-
geht (s. Kap. 3.1.3).

Die mylonitischen s-Fldchen der Gneise in
der BSZ streichen WNW-ESE mit moderat bis
steil nach N abtauchenden Einfallswinkeln (1.
Flachenpolmaximum 151/42; Abb. 3-10a), die
Ostlich des Nilgiri Massivs, in der Bhavanisagar-

wiahrend ihre Intrusion Srikantappa

Region, von steil S-einfallenden Flachen abgeldst
werden (2. Fldchenpolmaximum 345/6; Abb. 3-
10a). Die auf den Planarflichen gemessenen,
Mineral- und Streckungslineationen (1. Linear-
maximum 286/39; Abb. 3-10b) tauchen bevorzugt
flach nach W ab. Diese Strukturdaten deuten, in
Einklang den Ergebnissen einer Strukturanalyse
von Naha & Srinivasan (1996), eine schrage Auf-
schiebung des Nilgiri Blocks an, die mit dextralem
Lateralversatz einhergeht. Die Lineation zeigt in
Umgebung der Probenlokalitit Temple Hill (BS-I
12) eine Variation zu NE-abtauchenden Pitch-
winkeln (2. Linearmaximum 27/43), die entweder
auf lokale Anderungen der Bewegungsrichtung
zuriickgeht oder, wie Naha & Srinivasan (1996)
annehmen, auf groBmafstibige offene Faltung
(ENE-gerichtete b-Achsen) in einer Spatphase der
Deformation.

Foliation
Flachenpole (n=36)

o Lineation Biotit
¥ Lineation Hornblende (n=25)

Abb. 3-10: Strukturelemente in der Bhavani-Scherzone, abgebildet im Schmidtschen Netz
(untere Halbkugel): (a) Flachenpole der s-Fliachen ; (b) Minerallineationen
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3.2.1.3 Maddukarai-Einheit

Stidwestlich von Coimbatore, zwischen der
Bhavani- und der weiter siidlich exponierten
Palghat-Zone sind die Paragesteine der
Maddukarai-Einheit aufgeschlossen, die keine
Beanspruchung durch Scherung zeigen (Abb.3-2).
Die Verbandsverhiltnisse der Metasedimente zu
nahegelegenen Orthogneisen und Charnockiten
sind unklar (Srinivasan, mdl. Mitt.). Gemeinsam
folgen die Maddukarai-Serie und die angren-
zenden Gesteine einem Muster ENE-abtauchender
makroskopischer isoklinaler Falten (D1), welche
coaxial erneut gefaltet sind (D2) (Naha et al.,
1997). Die suprakrustale Einheit besteht aus einer
Abfolge

Eisenerzen und Granat- und Sillimanit-fuhrenden

von Kalksilikatgneisen, Marmoren,
Metapeliten. Die P-T-Bedingungen der Meta-
sedimente liegen nach Srikantappa et al. (1990)
bei 5-6 kbar und 650-700°C. Granate mit Sm-Nd-
Mineralaltern von etwa 600 Ma, die wihrend des
D2-Ereignisses kristallisiert sind (Naha et al.,
1997), belegen, dass Faltung und Metamorphose
auf panafrikanische Uberprigung zuriickgehen
(MeiBner et al., 2002). Stratigraphisch wurde die
Maddukarai-Einheit von Gopalakrishnan et al.
(1976) mit der archaischen Sargur-Serie korre-
liert. Nd-Modellalter (~1.9 Ga) aus dem Komplex
deuten jedoch auf eine proterozoische Sedimenta-
tion hin (MeiBner et al., 2002).

3.2.1.4 Palghat- Scherzone

Die Palghat-Scherzone (PSZ; P in Abb. 2-3)
tritt in einer topographischen Senke hervor, die als
Palghat Gap bezeichnet wird, da sie in den
kiistennahen Hohenziigen des Bundesstaates
Keralas als markanter erosiver Einschnitt sichtbar
ist. Die PSZ verlduft subparallel zur Bhavani-
Scherzone und bildet die noérdliche Begrenzung
des Madurai Blocks. Geophysikalisch zeichnet
sich diese Struktur durch ein niedriges magneti-
sches Relief und ein lokales Schwerehoch ab
(Reddy et al., 1988; Mishra, 1988). IThre Siid-

grenze, die nach Drury et al. (1984) etwa 10-15

km nordlich des Anaimalai Gebirges verléauft, ist
weitgehend unter den jungen Bdden des Palghat-
Tals begraben.

Im Bereich der Palghat-Zone dominieren
migmatische Hbl-Bi-Gneise, die graduell in straff
gebénderte mylonitische Augengneise iibergehen.
Sie fithren durch Anatexis und Deformation dis-
soziierte Amphibolit- und Pegmatitschollen.
Seltener treten Gnt-Bi-filhrende helle Gneise auf.
Hinzu kommen massige strukturlose Charnockite
(D’Cruz et al., 2000) und basische Granulite, die
nach Ravindra Kumar & Chacko (1994) hohe
Metamorphose-Gleichgewichte von 9-10 kbar und
800-900°C anzeigen. Fiir pegmatoide Charno-
ckite, die als in-situ-Bildungen in den Migmatiten
auftreten, ermittelte Santosh (1991) hingegen P-T-
Bedingungen um ~7 kbar und 640°C.

Wihrend Naha & Srinivasan (1996) die Aus-
pragung einer Scherzone grofSen Mafstabs im
Bereich des Palghat Gap anzweifeln, liefern
D’Cruz et al. (2000) in einer Strukturanalyse
Indizien fiir duktile Scherdeformation von iiber-
geordnet dextralem Schersinn in einem Span-
nungsfeld N-S-gerichteter Kompression und unter
anatektischen Bedingungen. Argumente hierfiir
geben das Verteilungsmuster kleiner Scher-
flichen, die Rotation von Porphyroklasten und
Boudins sowie die Analyse von Quarz-c-Achsen
in straff gebénderten Gneisen und Augengneisen.
Zum Zentrum des Palghat Gap hin ist die Korn-
groBenreduktion der Augengneise zunehmend
ausgepragt; zudem sind hiufig Banderquarze aus-
gebildet, die fiir hochgradige Mylonite typisch
sind (Passchier & Trouw, 1996).

Die durch Scherung und Plittung erzeugte
penetrative Foliation der Gneise streicht EW bis
WSW-ENE und schwankt zwischen steilem N-
und S-Einfallen (Flichenpolmaximum 327/8,
Abb. 3-11a). Die Minerallineationen von Horn-
blende/Biotit verlaufen vorwiegend subhorizontal
(Linearmaximum 60/33; Abb. 3-11b). D’Cruz et
al. (2000) unterscheiden drei Faltengenerationen:
enge Falten mit moderat W-oder E-abtauchenden
Faltenachsen (F1) und coaxiale, die Foliation
iiberlagernde Falten (F2), entstanden unter pro-
gressiver Verformung in einem Deformations-
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ereignis. Jiinger ist eine Generation offener, steil
N- und S-einfallender Falten (F3).

Die 0stliche Fortsetzung der PSZ, die
Cauvery-Scherzone (C in Abb. 2-3), gliedert sich
nach Chetty (1995) in mehrere subparallele

Scherzonen auf, die im Delta des Cauvery-Flusses
exponiert sind. Dort allerdings indizieren Falten-
trends und Streckungslineationen sinistralen Late-
ralversatz (Chetty & Bhaskar Rao, 1996).

b)

{ (&) )

Flachenpole (n=25)

Foliation o Lineation Biotit (n=15)

Abb 3-11: Strukturelemente in der Palghat-Scherzone, abgebildet im Schmidtschen Netz
(untere Halbkugel): (a) Flachenpole der s-Fldchen ; (b) Minerallineationen.
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3.2.2 Petrographie

Die fiir die
Bearbeitung beprobten Gesteine stammen aus

isotopengeochemische

mylonitisierten sowie aus nicht bis gering defor-
mierten Partien der Scherzonen (Anhang A). Da
die petrologischen und strukturellen Merkmale
der Gesteinsproben - abgeleitet aus Gelénde-
beobachtungen und Diinnschliffanalysen — die
Basis fiir die Interpretation der geochronolo-
gischen Daten liefern, werden die unterscheid-
baren Gesteinstypen im folgenden Abschnitt
vorgestellt. Der Modalbestand der Gesteinsproben
(Diinnschliffabschitzung) ist in Anhang B aufge-
fiihrt.

3.2.2.1 Granulitfazielle Gesteine

Charno-Enderbite und Enderbite
Proben BS-I1 11, BS-I 122D, BS-I 124C, BS-I
1054, PS-1 1184
Granulitfazielle Hypersthen-fiilhrende Ge-
steine mit hohem Anteil leukokrater Minerale
treten in von Deformation verschonten Doménen
der MSZ, BSZ und PSZ auf. Gemill der
(1974)

Enderbite tonalitischer Zusammensetzung und

Streckeisen-Klassifikation konnen
Charno-Enderbite granodioritischer Komposition
unterschieden werden. In der Literatur zur
Regionalgeologie Indiens und selbst in den
aktuellen geologischen Karten werden diese
Gesteine haufig im Sinne der Definition von
Pichamuthu (1969) als 'Charnockite' in sensu
largo bezeichnet (z.B. Janardhan et al., 1982;
Newton, 1992; Geological Survey of India, 1995a).
Der Begriff 'Charnockit' ist allerdings nach
Streckeisen (1974) auf Granulite mit granitischem
Chemismus beschrinkt und wird in vorliegender
Arbeit in diesem Sinne verwendet.

Die Charno-Enderbite und Enderbite wurden
in der Regel an Geldndepunkten entnommen, an
ebenfalls
Gneismyloniten aufgeschlossen sind. Eine Aus-
nahme bildet der Charno-Enderbit BS-1 105A aus

denen Ubergange zu beprobten

einem isolierten Granulit-Vorkommen in der
stidwestlichen Bhavani-Region (Aufschluf3 an der
Str. nach Mannarkhad; ~ 10 km nordlich von
Coimbatore). Die Gesteine sind mittel- bis grob-
kristallin, von griinlichbrauner Farbe und fiihren
die fiir Granulite typischen Blauquarze. Meist ist
eine schlierige Hell-Dunkel-Binderung im cm-
Bereich ausgeprigt, die auf eine wihrend der
hochgradigen Metamorphose abgelaufene Ana-
texis zuriickzufiihren ist (Raith et al., 1990).

Die granulitfazielle Paragenese der Charno-
Enderbite (BS-I 11, BS-I 105A, PS-I 118A)
besteht im wesentlichen aus Quarz, Hypersthen,
Plagioklas und perthitischem Alkalifeldspat. Die
Enderbite (BS-I 122D, BS-I 124C) unterscheiden
sich von diesen durch das Fehlen der Alkalifeld-
spatkomponente und das Auftreten von Klino-
pyroxen. Mit Ausnahme der Probe PS-1 118A tritt
in allen Charno-Enderbiten und Enderbiten idio-
morpher Granat hinzu. Biotit und Hornblende
konnen sowohl untergeordnete Bestandteile der
hochgradigen Paragenese sein, wie auch als retro-
grade Mineralneubildungen auftreten (Abb. 3-13
und 3-14). Das Geflige der Gesteine ist insgesamt
granoblastisch. Haufig umsdumt ein Granulat
feinkornig rekristallisierter Feldspéte und Quarze
die groBeren, von Straineffekten gekennzeich-
neten Plagioklase und Quarze.

Die Probe BS-I 11 stammt aus dem Ubergang
von ungebleichtem zu gebleichtem Charno-
Enderbit, der am Siidrand der Nilgiri Hills an
einer bruchhaften Stérung im Randbereich der
Bhavani-Zone auftritt (~5 km noérdlich von
Mettupalaiyam an der Str. nach Kotagiri). Hier
zeugt die Ausbildung von sekunddren Horn-
blende/Biotit-Sdumen  um Pyroxen  von
schwacher, durch Fluidimprigation eingeleiteter
Retrogression in der aufgehellten Partie des
Gesteins.

Aus dem hochduktilen Niveau der BSZ
kommen hingegen die Enderbite BS-1 122D (Abb.
3-13) und BS-I 124C (Bhavanisagar Steinbruch
'Olpfiitze', 15 km 8stlich von Mettupalaiyam). Sie
zeigen bei beginnendem retrogradem Ersatz von
Klino- und Orthopyroxen durch Amphibol und
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Biotit protomylonitischen Charakter. Aus ihnen
geht schlieBflich ein amphibolitfazieller Gnt-Bi-
Gneismylonit (BS-1 124A; Abb. 3-15) hervor.

Gnt-Px-Plag-Granulite
Proben MS-12C, BS-117C

Pyroxen-betonte, anndhernd  Quarz-freie
Granulite treten in der MSZ und BSZ zwischen
Quarz-Feldspat-reichen Granuliten und Gneisen
auf. Sie liegen, neben Metaanorthositen und
Metapyroxeniten, als dm- bis mehrere m-grof3e
linsenformige Korper vor und sind in der Regel
nur marginal geschert und rehydratisiert. Die Gnt-
Px-Plag-Granulite werden von Srikantappa (1996)
bereits zu den mafischen Granuliten gestellt. Die
beiden isotopengeochemisch untersuchten Proben
MS-I 2C (Masinagudi Steinbruch) und BS-I 17C
(Bhavanisagar  Steinbruch)  filhren  jedoch
Plagioklas mit Anorthitgehalten von 30-40 %, die
den dioritischen Chemismus der Gesteine
belegen. Die Hauptkomponenten im grobkornig-
granoblastischen Gefiige dieser Gesteine bilden
undulds ausloschende Plagioklase mit verbogenen
Zwillingslamellen, xenomorphe Klino- und
Orthopyroxene und idiomorphe Granate (Abb. 3-
12). Im Gnt-Px-Plag-Granulit MS-1 2C umsidumen
geringmichtige  Granat-Quarz-Symplektite die
idiomorphen Granat-Porphyroblasten koronar und
belegen eine zweite Wachstumsphase von Granat.
Granatkoronabildungen desselben Typs sind aus
den Enderbiten des benachbarten Nilgiri-Hills-
Massivs bekannt und werden der retrograden
Reaktion Opx+Plag > Gnt+Qz bei ca. 650 °C
zugeschrieben (Raith et al., 1990, 1999).

Im Granulit BS-I 17C bildeten sich nach einer
ersten Sprossung mm-grofer Granate in der
Matrix vereinzelt cm-grof8e idiomorphe Granat-
Porphyroblasten, die das Gefiige iiberwachsen
und daher der granulitfaziellen Spétphase zuge-
ordnet werden. Diese Granat-Porphyroblasten
werden im mylonitisierten Abschnitt der Lokalitét
BS-I 17, in dem allerdings keine geochronologi-
schen Untersuchungen durchgefiihrt wurden, zu

Porphyroklasten.

Die Gnt-Px-Plag-Granulite BS-I 17C und
MS-I 2C zeigen keine durchgreifende strukturelle
Uberprigung, sondern nur Spuren anfinglicher
Rehydratisierung in Form koronaren Wachstums
von griinblauer Hornblende und Biotit um Pyro-
xen.

3.2.2.2 Amphibolitfazielle Gesteine

Quarz-Feldspat-reiche Gneise und Gneis-
mylonite bilden die vorherrschende Lithologie im
Bereich der Scherzonen. Die retrograde Bildung
dieser Gesteine durch Rehydratisierung im Zuge
scherdeformativer Uberprigung wird aus granulit-
faziellen Relikten abgeleitet, die vielerorts in
schwach bis nicht-deformierten Aufschlullpartien
des Gesteinsverbands erhalten sind und in Doma-
nen mit jiingerer Gefligeauspragung durch amphi-
bolitfazielle Mineralparagenesen ersetzt werden.

Hornblende-Biotit-Gneise
Proben MS-1 2B/E, BS-I 1044, BS-I 12L, PS-I
24/26-28/30-32, PS-1 334, PS-1116B, PS-1118B

Die untersuchten Hbl-Bi-Gneise aus der MSZ
stammen aus dem Steinbruch von Masinagudi
(MS-I 2; s. Kap. 3.2.1.1), diejenigen aus der BSZ
aus den siidlich von Mettupalaiyam gelegenen
Aufschliissen Temple Hill (BS-1 12) und Flower
Factory (BS-1 104; Abb. 3-7). Die hier
anstehenden grauen Gneise sind von diskreten
Biotit-reichen  Scherzonen durchzogen, die
praexistierende Gefligeregelungen und Falten-
strukturen diskordant iiberlagern. Makroskopisch
besitzen die Hbl-Bi-Gneise auch auflerhalb dieser
diskreten Zonen protomylonitischen bis myloniti-
schen Charakter, wie aus sc-Gefligen, liberpriagten
Intrusivkontakten und der Verformung -einge-
schalteter Fremdgesteinsschollen ersichtlich wird.
Quarz und Plagioklas bilden die Hauptkompo-
nenten der Gneise. Groflere Quarzkorner sind
geldngt und zeigen unduldse Ausloschung sowie
Subkornbau. Plagioklase mit verbogenen Zwil-
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Abb. 3-12: Gnt-Px-Plag-Granulit MS-I 127 (gekreuzte Nicols): Plagioklas,
idiomorpher Granat und Klino- sowie Orthopyroxen bilden ein grobkornig-
granoblastisches Gefiige.

Abb. 3-13: Leicht retrograd iberpriagter Gnt-filhrender Enderbit BS-I 122D
(gekreuzte Nicols): Pyroxen wird randlich durch Biotit und Hornblende ersetzt.

Abb. 3-14: Leicht retrograd tiberpragter Gnt-filhrender Enderbit BS-1 122D
(parallele Nicols). Vgl. Abb. 3-13.
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Abb. 3-15: Gnt-Bi-Gneismylonit (retrograd tiberpriagter Enderbit) BS-1 124A
(gekreuzte Nicols): Granat-Sigmaklasten mit Biotit-Schwénzen sind in eine
feinkdrnig rekristallisierte Oz-Fsp-Matrix eingebettet.

Abb. 3-16: Hbl-Gneismylonit (retrograd iiberprigter Enderbit) MS-I 135A
(gekreuzte Nicols). Hornblende-Sigmaklasten treten in einer Feldspat-reichen
Matrix auf.

Abb. 3-17: Granitmylonit MS-I 102A mit Streifengneisgefiige (gekreuzte
Nicols): Reine Qz-Bander wechseln mit feinerkdrnigen Qz-Fsp-Bandern.
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lingslamellen und untergeordnet auftretende Kali-
feldspédte loschen ebenfalls undulds aus. Die
Porphyroklasten sind von einem feinkornigen
polygonalen Quarz-Feldspat-Rekristallisat umge-
ben, das eine Mortelstruktur erzeugt. Reine
Quarzzonen sind groberkornig rekristallisiert.
Trager einer flaserigen bis deutlich gebédnderten
Gefligeregelung sind s-subparallel angeordnete
Leisten von Biotit und Hornblende. In der Probe
MS-1 2B tritt untergeordnet hypidiomorpher
Granat auf, der in Nestern angereichert ist. Die
Probe MS-I 2E aus derselben Lokalitét ist granat-
frei. Hier tiberwichst Muskovit das Gneisgeflige
postdeformativ. In den Proben MS-I 2E und BS-I
12L bewirkt angehende Saussuritisierung und
Serizitisierung der Plagioklase das sekundére
Wachstum von Epidot
Serizit, Biotit, Quarz bzw. Calcit.

und akzessorischem

Die Gneise, die aus kleinen Steinbriichen im
Bereich der PSZ zwischen Maddukarai (~16 bis
18 km siidlich von Coimbatore) und Anaimalai
stammen, liegen vorwiegend als Blastomylonite
vor. Scherfalten und asymmetrisch verformte
mafische und ultramafische Linsen und Boudins
bilden in diesen Gesteinen Indikatoren einer
nicht-koaxialen Uberprigung. Dariiber hinaus
sind bisweilen, bedingt durch postdeformative
statische Rekristallisation, die ein hohes Tempe-
nachlassenden Scherdriicken
Diinnschliff
scherdeformativen Texturen erkennbar. Mit Aus-

raturniveau  bei
widerspiegelt, im keine
nahme der straff gebdnderten, feinkdrnigen
Gneise (Proben PS-1 116B und 33A), die westlich
von Anaimalai aufgeschlossen sind, besitzen die
Gesteine eine  grobflaserige  Textur. Die
leukokraten Komponenten, die ein granoblas-
tisches gleichkorniges Gefiige bilden, bestehen zu
unterschiedlichen Anteilen aus Quarz, perthiti-
schem Alkalifeldspat und Plagioklas. Biotit domi-
niert gegeniiber Hornblende und ist bevorzugt in
Mineralaggregaten subparallel zum mylonitischen

s auskristallisiert.

Granat-Biotit-Gneise
Proben MS-1 1554, MS-I 1664, BS-1 124 A, PS-1
1714

Scherdeformierte leukokrate Gnt-Bi-Gneise
wurden im Westteil (MS-I 155A; 500 m 6stlich
von Moyar) und im Ostteil der MSZ (MS-1 166A;
~2 km westlich von Kottamangalam) beprobt. Die

mittelkornige Probe MS-I 166A ist straff
gebandert. MS-I 155A ist ein foliierter,
groberkorniger Gneismylonit mit Cordierit-

Fithrung, der aus einem Aufschlu stammt, in
dem pré- bis syndeformative Anatexis erkennbar
ist. Die Granatbildung erfolgte hier vor und
wihrend der Scherbewegung; denn neben
porphyroklastischem Granat im Anatexit tritt
metamorpher Granat in einem syndeformativ
intrudierten Basitgang auf.

Die Gneismylonite MS-I 155, MS-I 166 und
BS-1 124 (Abb. 3-15) fiihren -einschlussfreie
Granat-Porphyroklasten. Biotit-Leisten markieren
das s-Gefiige und wachsen in Druckschatten-
bereichen der Granate. Plagioklase bilden eben-
falls haufig grosse, stark ausgeldngte porphyrische
Koérner mit verbogenen Zwillingslamellen und
teilweise stark buchtigen Korngrenzen. In der
Probe MS-I 166A tritt Alkalifeldspat hinzu, der
KorngroBenverkleinerung und Rekristallisation
zeigt. Die Klasten sind von reinen Quarzbidndern
und von einer feinkdrnigen Matrix aus dynamisch
rekristallisierten Quarzen und Feldspaten mit
Vorzugsregelung umgeben. Im Gnt-Bi-Gneis-
mylonit BS-1 124A ist ein deutliches sc-Gefiige
ausgebildet.

PS-I 171A aus der Palghat-Zone ist ein
grobkorniger Gneis mit granoblastischem Gefiige.
Obgleich die Gneisprobe aus einer Lokalitit
stammt, in der makroskopisch Scherdeformation
nachgewiesen ist, finden sich im Diinnschliff
keinerlei Spuren einer solchen Uberprigung.
Granat wiéchst hier idiomorph neben Quarz,
makroperthitischem  Kalifeldspat,  Plagioklas
sowie regellos orientiertem Biotit und kann
poikilitische Einschliisse (Bt, Qz, Fsp, Mu, Cc,
seltener Zr) fithren.
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Hornblende-Gneise und Amphibolite
Proben MS-1 1354/B, PS-1116

In der zentralen MSZ bei Mudumalai wurde
ein amphibolreicher Gneismylonit (MS-1 135A/B)
intermedidrer Zusammensetzung beprobt. Dieser
tritt im Verband mit Metabasiten auf und wurde
gemeinsam mit Pegmatiten und hellen Gneisen in
komplexe Faltenbildung, Boudinage und Scher-
deformation einbezogen. Der ingesamt dunkel
erscheinende Gneis zeigt eine straffe mm- bis cm-
dicke Binderung und einen Materialwechsel
héherer Ordnung im dm-Bereich. Bimodal als
Porphyroklasten und feine Rekristallisatnadeln
auftretende Amphibole deuten auf dynamische
Rekristallisation hin (Abb. 3-16). Die sigmoidalen
Porphyroklasten erreichen Korndurchmesser von
bis zu 5 mm und sind vorwiegend perlschnurartig
parallel s aufgereiht. Im Diinnschliff zeigen diese
Hornblende-Augen aufgerauhte bis aufgesplitterte
Korngrenzen, die auf das bisweilen rigide Ver-
halten der Minerale unter dem Einwirken von
Scherkriften zurlickgefiihrt werden. Teilweise
sind Biotitleisten oder Opakerz in Druckschatten-
bereichen der Klasten ausgebildet. Dazwischen ist
ein polygonales Plagioklas-Alkalifeldspat-Quarz-
Pflaster auskristallisiert. Zudem treten grofere,
stark elongierte Quarze und Quarzbinder mit
unduldser Ausloschung und Subkorngrenzen auf.
Die Probe MS-I 135B fiihrt dariiber hinaus prade-
formativ gebildeten Granat mit unregelméBigen,
stark buchtigen Korngrenzen.

Der feinkdrnige Amphibolit PS-I 33B aus der
PSZ, der als etwa m-michtiger dunkler Gang in
straff foliierte Bi-Hbl-Gneise (PS-I 33A) einge-
schaltet ist, zeigt hingegen ein ungeregeltes
dquigranulares Gefiige aus Hornblende, Plagio-
klas sowie untergeordnet Quarz und Biotit.

Sillimanit-Granat-Gneise
Probe BS-1 16

In der Ostlichen BSZ nahe Bhavanisagar
wurde eine isolierte Paragneis-Scholle mit
beprobt.  Das
Gestein flihrt grobkornigen Granat sowie augen-
Sillimanitfibrolithe und

Plagioklase, die in einer mittelkérnigen Matrix

porphyroklastischem  Gefiige

formige verbogene

aus eingeregelten Biotiten und undulésen Quarzen
schwimmen. Die Porphyroklasten sind hiufig von
einem feinen Rekristallisatsaum (Bi/Qz) umman-
telt. Biotit sprieft auch in Druckschattenbereichen
von Granat.

Quarzite
Probe BS-1 180

Ebenfalls aus der ostlichen BSZ stammt ein
Granat- und Disthenfiihrender Quarzit, der mit
Fuchsitquarziten assoziiert ist (BS-1 180; ~10 km
nordwestlich von Sathyamangalam). Das Meta-
sediment zeigt eine Farbbidnderung, die durch
Eisenoxid-Gehalte
wird. Muskovit tritt bevorzugt auf Foliations-

wechselnde hervorgerufen
flichen auf und wéchst dort regellos. Im Diinn-
schliff wird ein granoblastisches Mosaikgefiige
aus Quarz sichtbar, in dem untergeordnet feiner
hypidiomorpher Granat, Disthen sowie Hématit
spriefen.

3.2.2.3 Jiingere Intrusiva

Granite
Proben MS-1 1024, BS-1 12K
Beprobt wurden (a) eine mehrere dm-méch-
tige Granitintrusion in der MSZ (MS-1 102A;
500 m &stlich von Moyar Village) und (b) ein
s-parallel eingeregelter Granitgang (BS-1 12K)
von etwa einem Meter Breite, dessen
Intrusivkontakt ~ zu  retrograd  iliberpriagten
Granuliten der BSZ im Steinbruch Temple Hill
(~3 km siidlich Mettupalaiyam) aufgeschlossen
ist. Bei beiden Proben handelt es sich um
scherdeformierte Gesteine. Quarz und
makroperthitischer Mikroklin dominieren den
Bénder

Quarzkorner

Mineralbestand. Reine diskenformig

ausgelangter im  Wechsel mit
feinerkornigen Quarz-Feldspat-Lagen bedingen
ein typisches Streifengneis-Gefiige (Abb. 6-17),
das auf hochgradige Mylonitisierung zuriickgeht
(Passchier & Trouw, 1996). Quarz zeigt eine
bimodale KorngroBenverteilung und liegt in Form
stressfreier

unduléser  Porphyroklasten und

Rekristallisatkorner vor. Hinzu treten im Granit
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MS-I 102A neben feinen Hornblende/Biotit-
Lagen sigmoidale Porphyroklasten aus griiner
Hornblende, Alkalifeldspat
Gelegentlich finden sich auch metamikte Orthit-

und Plagioklas.

Klasten, die durch braune pleochroitische Hofe
hervorstechen und einen Epidot/Klinozoisit-Saum
besitzen. In BS-1 12K bildet s-parallel gesprosster
feinkorniger Biotit neben Opakerz die einzige
mafische Komponente.

Tonalite
Probe MS-1102C

Ein deformativ iiberprigter Tonalit, der als
protomylonitischer Augengneiss vorliegt, tritt
vergesellschaftet mit dem Mylonitgranit MS-I
102A in der MSZ auf. Porphyroklasten bestehen
vor allem aus Plagioklas. Quarz ist teilweise
rekristallisiert. Quarz- und Plagioklaskdrner sind
eingeregelt und zeigen undulése Ausloschung,
Subkornbau und suturierte Korngrenzen. Horn-
blenden, teils als Augen vorliegend, und Biotit-
scheite definieren die Foliation des Gesteins.
Alkalifeldspat tritt untergeordnet auf, hinzu kom-
men akzessorisch Apatit, Zirkon, Titanaugit und
Opakerz.

Granodiorite
Probe PS-1114

In der Ebene zwischen BSZ und PSZ wurde
ein méchtiger Plutonit-Stock beprobt (PS-1 114;
'Zaunpfahl-Steinbruch', ~20 km no&rdlich von
Pollachi), der schwach coaxial deformiert vor-
liegt. Im Steinbruch und der ndheren Umgebung
gibt es keine Hinweise auf die Ausbildung von
Scherzonen.  Grobspédtige Granodiorite und
Granite, die ein schwach ausgeprigtes Parallel-
gefiige besitzen und cm-grofle, hiufig angerun-
dete Feldspateinsprenglinge fiihren, werden hier
von Dioriten durchdrungen, die ebenfalls eine
Foliation besitzen. Im Diinnschliffpraparat des
untersuchten Granodiorits PS-I 114 bilden Quarz,
Mikroklin, Plagioklas, Biotit und Hornblende ein
ungeregeltes Kristallisationsgeflige. Nur der Sub-
kornbau mancher Quarze zeugt von einer schwach

deformativen Beanspruchung des Gesteins.

Dolerite
Probe BS-1 105B

Vorkommen ENE-WSW-streichender Dole-
ritschwérme sind in der westlichen BSZ typisch.
Sie wurden von Radhakrishna et al. (1995, 1999)
tiber eine K-Ar-Datierung einem Intrusions-
ereignis vor ca. 1.98 Ga zugeordnet, welches die
Autoren mit der Aktivitit der BSZ korrelieren. Da
diese basischen Génge mitunter Koronagranate
enthalten (Srikantappa, mdl. Mitt.), wurden im
Arbeit  drei
beprobt, die an einem Aufschlufl an der Strale

Rahmen vorliegender Dolerite
von Coimbatore nach Mannarkhad in massige
Charnockite (BS-1 105A) intrudieren. Allerdings
erwiesen sich alle drei Gesteinsproben als
granatfrei. In der Doleritprobe BS-1 105B, die
schlieBlich fiir die Nd-Modellalterbestimmung
aufbereitet wurde, bilden zonierte Plagioklas-
leisten, Augite mit Ilmenitentmischungen und
skelettierte Erzkristalle ein mittelkdrniges, ophi-
tisch-intergranulares Gefiige. Griine Hornblenden
und Biotite bilden sekundére Reaktionssdume um
die primiren Phasen.

Pegmatite
Probe BS-1104B

Pegmatite  alkaligranitischer =~ Zusammen-
setzung treten in der BSZ sowohl pré- als auch
syn- und postdeformativ auf. Untersucht wurde
ein méchtiger, {iber mehrere km ENE-streichender
Pegmatitstock, der etwa 8 km siidlich von
Mettupalaiyam (BS-I 104B; Privatgelinde der
Synthite Flower Factory) als Hohenzug aus der
Ebene herausragt. Dieser Pegmatit durchschlégt
das Gefiige protomylonitischer Hbl-Bi-Gneise
(BS-I 104A) diskordant und ist somit postdefor-
mativ. Er besteht aus cm-grofen Kalifeldspiten,
Quarzen, Granaten und Biotit- sowie Muskovit-
Scheiten, die ein regelloses Gefiige bilden. Nahe
am Intrusivkontakt zum Wirtsgestein treten aller-
dings cm- bis dm-breite Pegmatitlinsen auf, die
gemeinsam mit den Gneisen verformt wurden
(Abb. 3-7). Diese Beobachtung legt nahe, den
Aufstieg saurer Restschmelzen insgesamt der
Phase nachlassender Deformation in der BSZ
zuzuschreiben.



32

Das Cauvery-Scherzonen-System

3.2.3 Geochemie

An 34 Gesteinsproben aus dem Gebiet der
Moyar, Bhavani- und Palghat-Scherzonen (CSS)
wurden die Haupt-, Neben- und Spurenelement-
Hilfe
dispersiven Rontgenspektrometers ermittelt. Die

hiufigkeiten mit eines wellenldngen-
Ergebnisse der Rontgenfluoreszenz-Analyse sind
in Anhang C zusammen mit der berechneten
CIPW-Norm aufgefiihrt. Im Falle von Rb, Sr und
Nd wurden allerdings bei der Auswertung der
geochemischen Daten die wesentlich exakteren
Konzentrationswerten aus der Isotopenverdiin-
nungsanalyse (s. Kap. 7) verwendet.

Um die Geochemie der Gesteine aus den
Scherzonen iibersichtlich wiederzugeben, werden
die intermedidren bis sauren Granulite und Gneise
(Kap. 3.2.3.1) trotz ihrer Heterogenitit als eine
Gruppe behandelt. Prd- und syndeformative
Granitoide, die jlinger sind als ihre hochgradigen
Wirtsgesteine, werden gesondert betrachtet (Kap.
3.23.2).
denen jeweils nur eine Probe vorliegt (Quarzit
BS-I 180, Dolerit BS-105B und Amphibolit PS-I
133B),

Betrachtung ausgeklammert. Der vorliegende

Untergeordnete  Gesteinstypen, von

werden aus der geochemischen
Datensatz wird jedoch durch die Analysenwerte
von vier Gesteinsproben erweitert, die im Rahmen
der Diplomarbeit von Deters-Umlauf (1997)
entstanden sind (Anhang C). Hierbei handelt es
sich um die Gneise MS-I 2E und 2G aus dem
Masinagudi  Steinbruch (MSZ) und die
Gneismylonite BS-I 12A und 12B aus der
Lokalitdt Temple Hill (BSZ).

3.2.3.1 Granulite und Gneise

Bei der Auswertung der geochemischen
Daten muf3 im vorliegenden Fall eine mdgliche
selektive  Elementmobilisation  beriicksichtigt
werden, der die retrograd iiberprigten Gneise und
reliktischen Granulite wihrend hochgradiger
Metamorphose, partieller Schmelzbildung und
Deformation unterliegen kénnen (vgl. Janardhan
et al., 1982). Dariiberhinaus liefern die stofflichen

Charakteristika dennoch wertvolle Hinweise auf

AN

® Moyar-Scherzane
< Bhavani-Scherzone
B Palghat-Scherzone

Nilgir-Enderbite
nordliches CSS

Dharwar Kraton
Granulife
Grelse

sudliches CSS

Madural Block
Gnefse+ Granullte

Abb. 3-18: Klassifikation hochmetamorpher Gesteine aus den
Scherzonen nach ihren normativen Ab-An-Or-Gehalten
(O'Connor, 1965). Modifizierte Felder nach Barker (1979):
Gr — Granit, Q-Mz — Qz-Monzonit, Gd — Granodiorit, Td —
Trondjemit, To - Tonalit.

Die punktierte Linie umfasst die Stoffgruppe aus der MSZ
und nérdlichen BSZ (nérdliches CSS), die gestrichelte Linie
markiert die aus der siidlichen BSZ und der PSZ (siidliches
CSS). Zum regionalen Vergleich sind Literaturwerte der
Nachbargebiete angetragen (siidlicher Dharwar Kraton und
Nilgiri Hills nach Raith et al., 1999; nordlicher Madurai
Block nach Mallick, 1997).

Herkunft und Bildungsmileu der Gesteine:

Nach der Klassifizierung im Ab-An-Or-
Diagramm (O’Connor, 1965; modifiziert nach
Barker, 1979; Abb. 3-18) zeigen die Gneise und
Granulite der MSZ einen {iberwiegend tonaliti-
schen Chemismus, der weitgehend dem der
Nilgiri-Enderbite (Raith et al., 1999) entspricht.
Die Metamorphite der BSZ, die unmittelbar am
FuBB der Nilgiri Hills bei Bhavanisagar (BS-I
16/17/122/124) auftreten, werden ebenfalls als
Tonalite Kklassifiziert. Dies unterstiitzt die auf
petrologischen Merkmalen (Kalifeldspat-Armut,
Gnt-Fiihrung, reliktische granulitfazielle Parage-
nese) basierende Vermutung, dass die Gesteine
aus der MSZ und aus der Bhavanisagar-Region
der BSZ Aquivalente der benachbarten Nilgiri-
Enderbite darstellen. Sie werden in Abb. 3-18 als
Stoffgruppe des nordlichen Cauvery-Scherzonen-
Systems (punktierte Linie) zusammengefasst.
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Abb. 3-19: Harker Variationsdiagramme: Al,Os, Fe;O30a1, MgO, CaO, Na,O, K,0 und TiO, [Gew.%] versus SiO, [Gew.%] fiir
die Gneise und Granulite der Moyar-, Bhavani-, und Palghat-Scherzonen.
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Abb. 3-19 (Fortsetzung): Harker Variationsdiagramme: Sr, V, Ba, Ni, Tb, Nb, Zr und Nd [ppm] versus SiO, [Gew.%] fiir die
Gneise und Granulite der Moyar-, Bhavani-, und Palghat-Scherzonen.
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In der BSZ siidlich von Mettupalaiyam
markiert ein ESE-WNW-streichender Meta-
Anorthosit-(Ultra)Mafit-Komplex  (Abb. 3-2)
einen kompositorischen Wechsel zu granatfreien
Mylonitgneisen mit hoherer modaler Kalifeldspat-
Komponente und granodioritischer Zusammen-
setzung (Abb. 3-18). Mit Ausnahme der tonaliti-
schen Probe PS-I 26 bilden die amphibolitfaziel-
len Gneise und Gneismylonite der PSZ im Ab-
An-Or-Diagramm eine Gruppe, die zwischen
Granit, Quarzmonzonit und Granodiorit variiert.
Diese Gruppe bildet zusammen mit den Meta-
morphiten der silidlichen BSZ das Feld des
siidlichen ~ Cauvery-Scherzonen-Systems  (ge-
strichelte Linie in Abb. 3-18). Die Metamorphite
aus diesem Teilbereich dhneln kompositionell den
Migmatiten aus dem angrenzenden Madurai
Block, die potentiell das ungescherte Ausgangs-
material der entkoppelten und deformierten
Assoziationen bilden.

In den Harker-Diagrammen (Abb. 3-19) sind
die Variationen der Haupt-, Neben- und Spuren-
elemente in Relation zum SiO,-Gehalt (wt%)
dargestellt. Der SiO,-Gehalt der Gneise und
Granulite variiert zwischen 52 und 74%. Die
inverse Korrelation von SiO, mit Fe;Os;, MgO
und V ist deutlicher als die mit CaO und TiO,.

Rb [ppm]

Si0, und Na,O sind positiv korreliert. Die bereits
im Ab-An-Or-Diagramm ausgewiesenen Unter-
schiede zwischen den Gesteinen im ndrdlichen
und siidlichen CSS spiegeln sich in den Gehalten
einiger Spurenelemente wider: Demzufolge zei-
gen die Metamorphite der MSZ und noérdlichen
BSZ gegeniiber den Gneisen der siidlichen BSZ
und PSZ bei gleichem SiO,-Gehalt erhohte Ni-
und erniedrigte Nb-Konzentrationen. Auch wei-
sen sie tendenziell geringere Nd- und Zr-Gehalte
auf (Abb. 3-19).

Auch im Gehalt lithophiler (LIL) Elemente
variieren die Metamorphite der nordlichen und
siidlichen Gebiete deutlich: Wie Abb. 3-19 und 3-
20 illustrieren, zeichnen sich die granodioritisch
bis granitischen Gesteine des siidlichen CSS
durch geringe Sr/Ba-Verhiltnisse (< 0.75) und
hohere K-, Rb- und Ba-Konzentrationen (K,O =
2-5.6 Gew.%, Ba = 900-3600 ppm, Rb = 20-170
ppm) aus. Sie zeigen hinsichtlich ihrer LILE-
Verteilung Affinitdt zum Madurai Block. Dem-
gegeniiber ergeben sich fiir die tonalitische
Gruppe des nordlichen CSS tendenziell hohere
Sr/Ba-Verhéltnisse bei niedrigen LIL-Gehalten
(K0 < 2.3 Gew.%, Ba < 1200 ppm, Rb < 43
ppm). Diese Gesteine dhneln auch hinsichtlich
ihrer Rb/K- und Ba/Sr-Verhéltnisse den Nilgiri-

B O T T e S S B o Ao
~ N " ,,0?’
) Sy 2
& &
g /o
g 1000 € Madurai Block ]
lt!-) [ a— sudliches CSS ]
---- .. ----""‘4—-.. /
o
3
b) : - ____‘!-_.l_—#‘__///
o RNl Enderite. -
0 ||||||||| 1% o 4 4 50 3 53 l o s s 00335 oo s 0 v 30y
0 1000 2000 3000 4000

Ba [ppm]

Abb. 3-20: Die hochmetamorphen Gesteine des Arbeitsgebiets im (a) Rb/K-Diagramm und (b) Ba/Sr-Diagramm. Die
Metamorphite des nordlichen CSS sind in der punktierten Linie, die des siidlichen CSS in der gestrichelten Linie
zusammengefasst. Graue Felder stellen Literaturwerte fiir die Gnt-Enderbite der Nilgiri Hills (Raith et al., 1999) und die
Migmatite des nordlichen Madurai Blocks (Mallick, 1997) dar. - Symbole wie in Abb. 3-18.
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Abb. 3-21: Die hochmetamorphen Scherzonengesteine im bivariaten Diagramm: Diskriminationsfaktor DF (Shaw, 1972) versus
(a) (Na,O+K,0) bzw. (b) [ALLO;/(CaO+NayO+K,0)]moter zur Unterscheidung von Gneisen bzw. Granuliten sedimentdrer und
magmatischer Herkunft. Das Variationsfeld der Gnt-Enderbite der Nilgiri Hills (Raith et al., 1999) ist grau markiert. — Symbole:

x — Metagranitoide, iibrige wie in Abb. 3-18.

Enderbiten (Abb. 3-20). Prinzipiell kann die kon-
trastierende LILE-Verteilung der Gesteine a) den
Differentiationsgrad der Gesteine, b) die Zusam-
mensetzung der Protolithreservoire oder c)
sekundire fluidgesteuerte Stofftransporte wider-
spiegeln. Metasomatisch bedingte Stoffverschie-
bungen wurden im prograden Gneis-Granulit-
Ubergangsbereich Siidindiens mehrfach nach-
gewiesen, wobei einerseits von der Abfuhr
mobiler Elemente (K, Rb, U) berichtet wird
(Janardhan et al., 1982), und andererseits von der
Anreicherung von K, Sr, Ba und Na (Stdhle et al.,
1987). Da Sr und Ba jedoch eine vergleichbare
Mobilitdt besitzen (Rollinson, 1993), erscheint es
plausibel, dass die unterscheidbaren Trends
hinsichtlich der Ba/Sr-Verhéltnisse in erster Linie
die Zusammensetzung der Protolithreservoire
widerspiegeln.

Geringe Al O3/(Ca0O+Nay;O+K,0) molar-
Verhiéltnisse < 1.1 (Chappell & White, 1974) und
positive DF-Werte (Diskriminanzfaktor’ nach
Shaw, 1972) sprechen vorrangig fiir einen mag-
matischen Protolithcharakter der Gneise und
Granulite. Der Grofteil der Metamorphit-Proben
wie auch die jiingeren Intrusiva (x-Symbole, vgl.
3.2.3.2) besetzen in Abb. 3-21b das Feld der I-

3 Diskriminanzfaktor DF (Shaw, 1972) = 10.44 — 0.21 SiO, —
0.32 Fe;O3¢otay — 0.98 MgO + 0.55 CaO + 1.46 Na,O + 0.54

Typ-Granitoide und sind mit hohen Al,O;-Antei-
len (> 10 Gew.%) in Relation zu den Alkalien
metaaluminds im Sinne von Shand (1951). Der
dadurch implizierte orthogene Eduktcharakter der
meisten Scherzonen-Gesteine steht im Kontrast
zur paragenen Natur, die Raith et al. (1999) aus
geochemischen Parametern fiir die Gnt-Enderbite
des angrenzenden Nilgiri Massivs ableiten. Nur
fiinf Metamorphitproben zeigen einen relativen
Tonerdeiiberschuf8, und sind entsprechend per-
deutlich
(Anhang C). Thre Zusammensetzung deutet mit

aluminés  bzw. Korund-normativ

FeOToToI

Na,0 + K,0 MgO

Abb 3-22: Gneise/Granulite der Scherzonen im AFM-Dia-
gramm mit der Grenzlinie zwischen kalkalkalinen Serien und
tholeiitischen Serien nach Irvine & Baragar (1971). -
Symbole wie in Abb. 3-18.
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Abb. 3-23: Die Granulite und Gneise der Scherzonen im (a) (Y+Nb)/Rb- und (b) Y/Nb-Diagramm nach Pearce et al. (1984) zur
Unterscheidung folgender Bildungsmilieus von Granitoiden: WPG — Intraplattengranite, Syn-COLG — Granite eines
Synkollisionsregime, VAG — Granite eines Vulkanischen Bogens und ORG — Granite eines Ozeanriickens. Graue Felder geben
RFA-Vergleichswerte aus der Literatur wider: (1) Nilgiri Granulite (n=29; Raith et al., 1999) und (2) Granulite/Gneise des
ndrdlichen Madurai Blocks (n=7; Mallick, 1997). - Symbole wie in Abb. 3-18.

Al O3/(Ca0+NayO+K,0)motar > 1.1 und negativen
DF-Werten auf einen sedimentdren Ursprung hin
(Abb. 3-21b). Dieser Befund wird jeweils durch
petrologische Indikatoren bestitigt, wie durch das
Auftreten von Graphit + Sillimanit + Granat (BS-I
16), bzw. Cordierit + Granat (MS-I 155A, MS-I
166A) oder Granat + Biotit bei saurem Chemis-
mus (BS-I1 105A, PS-1171A).

Im AFM-Diagramm (Abb. 3-22) nach Irvine
& Baragar (1971) folgen die Gesteine mit mag-
matischem Protolith-Charakter einem kalkalkali-
nen Differentiationstrend, der nahe am Feld der
Tholeiitserien liegt. Die Proben aus der Palghat-
Region tendieren in Richtung des Alkalien-End-
glieds, wihrend die Moyar- und Bhavani-Gesteine
hohere mafische Komponenten anzeigen und auf
einen geringeren Differentiationsgrad hindeuten.

Aus den (RDb)-Y-Nb-Variationen
orthogenen Granulite und Gneise konnen Hin-

in den

weise auf das geotektonische Bildungsregime
entnommen werden (Pearce et al., 1984). Bei der
Interpretation dieser Diskriminationsdiagramme
(Abb. 3-23a,b) muss einschrinkend beriicksichtigt
werden, dass die untersuchten Gesteine aus der
deren

prikambrischen Unterkruste stammen,

Elementverteilungsmuster sich von dem phanero-
zoischer Oberkrustengesteine unterscheiden kann.
Da die tendenzielle Mobilitét der Alkalien die Rb-
Gehalte sekunddr verdndern kann, ist das
Rb/(Nb+Y)-Diagramm (Abb. 3-23a) zudem nur
beschrankt giiltig und wird hier lediglich als
Ergdnzung zum Y/Nb-Diagramm (Abb. 3-23b)
aufgefiihrt. Dennoch treten, auch wenn die Y- und
Nb-Gehalte mancher Proben nahe oder unterhalb
der RFA-Nachweisgrenze (5 ppm) liegen, Nb-Va-
riationen in einer hdheren Grofenordnung (Abb.
3-24) auf, welche die Unterscheidung der folgen-
den zwei Stoffgruppen erlauben (Abb. 3-23):

1. Die Gneise und Granulite der MSZ und
nordlichen BSZ (nérdliches CSS), die mit Nb <
20 ppm aus einem Nb-verarmten Reservoir stam-
men. lhre Y-Nb-(Rb)-Variation spiegelt mogli-
cherweise die Genese an einem konvergenten
Kontinentalrand (Subduktionszone, evtl. Syn-
oder Postkollisionsregime®) wider.

2. Die Gneis- und Granulitprotolithe der
siidlichen BSZ und der PSZ (siidliches CSS),
deren Lage in Abb. 3-23 fiir die Genese an einem

4 Nach Pearce et al. (1984) ist zu beachten, dass auch Granite
aus dem Postkollisionsregime ins VAG-, WPG- oder
SynCOLG-Feld der (Rb)-Y-Nb-Variationsdiagramme fallen
und somit von diesen Typen nicht zu unterscheiden sind.
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konvergenten Plattenrand und/oder in einem
intrakontinentalen Bildungsmilieu spricht. Ob die
kalkalkalischen Gneisedukte der Palghat Region
tatsdchlich auf ein Intraplattenregime hindeuten,
erscheint angesichts fehlender weiterer Indizien
ungewill. Dennoch indizieren die durchweg
hoheren Nb-Konzentrationen (> 20 ppm; Abb. 3-
24) die separate Genese dieser Gesteine aus einem
weniger verarmten Reservoir. Auffillig ist zudem,
dass sich die Metamorphite der PSZ beziiglich
ihrer (Y+Nb)/Rb-Verhéltnisse wiederum wie die
Gneise des nordlichen Madurai Blocks verhalten
(Abb. 3-23a), widhrend die Gesteine der nord-
lichen Scherzonen-Region Affinitdt zum benach-
barten Nilgiri Block zeigen.

[ NH ] (n=29)

[ NCSS | (n=14)
Nb SICSS (n=15)

| MB | (n=17)

0 10 20 30 4 50 60 ppm

Abb. 3-24: Nb-Konzentrationsspannen in den Gneisen und
Granuliten des nordlichen und siidlichen Cauvery
Scherzonen-Systems und den angrenzenden Krustenbldcken.
Vergleichsdaten: Nilgiri Hills (NH) aus Raith et al. (1999),
Madurai Block (MB) aus Mallick (1997).

Zusammenfassend konnen die vorwiegend
orthogenen Metamorphite aus dem CSS somit
zwei geochemischen Gruppen mit separater
petrogenetischer Entwicklung zugeordnet werden:
(1) Moyar- und ndrdliche Bhavani-Scherzone

(Nordliches CSS):

» LIL-verarmte, Tonalit-betonte Gesteine

aus einer Nb(Nd,Zr)-verarmten Quelle

> Aquivalente des Nilgiri-Krustentyps?

(2) Palghat— und siidliche Bhavani-Scherzone

(Stidliches CSS):

» LlL-reiche Granit-Granodiorit-Monzonit-

Gesteine aus einer nicht verarmten Quelle
> Aquivalente des nordlichen Madurai
Blocks?
Diese geochemische Unterscheidung gibt einen
Hinweis auf die Bedeutung der Bhavani-Scher-
zone als prominente tektonische und lithologische
Grenze.

3.2.3.2 Jiingere Intrusiva

In Erginzung zu den Metamorphiten wurden
vier prd- und syndeformative Magmatite geo-
chemisch untersucht (Anhang C). Bei den syn-
deformativen Intrusiva MS-I 102C und MS-I
102A, die in der MSZ zwischen Amphiboliten
und Paragneisdiatexiten (MS-I 155) auftreten,
handelt es sich den normativen Ab-An-Or-
Gehalten zufolge (Abb. 3-25) um einen Tonalit
und einen Granit. Die vermutlich pradeformative
Intrusion PS-I 114A aus der PSZ wird als Grano-
diorit klassifiziert. Die Probe BS-I 12K, die in der
BSZ granodioritische Wirtsgneise (BS-1 12L)
intrudiert, zeigt mit erhohten Alkali-, Rb-, Ba-
und Zr-Gehalten und niedrigen CaO- und MgO-
Werten Kennzeichen eines Alkaligranites.

Alle spétphasigen Intrusiva sind metaalumi-
nds und weisen aufgrund ihrer geringen
AL Os3/(Ca0+Na,O+K,0)o1r Verhéltnisse (< 1.0)
und positiven DF-Werte (> +2) I-Typ-Charak-
teristika auf (Abb. 3-21), d.h. es handelt sich
wahrscheinlich um  Aufschmelzprodukte der
Unteren Kruste und/oder des oberen Mantels.
Nach ihrer Lage im Y-Nb- und (Y+Nb)-Rb-Dia-
gramm (Abb. 3-26) werden BS-1 12K und PS-I
114A als Bildungen eines konvergenten Platten-
randes klassifiziert. Bei der Granit-Tonalitsuite
MS-I 102A und C weisen hohe Nb- und Y-Ge-
halte auf eine erhohte Mantelkomponente hin.

An

BS-1 12K

Gr ms-1 102a

Ab Or

Abb. 3-25: Klassifikation der 'jiingeren' Intrusiva nach ihren
normativen Ab-An-Or-Gehalten (O'Connor, 1965; modifi-
zierte Felder nach Barker, 1979).
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Demzufolge konnten diese Intrusiva in einem
anorogenen Intraplatten-Milieu entstanden sein.

a) b)
— T T 1000 ©~ T T T T T 3
1000 L - - o 3
Syn-COLG WG
X BS-1 12K J T
100 L ] 100 ¢ 3
psi 1148 X Me1102A E - .
Rb - = E Nb psl 114a%
10 L i 10 - % _:
= E C BS-1 12K .
C . - VAG + .
L VAG ORG ] - Syn-COLG ORG
! 1 10 100 1000 1 10 100 1000
Y+Nb Y

Abb. 3-26: Intrusiva der MSZ, BSZ und PSZ im (a) (Y+Nb)-Rb- und (b) Y-Nb-Diagramm nach Pearce et al. (1984) zur
Unterscheidung der Bildungsbereiche von Granitoiden: Abkiirzungen siche Abb. 3-23.
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4. Die Kollegal-Scherzone

4.1. Geologie und Tektonik

Innerhalb des Dharwar Kratons treten eben-
falls groBrdumige duktile Versatzzonen auf. Die
N-S-streichende, steil nach E abtauchende
sinstrale Kollegal-Scherzone (KSZ; Abb. 4-1) ist
am Westrand der Biligirirangan Hills liber etwa
60 km Lénge aufgeschlossen (Raith et al., 1999,
Basavarajappa & Srikantappa, 1999). Sie setzt
sich vermutlich nordwérts in der NNE-SSW-
streichenden Chitradurga boundary thrust fort,
die an der Ostflanke des Chitradurga schist belt
auftritt (Abb. 2-3; Drury et al., 1984; Geological
Survey of India, 1994; Basavarajappa &
Srikantappa, 1999). Raumlich lésst sich die KSZ
mit einer aus seismischen Tiefenprofilen
abgeleiteten = E-abtauchenden  Storungszone

korrelieren (Kaila et al., 1979). Sie bildet nach

77

N

Ansicht einiger Bearbeiter die Grenze zwischen
dem archaischen Westteil und dem vorwiegend
spatarchaischen Ostteil des Dharwar Kratons
(Geological Survey of India, 1994; Chadwick et
al., 2000).

Die KSZ liegt in der Ubergangszone zwi-
schen amphibolitfaziellen Peninsulargneisen und
den Charno-Enderbiten des
Massivs.

Biligirirangan
Letztere stellen vermutlich das
granulitfazielle Aquivalent der Peninsulargneise
dar (Pichamuthu, 1969; Raith et al., 1999;
Basavarajappa & Srikantappa, 1999).
Basavarajappa & Srikantappa (1999) zufolge ist
der Kontakt zwischen beiden Einheiten allerdings
generell tektonisch {iberprigt. Die Autoren be-
richten von der retrograd-amphibolitfaziellen
Uberprigung der Biligirirangan-Charnockite an
mm- bis m-breiten duktilen bis semiduktilen Sto-

rungen, die alle der KSZ zugerechnet werden.

@ EF

F
Amphibolitfazies

Yelandur
n

(<)

=

11° /[ &

5 |Dc:|150'

LEGENDE

11111 Charno-Enderbite
Migmatitgneise
% Basische Granulite
z Mnt-Quarzit-Bander

E Doleritgénge

0 16 km
P

Abb. 4-1: Geologische Ubersichtskarte der Kollegal-Scherzone (KSZ) nach Basavarajappa &
Srikantappa (1999) mit der Lage der Probenpunkte.



Die Kollegal-Scherzone

41

Die KSZ wird nach der Interpretation von
Drury et al. (1984) am Siidrand des Dharwar
Kratons durch die Bhavani-Scherzone diskordant
abgeschnitten. Das Alter der KSZ ist bisher
ungeklart; allerdings schlagen Drury et al. (1984)
aufgrund der Uberlagerung der Chitradurga-
Mylonitzone durch mittelproterozoische Kaladgi-
Beckensedimente tektonische Aktivitdt im Spét-
archaikum vor. Srikantappa (mdl. Mitt.) hingegen
vermutet an der KSZ eine jlingere, moglicher-
weise panafrikanische Phase der Scherdefor-
mation.

Die isotopengeochemische Untersuchung von
zwei Gesteinsproben aus dem Einflussbereich der
KSZ sollte die Alterstellung der Scherzone bele-
gen und Kkldren,

inwieweit ein zeitlicher

Zusammenhang zu Bewegungsabliufen im
Cauvery-Scherzonen-System  (vgl. Kap. 3)

besteht.

4.2 Petrographie

Granitgneise der Kollegal-Scherzone
Proben DC-1 150, DC-I 154

Die leukokraten Gneise aus den Lokalititen
DC-I 150 (3 km o6stlich Honganur) und DC-1 154
(15 km siidostlich Chamrajnagar) zeigen im
Dunnschliff ein ungleichkdrniges, flaseriges Ge-
flige. Unduléser Quarz mit Subkornbau und
amoboid-suturierten  Korngrenzen  dominiert
gegeniiber Mikroklin- und Plagioklasklasten. Bei
der Probe BS-I 150 treten dariiber hinaus korro-
dierte Granate auf. Zwischen diesen Klasten, die
nur vereinzelt eindeutige Scherklasten darstellen,
ist ein kleinkorniges Quarz-Mikroklin-Kristallisat
ausgebildet. Biotitschuppen sind subparallel zu s
eingeregelt und markieren die Druckschatten-
bereiche der Granat-Sigmaklasten.

Ein Phidnomen in beiden Probenlokalititen
DC-I 150 und DC-I 154 ist der Ubergang von
griinlichen massigen Charnockiten in helle ge-
bianderte Gneisanatexite, der von Srikantappa
(mdl. Mitt.) als retrograd interpretiert wird. Die
Durchbewegung dieser Gneise an einer Schar
sinistraler, N-S-streichender Scherzonen von cm-

Breite ist jiinger und ging offenbar mit einer
Spétphase partieller Schmelzbildung einher, die
an manchen schmalen, extensiven Zonen die
Kristallisation grobspétiger Leukosome mit mm-
groBen Granaten ermdglichte. Die pegmatoiden
Leukosome  filhren  teilweise = cm-grof3e
Hypersthen-Porphyroblasten und besitzen somit
den  Charakter = von  in-situ-Charnockiten
(incipient oder arrested charnockites; Raith &
Srikantappa, 1993). Diese werden von Janardhan
et al. (1982) mit frithproterozoischen in-situ-
Granuliten des Dharwar Kratons verglichen (z.B.
Steinbruch Kabbaldurga; Raith et al., 1990).
Hingegen schldgt Srikantappa (mdl. Mitt.) vor,
da die in-situ-Granulitbildungen an der KSZ
auch auf ein spitproterozoisches Phdnomen
zuriickgehen konnten, wie es aus den weiter siid-
lich gelegenen Gebieten der indischen Halbinsel
(z.B. Steinbruch Kottavattam im Trivandrum

Block; Raith & Srikantappa, 1993) bekannt ist.

4.3 Geochemie

Die Protolithe der Gneisanatexite aus der
KSZ werden im Ab-An-Or-Diagramm nach
O'Connor (1965) als Trondjemit (DC-I 154B)
und Granit (DC-I 150B) klassifiziert (Abb. 4-2).

An

Nilgiri-Enderbite

Dharwar Kraton

Granulite
Gnelse

Abb 4-2: Die KSZ-Proben im Ab-An-Or-Klassifikationsdia-
gramm (nach O'Connor, 1965; modifizierte Felder nach
Barker, 1979). Zum Vergleich sind die Felder fiir Literatur-
werte aus dem silidlichen Dharwar Kraton und den Nilgiri
Hills (Raith et al., 1999) angetragen.
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Abb 4-3: Die KSZ-Proben im bivariaten Diagramm: Diskriminationsfaktor DF (Shaw, 1972) versus (a) (Na,0O+K,0) bzw. (b)

[Al,03/(CaO+NayO+K;,0) Jmotar-

Geochemisch liegen die Proben auBlerhalb der
Variationsfelder, die Raith et al. (1999) fiir die
Metamorphite zu beiden Seiten der KSZ angeben
(Abb. 4-2). Geringe Al,03/(CaO+NayO+K;,0)molar
Verhiltnisse < 1.1 (Chappell & White, 1974) und
positive DF-Werte (s. Kap. 3.2.3) deuten auf I-
Typ-Granitoide hin (Abb. 4-3).
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Beide Gesteine werden daher als Teil der TTG-
Suite interpretiert, die den Dharwar Kraton
vorwiegend im Westteil aufbaut.

Die Lage der Probenpunkte im Y-Nb(-Rb)-
Diagramm nach Pearce et al. (1984) deutet eine
Protolithbildung im Bildungsmilieu eines Vulka-
nischen Bogens an (Abb. 4-4).

1000 T
100 £ -
Nb [ ]
105— 2

2 VAG + ORG
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"I} IR BN P I
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Y

Abb 4-4: Die KSZ-Proben im (a) (Y+Nb)/Rb- und (b) Y/Nb-Diagramm nach Pearce et al. (1984). Es werden folgende Bil-
dungsmilieus von Granitoiden unterschieden: WPG — Intraplattengranite, Syn-COLG — Granite eines Synkollisionsregime, VAG
— Granite eines Vulkanischen Bogens und ORG — Granite eines Ozeanriickens.
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5. Isotopengeochemische
Grundlagen und Methodik

Das folgende Kapitel gibt eine Ubersicht {iber
die wichtigsten Prinzipien und Anwendungen,
auf denen die isotopengeochemischen Untersu-
chungen dieser Arbeit (Kap. 6, 7) basieren’.

5.1 Geochronologische Prinzipien

5.1.1 Altersgleichung

In der vorliegenden Studie kommen die
Datierungsmethoden der Rb-Sr-, Sm-Nd- und U-
Pb-Mutter-Tochter-Systeme zur Anwendung, die
auf dem Zerfall instabiler Isotope beruhen.

Dieser radioaktive Zerfall lduft unabhéingig
von #uBeren physikalischen und chemischen
GroBlen ab. Die Zahl der im Zeitraum dt zerfal-
lenen Kerne eines Mutterisotops dN ist propor-
tional zur Zahl der noch vorhandenen Mutter-
kerne N:

dN = -N dt ] (5.1)

Der Proportionalititsfaktor fiir diese Bezie-
hung ist die Zerfallskonstante A. Sie gibt das
Verhiltnis dN/N pro Zeiteinheit an. Die Integra-
tion von Gleichung (5.1) iiber die Zeit liefert das
allgemeine Zerfallsgesetz:

N= Ny ™ (5.2)
wobei N, die Zahl der initial (¢ = 0) vorhandenen
Mutterisotope ist. Da flir jedes Mutterisotop N

ein Tochteratom D entsteht:

N,=N+D (5.3)

5 Eine detailliertere Abhandlung isotopengeochemischer
Prinzipien und geochronologischer Methoden bieten die
Lehrbiicher von Jager (1979), Faure (1986), DePaolo (1988)
und Dickin (1995).

1aBt sich das Zerfallsgesetz durch Verkniipfung
von Gleichung (5.2) und (5.3) wie folgt formulie-
ren:

D=N("-1) (5.4)

In einem geschlossenen Stoffsystem werden
die Tochternuklide akkumuliert. Die Gesamtzahl
der enthaltenen Atome des Tochterisotops D(?)
besteht aus der Zahl der initial vorhandenen Iso-
tope D, und der radiogen, d.h. durch den Zerfall

gebildeten Isotope D:

D) =D, +D (5.5)
Also ist

D(t) =Dy + N(1) (¥ ~1) (5.6)

D(t) und N(1) ist die Zahl der heute vorhan-
denen Nuklide von Mutter- und Tochterisotop.
Im Gegensatz zu den absoluten Nuklidhdufig-
keiten sind die Isotopenverhéltnisse
massenspektrometrisch sehr genau messbar.
Daher wird Gleichung (5.6) um ein Bezugsisotop
S erweitert, welches ein nichtradiogenes Isotop
des Tochterelements ist. Hieraus resultiert die

allgemeine Altersgleichung:

(?j _ (%j s (%”j e -1) e,

wobei ¢ die seit der SchlieBung des Systems ver-
gangene Zeit ist. Diese Gleichung kann nach ¢
aufgelost werden, sofern das Initialverhiltnis
DyS entweder bekannt oder vernachléssigbar
klein ist.

5.1.2 Isochronenmethode

Ist das Initialverhéltnis Dy/S nicht bekannt, so
kann ¢ tiber die Isochronenmethode nach
Nicolaysen (1961) ermittelt werden. Im allge-
meinen werden Rb-Sr- und Sm-Nd-Isotopendaten
mit Hilfe dieser Methode ausgewertet. Das Prin-
zip der Isochronenmethode beruht darauf, dass
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die Altersgleichung (5.7) die Form der Gera-
dengleichung y = y, + xm(?) hat:

D/SF .

D/S . . o

Abb. 5-1: Prinzip der Isochronenmethode nach Nicolaysen
(1961). Erlauterungen siche Text.

In einem Diagramm (Abb. 5-1) mit N/S als
Abszisse und D/S als Ordinate ergibt Gleichung
(5.7) eine Gerade, deren Steigung m = (e*-1)
proportional zur Zeit ¢ ist. Diese Gerade wird als
Isochrone bezeichnet. Der Schnittpunkt der Iso-
chrone mit der Ordinate ist das Initialverhdltnis
Dy/S zum Zeitpunkt ¢ = 0.

Das Alter ¢ eines Stoffsystems kann also iiber
die Steigung einer Isochrone bestimmt werden.
Fiir die Definition dieser Isochrone miissen die
Isotopenverhéltnisse von mindestens zwei Proben
bekannt sein, welche 1) zum Zeitpunkt ¢ = 0 iso-
topisch homogen waren, d.h. das gleiche Initial-
verhéltnis Dy/S besitzen, 2) eine unterschiedlich
starke Fraktionierung von Mutter- und Tochter-
element erfahren haben, d.h. in ihren N,/S-
Verhiltnissen variieren und 3) seit ihrer Entste-
hung zum Zeitpunkt ¢+ = 0 geschlossene Systeme
darstellen.

Wie Abb. 5-1 zeigt, definieren die Daten-
punkte dieser Proben im Isochronendiagramm bei
t = 0 eine horizontale Linie. Uber den nun fol-
genden Betrachtungszeitraum hinweg bildet sich
aus jedem zerfallenen Mutterisotop ein Tochter-
isotop. Entsprechend erfolgt die isotopische Ent-
wicklung der betrachteten Proben im Isochronen-
diagramm entlang paralleler Wachstumspfade
mit der Steigung —1. Zu jedem beliebigen Zeit-
punkt ¢ > 0 spannen die Datenpunkte eine

Isochrone auf. Damit die Lage einer solchen Iso-
chrone gut definiert ist und folglich ¢ hinreichend
genau bestimmt werden kann, miissen die Proben
moglichst unterschiedliche initiale N,/S-Verhilt-
nisse aufweisen.

Um geologische Ereignisse iiber die Isochro-
datieren, werden z.B.
reprasentative Handstiicke kogenetischer

Gesteine analysiert. Oder aber es wird die isoto-

nenmethode  zu

pische Entwicklung von Mineralen in Relation
zum jeweiligen Gesamtgesteinsbudget unter-
sucht. Ob die genannten Bedingungen fiir die
Anwendung der Isochronenmethode - isotopische
Homogenitiat zum Zeitpunkt ¢ = 0 und darauf-
folgende Entwicklung als geschlossenes System -
bei diesen Proben erfiillt sind und das resultie-
rende "Messwert-Alter" ¢ tatsdchlich geologische
Signifikanz besitzt, muss fiir jeden Einzelfall
diskutiert werden.

Die Isochronenberechnung erfolgt mit Hilfe
einer Software, die iiber ein Regressions-
verfahren unter Berilicksichtigung der Analysen-
fehler eine Ausgleichsgerade bestimmt (weighted
least square-regression fitting; z.B. Ludwig,
1999; s. Kap. 9). Bei mehr als zwei Datenpunkten
liefert der MSWD-Wert® (mean square of
weigthed deviates) ein Mal iiber die Streuung der
Datenpunkte und somit iber die Qualitdt einer
Isochrone. Bei einem MSWD von < 1 ist die
Streuung der Datenpunkte maximal so grof3 wie
die angenommenen Analysefehler und es liegt
eine 'echte' Isochrone vor (Rollinson, 1993). Um
Altersdaten mit hoherer Unsicherheit zu
kennzeichnen, schlagen Brooks et al. (1972) vor,
Regressionsgeraden mit einem MSWD >2.5 als
'errorchrons’ zu bezeichnen. Bei 'errorchrons'
besteht nur noch eine Wahrscheinlichkeit von
maximal 5%, dass es sich tatsdchlich um eine
Isochrone im Sinne ihrer Definition handelt
(Dickin, 1995). Stattdessen ist ein hoher geologi-
scher Fehler anzunehmen, z.B. unvollstindige

® Der MSWD entspricht dem Quotient aus der Summe der
Fehlerquadrate aller Datenpunkte von der Regressionsgerade
und dem Freiheitsgrad (=Anzahl der Datenpunkte minus
zwei). Vgl. Kap. 9.
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Homogenisierung oder partielle Offnung des
betrachteten Systems.

Eine fiktive Isochrone liegt vor, wenn die
lineare Anordung der Datenpunkte im Isochro-
nendiagramm auf einer Mischung aus zwei
Komponenten mit unterschiedlichen Isotopen-
und Elementverhiltnissen basiert (Faure, 1986).
Die Lage der Datenpunkte spiegelt in diesem
Falle verschiedene Mischungsgrade zwischen
den beteiligten Phasen wider. Da zum Zeitpunkt
der Mischung jedoch keine einheitlichen Initial-
verhéltnisse bestanden, entspricht die Steigung
einer solchen Mischungslinie keinem geochro-
nologischen Alter. Ein Hinweis darauf, dass
tatsdchlich eine fiktive Isochrone vorliegt, ist
gegeben, wenn die Isotopenverhiltnisse eine
Funktion der Elementgehalte darstellen (z.B.
¥7Sr/*Sr versus 1/Sr). Gegebenenfalls erhilt man
auch abnorme Werte fiir das (scheinbare) Iso-
chronenalter und Initialverhéltnis der Mischung.

5.1.3 Gesamtgesteinsdatierungen

Generell basieren Rb-Sr- oder Sm-Nd-
Gesamtgesteinsdatierungen auf der Annahme,
dass in Gesteinssuiten einer Doméne nach deren
Bildung aus einem gemeinsamen Reservoir kein
Isotopenaustausch erfolgt. Unter dieser Voraus-
setzung konnen geeignete Differentiate aus einem
Gesteinskomplex eine Gesamtgesteinsisochrone
definieren, deren Steigung einem Bildungsalter
entspricht. Ob auch hochgradig metamorphe
Einheiten noch Bildungsalter oder bereits Meta-
morphosealter liefern, wird kontrovers diskutiert
(Hamilton et al., 1979; Holzl et al., 1994).

5.1.4 Mineraldatierungen

Wiéhrend bei metamorphen Prozessen im
Gesamtgesteinsmafistab zumeist keine isotopen-
geochemische Reequilibrierung auftritt, konnen
Volumendiffusion und Mineralneubildung in den
Mineralsystemen eines Gesteins durchaus eine
Homogenisierung der Isotopenverhiltnisse, d.h.
die Riickstellung der "isotopischen Uhr" bewir-
ken (Abb. 5-2).

Bei Mineralisochronen handelt es sich in der
Regel um Zwei-Punkt-Isochronen, die aus einem
Mineral-Gesamtgesteinspaar konstruiert werden.
Aus der Steigung einer solchen Isochrone wird
der Zeitpunkt abgeleitet, zu dem die SchlieBung
des Mineralsystems hinsichtlich des jeweiligen
Isotopensystems erfolgte. Die Aussagekraft einer
Geraden ist direkt abhéngig von der Datenpunkt-
dispersion. Demzufolge bestimmen die Unter-
schiede der initialen Mutter-Tochter-Element-
verhiltnisse in Mineral und Gesamtgestein die
Qualitdt der Isochrone.

¥Sr/ *sr

Reequilibrierung des Systems
wahrend A t

('St ®Sr),,

Apatit

——————————————— ('Sl *Sr),

t

t AtI heute

Abb. 5-2: Der EinfluB} eines thermalen Ereignisses auf die
isotopische Entwicklung im Gesteins- und Mineralmalstab
am Beispiel der Zerfallsreaktion von *'Rb in *’Sr: Die Sr-
Isotopenentwicklung beginnt zum Zeitpunkt t; durch die
SchlieBung des Gesteinssystems mit dem Initialverhdltnis
(87Sr/86Sr)i. Im Gestein enthaltene Mineralkomponenten
zeigen {iber die Zeit eine unterschiedliche Sr-Entwicklung,
die von den Rb/Sr-Verhiltnissen gesteuert wird. Ein ther-
males Ereignis fiihrt zu einer Offnung der Mineralsysteme
iiber den Zeitraum At und bewirkt, dass sich in den Minera-
len ein neues isotopisches Gleichgewicht mit dem neuen
Initialverhiltnis (*’Sr/**Sr),, einstellt. Nach der erneuten
SchlieBung t,, folgt die Entwicklung der Minerale neuen
Wachstumslinien. Das Gesteinssystem als Ganzes bleibt
wihrenddessen geschlossen.

5.1.4.1 Konzept der SchlieStemperatur

Die Retentivitidt des Tochterisotops in einem
Mineral wird in erster Linie durch die SchlieB-
temperatur T. charakterisiert (Dodson, 1973,
1979). Die SchlieStemperatur bezeichnet ein
begrenztes Temperaturintervall, innerhalb dessen
die Volumendiffusion eines Isotopensystems in
einem Mineral vernachldssigbar klein wird, so
dass die radiogen gebildeten Tochterisotope im
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Kristallgitter —akkumuliert werden und die
"isotopische Uhr" gestartet wird. Die SchlieB3-
temperatur ist fiir jedes Isotopensystem und jede
Mineralspezies individuell verschieden und liegt
teilweise weit unterhalb der Stabilitidtsgrenze der
Kristalle. Wie aus Tab. 5-1 zu ersehen ist, diffe-
rieren die Abschitzungen fiir die mineral-
spezifischen teilweise

signifikant in Abhingigkeit der Modellparameter.

SchlieBtemperaturen

Die SchlieStemperatur wird im wesentlichen
durch  den
koeffizienten bestimmt. Dariiber hinaus wird sie
von der Abkiihlrate, der Mineralkorngrof3e und

mineralspezischen  Diffusions-

der Mineralgeometrie reguliert und {iber das
Konzentrationsgefille am Kornrand gesteuert
(Dodson, 1973). Durch den radioaktiven Zerfall

Eine Mineralisochrone kann nur dann das
Alter einer Intrusion oder Metamorphose wider-
spiegeln, wenn das betreffende Mineral wihrend
des thermalen Ereignisses bereits unterhalb seiner
SchlieBtemperatur (re-)kristallisiert ist oder im
AnschluB an die thermale Uberprigung schnell
auf diese Temperatur abgekiihlt wurde. Nur unter
dieser Voraussetzung definieren mehrere Mine-
ralspezies aus einem Gestein eine gemeinsame
Regressionsgerade (Internisochrone). Unterhalb
der Schlieftemperatur kann jedoch auch unvoll-
standige Rekristallisation oder sekunddres Neu-
wachstum einer Mineralphase auftreten. Die
Folge ist eine Mischung aus ererbter und neuer
Isotopenzusammensetzung. Die Steigung der
Regressionsgeraden ist in diesem Fall ohne geo-

entstandene  Strahlungsschdden konnen die logische Signifikanz.
Diffusion erleichtern und so T. empfindlich
herabsetzen.
Mineral System  SchlieBtemperatur [°C]  Abkuhlrate* KorngroRe* Bezugssystem * Quelle
Biotit K-Ar 280 + 402 10°C/Ma 1
Muskovit K-Ar 350 + 502 2
Hornblende K-Ar 530 + 40° 10°C/Ma 1
Biotit Rb-Sr 320 + 402 10°C/Ma Bi-WR 1
Orthoklas Rb-Sr ~314" 3°C/Ma 1mm 3
Orthoklas Rb-Sr ~352" 30°C/Ma 1mm 3
Muskovit Rb-Sr 500 + 507 Mu-WR 2
Granat Sm-Nd 600 + 30° 2-4°C/Ma 1-50 mm Gnt-Wr/Hbl 4
Granat Sm-Nd 640° 3.7°C/Ma 1mm Gnt-Plag 5
Granat Sm-Nd 7602 3.7°C/Ma 4.5mm Gnt-Plag 5
Granat Sm-Nd 8232 3.7°C/Ma 9 mm Gnt-Plag 5
Granat Sm-Nd 700-8202 Gnt-Wr 6
Granat Sm-Nd ~770" 10°C/Ma 1mm Gnt-Plag 7
Granat Sm-Nd ~ 880°2 Gnt-Cpx 8
Granat Sm-Nd 9002 Gnt-Cpx 9
Granat Sm-Nd 730-790 ' 25°C/Ma 0.5-1 mm 10
Granat Sm-Nd 905" 25°C/Ma 3 mm 10
Granat Sm-Nd 1015 150°C/Ma 3mm 10
Rutil U-Pb 4302 4
Monazit U-Pb 725° 11
Granat U-Pb ~ 8802 8
Zirkon U-Pb 600-650° metamikter Zirkon 12
Zirkon U-Pb ~ 10002 pristiner Zirkon 12

*) falls angegeben

1) Tc berechnet nach Dodson (1979), 2) Tc empirisch bestimmt

Quellen: 1 - Harrison & McDowell (1980), 2 - Jager (1979), 3 - Dodson (1979) , 4 - Mezger et al. (1992), 5 - Burton et al. (1995) , 6

- Kéhler in Holzl et al. (1991) , 7 - Coghlan (1990) , 8 - Jagoutz (1988) , 9 - Cohen et al. (1988), 10 - Becker (1997) , 11 - Parrish
(1990), 12 - Mezger & Krogstad (1997)

Tab. 5-1: Literaturempfehlungen fiir die Schlieftemperatur ausgewahlter Minerale



Isotopengeochemische Grundlagen und Methodik

47

Wurde hingegen bei der thermischen Uber-
pragung die SchlieBtemperatur eines Minerals
iiberschritten, so resultiert aus der entsprechen-
den  Mineral-Gesamtgesteins-Isochrone  ein
Abkiihlalter, das die postmetamorphe/-intrusive
Abkiihlung auf T, dokumentiert. Die kombinierte
Anwendung verschiedener Datierungsmethoden
auf mehrere Mineraltypen ermoglicht in diesem
Fall unter Umsténden die Rekonstruktion eines
Zeit-Temperatur-Pfads und gibt Einblicke in die
Abkiihlgeschichte eines thermal iiberprigten
Terrains (Jager et al., 1967).

5.1.4.2 Isotopenaustausch durch Fluide

Fluidinfiltrationen koénnen im Zuge meta-
morpher Prozesse wesentlich zur Stérung bzw.
Rehomogenisierung der Isotopensystematik bei-
1998).
wissrige Losungen als Transportmedium im

tragen (Villa, Einerseits fungieren
Intergranularraum und beschleunigen so die
zwischen Mineralen ablaufenden Diffusions-
prozesse. Dariiberhinaus sind Fluide mit ihrer
eigenen Isotopie selbst potentielle Austausch-
partner fiir das Gestein. Andererseits konnen
petrologische Reaktionen in Ermangelung einer
wéssrigen Phase ausbleiben oder verlangsamt
werden, so dass die Isotopie eines Minerals
moglicherweise auch Temperaturen {iberlebt, die
jenseits der konventionell angenommenen
SchlieBtemperatur liegen (Villa, 1998). Wie hoch
der EinfluB eines Fluids auf die Isotopie von
Gestein und Mineral im einzelnen Fall sein kann,
ist allerdings schwer zu erfassen, da die
isotopische

Zusammensetzung der Losung

zumeist nicht bekannt ist.

5.1.4.3 Isotopenaustausch durch duktile
Deformation

Weiterhin ist zu bedenken, inwieweit duktile
Deformationsprozesse die Isotopie von Minera-
len beeinflussen konnen. Dieser Aspekt ist im
Rahmen der vorliegenden Studie an amphibolit-

faziellen Myloniten von besonderer Bedeutung.
Auch wenn die Metamorphosetemperaturen zu
niedrig sind, um erheblichen Austausch durch
intrakristalline Volumendiffusion zu ermdglichen,
konnen duktile Deformationsmechanismen zu
Rekristallisation und somit zu signifikanten isoto-
pengeochemischen Austauschprozessen zwischen
Mineralen fiihren (Yund & Tullis, 1991; Getty &
Gromet, 1992). Ausschlaggebend sind hierbei
folgende Mechanismen:

=  Drucklésung
Fiir diesen Prozess ist die Prisenz von Fluiden
entscheidend, {iber die eine lokale Umvertei-
lung von Material an den Korngrenzen erfolgt
(Tullis & Yund, 1991).

= Intrakristalline Verformung

entsteht

plastische Deformation bevorzugt durch die

Unter hoheren  Temperaturen
Bewegung von Gitterdefekten, d.h. durch
Dislokationsgleiten und -kriechen innerhalb
von Kristallen (Passchier & Trouw, 1996).
Beim Dislokationsgleiten wandern Storstellen
entlang kristallographisch orientierter Gleit-
ebenen durch das Kristallgitter von Mineralen
(Nicolas 1976).
Deformation wird hierbei allerdings erst iiber

& Poirier, Progressive
einen ausgleichenden Prozess ermoglicht, der
verhindert. Ein

solcher Entspannungsprozess ist die durch

Verformungsverhartungen

Korngrenzenmigration verursachte Rekristal-
lisation, bei der Doménen hoher Dislokations-
dichte in dislokationsfreies Material umge-
wandelt werden (Tullis & Yund, 1985).

Durch beide Mechanismen werden Ionen von
einem Korn zum anderen transportiert, und die
Einstellung eines neuen Isotopengleichgewichts
zwischen Mineralen wird unterstiitzt. Beide
Prozesse konnen mit hoher Geschwindigkeit
ablaufen und sind unabhéngig von der Volumen-
diffusion (Getty & Gromet, 1992).

Bei Mineraldatierungen an Gesteinen aus
hochtemperierten Scherzonen entsteht jedoch das
Problem, zu welchem Grad isotopische Reequi-
librierungsprozesse auf duktile Deformation
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zurlickgehen (= direkte Datierung von Scher-
deformation) und in welchem MaBe sie durch
Volumendiffusion gesteuert sind (= indirekte
Datierung von Scherdeformation).

Die direkte Datierung scherdeformativer
Prozesse ist moglich, wenn
(1) synkinematische Mineralneubildungen oder
-rekristallisate vorliegen, in denen sich wihrend
des Deformationsereignisses ein vollstindig
neues Isotopengleichgewicht eingestellt hat und
(2) dieses Isotopensystem in der Folge weder
durch Volumendiffusion in der Abkiihlphase
noch durch ein weiteres thermales Ereignis
erneut gestort wurde.

Um die Vollstindigkeit von Isotopen-
austauschprozessen  beurteilen zu  konnen,
erschien daher in vorliegender Studie ein
Arbeitsansatz sinnvoll, bei dem

verschiedene strukturelle Bereiche untersucht,

- die Reproduzierbarkeit von Mineralaltern
gepriift,

- verschiedene Mineralsysteme miteinander
verglichen und

- mehrere Isotopensysteme kombiniert wurden.
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5.2 Die Rubidium-Strontium-
Methode

Rubidium besitzt die natiirlichen Isotope *’Rb
und *'Rb. Strontium tritt in der Natur in Form der
Isotope 34Sr, #Sr, ¥’Sr* und %*Sr auf. Ein Teil des
Strontium-Isotops mit der Masse 87 ist radio-
genen Ursprung’. Er entsteht durch den radioakti-
ven Zerfall von *’Rb:

STRb—Sr+ B +v+0 (5.8)

Die Zahl der *’Sr-Tochteristope, die durch
den *’Rb-Zerfall in einem geschlossenen System
seit der Zeit t = 0 gebildet wurden, folgt aus dem
Zerfallsgesetz (5.6):

¥ Sr="8r,+""Rb(e* —1) (5.9)

Die Zerfallskonstante A fiir diese Reaktion
liegt nach Steiger & Jager (1977) bei 1.42 x 107!
a'l, die entsprechende Halbwertszeit® T, betragt
4.88 x 10" a. Analog zur Vorgehensweise in
Gleichung (5.7) wird Gleichung (5.9) wird um
das nichtradiogene Referenzisotop *°Sr erweitert:

87SI" B 87Sl" s 87Rb (elt _1)
86 Sp " 86 Sr ; 86 Sp "

(5.10)

wobei ¢ die seit der SchlieBung des Systems ver-
gangene Zeit ist, m fiir das heute gemessene und i
fiir das initiale Isotopenverhéltnis des Systems
steht.  Tatsichlich wird *’Sr/*Sr  direkt
massenspektrometrisch gestimmt, *’"Rb/**Sr erhalt
man mit Hilfe der Isotopenverdiinnungsanalyse
(vgl. Kap. 9) aus dem (Rb/Sr),,-Konzentrations-
verhéltnis.

7 Héufigkeitsverteilung der Rb- und Sr-Isotope siehe
Anhang .

8 Die Halbwertzeit gibt den Zeitraum an, innerhalb dessen
die Hilfte der Mutteratome zerfallt. Sie ergibt sich aus der
Zerfallskonstante A mit t;,,= (In 2) A",

Kennt man das Initialverhiltnis *'Sr/**Sr;,
z.B. iiber die Analyse eines Rb-freien Minerals,
so liefert die Bezichung (5.3) eine Losung fiir ¢ :

87 G 87 G5
s ) A=)
/1' (87ij
86 G N

Ist das Initialverhéltnis nicht bekannt, so kann t

+1

(5.11)

iiber die Steigung einer Isochrone (s. Kap. 5.1)
ermittelt werden.

Strontium und Rubidium bilden in den meis-
ten Gesteinen Spurenelemente. Rubidium zahlt
zu den Alkalimetallen und tritt als einwertiges
Kation Rb" auf. In gesteinsbildenden Mineralen
ersetzt Rb" (Ionenradius 1.48 A) das dhnlich
grofe K (1.33 A). Daher kommt es in Spuren-
konzentrationen in  allen  kaliumhaltigen
Mineralen vor. Die hochsten Rb-Gehalte finden
sich in den kaliumreichen Glimmern und Kali-
feldspiaten. Der groBe Ionenradius von Rb
begriindet sein lithophiles Verhalten, d.h. Rb
wandert bei Differentiationprozessen bevorzugt
in die Liquidusphase und reichert sich in der
Erdkruste an.

Strontium (1.13 A) ziihlt zu den Erdalkalien
und kommt in der Natur als zweiwertiges Kation
vor. Es tritt vorwiegend als Substituent von Ca**
(0.99 A) in calciumfilhrenden Mineralen auf,
bevorzugt also in Apatit, Plagioklas und Pyroxen.
Da sein lonenradius in etwa zwischen dem von
Calcium und Kalium liegt, kann Strontium in
Kalifeldspatkristallen auch an Stelle des K abge-
fangen werden. Bei der Krustendifferentiation
verhilt sich Strontium relativ zu Rb kompatibel
und wird bevorzugt im Mantel zuriickgehalten.
Mit dem Differentiationsgrad steigen daher die
Rb/Sr- und *’Sr/*’Sr-Verhiltnisse. Das heutige,
durchschnittliche *’Sr/**Sr-Verhiltnis der silikati-
schen Gesamterde (UR = uniform reservoir oder
BSE = bulk silicate earth) liegt, abgeleitet aus
der Sr-Isotopie rezenter Mantelgesteine, bei
0.7045 (De Paolo & Wasserburg, 1965). Die
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mittleren *’Sr/**Sr-Verhiltnisse der kontinentalen
Kruste und des verarmten Mantels liegen demge-
geniiber heute bei 0.720 bzw. 0.702 (Hofmann,
1997). Als *’Rb/*’Sr-Wert von UR wird ein
Verhiéltnis von 0.0835 angenommen.

Die Rb-Sr-Methode eignet sich vorziiglich
fiir die Datierung an Glimmermineralen, da diese
im Vergleich zum Gesamtgestein niedrige Sr-
Konzentrationen und wesentlich hohere Rb-
Gehalte besitzen. Mit relativ niedrigen SchlieB3-
temperaturen von etwa 320 £ 40 °C bzw. 500 +
50 °C liefern Biotit und Muskovit allerdings in
mittel- bis hochgradig metamorphen Gebieten
stets Abkiihlalter. Die Temperaturempfindlich-
keit des Rb-Sr-Systems in Glimmern wird darauf
zuriickgefiihrt, dass das aus dem Zerfall von *'Rb
resultierende *’Sr instabile Gitterplitze besetzt
und daher unter thermischem Einflufl dazu ten-
diert, das Gitter zu verlassen. Das migrierende Sr
kann, sofern es nicht durch ein Fluid abgefiihrt
wird, von einer benachbarten Sr-reichen Mine-
ralphase wie Plagioklas oder Apatit ins Gitter
aufgenommen werden.

Die Mobilitdt von Rb bei metasomatischen
Prozessen kann durchaus eine Stérung der Rb-Sr-
Isotopensystematik im Gesamtgesteinsmal3stab
herbeifiihren. Héufig fiihrt in diesem Fall eine
partielle Offnung des Isotopensystems zu
schlecht definierten Isochronen-Altern, deren
Gultigkeit nur bei Konkordanz mit Sm-Nd-
Gesamtgesteinsaltern oder U-Pb-Zirkonaltern
sichergestellt ist (z.B. Moorbath et al., 1975;
Raith et al., 1999).
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5.3 Die Samarium-Neodym-Methode

Samarium besitzt sieben natiirliche Isotope
14481’11, l47st, 14881'1'1[‘, l49st, ISOSm’ ISZSm’
"2Sm und "**Sm. Von diesen Isotopen sind die
mit ° bezeichneten instabil. Sie zerfallen in
Neodymium-Isotope, jeweils unter Emission
eines o-Teilchen und gemi der folgenden
Bilanzgleichungen:

& Sm—' G Nd+,a +Q
mit ¢, =1.06x 10" a (5.12)

148 144 4
aom— (Nd+5o+0

mitt,, =8x10°a  (5.13)
1g‘zgSm—fg‘oSNa#;05 +Q
mit ¢,, > 1 x 10"% (5.14)

Neodymium besitzt mit 'Nd, '*Nd*,
MINd*, ""Nd*, "*Nd sowie ""°Nd seinerseits
sieben Isotope, von denen die mit * bezeichneten
teilweise radiogenen Ursprungs sind’. '**Nd ist
ebenfalls ein o-Strahler und zerfillt mit einer
Halbwertszeit von 2.1 x 10" a in "*°Ce.

Im Hinblick auf geologische Zeitrdume kon-
nen die Isotope '**Nd, "**Sm und '**Sm mit ihren
hohen Halbwertszeiten > 10'*a als stabil
betrachtet werden (Faure, 1986). Hingegen ist die
Zerfallsreaktion von 'Sm in '®Nd mit der
Halbwertszeit von ~10''a fiir die Altersbestim-
mung relevant, wobei sie sich vorwiegend zur
Datierung priakambrischer und frithpalédozoischer
Prozesse eignet. Bei der Anwendung der
Isochronenmethode wird '"**Nd als Bezugsisotop
gewihlt. Die Zerfallskonstante fiir die Reaktion
liegt nach Lugmair & Marti (1978) bei 6.54 *
0.05 x 10" a’.
gleichung lautet:

143 7\ g 143 7\ g 147 G ( B )
144 m: 1447 i+ 1447 m' e’ —1

(5.15)

Die entsprechende Alters-

° Haufigkeitsverteilung der Sm- und Nd-Isotope siche
Anhang I.

Samarium und Neodymium gehdren zur
Gruppe der leichten Seltenen Erdelemente
(LREE, Lanthaniden). Aufgrund ihrer
verwandten Ionenradii (Nd*" = 1.08 A, Sm*" =
1.04 A) stellen sie geeignete Substituenten fiir
Ca’" dar. Der hohe Ionenradius und die hohe
Ladungszahl bedingt, dass Sm und Nd, ebenso
wie die librigen LREE, bevorzugt in der Rest-
schmelze vorkommen und somit generell in der
granitischen Kruste angereichert werden. Da Nd
geringfiigig leichter ist und den groferen Ionen-
radius besitzt, wird es im Vergleich zu Sm stérker
angereichert. Entsprechend nimmt mit steigen-
dem Differentiationsgrad der Gesteine das
Sm/Nd-Verhéltnis ab (z.B.: Chondrite bzw.
MORB ~ 0.32; Granite ~ 0.19; nach Faure,
1986). Gleichzeitig steigt der Absolutgehalt an
Seltenen Erden.

Der generelle Vorzug der Sm-Nd-Methode
im Vergleich zur Rb-Sr-Methode liegt in der
geringen Mobilitdt der Seltenen Erden bei Meta-
morphose, Aktivitdit  und
Verwitterung. Das Sm-Nd-System verhilt sich

hydrothermaler

im Gesamtgesteinsmallstab robust und bleibt
auch in der Regel unter hochmetamorphen Be-
dingungen geschlossen, wenn das Rb-Sr-Iso-
topensystem bereits eine Stérung erfahren hat
(Hamilton et al., 1979). Die Nd-Isotopie gilt
daher auch — unter Umstdnden in Korrelation mit
der Sr-Isotopie — als zuverldssiger petrogene-
tischer Indikator (vgl. Kap. 5.3.3 und 5.4).

Sm und Nd treten in REE-reichen Mineralen
(v.a. Monazit, Orthit, Apatit) in angereicherter
Form auf und bilden dariiber hinaus Spuren-
elemente in vielen gesteinsbildenden Mineralen
(Faure, 1986). Wihrend allerdings Biotit, Feld-
spat, Hornblende, Pyroxen, Monazit und Apatit
mit Sm/Nd-Verhiltnissen zwischen 0.14 und 0.37
in Relation zum Gesamtgestein wenig variieren,
erreichen Granate Werte > 1, da sie selektiv
schwerere REE in ihr Kristallgitter einbauen.
Granat ermoglicht daher die Sm-Nd-Datierung
mit hoher Auflésung.
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5.3.1 Zur Interpretation von Sm-Nd-
Granataltern

Die Interpretation von Sm-Nd-Granatdatie-
rungen wird in der Literatur heftig diskutiert, da
einerseits divergierende Ansichten hinsichtlich
der Granat-SchlieStemperatur fiir das Sm-Nd-
System (Tab. 5-1) bestehen und andererseits die
Sm-Nd-Isotopie der Granate unter Umsténden
durch Fremdmineraleinschliisse beeinfluft wird:

Schliefitemperatur von Granat
Aus experimentellen und empirischen
Studien abgeleitete Literaturempfehlungen fiir
die Granat-SchlieStemperatur reichen in Abhén-
gigkeit vom Korndurchmesser, von der Abkiihl-
rate und den Reaktionspartnern von ~ 600°C
(z.B. Mezger et al., 1992) bis zu ~1000°C (z.B.
Becker, 1997). Uberwiegend werden fiir Granate
mit KorngroBen im mm-Bereich Temperaturen
um 750 £+ 50°C angegeben (z.B. Coughlan, 1990;
Holzl et al., 1991; Hensen & Zhou, 1995; Becker,
1997). Jedoch wird die Offnung des Sm-Nd-
Isotopensystems der Granate neben der Meta-
morphosetemperatur auch von der Fluidprasenz
mitgesteuert (vgl. Erambert & Austrheim, 1993
sowie Kap. 5.1.4). Daher wird die SchlieB-
temperatur bei Granaten aus granulitfaziellen
Paragenesen in vorliegender Arbeit tendenziell
hoher angesetzt (~ 800°C) als bei Granaten aus
amphibolitfaziellen Gesteinen (~ 700°C). Auch
bei groBeren Korndurchmessern ist von

entsprechend hoheren T.-Werten auszugehen.

Kontaminationseffekt von Einschlussmineralen
Ein weiteres Problem bei der Interpretation
von Granataltern verursachen unter Umstdnden
LREE-reiche
minerale, die das REE-Budget und auch die Sm-

submikroskopische Einschluss-

Nd-Isotopenverhiltnisse der untersuchten
Granatprédparate wesentlich beeinflussen konnen.
Derartige Kontaminationen kénnen am ehesten
von Monazit und Orthit, aber auch von Xenotim,
Zirkon, Apatit oder Titanit herrithren. Der hohe
Nd-Gehalt und das niedrige Sm/Nd-Verhiltnis
dieser Minerale fithren, sofern zwischen ihnen

und Granat bei dessen Kristallisation kein isoto-
bestand, ab
bestimmten Kontaminationsgrad zu  einer
Verfalschung der Sm-Nd-Granatalter. Den Hin-
weis auf eine mogliche Verfalschung der Granat-

pisches  Gleichgewicht einem

Isotopie durch Fremdmineraleinschliisse kann ein
Blick auf das gemessene '*’Sm/'**Nd-Verhiltnis
bringen, welches Literaturdaten zufolge bei
einschlussfreien Pyrop-Almandin-Granaten iiber
0.7 liegen sollte (Burton & O'Nions, 1990;
Megzer et al.,, 1992; Thoni & Miller, 1996;
Becker, 1997, Mawby et al., 1999; Raith et al.,
1999). Ca-reiche, d.h. Grossular-betonte Granate
tendieren aufgrund ihrer Struktur jedoch zu nied-
rigeren '’Sm/"**Nd-Verhiltnissen (DeWolf et al.,
1996; Becker, 1997).

Beispiele fiir den EinfluB3 einer ererbten Nd-
reichen Phase auf die Granataltersbestimmung
liefern die Studien von Zhou & Hensen (1995),
DeWolf et al. (1996), und Prince et al. (2000).
Nach der Modellberechnung von Zhou & Hensen
(1995) reduziert sich bei einer Zumischung von
0.001 Gew.% Monazit (Nd-Gehalt ~15%, Sm/Nd
~0.29) das auf 2.3 geschitzte (Sm/Nd)gr-
Verhiltnis von Granat bereits auf 0.8. Bei 0.01
Gew.%  Monazitkontamination  liegt  das
scheinbare Sm/Nd-Verhéltnis der Granate bereits
bei 0.36 und wird damit eindeutig von den
Einschlussmineralen dominiert. Die ererbte Sm-
Nd-Isotopie élterer Monaziteinschliisse bleibt bei
Temperaturen von iiber 700 °C erhalten. Um
Monazit aus einem Granatpraparat zu entfernen,
wird daher iiblicherweise ein LeachingprozeB,
d.h. ein Reinigungsprozess mit Sdure angewandt,
der Phosphate in Losung bringt, aber die Granate
selbst moglichst nicht angreift (s. Kap. 9). Bei
diesem Reinigungsprozess wird unter Umstidnden
jedoch nur einen Anteil der Monaziteinschliisse
erfasst (De Wolf et al., 1996). Eine potentielle
ererbte  Silikatkomponente  verbleibt  beim
Leaching ohnehin im Granat. Im Vergleich zu
Monazit allerdings hat beispielweise Zirkon
einen bedeutend geringeren Effekt auf das Sm-
Nd-Budget von Granat. Erst bei einer Zirkon-
kontamination von 0.5 Gew.% entsteht eine
Beeinflussung der Sm-Nd-Isotopenverhéltnisse,
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die der von 0.001 Gew.% Monazit entspricht
(Zhou & Hensen, 1995). Entscheidend ist fiir die
Interpretation der Altersdaten letztlich, ob ein
Isotopengleichgewicht zwischen Wirtskristall
und eingeschlossener Phase besteht. Dies kann
am einfachsten {iber Mehrfachaufschliisse iiber-

priift werden (z.B. Prince et al., 2000).

5.3.2 Zur Interpretation von Sm-Nd-
Hornblendealtern

Relativ zum Gesamtgestein zeigen Amphi-
bole {iiblicherweise eine geringe Sm-Nd-Diffe-
rentiation. Hornblende-WR-Isochronenalter sind
daher in der Regel wenig prizise. Da
Hornblenden jedoch im retrograden Ubergangs-
bereich von der Granulit- zur Amphibolitfazies
ein wichtiger Bestandteil der Sekundirpara-
genese sind, wurden in vorliegender Arbeit neben
Granatanalysen auch einige Sm-Nd-Analysen an
Hornblenden durchgefiihrt. Leider existieren in
der Literatur keine Untersuchungen zur SchlieB3-
temperatur des Sm-Nd-Isotopensystems in
Amphibol. Die geringe Diffusivitit der REE
scheint allerdings fiir das Sm-Nd-System eine
Hornblende-SchlieBtemperatur zu implizieren,
die keinesfalls niedriger liegt als der fiir das K-
Ar-System angenommene Wert (530 £ 50 °C
nach Harrison & McDougall, 1980). Arbeiten
von Goldberg & Dallmeyer (1997) und Wang et
al. (1998) an Metamorphiten haben auflerdem
gezeigt, dass die Reduktion von Sm-Nd-Horn-
blende- und Gesamtgesteins-Daten zu sehr
dhnlichen Alterswerten fiihrt wie Sm-Nd-Granat-
und Ar-Ar-Hornblende-Datierungen am selben
Gestein. Der in dieser Arbeit verwendete
Schitzwert fiir die minimale SchlieBtemperatur

von Amphibolen liegt daher bei 600 £ 50 °C.

5.3.3 Nd-Isotopenentwicklung und gxg-
Notation

Die '"Nd/'"**Nd-Entwicklung geologischer
Reservoire iiber die Zeit illustriert Abb. 5-3.
DePaolo & Wasserburg (1976) zogen aus der
Tatsache, dass die '*Nd/'**Nd-Initialverhéltnisse

archaischer Plutone auf die Nd-Entwicklungslinie
chondritischer Meteorite fallen, den Schluf3, dass
die Sm-Nd-Isotopie der Gesamterde direkt aus
der primordialen Isotopie hervorgeht. Sie formu-
lierten das Modell eines primitiven Mantels, der
die REE-Isotopie eines Chondritic Uniform
Reservoir (CHUR) besitzt und als Quelle fiir die
Extraktion krustaler Gesteine dient.

NG/ NG

0.514

0.512

0.510

0.508

0.506

Sonnennebel |
0.504 1 | | |
4.0 Alterin Ga

Abb. 5-3: Darstellung der Nd-Entwicklung eines chondriti-
schen Reservoirs CHUR iiber die Zeit. Zunehmende
Krustendifferentiation ~ unter  LIL-Anreicherung und
entsprechender Sm-Nd-Fraktionierung fiihrte zur Ausbil-
dung eines LIL-verarmten Mantelresiduums mit hoheren
Sm/Nd-Verhiltnissen relativ zu CHUR.

Welche Literaturdaten fiir das CHUR-Modell
verwendet werden, hingt davon ab, welches Iso-
topenverhéltnis bei der Nd-Messung zur Norma-
lisierung der Massenfraktionierung herangezogen
wird. Bei der heute selten angewandten Korrektur
auf "*Nd/"*'Nd = 0.636151 liegt '"*Nd/'**Nd bei
0.511847 (Wasserburg et al., 1981). Bei einer
Normalisierung der MeBwerte auf "“**Nd/"*'Nd =
0.7129 kommt — wie in vorliegender Arbeit - fiir
CHURpeye der Wert '“Nd/'*'Nd = 0.512638 zur
Anwendung (O'Nions et al., 1979). Fiir das heu-
tige 'Y'Sm/'**Nd-Verhiltnis des chondritischen
Reservoirs nehmen Wasserburg et al. (1981)
einen Wert von 0.1966 an.

Die ey¢-Notation, eine alternative Darstel-
lungsform der '**Nd/'*Nd-Verhiltnisse, bietet
den Vorteil der Unabhéngigkeit von beiden Kor-
rekturmodellen. Dieser Parameter wurde von
DePaolo & Wasserburg (1976) in erster Linie
eingefilhrt, um die geringe absolute Schwan-
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kungsbreite der '“*Nd/'**Nd-Verhiltnisse von
Gesteinen deutlicher zum Ausdruck zu bringen.
&ng st durch folgende Formel definiert:

[ 143NdJ
144
Nd Probe(t) _

Enaay = (‘43Nd]
144
Nd CHUR(t)

1]-10*

(5.16)

Die Notation entspricht somit der relativen
Abweichung der '*Nd/'**Nd-Verhiltnisse im Ge-
stein von der CHUR-Entwicklungslinie im 10™-
Bereich zu einem bestimmten Zeitpunkt t. Der
positive eng-Wert einer Gesteinsprobe zeigt an,
dass diese hohere 'Nd/'**Nd-Verhiltnisse als
CHUR besitzt. Umgekehrt markiert eine negative
eng-Notation niedrigere Isotopenverhéltnisse im
Vergleich zum chondritischen Reservoir.

5.3.4 Nd-Modellalter

Da Nd und Sm innerhalb der Kruste bei
sedimentdren, metamorphen oder anatektischen
Prozessen nicht signifikant fraktionieren und
unter hydrothermalen Bedingungen immobil
sind, 'erbt' ein Krustengestein die Nd-Isotopie
seines Mantelreservoirs. Auf der Basis dieser
Uberlegung kann nach De Paolo & Wasserburg
(1976a) fiir jedes Gestein ein Nd-Modellalter
gemal folgender Gleichung kalkuliert werden:

B 143 nrg B 143 \rg
“Nd ) "N )omr
Ty =—-1n L
DM /”t 147Sm 147Sm
g )\ NG o
m DM

(5.17)

m : gemessenes Isotopenverhiltnis der Probe
Chur/DM : Modellparameter einer rezenten chondritischen
(CHUR) bzw. verarmten (DM) Mantelquelle

Stammt ein GesteinskOrper aus einem
einzigen Magmenreservoir, so gibt das zugeho-
rige Nd-Modellalter die Zeitspanne an, die seit

der Abspaltung des Krustenmaterials von der
Mantelquelle vergangen ist (De Paolo, 1981). In
diesem Falle konnen Nd-Modellalter als Krus-
tenbildungsalter interpretiert werden. Da Sedi-
mente jedoch zumeist Mischungen aus
verschiedenen Liefergebieten unterschiedlichen
Alters darstellen und auch die Isotopensignatur
vieler Magmatite aufgrund von Krusten-
assimilation oder magma mixing mehr als eine
Komponente beinhaltet, driickt das Nd-Modell-
alter allgemein die mittlere Krustenverweildauer
eines Gesteins aus (Arndt & Goldstein, 1987).

Der Vorteil der Nd-Modellalter-Bestimmung
liegt vor allem darin, daf sie auch in hochmeta-
morphen Gebieten, in denen geologische
Grenzen schwer auszumachen sind, unter Um-
stinden eine Unterscheidung verschiedener
Krustenprovinzen erlaubt (z.B. Harris et al.,
1994; Milisenda et al., 1994).

Die Giiltigkeit der Modellalter hingt aller-
dings davon ab, wie gut die isotopische Ent-
wicklung des Oberen Erdmantels bekannt ist, die
als Basis fiir die Losung der Gleichung (5.17)
dient. Nach der Modellvorstellung von DePaolo
& Wasserburg (1976a) bildet ein primitiver
Mantel chondritischer Zusammensetzung
(CHUR) die Quelle der Krustengesteine. Setzt
man die entsprechenden CHUR-Parameter in
Gleichung (5.17) ein, so

resultierenden Nd-Modellalter mit Tcyur be-

werden  die

zeichnet.

Aus Untersuchungen an primitiven Mantel-
derivaten geht jedoch hervor, dass der durch-
schnittliche Obere Erdmantel bedingt durch im
Archaikum einsetzende enorme Krustendifferen-
lithophilen
verarmt ist und eine Sm-Nd-Fraktionierung
erfahren hat (Ben Othman et al., 1984). Entspre-
chend besitzt der rezente Obere Mantel erhdhte
"Nd/'**Nd-Verhiltnisse relativ zum CHUR-
Reservoir bzw. eine positive exg —Notation (Abb.
5-3). Die Nd-Modellalterberechnung wird daher
in der Regel mit den Parametern eines DM
(depleted durchgefiihrt.
Mehrere Autoren haben allerdings differierende

tiationsprozesse  an Elementen

mantle)-Reservoirs

lineare und nicht-lineare Szenarios zur Entwick-
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lung des verarmten Mantels vorgelegt, die die
Abspaltung des DM-Reservoirs von CHUR je
nach Modell
Archaikum ansetzen.

zu verschiedenen Zeiten im
Zudem werden unter-
schiedliche Parameter fiir den rezenten verarmten
Mantel empfohlen, die fiir die Modellalter-
berechnung herangezogen werden koénnen (z.B.
DePaolo, 1981; Goldstein et al., 1984; Liew &
McCulloch, 1985; Michard et al., 1985). Fiir die
Modellalterkalkulationen in dieser Arbeit wurden
die Isotopenverhéltnisse des verarmten Mantels
nach Liew & Hoffmann (1988) verwendet:
"Nd/'"*Nd pam—o= 0.513151 und "*'Sm/'*Ndp
=0 = 0.2188.

Zur Korrektur von Nd-Modellaltern:

Die Unsicherheit der Modellalter steigt dras-
tisch, wenn das 'Y'Sm/'**Nd Verhiltnis sich dem
des Mantels (*’Sm/'*Nd py = 0.225) annéhert.
Dies gilt vor allem flir mafische Gesteine, bei
denen der Isotopenentwicklungspfad subparallel

zur Mantelentwicklungslinie verlduft. Typische
Vertreter der Oberkruste besitzen hingegen in der
Regel "'Sm/"**Nd-Verhiltnisse um 0.11 + 0.02
(McLennan & Hemming, 1992). Auch hoch-
metamorphe Metasedimente und Orthogneisse
aus tieferen Krustenstockwerken, beispielsweise
aus der Unterkruste Sri Lankas, liefern kon-
sistente  'Sm/'**Nd-Werte um 0.12 £ 0.02
(Milisenda et al., 1994).

Mitunter jedoch zeigen Metapelite und
andere hoch differenzierte Krustengesteine aus
Granulitgebieten erhohte 'YSm/'**Nd —Verhilt-
nisse, die indizieren, dass Sm und Nd unter
hochgradiger Metamorphose doch begrenzt frak-
tionieren konnen. Black & McCulloch (1987)
und Milisenda et al. (1994) fithren die Anreiche-
rung von Sm gegeniiber Nd auf Granatsprossung
im Zuge der Granulitisierung zuriick. Hegner &
Kroner (2000) begriinden abnorm hohe Sm/Nd-
Verhiltnisse in Granuliten des ostbohmischen
der REE-Abfuhr in der
Liquidusphase. Milisenda et al. (1994) erwihnen

Massivs  mit

Wom/Nd

~0.11m

- 147Sm/144Nd
-154 ~0.146

-25+4

|
i hochgradige Metamorphose
i >> Sm-Nd-Fraktionierung

0 1000

2000
t [Ma]

3000 4000

Abb. 5-4: Die Korrektur von Nd-Modellaltern nach dem zweistufigen Nd-Entwicklungsmodell am Beispiel einer Probe (PS-I
171A): Das hohe gemessene '“’Sm/'**Nd-Verhiltnis des Gesteins wiirde zu einem unrealistisch hohen Modellalter von > 4 Ga
fiihren. Nimmt man an, daB das Gestein sein heutiges '“’Sm/'**Nd-Verhiltnis von 0.146 erst vor 600 Ma durch sekundéire Sm-
Nd-Fraktionierung im Zuge hochgradiger Metamorphose erhielt und sich vorher mit einem '*’Sm/"**Nd-Verhiltnis von 0.11
entwickelt hat, so resultiert ein steilerer Nd-Entwicklungspfad, der die Mantellinie bei einem Modellalterwert T"py von 2.9 Ga

schneidet.
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jedoch einschrinkend, dass scheinbar hohe
7Sm/"**Nd-Werte auch auf die ungeniigende
GroBe der Handstiicke zuriickgehen konnen. Das
gegenteilige Phdnomen - eine Erniedrigung der
Sm/Nd-Verhiltnisse im cm-Mafstab - wurde von
Burton & O'Nions (1990) fiir in-situ-Charnockite
Sri Lankas beschrieben.
Ansicht der Autoren aus dem Abbau von

Es resultiert nach

Hornblende zugunsten von Hypersthen, in dessen
Kristallgitter Sm und Nd nicht im ererbten
Verhiltnis eingebaut werden, und Sm durch eine
reaktionsbeteiligte fluide Phase abgefiihrt wird.
in-situ-Charnockite aus siidindischen Gebieten,
die siidlich des Cauvery-Schersystems liegen,
zeigen nach Choudary et al. (1992) und Harris et
al. (1994) ebenfalls eine Sm-Nd-Isotopie, die von

der des amphibolitfaziellen Nebengesteins
abweicht, und die mdglicherweise durch
intrakrustale Sm-Nd-Fraktionierung im Zuge

panafrikanischer ~ Granulitisierung  beeinflusst
wurde. Somit liegt nahe, auch in vorliegender
Arbeit eine Korrektur der Nd-Modellalter in
Erwégung zu ziehen.

Im Falle sekunddrer Sm-Nd-Fraktionierung,
die sich in ungewohnlich hohen oder niedrigen
Sm/Nd-Verhiltnissen ausdriickt, ist das ein-

Korrekturformel fiir Nd-Modellalter

stufige Nd-Entwicklungsmodell nicht mehr
giiltig. Gleichung (5.17) liefert unter Umstédnden
unbrauchbare Modellalterwerte. Sofern der Zeit-
punkt der Fraktionierung bekannt ist, konnen
dennoch Nd-Modellalter T"py berechnet werden.
Dies geschieht iiber ein zweistufiges Entwick-
lungsmodell, wie es Abb. 5-4 darstellt. Es fiihrt
zu den unten angegebenen Korrekturformeln
(5.18) und (5.19) im Sinne von Milisenda et al.
(1994).

Bei dieser Korrektur wird angenommen, dass
sich der betrachtete Gesteinskorper bis zum Zeit-
punkt der Granulitmetamorphose ty mit einem
"’Sm/'**Nd-Verhiltnis

0.11 entwickelt hat. Erst dann fithrte metamorphe

durchschnittlichen von
Differentiation zur Verdnderung des Nd-Ent-
wicklungspfades, der schlieBlich im heute ge-
7S m/'**Nd-Verhiltnis Je
nédher der Zeitpunkt der Fraktionierung an 0 liegt,

messenen miindet.
desto stirker weichen die resultierenden Werte
T"pm von den Tpy-Modellaltern ab, die nach dem
einstufigen  Entwicklungsmodell ~ berechnet
werden. Die Signifikanz solch korrigierter Nd-
Modellalter ist allerdings unsicher. Die Anwen-
dung der genannten Korrekturformeln erscheint

in erster Linie zweckdienlich, um zu ermitteln, ob

mit ungewohnlich hohen ™’ Sm/'**Nd —Werten (nach Milisenda et al., 1994):

143Nd 143Nd ( 2, ) 147Sm
144 A1 - 144 A7 —lemr =) 144 A1 —0.11
" 1 DM (t=0) m m
", =—-In/1+ - (5.18)
A ( Smj o011
144 :
Nd DM (1=0)
mit ungewdohnlich niedrigen ™ Sm/'* Nd —Werten:
143 71 143 377 | g -
) I [ I IS
" 1 DM (1=0) m m
T, =—"In1+ ” (5.19)
A (Smj -0.11
144 :
Nd DM (1=0)

m : gemessenes Isotopenverhiltnis der Probe
DM (t=0) : heutige Isotopenverhéltnisse der verarmten Mantelquelle
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sie bei Proben mit ungewohnlichen Sm-Nd-
Verhiltnissen  zu  prinzipiell ~ sinnvollen
Modellaltern fiihrt. Sind diese T"py mit den Tpy-
Modellaltern korrelierbar, die verwandte Proben
mit 'typischer' Krustenisotopie liefern, so gilt
immerhin der Umkehrschluss, dass zum
herangezogenen Zeitpunkt ty tatséchlich eine
intrakrustale Sm-Nd-Fraktionierung abgelaufen
ist.

5.4. Korrelation der Nd- und Sr-
Isotopie

Unter der Annahme, dass die Mobilitdt von
Sm und Nd bei intrakrustalen Prozessen in der
Regel vernachldssigbar ist, spiegeln die
"“Nd/'**Nd-Initialverhiltnisse eines Gesteins die
Isotopie des Mantelreservoirs wider. Wird das
juvenile Mantelextrakt mit dlterer Kruste konta-
miniert, so erhélt es die isotopische Zusammen-
setzung dieser Mischung.

Die Rb-Sr-Isotopie der juvenilen Kruste kann
hingegen durch eine weitere intrakrustale Frak-
tionierung der beiden Elemente bei partieller
Schmelzbildung und Metasomatose deutlich
verdndert werden. Insbesondere die
hochmetamorphe Unterkruste ist zumeist Rb-
verarmt und durchlduft daher keine Sr-
Entwicklung, die ausgeprigt verschieden ist von
der des Mantels. Daher sind die initialen Sr-
Isotopenverhéltnisse von Krustengesteinen im
allgemeinen nicht geeignet, um Mantel- und
Unterkrustenquelle zu unterscheiden. Sie geben
jedoch  Auskunft {iber den Grad der
Oberkrustenkontamination, sowie dariiber, ob
Gesteine, bei denen eine gemeinsame Herkunft
vermutet wird, tatsdchlich dieselbe
Entwicklungsgeschichte besitzen.

Die Kombination der Isotopenverhiltnisse
von ("*Nd/144Nd), und (*°Sr/*’Sr), kann daher
Differentiations- und Kontaminationsprozesse
sowie petrogenetische Verwandtschaften von
Gesteinen zum Ausdruck bringen (s. Kap.
6.2.4.3). Zwei-Komponent-Mischungen werden
in einem Korrelationsdiagramm anhand von

Mischungshyperbeln  sichtbar
Wasserburg, 1976; Faure, 1986).

(DePaolo

&
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5.5 Die Uran-Blei-Methode

Blei besitzt vier natiirliche Isotope : 204pp,
26pp, 27pp und ***Pb. Drei dieser Isotope sind
radiogen und bilden die stabilen Endprodukte der
komplexen, von Uran bzw. Thorium ausgehen-
den Zerfallsreihen ¥U->%"Pb, **U>*"Pb und
2327, 5 208p},

Die Bilanzgleichungen der beiden Zerfalls-
ketten des U-Pb-Systems lauten nach Wetherill
(1956):

S Pb—’8Pb+85He + 63~ +47.4MeV | Atom
(5.20)

S Pb—*VPb+73He + 4B +452MeV | Atom
(5.21)

Beim radioaktiven Zerfall von **U entsteht
als erstes Zwischenprodukt **U, das dritte natiir-
liche vorkommende Uranisotop. Wie die iibrigen
Zwischenglieder der genannten Zerfallsreihen ist
es mit einer Halbwertszeit von 250 000 Jahren in
Hinblick auf die Halbwertszeit des Mutterisotops
(Tab. 5-2) kurzlebig und daher im Malfistab geo-
logischer Prozesse vernachlédssigbar. Jedes der
instabilen Zwischenprodukte entsteht in jeweils
nur einem Zerfallssystem.

Um die Altersgleichungen der beiden Zer-
fallsreihen, die im U-Pb-System unabhéngig
voneinander ablaufen, iiber die massenspektro-
metrisch mit hoher Genauigkeit messbaren Isoto-
penverhiltnisse zu beschreiben, wird 204pp - das
Bleinuklid
Ursprungs und im Rahmen geologischer Prozesse

als  einziges nicht-radiogenen

stabil'® ist, als Bezugsisotop gewihlt. So erhilt
man folgende Abhéngigkeiten zwischen gemes-
senen (m) und initialen (7) Isotopenverhéltnissen:

207 pp, 207 pp, 2357
( 204Pb]m = ( 204Pb1 +( 204Pb]m '(e%ﬁt - 1)

(5.22)

10 204py, besitzt eine sehr hohe Halbwertszeit von 1.4 * 10"a.

206 pp, 206 pp, 23877 (th )
204 =\ 204 | 202 e -1
Pb . Pb . Pb .
(5.23)

Nach t aufgelost, liefern beide Gleichungen
jeweils den Zeitpunkt der SchlieBung des
betrachteten Stoffsystems (z.B. Mineral) flir das
U-Pb-System.

Da in der Altersbestimmung flir das heutige
#8U/P°U-Verhiltnis einheitlich ein Wert von
137.88 (Steiger & Jéager, 1977) angenommen
wird, ergibt die Kombination der beiden obigen
Gleichungen:

207 py, 207 pp
204 pp, } - 204 pp, i 1 o ]

206Pb 206Pb - 137.88 ' eflzast -1
204 py, N 204 py, ‘

l (5.24)

Durch Umformung erhélt man einen dritten
Alterswert, in den nur die *’Pb/***Pb-Isotopen-
verhéltnisse eingehen:

@ _ 207Pb + 1 . e/lmt 1
206 pp, . 206 py, . 137.88 o _1

(5.25)

Initiales ,gewodhnliches’ Blei, das ein Stoff-
system enthalten kann, enthilt ebenfalls die Iso-
tope *Pb und *’’Pb. Daher wird die U-Pb-
Methode vorwiegend bei Mineralen wie Zirkon,
Monazit und Uraninit (seltener Apatit, Titanit
und Xenotim) angewandt, die bei ihrer Kristalli-
sation verhiltnisméBig viel U, aber in &uBerst
geringem Mafle Blei einbauen. In diesen ist der
initiale Bleigehalt hinreichend klein und nahezu
der gesamte Anteil von *°Pb und **’Pb bildet sich
radiogen (*), gemaB folgender Gleichungen:

(5.26)
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Pb* _ (eﬂmf_l) (5.27)

235U

Die Isotopenzusammensetzung des in einer
Probe initial eingebauten Bleis, die bendtigt wird,
um gemessene Isotopenverhéltnisse zu korrigie-
ren, kann iber uranfreie Minerale ermittelt
werden. Bei Proben mit geringem Gehalt an ge-
wohnlichem Blei und entsprechend hohem
206pp2%Ph-Verhiltnis (wie Zirkon, Monazit,
Rutil, Baddeleyit) ist es auch =zuldssig, die
Korrektur der Isotopenverhéltnisse anhand eines
generalisierten Pb-Entwicklungsmodells (z.B.
Stacey & Kramers, 1975) vorzunehmen. Der
Anteil der gewdhnlichen Bleikomponente im
untersuchten Stoffsystem wird in diesem Fall
iiber die Haufigkeit des nicht-radiogenen ***Pb-
Isotops ermittelt. Ein gewisser Anteil an nicht-
radiogenem rezenten Blei, dessen Hoéhe {iber
Laborblankmessungen abgeschitzt wird, wird
jedoch zusitzlich iiber die Laboranalytik in die
Probe eingebracht. Diese Blei-Komponente mulf3
ebenfalls bei einer Korrektur der MeBwerte be-
riicksichtigt werden.

Ist das untersuchte System (Mineral oder
Gestein) ein isotopengeochemisch geschlossenes
System, so liefern die *U-**Pb und **U-*"Pb
Zerfallreihen identische, sogenannte konkordante
Alter. Das bedeutet: Es existiert fiir jedes zu
einem bestimmten Zeitpunkt t geschlossene
System genau jeweils ein Wert fiir das Verhéltnis
von “*U’%Pb und von *’UAPb. Der
graphische Ausdruck fiir diese Beziehung ist die
von Wetherill (1956) eingefiihrte Concordia-
Kurve, die man erhilt, indem man die Gleichun-

gen (5.24) und (5.25) mit Hilfe der bekannten
Zerfallskonstanten (Tab. 5-2) fiir jeden Wert t
16st und die erhaltenen Wertepaare gegen-
einander auftragt (Abb. 5-5).

T T T
oP Kt oberes Schnittpunktalter
robenpunkie (Kristallisationsalter)
0.6 \ N
CONCORDIA
05k “*Pb/ “"Pb-Alter N
; 2pb/ *U-Alter
26, /238 DISCORDIA
Pb/ U-Alter\/
D 04r A 4
2 2000 5
N
03[ .
mD- 1500
&
0.2 .
1000 unteres Schnittpunktalter
(episodischer Bleiverlust
01+ ’ durch Metamorphose)
0 | 1 1
0 5 10 15

207Pb/ 235U

Abb. 5-5: Concordia-Diagramm nach Wetherill (1956). Das
Modell eines einfachen episodischen Bleiverlustes illustriert
die abgebildete Discordia, die durch diskordante Daten-
punkte definiert wird.

Bei einem isotopengeochemisch offenen System
hingegen ergeben sich diskordante Alter, die
aber, da die U-Mutter- und Pb-Tochterisotope
jeweils dasselbe geochemische Verhalten zeigen,
durchaus Aussagekraft besitzen konnen. Der
einfachste Fall der Diskordanz (Abb. 5-5) wird
durch episodischen Bleiverlust (oder U-Gewinn)
erklart (Wetherill, 1956). Eine solche einmalige
Storung des U-Pb-Systems liefert ***U/**°Pb- und
B5U/A7ph-Verhiltnisse, die  einer

Mischung entsprechen.

bindren

Isotop Haufigkeit Halbwertszeit 7;,,  Zerfallskonstante 4  Quelle
[%] [a-1]

U 99.2743 4.468 x 10° 1.55125 x 107° 1

U 0.7200 0.7038 x 10° 9.8485 x 107"° 1

2y 0.0057 2.47x10° 2.806 x 10°° 2

Tab. 5-2: Haufigkeiten, Halbwertszeiten und Zerfallskonstanten der natiirlichen Uran-Isotope.
Quellen: 1 - Steiger & Jager (1977), 2 - Lederer et al. (1967) (in Faure, 1986).
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Die resultierenden Wertepaare definieren
eine als Discordia bezeichnete Gerade unterhalb
normal

der Concordia, wobei fiir jeden

diskordanten Datenpunkt gilt: t7pb206p >
to7pb23su > taospoazsu. Der obere Schnittpunkt
dieser Linie mit der Concordia gibt das
Bildungsalter der Probe an; der untere
Schnittpunkt markiert den Zeitpunkt des thermi-
sches Ereignisses, das die Storung hervorgerufen
hat.

Selten tritt der Fall reverser Diskordanz auf,
bei dem die Datenpunkte iiber der Discordia-
Linie liegen. Dieses Phidnomen wird z.B. bei
Uranerzproben mit Uran-Verlust erkldrt (Dickin,
1995). Aber auch Zirkondoménen, die mit der
SHRIMP-Methode analysiert wurden, zeigen
gelegentlich revers diskordante Werte (z.B.
Froude et al., 1983). Williams et al. (1984) erkla-
ren diese durch die Migration radiogenen Bleis
innerhalb eines Zirkonkristalls, die an verschie-
denen Punkten im Zirkonkristall sprunghafte Pb-
Konzentrationsverdnderungen und folglich eine
Variation der U/Pb-Verhiltnisse verursacht. Die
27pb/2%Pb-Alter  der
diskordanten Datenpunkte interpretieren
Williams et al. (1984) als Maximalalter. Mezger
& Krogstad (1997) hingegen zweifeln diese
Interpretation an und vermuten unzureichend
gewihlte Fehlergrolen der SHRIMP-Analysen
als Ursache.

Zirkon [Zr(Si0,)] tritt akzessorisch in vielen
sauren bis intermedidren Magmatiten und Meta-

resultierenden revers

morphiten, aber auch als schwermineralisches
Umlagerungsprodukt in Sedimenten auf. Wie
auch Monazit oder Rutil reichert dieses Mineral
ungewohnlich viel Uran gegeniiber Blei an, denn
U* (1.0 A) kann aufgrund seines verwandten
Tonenradius Zr*" (0.72-0.84 A) im Zirkongitter
substituieren (Dickin, 1995). Da Pb*"-Ionen
(1.18-1.29 A) hingegen eine unterschiedliche
Ladungszahl und zudem einen groferen Radius
besitzen, erfolgt bei der Kristallisation der
Zirkone eine  bedeutende  Fraktionierung
zugunsten von Uran.

Das im Zirkon aus den instabilen Uran-

Nukliden gebildete radiogene Pb*" oxidiert

moglicherweise, bedingt durch beim
Zerfallsprozess emittierte [-Teilchen und die
Umwandlung von o-Teilchen (He®") in He zu
Pb*" (0.78-0.84 A), und hat als solches eine
relativ gute Retentivitdt im Kristallgitter (Kober,
1987). Magmatische Zirkone haben in der Regel
hohere U-Konzentrationen (mehrere 100- bis
mehrere 1000 ppm) als metamorph gebildete (um
100 ppm). Im Vergleich zu allen anderen
Mineralen mit hohem U/Pb-Verhiltnis zeigen
Zirkone eine

pristine, nicht-alterierte

ungewohnlich  gute  Resistenz  gegeniiber
thermischen Prozessen. Sie konnen hochgradige
Metamorphose und Migmatisierung in Gesteinen
tiberleben, ohne ihre primire Altersinformation
(iber den Zeitpunkt ihrer Kiristallisation)
vollstindig zu verlieren (Grauert & Hofmann,
1973) oder bisweilen sogar ohne ein sekundéres
thermisches Ereignis iiberhaupt zu registrieren
(Holzl et al., 1994; Wendt et al., 1994).
Entsprechend verhalten sich pristine Zirkone bei
hohen Temperaturen von bis zu ca. 1000°C wie
ein geschlossenes System (Mezger & Krogstad,
1997).

Durch radioaktiven Zerfall freigesetzte o-
Teilchen und andere Spaltprodukte fithren hin-
gegen zu Storungen im Kristallgitter der Zirkone,
die unterhalb von etwa 600-650°C nicht mehr
ausheilen konnen (Mezger & Krogstad, 1997).
Die resultierende alterungsbedingte Metamik-
tisierung der Kristalle scheint der Prozef3 zu sein,
der eine Offnung des U-Pb-Systems begiinstigt
oder gar erst ermoglicht, da er die Minerale
insbesondere in Anwesenheit von Fluiden fiir
Alteration anfallig macht.

Silver & Deutsch (1963) zeigten, dass das
Ausmal} des Pb-Verlusts von der Kristallgrofe,
dem U-Gehalt und der magnetischen Suszeptibi-
litdt der Zirkone abhéngt: Entsprechend verlieren
groflere Zirkone mit einem giinstigeren Volumen-
/Oberflachenverhiltnis

Zirkone besitzen weniger Strahlungsschiden, die

weniger Pb. U-arme

die Pb-Diffusion im Kristallgitter begiinstigen.
Zirkone mit hoherem Fremdionengehalt (wie z.B.
Fe) sind dagegen stirker metamikt.
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Um moglichst konkordante Zirkonalter zu er-
halten, ist es daher ratsam, bei der Aufbereitung
der Minerale eine magnetische Separation vorzu-
nehmen. Zudem wird die Diskordanz der Zirkone
oftmals durch mechanisches Entfernen der
Kristall-
bereiche in einer druckluftbetricbenen
Abrasionszelle (Krogh, 1982) vermindert. Dies
ermdglicht auch die Isolation ererbter Zirkon-
kerne. Auf einen dhnlichen Effekt zielt die Eva-
porations-Methode nach Kober (1986), die
allerdings nur **’Pb/**°Pb-Alter liefert. Bei dieser
Methode werden einzelne Zirkonkdrner im Mas-

duferen, vorwiegend metamikten

senspektrometer schrittweise abgedampft, um
diskordante Randzonen von konkordanten Innen-
bereichen zu trennen und gegebenenfalls ver-
schiedene Zirkongenerationen aufzuldsen.

@ Probenpunkte

Kristallisationsalter

0.6 - T
0.5
gg:) 04T Bleiverlust 2000
N
~ geologisch bedeutungsloses
g 03 oberes Schnittpunktalter
8
~N

0.2

geologisch bedeutungsloses 4

0.1 unteres Schnittpunktalter

”_ 2.Bleiverlust
1 1

0 5 10 15

207Pb/ 235U

Abb.  5-6: Zweistufiger Bleiverlust, dargestellt im
Concordia-Diagramm (nach Gebauer & Griinenfelder,
1979). Die resultierende Discordia liefert scheinbare
Schnittpunktalter ohne geologische Relevanz.

Eine bei der konventionellen U-Pb-Methode
festgestellte Diskordanz der Zirkondatenpunkte
kann im einfachen Fall durch folgende Modelle
erklart werden:

(1) Episodischer Bleiverlust

Bei thermaler Uberprigung fiihrt partieller Blei-
verlust (oder U-Gewinn) zur Diskordanz
(Wetherill, 1956). In diesem Falle (Abb. 5-5)
reprasentiert der obere Schnittpunkt der Discor-

dia-Linie mit der Concordia das Kristallisations-

alter der Minerale, wihrend der untere
Schnittpunkt den Zeitpunkt des jiingeren geologi-
schen Ereignisses widerspiegelt.

Die Aufbereitung der Zirkone kann auch zu
rezentem laborinduzierten Bleiverlust fiihren.
Das Bildungsalter der Zirkone ergibt sich dann
aus dem oberen Schnittpunkt einer Discordia,

deren unterer Schnittpunkt der Nullpunkt ist.

(2) Kontinuierlicher Bleiverlust

Tilton (1960) zeigte, dass archaische Zirkone aus
verschiedenen Kratongebieten der Erde sich auf
einer Discordia aufreihen und ein scheinbares
unteres, aber geologisch  bedeutungsloses
,Schnittpunktalter’ definieren. Er erklarte dieses
Phénomen mit kontinuierlicher temperatur-

unabhéngiger Diffusion von radiogenem Blei.

(3) Mischung verschiedener Zirkongenerationen
Bei Metamorphosebedingungen der mittleren
Amphibolitfazies bzw. Temperaturen {iiber ca.
600°C kann erneutes Zirkonwachstum um alte
ererbte Zirkonkerne auftreten. Bei einer bindren
Mischung geben obere und untere Schnittpunkt-
alter entsprechend die Kristallisationsalter der
alten und der neuen Zirkonkomponente wider.

Eine Kombination der genannten Modellfdlle
oder mehrphasiger Bleiverlust kann allerdings,
wie in Abb. 5-6 dargestellt, zu artifiziellen
Schnittpunktaltern fithren, die keine geologische
Aussagekraft besitzen (Gebauer & Griinenfelder,
1979; Mezger & Krogstad, 1997). In Untersu-
chungsgebieten mit komplexer Metamorphose-
geschichte fithren daher des ofteren nur Zirkon-
SHRIMP-Sonde zu
sinnvollen Ergebnissen (z.B. Kroner et al., 1994).

Datierungen mit der
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6. Ergebnisse und Diskussion der
U-Pb-Isotopenuntersuchungen

Um die tektonische Entwicklung des CSS zu
beleuchten, erfolgte eine U-Pb-Zirkondatierung
an zwel deformierten Intrusivkorpern. Beide
Gesteinstypen, der Granit MS-1 102A und der
Tonalit MS-I 102C, sind syntektonische Intrusiva
aus der zentralen Moyar-Scherzone (Abb. 3-2).
Die beiden
Bildung durch Verzahnungen

Varietiten, deren kogenetische
im Geldnde
offensichtlich ist, zeigen eine unterschiedliche
Beanspruchung durch Scherdeformation: MS-I
102A, die helle, granitische Variante wurde
Umkristallisation  und
Plattung unterworfen und steht als feinkérniger
Mylonit an (Abb. 6-1). Dagegen liegt MS-1 102C,
die dunkle,
mittelkdrniger

starker ~ dynamischer

tonalitische Varietit, als

Augengneis  vor, dessen
magmatisches Primargefiige reliktisch erkennbar
ist. Beide Gesteine besitzen fiir die Region
ungewohnlich junge Nd-Modellalter von 1.8-1.9
Ga (Kap. 7.7, Tab. 7-4). In beiden Gesteinsproben
sind Zirkone ein haufiges Akzessorium.

Die Wirtsgesteine der Intrusiva sind anatek-
tische Paragneise (MS-I 155) und Amphibolite.
Die Paragneise besitzen fiir das Gebiet typische
Nd-Modellalter um 2.7 Ga (Kap. 7.7, Tab. 7-4).
Fiir diese Metamorphite, die partiell ebenfalls
scherdeformiert sind, wird eine (mindestens)
zweiphasige Metamorphosegeschichte angenom-
men.

Erstes Ziel der Zirkon-Analysen war

» die Intrusionsalter der beiden Gesteine zu
bestimmen und somit direkt den Zeitpunkt
der  Scherdeformation in der MSZ

festzulegen.

Geklart werden
Fragen:

sollten auBerdem folgende

» Besitzen die Zirkone altere ererbte Kerne?

» Ermoglichen die Zirkonalter eine Deutung
der um 1.8 Ga liegenden Nd-Modellalter der
Intrusiva?

» Wurde das U-Pb-System in den Zirkonen
durch den Prozef3 der Mylonitisierung beein-
flusst, und falls ja, unterscheiden sich beide
Gesteinstypen in dieser Hinsicht?

Aus jedem Gestein wurden mehrere Fraktio-
nen, bestehend aus einzelnen oder wenigen
Zirkonkdrnern, analysiert. Um eine Information
iiber mogliche dltere Kerne zu erhalten, wurde ein
Teil der Zirkone abradiert. Die Mineralseparation
der Zirkone und die angewandte U-Pb-Analytik
sind in Kap. 9 erlautert.

Anhang D enthélt die vollstindige Tabelle
aller gemessenen und berechneten Daten. Die fiir
die Altersbestimmung verwendeten Isotopenver-
héiltnisse und die entsprechenden (scheinbaren)
28UP%Pb-, PPUAPb- und *'Pb/"Pb-Alter
wurden mit dem Programm PBDAT (Ludwig,
1991) berechnet (Tab. 6-1 und 6-2). Da Probe
und Spike bei der angewandten Verdampfungs-
methode (Kap. 9.4.2) nicht eingewogen wurden,
ist die Kalkulation der U- und Pb-Konzentratio-
nen nicht mdglich. Die U-Pb-Isotopenverhalt-
nisse wurden unter Verwendung einer *°*U->"’Pb-
Mischspikelosung (Anhang H) bestimmt. Die
Auswertung und die Darstellung der Daten im
Concordia-Diagramm erfolgte im Programm
ISOPLOT/EX 2.03 (Ludwig, 1999). Alle im
Folgenden genannten Altersfehler entsprechen
dem 2oc-Vertrauensintervall unter Beriicksich-
tigung des Fehlers der Zerfallskonstante.

6.1 Mylonitgranit MS-I 102A

Die Lokalitat MS-I 102 A ist ein frischer
Strallenaufschluss an einem Feldweg Ostlich von
Moyar Village, etwa 10 km NE von Masinagudi.
Der beprobte leukokrate Granit weist eine straffe
mylonitische Paralleltextur im mm-Bereich auf
(Abb. 6-1). Aus den Geldndebeziehungen Il&sst
sich die syntektonische Natur des Intrusivkorpers
ableiten, welcher einerseits das Geflige der
angrenzenden Amphibolite und Gneisanatexite
durchschldgt und andererseits gemeinsam mit
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Abb. 6-1: Gelindeaufnahme des mylonitisierten Granit MS-I
102A (Foto: W. Schmitt).

dem Wirtsgestein scherdeformativ iiberpragt
wurde. Scherklasten aus Hornblende, Alkalifeld-
spat und Plagioklas zeigen im Mylonitgranit
neben einer hohen Plittungskomponente eine
Aufschiebung des Stidblocks an, die der Haupt-
bewegungsrichtung der MSZ (N-vergente Auf-
schiebung der Nilgiri Hills) entspricht. Feine
syndeformativ gesprosste Biotite und griine
steilab-
tauchende Lineation auf den subvertikalen s-

Hornblendenadeln  definieren  die
Flachen des Mylonitgranits.
Akzessorisch im Gestein auftretende Zirkone
besitzen den fiir magmatische Bildung typischen
langprismatischen bis prismatischen Habitus mit
einem Langen/Breiten-Verhéltnis von 5:1 bis 2:1
und sind sekundér kantengerundet. Die c-Achsen
der Kiristalle sind
eingeregelt. Haufig fiihren die Zirkone opake

bevorzugt  s-parallel

Einschliisse von Hamatit. Die Kristalle selbst
sind meist klar und schwach bis deutlich hellrosa
Seltener kommen

gefarbt. getriibte,

einschlussreiche, stirker rosa bis orangefarbene
Varianten vor. Im Kathodolumineszenz-Bild
(Abb. 6-2) zeigen die Zirkone eine magmatische
durch den

rhythmischen Wechsel von Zirkonphasen mit

Wachstumszonierung, die

niedrigem (= hohe Lumineszenz) und hohem
(= niedrige Lumineszenz) Spurenelementgehalt
entsteht (Sommerauer, 1976). In Abb. 6-2b wird
zudem ein variabel ausgeprigter Randsaum
sichtbar, der, leicht konvex von aul3en nach innen
vorgreifend, die primére Zonierung durchbricht
und durch eine sekundidre Zirkonphase ersetzt.

Die fiir die U-Pb-Datierung ausgewéhlten
Einzelzirkone sind bis zu 400 um lang, klar hell-
rosa und ohne sichtbare Einschliisse. Insgesamt
wurden flinf Fraktionen analysiert, bestehend aus
ein (A-1), drei (A-2) bzw. vier (A-3) idiomorphen
Zitkonen und drei (A-4) bzw. vier (A-5)
abradierten Kernen von urspriinglich idiomorphen
Zirkonkristallen (Tab. 6-1).

Die Fraktionen A-1 bis A-4 liefern sehr &hn-
liche **U/Pb- und **U/*"’Pb-Verhiltnisse
(Tab. 6-1). Demgegeniiber ergeben sich fiir die
Fraktion A-5 abweichende Werte. Allerdings
sind auch die Fehler der Isotopenverhiltnisse bei
dieser Fraktion, bedingt durch geringe Signal-
stirken bei der Pb-Messung, hoher. Generell
liegen die MefBfehler bei der angewandten Ein-
zelkorn-Datierungsmethode aufgrund der sehr
kleinen Probenmengen (~ 10-60 pg) in einer
héheren  GroBenordnung  als  bei  der
konventionellen U-Pb-Analytik (~ 1mg Proben-
206pp2ph-Verhiltnisse  aller
Fraktionen zeigen mit Werten zwischen 740 und

substanz). Die

1381 relativ geringe Gehalte an gewdhnlichem
Blei an.

Die Fraktionen A-1 und A-3 liefern, wie aus
und Tab. 6-1
ersichtlich, im Rahmen des Fehlers konkordante

dem  Wetherill-Diagramm

Alter. Das sich aus beiden Fraktionen
(*"’Pb/*Pb-Alter A-1: 605 + 21 Ma, A-3: 615 +
44 Ma) ergebende Concordia-Alter liegt bei 616
1 19 Ma (Abb. 6-3). Der Datenpunkt der Fraktion
A-2 ist leicht revers diskordant, iiberlappt aller-
dings mit den Fehlerellipsen von A-1 und A-3.
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Abb. 6-2: Kathodolumineszenz-Aufnahmen von langprismatischen, kantengerundeten Zirkonen der Probe MS-1 102A. (a) Zirkon
mit magmatischer Wachstumszonierung. Bereiche hoher und niedriger Lumineszenz spiegeln den oszillierenden Wechsel von
niedrigem und hohem Fremdatomgehalt wider. (b) Zirkon mit skelettformiger, hoch-lumineszierender Kernzone und einem
sekundéren, konvex nach innen greifenden Randsaum.

Mylonitgranit, Probe MS-102A

korrigierte Isotopenverhéltnisse

Fraktion Anzahl/Typ 207pp/235 206pp /238 207pp /2% pp 206p, 204pp!
102A-1 31p 0.842 + 11 0.101130 + 91 0.06003 + 60 1020
102A-2 4p 0.819 + 15 0.101481 + 101 0.05855 + 88 1381
102A-3 Ilp 0.830 £ 19 0.099830 + 79 0.06030 = 120 740
102A-4 3 1p, abr 0.864 + 16 0.105778 + 95 0.05927 + 89 1056
102A-5 4 Ip,abr 1.152 + 46 0.130665 + 143 0.06392 + 236 924

U-Pb-Alter [Ma]

Fraktion 206pp /2381 207pp/2355 207py /206 pp
102A-1 621 620 617 + 21
102A-2 623 608 550 + 32
102A-3 613 614 615 + 44
102A-4 648 633 577 + 33
102A-5 792 778 739 + 76

Zirkontypen: Ip = langprismatisch, p = prismatisch, abr = abradiert. * =radiogen; 1 = gemessen

W7ppy/ A3, 209phx/ 28U, 27ph*/2%Ph*_Verhiltnisse berechnet mit PBDAT (Ludwig, 1986),
korrigiert fiir gewohnliches initiales Pb vor 600 Ma (Stacey & Kramers, 1975), Pb-Blank (20 pg) und Fraktionierung.
Alle Fehlerangaben in 26.

Tab. 6-1: U-Pb-Isotopendaten und Alterswerte (mit 26-Fehlern) der Zirkonfraktionen von Probe MS-I 102A; vgl. Anhang D
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Abb. 6-3: Die Zirkon-Fraktionen aus dem Metagranit MS-I 102A im Concordia-

Diagramm nach Wetherill (1956).

Die abradierte Fraktion A-4 ist deutlich
revers diskordant. Die Fraktionen A-1 bis A-4
spannen eine am Ursprung verankerte Discordia-
Linie auf, deren oberer Schnittpunkt bei 595 £+ 51
Ma (MSWD 4.7) liegt und innerhalb des
Fehlers mit dem Alterswert von 616 + 19 Ma
iibereinstimmt. Fine spitere Beeinflussung des
Zirkonsystems, bedingt durch die in Abb. 6-2b

sichtbare sekundidre Rekristallisation einer
geringmichtigen  Randphase,  wird  nicht
dokumentiert.

Es stellt sich die Frage, weshalb die Punkte
A-2 (nicht-abradiert) und A-4 (abradiert) iiber der
&
Krogstad (1997) erkliren das Phidnomen reverser
Diskordanz, das hiufiger bei SHRIMP-Zirkon-
Analysen (Froude et al., 1983; Williams et al.,
1984), aber auch bei Einzelzirkon-Analysen (z.B.
Wendt, 1993; O'Brien et al., 1997) auftreten
kann, durch zu gering gewihlte analytische Feh-

Concordia zu liegen kommen. Mezger

ler. Im vorliegenden Fall erscheint es plausibel,
dass die Leaching-Prozedur im Labor selektiven
U-Verlust verursachte. Demzufolge liefern die
revers diskordanten Datenpunkte der Fraktionen
A-2 und A-4 durchaus geologisch sinnvolle
29pp/27ph-Alter. Die Signifikanz einer Discordia
aus den Fraktionen A-1 bis A-4 ist in diesem Fall

allerdings nicht eindeutig, und es ist verlassli-
cher, den Alterswert von 616 = 19 Ma zu
verwenden, der sich aus den konkordanten Frak-
tionen A-1 und A-3 ableitet. Dieser Wert
reprasentiert den Zeitpunkt der SchlieBung des
U-Pb-Systems in den Zirkonen und wird als
Kristallisationsalter des Granits interpretiert.

Ein abweichendes Ergebnis liefert die
abradierte Fraktion A-5, deren radiogene U-Pb-
Verhiltnisse einem 207Pb/*"°Pb-Alter von 739 +
76 Ma entsprechen (Abb. 6-3). Dieses hohere
Alter deutet moglicherweise auf eine ererbte Zir-
Der
Datenpunkt A-5 ist allerdings schwach revers
diskordant und mit einem hohen **U/*’’Pb-
Fehler behaftet, welcher die Aussagekraft des
resultierenden  Alterswerts

konkomponente aus Xenocrysten hin.

stark einschrinkt,
zumal auch die Kathodolumineszenz-Aufnahmen
von Zirkonen dieser Probe keinen eindeutigen
Hinweis auf ererbte Kerne liefern.
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6.2 Metatonalit MS-1 102C

Der AufschluB3 der Lokalitdt MS-I1 102 C be-
findet sich auf einem Acker nur etwa 10 m
siidlich von MS-I 102A, ebenfalls am 06stlichen
Ortsende von Moyar. Der als Augengneis vorlie-
gende Metatonalit MS-I 102C und der obig
beschriebene Metagranit MS-I 102A verzahnen
hier miteinander und sind demnach kogenetisch.

Die Zirkone des Metatonalits haben eine
langprismatische oder prismatische Morphologie
mit einem Léngen/Breiten-Verhéltnis von 6:1 bis
2:1 und besitzen angerundete Kanten. Sie sind
vorwiegend lachsrosa bis orangefarben, manch-
mal auch rauchig triib.

In den Kathodolumineszenz-Aufnahmen
(Abb. 6-4) wird die magmatische Zonierung der
Kristalle sichtbar. Haufig besitzen die Zirkone
nadelformige, parallel zur c-Achse angeordnete
Erz-Einschliisse im Kern (Abb. 6-4b). Einbuch-
tungen, die stellenweise die  priméren
Anwachssdume ausldschen, sind einwérts ge-
richtete Reaktionsfronten. Sie sind mit einer
sekundédren, homogenen Zirkonphase gefiillt,
welche in Abb. 6-4b sehr schwach und in Abb.
6-4a deutlich lumineszierend ist und offenbar

eine Spurenelementumverteilung mit sich bringt.

(a)

Trotz der Migration im Zirkongitter bleibt die
duBere Kristallform erhalten. Diese Reorganisa-
tion von Gitterdomédnen geht moglicherweise auf
eine Wechselwirkung mit aggressiven Fluiden
zuriick (Schaltegger et al., 1999) und kann mit
der magmatischen Kristallisation oder mit der
dynamischen Uberprigung des Gesteins in
Zusammenhang stehen.

U-Pb-Untersuchungen wurden an vier lachs-
farbenen, klaren, jeweils gleich grofen Zirkon-
Fraktionen (Kantenldngen 250-400 um) durchge-
fiilhrt, die aus drei langprismatischen Koérnern
(C-3) sowie fiinf (C-4), acht (C-5) und sieben
(C-7) stark abradierten, ehemals prismatischen
Koémern bestanden. Die Ergebnisse sind im
Corcordia-Diagramm (Abb. 6-5) und in Tab. 6-2
dargestellt.

Wihrend die *"°Pb/***Pb-Verhiltnisse der
nicht-abradierten Population C-3 wie bei der
granitischen Probe um 1000 liegen, zeigen die
stark abradierten Kornfraktionen C-4, C-5 und
C-6 niedrige **°Pb/**'Pb-Werte um 100. Diese
deuten entweder geringere U-Gehalte an, die eine
hohere Gewichtung des Blindwertbleis bedingen,
oder sind auf eine hohere initiale gewdhnliche
Bleikomponente in den Kernzonen der Zirkone
zuriickzufiihren. Hieraus resultieren auch héhere
Fehler der Isotopenverhiltnisse und der Alter fiir

die abradierte Population.

(b)

Abb. 6-4: Kathodolumineszenz-Aufnahmen prismatischer, kantengerundeter Zirkone der Probe MS-I 102C. Der magmatische
Zonarbau der Kristalle ist von Korrosionsbuchten unterbrochen, die mit rekristallisierter Zirkonphase (a) deutlicher bzw (b)

schwacher Lumineszenz gefiillt sind.



Ergebnisse und Diskussion der U-Pb-Isotopenuntersuchungen 67

Die Datenpunkte C-3, C-4 und C-5 sind im
Rahmen des Fehlers konkordant, C-6 ist leicht
diskordant. Die **’Pb/*”°Pb-Alter der Einzelwerte
liegen zwischen 600 und 665 Ma. Alle vier Frak-
tionen aus dem Metatonalit fallen auf eine im
Nullpunkt verankerte Discordia mit dem oberen
Schnittpunktalter von 633 £+ 23 Ma
(MSWD = 0.62), das den Zeitpunkt der
Kristallisation des Gesteins fixiert (Abb. 6-5).

6.3 Schlussfolgerungen

6.3.1 Diskussion der Altersdaten

Die U-Pb-Analytik an Zirkonen liefert statis-
tisch dquivalente Kristallisationsalter mit einem
gewichteten Mittelwert von 623 = 15 Ma fiir den
Metagranit MS-1 102A (616 + 19 Ma) und den
Metatonalit MS-I 102C (633 £ 23 Ma).

Die Zirkone aus den beiden syndeformativen
Intrusiva definieren gleichzeitig das Alter der
Scherbewegung in der MSZ vor etwa 620 Ma.
Beide Gesteine intrudierten zur selben Zeit in
anatektische Wirtsgesteine, deren metamorphe

Uberprigung wiederum durch ein im Rahmen des
Fehlers identisches Granatalter von 624 + 9 Ma
(MS-I 155A: vgl. Kap. 7.2.2) belegt ist. Somit ist
die Synchronitit intrusiver, scherdeformativer und
anatektischer Prozesse an der MSZ wéhrend pan-
afrikanischer Zeit nachgewiesen. Die
Methoden

erlauben es jedoch nicht, auch die Reihenfolge

angewandten  geochronologischen
dieser Abldufe aufzuldsen, obschon die Struktur-
verhéltnisse zeigen, dass die Granatsprossung im
prikinematisch-anatektischen Stadium beginnt
und sich synkinematisch fortsetzt.

Die anschlieBende Abkiihlung der Intrusiva
und ihrer Wirtsgesteine ist durch Rb-Sr-Biotitalter
dokumentiert. Diese liegen korngréBenabhéngig
zwischen 603 £ 15 Ma (Bi 50-80 mesh) fiir die
Wirtsgesteine MS-I 155A und 552 =+ 8 Ma (Bi
>100 mesh) fiir den mylonitisierten Granit MS-I
102A (vgl. Kap.7.2.2).

Abradierte Zirkone aus dem Metagranit MS-I
102A liefern einen unsicheren Hinweis auf die
Beimengung einer ererbten Zirkonkomponente
spatproterozoischen Alters (um 740 Ma). Die Nd-
Modellalter der Intrusiva hingegen geben eine
Protolith-
materials von etwa 1.8 Ga an, diec bei Annahme

mittlere  Krustenverweildauer des

0.135 —
206 238 7
4
Pb/*U MS-102 C Metatonalit /180
#
0125 1 Moyar-Scherzone J
(lang)prismatische Zirkone
B nicht-abradiert
0.115 + m abradiert
0.105 +
0.095 +
Oberer Schnittpunkt
b 633 £ 23 Ma
0.085 MSWD = 0.62
207 235
Pb/"U
0.075 . t t . +
0.5 0.7 0.9 1.1

Abb. 6-5: Die Zirkon-Fraktionen (C-1 bis —4) aus dem Metatonalit MS-I 102C,
dargestellt im Concordia-Diagramm nach Wetherill (1956).
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einer Durchmischung mit panafrikanischem
Krustenmaterial den Anteil einer Kruste mindes-
tens mittelproterozoischen Alters erfordert. Der
aus den Nd-Modellaltern abgeleitete Verdacht auf
Zirkonkerne aus einer solchen Kruste bestétigt
sich jedoch nicht. Falls éltere Zirkone im Magma
vorhanden waren, wurden sie vollkommen resor-

biert.

6.3.2 Verhalten der Zirkone unter
Scherdeformation

In der Literatur finden sich nur wenige
Beispiele, die das Verhalten von Zirkonen unter
Scherdeformation behandeln:

Sinha & Glover (1973) und Wayne & Shina
(1988) amphibolitfaziellen
Gesteinen  der North-
Carolinas eine deformationsbedingte Riickstel-

beobachteten in
Brevard-Fault-Zone

lung des U-Pb-Systems in Zirkonen. Zirkone aus
Myloniten sind im Vergleich zu Mineralen vom

Metatonalit, Probe MS-102C

Rand der Scherzone U-angereichert und zeigen
unregelmiBige Uberwachsungen sowie Rekris-
tallisation, die bei  Ultramyloniten  zur
vollstandigen Ausloschung einer magmatischen
Wachstumszonierung fiihrt. Dagegen berichten
Lancelot et al. (1983) von Zirkonen panafrikani-
scher Mali, die
amphibolitfazieller Scherdeformation korrodiert
und in Bruchstiicke zerlegt wurden, aber keine
Offnung des U-Pb-Systems zeigen. Bickford et
al. (1981) und Chase et al. (1983) untersuchten

Zirkone aus gescherten Intrusiva im Idaho-

Mylonite  auf unter

Batholith, bei denen die Mylonitisierung eben-
falls keinen Effekt auf den Konkordanzgrad der
U-Pb-Zirkonalter hatte.

Die Datenpunkte der in diesem Kapitel vor-
gestellten Zirkonanalysen an Intrusiva der MSZ
liefern zumeist konkordante Alterswerte und zei-
gen keine Storung des U-Pb-Systems durch
scherdeformative Uberprigung an. Eine der ins-
normal

gesamt neun Zirkonfraktionen st

diskordant und weist auf rezenten Bleiverlust hin.

korrigierte Isotopenverhiltnisse

Fraktion Anzahl/Typ 207pp* 235 206pp /238 207ppy# 206pp 206p},204pp, !
102C-3 31p 0.8428 + 12 0.100524 + 60 0.06081 + 77 938
102C-4 5 p,abr 0.8258 + 29 0.09997 + 150 0.05991 + 186 130
102C-5 8 p,abr 0.8532 + 42 0.100229 + 110 0.06174 + 290 135
102C-6 7 p,abr 0.7772 + 26 0.09172 + 110 0.06146 + 178 96

U-Pb-Alter [Ma]

Fraktion 206pp s 238 207pp# 235 207ppy 206 pp
102C-3 618 621 632 + 27
102C-4 614 611 600 + 67
102C-5 616 626 665 + 100
102C-6 566 584 655 + 63

Zirkontypen: Ip = langprismatisch, p = prismatisch, abr = abradiert.

* =radiogen; 1 = gemessen

207ppx/35., 20pp/28U, 27ph*/2ph*_Verhiltnisse berechnet mit PBDAT (Ludwig, 1986),
korrigiert fiir gewohnliches initiales Pb vor 600 Ma (Stacey & Kramers, 1975), Pb-Blank (20 pg) und Fraktionierung.

Alle Fehlerangaben in 26.

Tab. 6-2: U-Pb-Isotopendaten und Alterswerte (mit 2c-Fehlern) der Zirkonfraktionen von Probe MS-I 102C; vgl. Anhang D
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Die aus den Geldndebefunden geforderte
synkinematische Natur beider Intrusiva und die
Anatexis der benachbarten Gneise legen nahe,
dass die Zirkonminerale wihrend der Durch-
bewegung, die die Gesteine erfasste, hohen
Temperaturbedingungen  unterlagen.  Dieses
Szenario wird durch die weitgehende Konkor-
danz der Daten belegt. Temperaturen von iiber
>600°C erlauben es, gegebenenfalls durch Sche-
Gitterschiden
auszuheilen. Die in Kathodolumineszenz-Bildern
(Abb. 6.-2 und 6-5) beobachteten Rekristallisat-

doménen der

rung  erzwungene wieder

untersuchten  Zirkone, die
vermutlich auf Korrosion unter Scherstress
zuriickgehen, bildeten sich in schneller Folge an
die primir-magmatische Zirkonkristallisation.
Eine sekundire Stérung des U-Pb-Systems durch
solche Rekristallisation liegt folglich innerhalb
des Altersfehlers und bleibt mit den angewandten
Methoden geochronologisch unsichtbar.

Von regionaler Signifikanz ist der Befund
von Buhl (1987), der Zirkone aus reliktischen
MSZ-Granuliten untersuchte, die aus dem nur 10
km entfernten Masinagudi-Steinbruch (MS-I 2)
stammen. Diese Zirkone liefern ein oberes
Schnittpunktalter von 2480 +-25/-24 Ma'', das
Buhl (1987) zufolge nahe am Alter der granulit-
faziellen Metamorphose liegt. Die Minerale sind
im Vergleich zu untersuchten Aquivalenten
auBerhalb der MSZ an Pb und U verarmt. Dies
fiihrt Buhl (1987) auf im Kathodolumineszenz-
Bild sichtbare, verheilte Fissuren zuriick, die in
den Zirkonen unter Stress-Einwirkung an der
MSZ entstanden und die Pb- bzw. U-Diffusion
forderten.

Das  Verhalten  der
Scherdeformation ist also variabel. Die
entscheidene Rolle bei der Reaktion des U-Pb-

Systems auf dynamische Uberprigung spielen

Zirkone unter

anzunehmenderweise die Anwesenheit aggres-
siver Fluide und der Erhaltungszustand der
Zirkone. Auch im vorliegenden Beispiel aus
hochgradig deformierten Gesteinen zeigt sich das
fiir rein thermische Prozesse bekannte Phédnomen:

" Das entsprechende untere Schnittpunktalter wird in der
Arbeit von Buhl (1987) nicht angegeben.

das U-Pb-System pristiner Zirkone bleibt unter
hohen Temperaturen geschlossen (diese Arbeit),
wihrend es in alterierten Zirkonen empfindlich
auf Storeinfliisse reagiert (Buhl, 1987).
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7. Ergebnisse und Diskussion der
Sm-Nd- und Rb-Sr-
Isotopenuntersuchungen

In diesem Kapitel werden die Ergebnisse der
Sm-Nd- und Rb-Sr-Isotopenanalysen an Gestei-
nen und Mineralen vorgestellt. Kap. 7.1 gibt
einen Uberblick iiber die untersuchten Proben.
Die resultierenden geochronologischen Alter
werden fir die Teilabschnitte des Cauvery-
Scherzonen-Systems (Moyar-, Bhavani- und
Palghat-Scherzone; Kap. 7.2 bis 7.4) und fiir die
Kollegal-Scherzone (Kap. 7.5) einzeln diskutiert.
Ausgenommen sind Rb-Sr-Analysen an Horn-
blenden, die in Kap. 7.6 gesondert besprochen
werden. Ausssagen zur Petrogenese der Gesteine
im Cauvery-Scherzonen-System und an der
Kollegal-Scherzone, die auf Nd-Modellaltern und
auf der Korrelation der Nd- und Sr-Isoto-
penentwicklung beruhen, sind in den Kap. 7.7
und 7.8 erlautert. Kap. 7.9 behandelt eine Klein-
bereichsstudie an einer strukturgebundenen
Bleichungsfront, die am Rand der Bhavani-
Scherzone auftritt. Unter Kap. 7.10 schliefit sich
eine Synthese der Ergebnisse an.

Uberlegungen  zur  tektonometamorphen
Entwicklung des Cauvery-Scherzonen-Systems
sowie zur geotektonischen Entwicklung Siid-
indiens als Teil Ostgondwanas, die auf den
gewonnenen Ergebnissen beruhen, werden ab-
schlieBend in Kap. 8 vorgestellt.

7.1 Vorbemerkungen zur Datenbasis

Die Ergebnisse der Sm-Nd- und Rb-Sr-Ge-
samtgesteins-, Mineral- und Kleinbereichsanaly-
sen sind in den Tab. 7-1, 7-2 und 7-5 aufgelistet.
Anhang E und F enthalten die Einwaage- und
Messdaten aller untersuchten Proben.

Die Kalkulation der geochronologischen
Alter erfolgte mit dem Programm ISOPLOT/EX
2.01 (Ludwig, 1999) wunter Verwendung
modifizierter Algorithmen von York (1969).
Samtliche Mineralalter, einschlieBlich der in Kap.
6 diskutierten U-Pb-Zirkonalter, sind in Tab. 7-3

zusammengestellt. Die angegebenen Altersfehler
geben stets das 95%-Vertrauensintervall wieder.

7.1.1 Gesamtgesteine

Im Rahmen dieser Studie wurden 25
Gesteinsproben aus verschiedenen Lithologien
der Moyar-, Bhavani- und Palghat-Scherzonen
(CSS) sowie zwei Gesteine aus der Kollegal-
Scherzone isotopengeochemisch bearbeitet. Die
Analysewerte von acht weiteren Gesamt-
gesteinsproben aus der Palghat-Scherzone
wurden von Prof. H. K6hler zur Verfiigung ge-
stellt (mit * gekennzeichnete Proben PS-1 24-

33A)"2

12 +

[#4]
I

0 T T T 1
0.06 0.08 0.10 0.12 0.14 0.16

1478m!144Nd

Abb. 7-1: Die Verteilung der '*’Sm/'**Nd-Isotopenverhilt-
nisse der Gesteinsproben

Die Nd-Konzentrationen der Gesamtgesteine
streuen zwischen 8.9 und 116 ppm, ihre Sm-
Gehalte liegen im Bereich von 1.6 bis 19.5 ppm.
Die gemessenen '"SNd/'**Nd-Verhiltnisse
schwanken zwischen 0.51053 (eng —41.2) und
0.51223 (eng —7.9), wobei der GroBteil in der
Spanne 0.5107 bis 0.5115 (eng —38.8 bis —21.9)
liegt. Die entsprechenden '*’Sm/'**Nd-Isotopen-
verhéltnisse der Proben variieren zwischen 0.06
und 0.17 (Abb. 7-1). Das korrespondierend nied-
rige "'Sm/'**Nd- (0.06) und '**Nd/'**Nd-Ver-

2 In der folgenden Auswertung erfolgt zudem ein Vergleich mit
Gesamtgesteinsproben  von  Deters-Umlauf (1997) (mit °
gekennzeichnete Proben 2E/G und 12A/B).
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hiltnis (0.5105) eines Metagranits (BS-I 12K)
deutet auf eine im Gestein enthaltene Nd-Phase
(Monazit?) hin (s. Kap. 5.3.4). Hohe '"*’Sm/'**Nd-
und '"Nd/'**Nd-Isotopenverhiltnisse sind bei
mafischen Gesteinen durch die geringe priméire
bei  hoch
differenzierten Gesteinen miissen metamorphe

Elementfraktionierung  bedingt;
Fraktionierungsprozesse in Betracht gezogen
werden (s. Kap. 7.2.4.2). Etwa 80 % der Proben
zeigen jedoch fiir krustale Gesteine typische
TSm/"**Nd-Verhiltnisse zwischen 0.08 und 0.14
(Abb. 7-1). Sie ergeben einen Mittelwert von
0.11 £0.1 (1o). Dieser entspricht nach McLennan
& Hemming (1992) dem mittleren Isotopen-
verhéltnis der kontinentalen Kruste.

Die Sr-Konzentrationen der Gesteine liegen
zwischen 117 und 685 ppm. Ausnahmen bilden
ein Quarzit (BS-I 180) mit 5.7 ppm Sr und ein
Gnt-Plag-Px-Granulit (BS-1 17C) mit 1353 ppm
Sr. Die abweichenden Sr-Gehalte dieser Proben
spiegeln im einen Fall das Fehlen und im anderen
den hohen Anteil der Plagioklaskomponente
wider, die als bevorzugtes Tragermineral von Sr

Die Rb-Gehalte
zwischen <1 ppm und 174 ppm, ihre *’Rb/*’Sr-

der Gesteine variieren
Verhiltnisse liegen vorwiegend im Bereich 0.01-
0.9. Nur einige Proben mit saurem Chemismus
(MS-I 102A/102E; BS-I 12K, BS-I 180, PS-I
171A) erreichen *'Rb/*’Sr-Verhiltnisse > 1 und
korrespondierend hohe  *'Sr/**Sr-Verhiltnisse
(0.722 - 0.757). Auffallend Rb-arm (unter 10
ppm) bei niedrigen *'Rb/*’Sr-Verhiltnissen
(<0.1) die intermedidren,
rehydratisierten  Granulite
Scherzone (MS-I  2/135) und aus der
nordostlichen Bhavani-Scherzone (BS-1 122).
Bedingt durch den
radiogenen Sr-Anteil zeigen diese Gesteine
niedrige *'Sr/**Sr-Verhiltnisse zwischen 0.7022
und 0.7033.

Da Gesteine unterschiedlicher Lithologie be-

sind teils

aus der Moyar-

entsprechend geringen

arbeitet wurden, sind bei der Gesamtauswertung
der Gesteinsanalysen Uber das Sm-Nd-Isochro-
nendiagramm (Abb. 7-2) kaum Korrelationen
hoéherer Ordnung zu erwarten. So streuen die Sm-

Nd-Daten aus den Scherzonen denn auch

gilt. erheblich im Vergleich zu den zwischen Moyar-
und Bhavani-Scherzone exponierten Nilgiri-
7
0.5122 + 143Ndf144Nd Referenzisochrone ’
’ Nilgiri-Enderbite ~ 2506 Ma ./
(nach Raith et al., 1999) @/
X X \ e
L //
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e
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® 9/ O Gneise/Granulite
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Abb. 7-2: Ergebnisse der Sm-Nd-Gesamtgesteinsanalysen im '“’Sm/'**Nd- vs. "*Nd/'*Nd-Diagramm
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Abb. 7-3: Ergebnisse der Rb-Sr-Gesamtgesteinsanalysen im *’Rb/*’Sr- vs. ¥Sr/**Sr-Diagramm. Symbole siche Abb. 7-2.

Enderbiten. Die Nilgiri-Enderbite definieren nach
Raith et al. (1999) eine Regressionsgerade von
2506 £ 70 Ma (MSWD = 2.6), die in Abb. 7-2 als
'Referenzisochrone' eingetragen ist.

Ebenso deutlich die
Datenpunkte im  Rb-Sr-Isochronendiagramm
(Abb.7-3). Auch hier ist als Bezugslinie die

ist Streuung  der

Regressionsgerade fiir die Nilgiri-Enderbite
(2460 £ 81 Ma, MSWD = 26.59) nach Raith et al.
(1999) eingetragen.

Die Auswertung der Sm-Nd- bzw. Rb-Sr-

Gesamtgesteinsisotopie in  den  einzelnen
Scherzonen sei hier nicht vorweggenommen. Sie

erfolgt in den Kap 7.2 bis 7.4.

7.1.2 Minerale

Insgesamt wurden 30 Sm-Nd-Mineralanaly-
sen an Granat-, Hornblende-, Plagioklas und
Kalifeldspatfraktionen durchgefiihrt. Zudem er-
folgten 23 Rb-Sr-Mineralanalysen an Biotit,
Muskovit, Kalifeldspat und Hornblende. Mogli-
che isotopische Ungleichgewichtszustinde oder
ererbte Komponenten in Mineralen wurden iiber
Mehrfachaufschliisse kontrolliert. Die Mehrfach-
analyse bei unterschiedlicher Vorbehandlung der
Probe kann auch Aufschlufl dariiber geben, ob

die Isotopenverhiltnisse von Granat durch sub-
mikroskopische Einschlussminerale, die das Sm-
Nd-Budget des Wirtsminerals kontrollieren kon-
nen, beeinflusst werden (s. Kap. 5.3.1).

= Die untersuchten Granate besitzen Sm-
Gehalte von 1.00 bis 8.77 ppm und Nd-

Gehalte von 1.00 bis 8.30 ppm; ihre
7Sm/'**Nd-Verhiltnisse  liegen  zwischen
0.12 und 4.50.

= An Plagioklasen wurden niedrige

7S m/'**Nd-Verhiltnisse zwischen 0.059 und
0.084 sowie Elementkonzentrationen von 0.23
bis 0.87 ppm Sm und 1.62 bis 8.81 ppm Nd
gemessen.
= In Hornblenden variieren die '¥’Sm/'**Nd-Iso-
im Bereich 0.1262 bis
0.1904; die Konzentrationen betragen 1.62 bis
10.72 ppm Sm und 7.75 bis 49 ppm Nd. Die
Amphibole weisen Rb-Gehalte zwischen 0.06
und 6.0 ppm, Sr-Konzentrationen um 20 bis

topenverhéltnisse

48 ppm und *’Rb/*Sr-Isotopenverhiltnisse
zwischen 0.01 und 0.5 auf.

= Ein Kalifeldspat aus einem Pegmatit (BS-I
104B) mit 0.15 ppm Sm, 0.17 ppm Nd, 155
ppm Rb und 104 ppm Sr zeigt ein hohes
"7Sm/'**Nd-Verhiltnis von 0.513 sowie ein
¥Rb/*Sr-Verhiltnis von 4.5.
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Biotit und Muskovit besitzen iiblicherweise
Rb-Gehalte zwischen 150 bis 1300 ppm, Sr-
Gehalte < 30 ppm und *'Rb/**Sr-Isotopen-
verhéltnisse im Bereich von 100 bis 1000.
Eine Ausnahme bilden Rb-verarmte Gesteine

(Proben MS-I 2B/E und BS-I 124A/180), die
entsprechend Rb-arme Glimmer mit niedri-
gem Y"Rb/**Sr < 12 fiihren.
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Sm-Nd-Isotopenverhiiltnisse und Elementkonzentrationen - Gesteine und Minerale

Probe  Gestein Typ Nd sm sm/'*Nd "“Nd/'"Nd + lo 20, End End €Nd
[ppm]  [ppm]
heute -600Ma  -2500Ma

Moyar Scherzone
MS-12B Bi-Hbl-Gneis WR 10.6 1.6 0.0921 0.510990 33 -32.15 -24.16 1.49
MS-12B Gnt-1 4.82 1.00 0.1255 0.511123 + 63
MS-12B Gnt-2 5.70  1.10 0.1166 0.511092 + 88
MS-12B Hbl 17.9 - - 0.511238 + 74
MS-12C Gnt-Plag-Px-Granulit WR 994 2.72 0.1657 0.512086 + 23 -10.77  -8.40 -0.81
MS-12C Gnt 232 3.20 0.8364 0.52249 + 15
MS-12C Hbl 24.7 - - 0.512051 + 69
MS I-2E° Bi-Hbl-Gneis WR 18.8  2.60 0.0834 0.510717 + 32 -37.47 -28.83 -1.05
MS 1-2G° Bi-Hbl-Gneis WR 509 9.09 0.1079 0.511442 + 61 -23.33  -16.54
MS-1102A  Mylonitgranit WR 40.2 7.15 0.1075 0.511929 + 34 -13.82  -6.99
MS-1102C  Metatonalit WR-1 577 113 0.1180 0.511913 + 48 -14.15  -8.12
MS-1102C WR-2 582 113 0.1174 0.511916 + 31 -14.08 -8.00
MS-1102E  Mylonitgranit WR 45.7 7.59 0.1004 0.511916 + 38 -14.09 -6.72
MS-1135A  Hbl-Gneis WR 17.7  3.68 0.1260 0.511340 + 86 -25.32 -19.92  -2.60
MS-I135A Hbl 341 8.87 0.1570 0.511563 + 36
MS-I1135A Plag 1.62 0.23 0.0843 0.51121 +22
MS-I1135B  Hbl-Gneis WR 13.1  3.70 0.1713 0.512176 + 50 -9.01  -7.08 -0.86
MS-1135B Gnt-1 .11 1.13 0.6183 0.514450 +53
MS-I 135B Gnt-2 1.00 1.10 0.6667 0.51445 + 28
MS-1135B Hbl 25.6  8.07 0.1904 0.512126 +93
MS-I155A  Gnt-Bi-Gneismylonit WR 18.8 3.06 0.0983 0.511018 + 24 -31.60 -24.09 0.04
MS-I1155A Gnt 3.70  4.72 0.7716 0.513769 + 38
MS-I1166A  Gnt-Bi-Gneismylonit WR-1 46.1 7.60 0.0996 0.511137 +42 -29.28 -21.87 1.94
MS-I1 166A WR-2 0.00 0.00 - 0.511121 + 35
MS-I 166A Gnt 2.64 7.13 1.6331 0.517073 + 56
Bhavani-Scherzone
Westteil (Region Mettupalaiyam - Coimbatore)
BS-112A°  Bi-Hbl-Gneis WR 21.0 3.62 0.1042 0.511143 -29.16 -22.10 0.59
BS-112B°  Bi-Hbl-Gneis WR 199 3.75 0.1136 0.511266 -26.76 2042 -0.04
BS-I 12K Mylonitgranit WR 47.6 5.11 0.0648 0.510526 + 56 -41.21 -31.14 1.21
BS-I112L Bi-Hbl-Gneis WR 282 5.73 0.1227 0.511411 42 -23.94 -1830 -0.15
BS-1104A  Bi-Hbl-Gneis WR 146 233 0.0966 0.510999 + 56 -31.98 -24.34 0.20
BS-1 104A Hbl-1 8.78 193 0.1326 0.511226 + 79
BS-I 104A Hbl-2 7.75  1.62 0.1262 0.511181 +43
BS-1104B  Pegmatit Gnt 1.03  7.67 4.5044 0.52593 +23
BS-1104B Bi 0.75 - - 0.51264 + 12
BS-1104B Kfsp 0.17 0.15 0.5126 0.51251 + 20
BS-1105 A Charno-Enderbit WR 30.0 5.29 0.1066 0.510995 + 35 -32.04 -25.17 -3.10
BS-1105 A Gnt-1 830 6.82 0.4972 0.515352 + 65
BS-1105 A Gnt-2 6.55 6.61 0.6103 0.516723 + 44
BS-1105 A Gnt-3 3.51  6.17 1.0665 0.52176 +22
BS-1105B  Dolerit WR 8.87 233 0.1588 0.512029 + 48 -11.87 -8.98 0.30

Abkiirzungen: WR - Gesamtgestein, Gnt - Granat, Hbl - Hornblende, Plag - Plagioklas, Kfsp - Kalifeldspat.
Mit * gekennzeichnete Daten von H. Kohler zur Verfiigung gestellt; ° Vergleichsdaten aus der Diplomarbeit Deters-Umlauf (1997).

Tab. 7-1: Sm-Nd-Isotopenverhiltnisse und Elementkonzentrationen der untersuchten Gesteine und Minerale.
Mehrfachaufschliisse von Gesamtgesteinsaliquoten und Mineralfraktionen sind mit rémischen Ziffern (z.B. WR-1, WR-
2) bezeichnet. Zur Vorbehandlung der Mineralfraktionen sieche Tab. 9-1.
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Sm-Nd-Isotopenverhiltnisse und Elementkonzentrationen - Gesteine und Minerale (Fortsetzung)

Sm/'*Nd '"Nd/'"*Nd + 16 20,

Probe Gestein Typ Nd Sm end &nd &nd
[ppm]  [ppm]
heute -600Ma  -2500Ma
Bhavani-Scherzone
Ostteil (Bhavanisagar Region)
BS-1 16* Gnt-Sill-Gneis WR 11.7  3.08 0.1595 0.512046 + 35 9 -11.5 -8.71 0.42
Gnt 3.69 599 0.9829 0.518599 + 60 17

BS-117C Gnt-Plag-Px-Granulit WR 329 5098 0.1097 0.511201 +57 15 -28.04 -21.40 -0.07
BS-117C Gnt-1 579 877 0.9169 0.519814 +62 17
BS-117C Gnt-2 7.26 5.78 0.4819 0.516914 +52 14
BS-117C Plag 8.81 0.87 0.0594 0.51082 + 21 6
BS-1124A  Gnt-Bi-Gneismylonit WR 120 225 0.1132 0.511301 +68 18 -26.09 -19.72 0.75
BS-1124A Gnt 4.02 524 0.7880 0.514513 +44 13
BS-1124C  Enderbit WR 17.1  3.53 0.1246 0.511488 +43 11 -22.44 -16.93 0.77
BS-1122D  Enderbit WR 16.8 3.39 0.1217 0.511475 +94 25 -22.69 -16.96 1.44
BS-1122D Gnt 425 540 0.7699 0.516907 + 56 15
BS-1122D Plag 3.68 045 0.0733 0.511086 + 74 20
BS-1122D Hbl 49.0 10.7 0.1323 0.511549 +77 21
BS-1 180 Quarzit WR-1 112 190 0.1029 0.510651 +38 10 -38.75 -31.61 -8.65
BS-1 180 WR-3 10.5  1.77 0.1024 0.510655 + 27 8 -38.67 -31.49 -8.42
BS-1180 Gnt 423 142 0.2029 0.511381 + 72 15
Palghat-Scherzone
PS-124* Hbl-Bi-Gneis WR 26.1 3.78 0.0877 0.510714 + 35 9 -37.53 -29.22 -2.50
PS-126* Hbl-Bi-Gneis WR 209 3.34 0.0967 0.510735 +83 22 -37.12 -29.50 -5.00
PS-127* Hbl-Bi-Gneis WR 48.0 998 0.1256 0.511311 +48 14 -25.89 -20.46 -3.04
PS-128A*  Hbl-Bi-Gneis WR 100 184 0.1109 0.511127 + 32 8§ -29.47 -22.93 -1.90
PS-128B*  Hbl-Bi-Gneis WR 11.7  1.81 0.0931 0.510971 + 27 7 -32.52 -24.61 0.80
PS-128C*  Hbl-Bi-Gneis WR 382  6.39 0.1011 0.510973 + 27 7 -32.48 -25.18 -1.75
PS-132* Bi-Hbl-Gneismylonit WR 116  19.5 0.1019 0.51143 + 15 5 -23.66 -16.42 6.87
PS-133A*  Bi-Gneismylonit WR 102 17.5 0.1037 0.51138 + 13 3 2448 -17.37 5.46
PS-133B Amphibolit WR 38.8 7.61 0.1183 0.511496 + 22 8§ -22.28 -16.29 2.94
PS-1114A  Granodiorit WR 56.5 948 0.1013 0.510980 + 22 7 -32.34 -25.06 -1.69
PS-1116B  Bi-Gneis WR 92.5 15.5 0.1014 0.511410 + 20 6 -23.96 -16.67 6.74
PS-I118A  Charno-Enderbit WR 61.2 13.8 0.1366 0.511518 +30 10 -21.85 -17.26 -2.52
PS-1171A  Gnt-Bi-Gneis WR 123 298 0.1461 0.511199 +93 25 -28.08 -2424 -11.89
PS-1171A Gnt 4.47  6.53 0.8832 0.513714 +50 13
Kollegal-Scherzone (DC)
DC-1150B  Granitgneis WR 10.2  1.86 0.1105 0.510909 +38 10 -33.73 -27.17 -6.06
DC-I 150B Gnt 2.50  3.35 0.8111 0.521935 +79 26
DC-1154B  Granitgneis WR 259 442 0.1031 0.51