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Zusammenfassung

Die Granit-Gneis-Komplexe der Osturalzone stellen juvenile kontinentale Kruste dar, die sich
durch Aufschmelzung von Inselbogengesteinen bildete. Voraussetzung dafiir war die extreme
Verdickung von Inselbogenkruste durch die Stapelung von mehreren Inselbdgen im Rahmen
der Uralorogenese. Die Magmen wurden im postkollisionalen Stadium der Uralorogenese
generiert. Bei Aufstieg und Platznahme der Schmelzen wurden die Randbereiche der Plutone
deformiert. So entstanden Hochtemperatur-Niedrigdruck metamorphe Gneise, die die Granit-
korper im Zentrum der Kristallinkomplexe ummanteln und deren Foliation konkordant zum
Rand der Granit-Gneis-Komplexe verlduft. Der Intrusionsrahmen wird von ozeanischer Litho-
sphire und marinen Sedimenten gebildet. Damit ergibt sich fiir die Osturalzone ein bisher nicht
diskutiertes Szenario: die groBvolumige Intrusion stark differenzierter Schmelzen in ozeani-
sche Kruste.
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KAPITEL 1 Geologischer Bau des
Untersuchungsgebietes und
Problemstellung

1.1. Ozeanische und kontinentale Kruste in den Altaiiden

Die Bildung eines Kontinents aus ozeanischer Kruste nimmt wohl nur selten so grole Ausmalle an
wie im Paldozoikum im Altaiidischen Gebirge. Das Gebirge erstreckt sich am Siid- und Westrand des
Angarakratons etwa vom Lauf der Angara und des Jenisej nach Westen bis zum Aralsee und zum Ural

und nach Siiden bis ans Tarimbecken und den Bel Shan. Dieses Orogen filigte dem asiatischen

Kontinent auf einer Fliche von ca. 5.3 Millionen km? Material an, das dem in heutigen

subduktionsbedingten Akkretionskomplexen gefundenen dquivalent ist. Basische Vulkanite und
klastische Sedimente, die von Inselbogenplutoniten intrudiert wurden, bilden das Basement des
Westsibirischen Beckens (Abbildung 2 auf Seite 13) und bauen die umgebenden Gebirge Ural-
Kasachisches Hochland-Tien Shan-Altai-Sajan auf (Sengor et al. 1993).

Die Altaiiden haben sich vom Vendium bis zum Perm an einer riesigen Subduktionszone gebildet, die
vor einem migrierenden Inselbogen gelegen war. Dieser Inselbogen zeichnet sich durch eine sehr
einheitliche zeitliche und tektonische Entwicklung aus. Rekonstruktionen auf der Grundlage
paldomagnetischer Daten erlauben den Schluf3, dal Baltica und Sibirien im Vendium entlang ihrer
heutigen Nordgrenze miteinander verbunden waren (Abbildung 1 auf Seite 12). Im Osten war den
Kontinenten ein gemeinsamer aktiver Kontinentalrand vorgelagert. Das Rifting zwischen Europa und
Sibirien ist in ca. 600 Ma alten Dykes der Finnmark und N-Kolas représentiert und auf der sibirischen
Gegenseite wahrscheinlich in den undatierten Riftfiillungen der Taymyr-Halbinsel. Folge dieses
Riftings war die Offnung eines Ozeans, der nach Sengdr et al. (1993) als Khanty-Mansi-Ozean
bezeichnet wird. Das Rift lag etwa senkrecht zur Subduktionszone, und diese blieb bei der Offnung
des Ozeans erhalten und setzte sich vor Sibirien und dem Khanty-Mansi-Ozean als Kipchak-Bogen
und vor Europa wahrscheinlich als cadomischer Inselbogen (Ustadmer 1999) fort. Bei der
Annédherung an Osteuropa hat die sibirische Platte eine relative Drehung von 60° im Uhrzeigersinn
vollfiihrt, was die Anlage zahlreicher sinistraler Blattverschiebungen im Bereich der gesamten
Altaiiden erklart. Im frithen Karbon entstanden Altai und Mongolei. Im spéten Karbon drehte sich
Osteuropa im Verhiltnis zu Sibirien rechtslateral, was zur Konsolidierung Kasachstans fiihrte. Im
Perm erfolgte die Umkehrung des Schersinns zwischen Sibirien und Osteuropa, die mit Extension,
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Geologischer Bau des Untersuchungsgebietes und Problemstellung

besonders im Westsibirischen Tiefland, verbunden war. Die tektonischen Aktivitdten hielten im
Bereich des Westsibirischen Beckens bis in die Trias an (Sengor et al. 1993).

ABBILDUNG 1. Entstehung des Altaiidischen Gebirges durch die Rotation Sibiriens gegeniiber Baltica nach
Sengor et al. (1993)
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Ozeanische und kontinentale Kruste in den Altaiiden

ABBILDUNG 2. Topographische Karte Nordwestasien (Haack Weltatlas 1984): Das Basement des
Westsibirischen Tieflands besteht aus basischen Gesteinseinheiten, die wegen ihrer hohen Dichte unter
Meeresspiegelhohe liegen. So bildet das Westsibirische Tiefland trotz seiner méchtigen Sedimentdecke eine
Senke, die sich deutlich von der kontinentalen Kruste des Angara-Kratons und Balticas abgrenzen lifit.
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Geologischer Bau des Untersuchungsgebietes und Problemstellung

1.2. Der Ural

1.2.1. Die tektonische Entwicklung des Urals

Die Uraliden bilden das nordwestlichste Glied der Altaiidischen Gebirgskette und die Naht zwischen
diesem Orogen und dem Osteuropédischen Kontinent. Sie erstrecken sich iiber 2800 km zwischen
Polarmeer und Aralsee von N nach S. Im Westen liegt das Orogen dem Osteuropéischen Kraton auf.
Im Osten wird es von den Sedimentablagerungen des Westsibirischen Tieflands {iberdeckt. Der Ural
ist ein bivergent aufgebautes Orogen mit einem orogenen Keil im Zentrum und einem westvergenten
Falten- und Uberschiebungsgiirtel im Westen und ostvergenten krustalen Strukturen im Osten. Es
entstand durch Kontinent-Inselbogen-Kollision am Kontinentalrand Osteuropas.

Die tektonische Entwicklung des Urals begann im Ordovizium mit der Offnung des Uralozeans als
Randmeer des Khanty-Mansi-Ozeans (Sengor et al. 1993). An einer nach Osten einfallenden Subduk-
tionszone, hinter der sich ein Inselbogen bildete, der heute als Magnitogorsker bezeichnet wird, wurde
der Uralozean wieder geschlossen. Bereits im Ordovizium bis Untersilur wurde das Randmeer einge-
engt (Zonenshain et al. 1984), im Devon und Unterkarbon wurde es an einer ostvergenten Subdukti-
onszone geschlossen, so daB3 es zur Akkretion des Inselbogens an Europa kam. Diese ostvergente
Subduktionszone war nach SchlieBung des Ozeans als Haupturalstorung (Main Uralian Fault = MUF)
weiter aktiv, zuerst als Uberschiebungsbahn, an der hp-metamorphe Einheiten aus dem Bereich der
Subduktionszone exhumiert und dann an flachen westvergenten Uberschiebungsbahnen auf niedrig-
gradig metamorphe Einheiten des Europédischen Kontinents plaziert wurden. Nach einer Phase tekto-
nischer Ruhe im oberen Karbon kam es zur Anlage eines groBraumigen Faltenbaus, der auch den
Bereich 0Ostlich der Haupturalstdrung erfafite. So bildeten sich in Perm und Trias assymetrische Syn-
und Antiklinalen. Nach Beendigung der Kompression setzte im Perm die postkollisionale Pragung des
Orogens ein, die besonders durch sinistralen strike-slip hervorgerufen wurde, denn die Rotation der Si-
birischen Platte im Uhrzeigersinn relativ zu Europa hielt noch an. Postkollisionale Strukturen sind be-
sonders im Ostlichen Teil des Urals dokumentiert (Bankwitz et al. 1997), wo die Intrusion groBer
Schmelzmengen eine Entkopplung der Kruste erleichterte. Der sinistrale strike-slip fiihrte zur Auspra-
gung steilachsiger Falten und steil einfallender Blastomylonitzonen. Diese strike-slip Tektonik steht im
Gegensatz zu der im Westural angetroffenen Krustenstapelung an flach einfallenden Bewegungszo-
nen. Eine postorogene tektonische Entwicklung des Urals hat es so gut wie nicht gegeben. Jiingste
Spaltspurenuntersuchungen zeigen eine nur duflerst geringe Erosionsrate und Exhumierung seit dem
Jura (Seward et al. 1997). Eine rezente Aufwolbung des Siidurals erkldrt sich aus der sedimentéren
Auflast im Vorland des Himalaja und des Alpidischen Gebirges und zeigt, dal sich Europa und Asien
als kohdrente Platte verhalten. Das rezente Profil des Urals jedoch ist ein Relikt der uralischen Oroge-
nese.

1.2.2. Der Aufbau des Urals

Der Ural weist einen deutlichen Zonarbau auf, der die Grundlage fiir die Untergliederung des Gebirges
in sechs geologische Einheiten bildet (Abbildung 4 auf Seite 17). Alle Zonen verlaufen von Nord nach
Siid (Abbildung 3 auf Seite 15).
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Der Ural

ABBILDUNG 3. Zonengliederung des Siidlichen Urals nach Pérez-Estaun et al. 1996). Die URSEIS-Linie ist
Grundlage fiir die Profile in Abbildung 4 auf Seite 17
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Der westliche Teil des Gebirges besteht aus einem Vorlandiiberschiebungsgiirtel, dem sogenannnten
Westlichen Falten- und Uberschiebungsgiirtel (Abbildung 4 auf Seite 17). Dieser Teil des Gebirges
bildet das Morphogen Ural und beinhaltet die am besten aufgeschlossenen Einheiten des Urals, wes-
wegen er am héufigsten geologisch untersucht wurde. Dieser Teil des Urals besteht aus typischen kon-
tinentalen Krusteneinheiten mit einer durchschnittlichen Krustendichte von 2,7 g/em® (Déring und
Gotze 1997). Der Westliche Falten- und Uberschiebungsgiirtel wird in zwei Zonen untergliedert, die
Westural- und die Zentraluralzone.

Die Westuralzone umfalit dem osteuropéischen Kraton aufliegende Sedimentstapel aus Vorlandflysh,
Molasse und Kontinentalrandsedimenten, die bei der Gebirgsbildung verformt und metamorphisiert
wurden. Die Zentraluralzone wird aus Deckenstapeln aufgebaut, die auf flachen westvergenten Uber-
schiebungsbahnen aus dem Bereich der Haupturalstérung und des Osturals nach Westen befordert wur-
den. Auferdem ist im Komplex von Beloretsk cadomisches Basement aufgeschlossen, das von Giese
et al. (1999) als Terran interpretiert wird.

Die Haupturalstorung (MUF) bildet die Sutur des Gebirgszuges und trennt die saure Kruste im Westen
von der basischen im Osten. Sie streicht iiber gro3e Bereiche als serpentinitische Melangezone aus,
fallt flach nach Osten und 146t sich in seismischen Profilen bis in 15 km Tiefe verfolgen. Im Silur und
Unterdevon war sie als Subduktionszone,im Oberdevon und Karbon als Uberschiebungsbahn aktiv, in
Perm und Untertrias als strike-slip Zone (Kisters et al. 1999). Ein tektonischer Hiatus, der die Umstel-
lung der kompressiven in strike-slip Tektonik einleitete, ist durch die Intrusion kleinvolumiger Grani-
toide und die Entstehung von Goldmineralisationen gekennzeichnet. Spaltspuren-Daten von Seward et
al. (1997) belegen, daB3 die Storung seit der unteren Trias inaktiv ist.

An die Haupturalstérung schlief3t sich dstlich der orogene Keil des Urals an. Er wird im Westen von
der MUF und im Osten vom Kartali Seismic Reflector begrenzt (Abbildung 4 auf Seite 17). Der oro-
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Geologischer Bau des Untersuchungsgebietes und Problemstellung

gene Keil besteht aus basischen Gesteinseinheiten mit einer hohen durchschnittlichen Krustendichte
von 2,9 g/cm3 (Doring und Gotze 1997). Dieser Bereich des Orogens tritt nicht als Gebirge zu Tage
sondern bildet ein welliges Flachland, unter dem aber die Wurzel des Urals konserviert wurde
(Abbildung 4 auf Seite 17). Die MOHO fillt im Westteil des Keils auf eine Tiefe von ca. 53 km ab.
Der orogene Keil des Urals wird in zwei Zonen untergliedert: Die Zone von Magnitogorsk und die
Osturalzone.

Die Zone von Magnitogorsk besteht aus den mitteldevonischen fore-arc Sedimenten der Irendyk-For-
mation und den Vulkanitkomplexen des Inselbogens im Osten. Diese Einheiten wurden bei der Ural-
kollision verfaltet und in untergeordnetem Ma@ iiberschoben. Im Osten wird die Zone von einer gro3en
Storung begrenzt. Die back-arc Bereiche fehlen. Die Ostliche Grenze, die East-Magnitogorsk Fault ist
eine serpentinitische Melange, die dhnliche Eigenschaften wie die Haupturalstérung aufweist. Sie
streicht von Nord nach Siid und beinhaltet zerscherte kalkalkalische Vulkanite, ophiolithische Frag-
mente, Granite und Sedimente. Im Gegensatz zur Haupturalstorung féllt diese Scherzone jedoch nach
Westen ein. Permische Tektonik fehlt in der Zone von Magnitogorsk.

Die Osturalzone (OUZ) ist eine extrem heterogen aufgebaute geologische Einheit. Sie besteht aus N-
S streichenden Scherlinsen, die jeweils durch spezielle Lithologie und Metamorphosegrade gekenn-
zeichnet sind. Undeformierte Granite stehen Ultramyloniten gegeniiber, unmetamorphe Sedimente
amphibolitfaziellen Metagesteinen und saure Gesteine ultrabasischen. Dieses grofle Spektrum an Ge-
steinen 148t sich drei Gruppen zuordnen. Erstens sind im Mittleren Ural Metavulkanite und -sedimente
aufgeschlossen, die als Inselbogengesteine interpretiert werden und in eine Tiefe mit 6-10 kbar Druck
versenkt waren (Echtler et al. 1997). Zweitens wird der Siidural von ozeanischer Lithosphédre domi-
niert. Gabbros, Serpentinite und Amphibolite sind in Scherzonen aufgeschlossen und reprasentieren
ozeanische Kruste. Diese wird von Klastiten bedeckt, die bei einer monotonen marinen Sedimentation
von Kambrium bis Unterkarbon entstanden sind. Drittens sind in die Einheiten eins und zwei Granit-
Gneis-Komplexe eingeschaltet.Sie bestehen aus Graniten, die von Gneisen ummantelt werden. Bemer-
kenswert ist der hohe Granitanteil von bis zu 90% in diesen Komplexen. Zwei Gruppen von Intrusiv-
gesteinen werden nach Fershtater et al. (1997)unterschieden: frithe geringvolumindse Granodiorite und
Granite mit einem alter von 360-320 Ma und grof3e Granitbatholithe mit einem Alter von 290-260 Ma.
Die OUZ weist zwei Gemeinsamkeiten mit der MUF auf: sie enthilt Granitoide, die sich vor ca. 330
Ma gebildet haben und Goldlagerstétten. Die tektonische Pragung der OUZ erfolgte im Oberkarbon-
Trias im postkollisionalen Stadium der Uralorogenese. Synkollisionale Tektonik fehlt hier vollig. Eine
amphibolitfazielle Regionalmetamorphose ist an die Platznahme der Gneis-Komplexe gebunden, eine
Griinschiefermetamorphose an grofle N-S gerichtete Blattverschiebungszonen, die im Perm aktiv wa-
ren und sinistrale Plattenbewegungen akkumulierten (Kisters et al. 1999 und Bankwitz et al. 1997).
Die Ostgrenze des orogenen Keils wird durch den Kartali Seismic Reflector gebildet, der mit ca. 30°
nach W unter die OUZ einfillt und als eine Zone hoher Reflektion in seismischen Profilen deutlich her-
vortritt (Tryggvason et al. 2001). An seinem Ausbif3 an der Tagesoberfldche wird der Kartali-Reflektor
von der Troitsk-Storung iiberprégt, einer postkollisionalen Blattverschiebungszone, die steil nach
Osten einfillt, und ist so nicht im Geldnde erkennbar.

Im 6stlichen Vorland des Urals schlief3t sich die Transuralzone an, die von mesozoischen sedimentiren
Ablagerungen iliberdeckt wird und deren geologischer Bau deshalb nur unzureichend bekannt ist. Die
Zone besteht aus ostvergent gestapelteten Fragmenten von Inselbdgen und verschieden stark metamor-
phen sauren Gesteinen. Im seismischen Profil (Tryggvason et al. 2001) ist sie durch mehrere westwirts
einfallende Reflektoren gekennzeichnet. Von Puchkov (1997) beschriebene hp-Gesteine lassen vermu-
ten, daf3 diese Reflektoren einschlieBlich des Kartali-Reflektors Subduktionszonen gewesen sein konn-
ten. Dann wére die Geometrie des orogenen Keils des Urals durch das Einfallen der Subduktionszonen
an seinen Flanken vorgegeben.
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ABBILDUNG 4. O-W Profile durch das Ural-Orogen: A) Im seismischen Profil ist der bivergente Aufbau des
Orogens deutlich sichtbar (Tryggvason et al. 2001). B) Die Wurzel des Orogens befindet sich 6stlich des

Uralgebirges (Knapp et al. 1996)
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Geologischer Bau des Untersuchungsgebietes und Problemstellung

1.3. Problemstellung

Betrachtet man eine geologische Karte Asiens, fillt sofort auf, da3 die Osturalzone (OUZ) eine beson-
dere geologische Einheit ist.

Im nordwestlichen Zweig der Altaiiden erstrecken sich ozeanische Einheiten {iber 1000 km von der
Haupturalstérung bis zum Jenisej (Abbildung 5 auf Seite 18). Im westlichen Bereich dieser Einheiten
treten jedoch exotische Krustenbestandteile auf: die Granit-Gneis-Komplexe der OUZ. Hier sind Be-
reiche kontinentaler Kruste in die ozeanischen Einheiten eingeschaltet. Dabei handelt es sich um hT/
Ip- metamorphe Gneise, die Granitplutone ummanteln. Diese bilden die Granitachse des Urals, die sich
ausschlieBlich in der OUZ, dem Hinterland des Magnitogorsker Inselbogens, iiber 800 km von Nord
nach Siid erstreckt. In diesem Bereich des Gebirges nehmen die kontinentalen Einheiten jedoch ca.
30% der Erdoberflache ein. AuBBerhalb der OUZ gibt es im gesamten Bereich der westlichen Altaiiden
nur noch drei Ausbisse kontinentaler Krusteneinheiten am Nord- bzw. Westrand der kasachischen
Schwelle.

ABBILDUNG 5. Der Altaiidische Gebirgszug (Skizze nach Sengor et al. 1993)

Prakambrische kontinentale Kruste

Aufschliisse prakambrischer kontinentaler Kruste
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Wie gelangte die kontinentale Kruste in die ozeanischen Einheiten? Und warum treten die Granit-
Gneis-Komplexe ausgerechnet in der OUZ gehéuft auf und nirgendwo anders in den Altaiiden? Offen-
sichtlich haben in der OUZ Prozesse mit einer besondern Dynamik stattgefunden, die diese Zone in-
teressant fiir geologische Untersuchungen machen.

In der Uralgeologie wird die OUZ kontrovers diskutiert und oft mit der Zone von Magnitogorsk verf-
lichen.
Die westlich der OUZ gelegene Zone von Magnitogorsk gilt als Musterbeispiel gut erhaltener rein
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ozeanischer Kruste. In ihr sind unversehrte Inselbogenkomplexe und die dazu gehdrigen Sedimentati-
onsbecken zu finden. Die Kruste der Zone von Magnitogorsk hat nach Déring und Goétze (1999) eine
durchschnittliche Dichte von 2,9 g/cm3 (im Gegensatz zu normaler kontinentaler Kruste mit 2,7 g/
cm3), und sie zeigt eine deutliche positive Bouger-Anomalie. Das Verhéltnis seismischer Scher- zu Pri-
mairwellen, das sensibel fiir den Quarzgehalt im Gestein ist, betrdgt 1,9-2 und zeigt wenig Quarz an
(Doring und Goétze 1999). All diese Merkmale unterstreichen, dall die Zone von Magnitogorsk eindeu-
tig ozeanischen Ursprungs ist. Anzeichen fiir Fragmente kontinentaler Kruste fehlen vollig.

Im Gegensatz dazu zeigt die OUZ ein widerspriichliches Bild. In der OUZ sind vor allem marine Se-
dimente wie Grauwacken, Tonschiefer und Kalksteine aufgeschlossen. Aber auch basische Vulkanite,
die denen der Zone von Magnitogorsk gleichen, sind zu finden. Die OUZ enthélt ozeanische Kruste.
Dazwischen geschaltet sind die Granit-Gneis-Dome der Granitachse des Urals. Die OUZ enthélt auch
kontinentale Kruste.

Die im geophysikalischen Modell errechnete durchschnittliche Dichte der Kruste ist trotz der graniti-
schen Intrusiva hoher als bei normaler kontinentaler Kruste. Sie betrigt 2,8 g/cm3 (Doring und Gotze
1999). Diese hohe Dichte kann nur durch groe Anteile basischer Gesteine hervorgerufen werden. An-
dererseits liegt das Verhéltnis von seismischen Scher- zu Primédrwellen bei 1,6-1,7. Es zeigt hohe
Quarzgehalte in der Kruste der OUZ an.

Auch die Granitkorper zeigen in ihrer geochemischen Signatur kontinentale und ozeanische Charakte-
ristika. Sie sind kalium- und rubidiumreich und stark peralumin, also S-Typ Granite. Aber sie haben
primitive Nd- und Sr-Isotopien, die charakteristisch fiir I-Typ Granite sind (Fershtater et al. 1997).
Somit 148t sich die OUZ weder als kontinentale noch als ozeanische Kruste einstufen. Sie muf3 viel-
mehr als enge Vergesellschaftung beider Krustentypen verstanden werden.

Welche Prozesse konnten ozeanische Kruste und hoch metamorphe kontinentale Kristalline miteinan-
der vermischen, ohne daf3 die ozeanische Kruste dabei stark deformiert oder metamorphisiert wurde?
Bisher gibt es zwei Modelle, die die besondere geologische Situation in der OUZ zu erkldren versu-
chen. Beide Modelle interpretieren die saure Kruste in der OUZ als proterozoische Fragmente konti-
nentaler Kruste. Diese Modelle gehen davon aus, da3 der hohe Metamorphosegrad der in den Gneis-
Komplexen aufgeschlossenen Gesteine ein Indiz fiir ihr hohes Alter ist.

Nach Zonenshain et al. (1990) sind die hT/Ip-metamorphen Einheiten prauralidisches Osteuropéisches
Basement, das von allochtonen ozeanischen Einheiten tiberlagert wird. Im Spétstadium der Uraloroge-
nese fand in den Basement-Einheiten eine intensive Granitisierung und Palingenese statt, die zur Bil-
dung der Batholithe fiihrte. Da die Granite heil und von geringer Dichte waren, kam es zur
Aufdomung. Somit ist in den Gneiskuppeln das prauralische Basement durch tektonische Fenster sicht-
bar geworden.

Waire dieses Modell richtig, miiite sich die leichte kontinentale Unterkruste des Westurals unter der
Zone von Magnitogorsk und der OUZ fortsetzen und dort einen deutlichen Kontrast zur basischen
Oberplatte bilden, der sowohl in gravimetrischen als auch in seismischen Daten sichtbar sein miif3te.
Das ist nicht der Fall. AuBerdem hétte der Dachbereich des Doms stark abgeschert werden miissen, als
dieser aufstieg. Die entsprechenden Abschiebungsflichen werden aber in der Literatur nirgends be-
schrieben. Deshalb bietet das Modell von Zonenshain et al.(1990) keine befriedigende Erklarung fiir
den Bau der OUZ.

Das Modell von Fershtater et al. (1997) verfolgt einen mobilistischen Ansatz. Die Gneise werden als
alte Kruste von Mikrokontinenten interpretiert, die wihrend der Uralorogenese an die 6stliche Magni-
togorsk-Storung andockten. Diese Scherzone ist demnach eine Sutur. So entstanden die sogenannten
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island-arc Continental Complexes, die sich durch enges Beieinander ozeanischer und kontinentaler
Krustenbestandteile auszeichnen.

Dieses Modell beachtet nicht, da3 im Bereich des postulierten Mikrokontinents noch sehr viele ozea-
nische Basite und Sedimente aufgeschlossen sind. Ein einheitliches Terran aus kontinentaler Kruste
existiert nicht. Auch Hinweise fiir synkollisionale Tektonik fehlen in der siidlichen OUZ véllig. Das
Modell ignoriert weiterhin, daB3 in der East Magnitogorsk Fault noch nie Hochdruckminerale wie
Disthen oder Glaukophan beschrieben wurden. Stattdessen treten in der Scherzone metamorphe Mine-
rale der Griinschiefer- und niedrigen Amphibolitfazies auf. Es ist unwahrscheinlich, da3 die Scherzone
wirklich eine Sutur ist.

Weiterhin ist bemerkenswert, da3 sich die Gneis-Komplexe der OUZ in einigen wesentlichen Eigen-
schaften vom Aufbau eines klassischen Gneis-Doms, wie er in Eisbacher (1991) beschrieben wird, un-
terscheiden. So fehlen die flachen Abscherhorizonte im Hangenden des Doms sowie der typische
Brekkzienhorizont. Beachtlich ist auch der extrem hohe Anteil an Magmatiten in den Gneis-Domen.
Undeformierte Granite nehmen bis zu 80% der Ausbif}flache der Kristallinkomplexe ein. Da gro3e Ab-
scherhorizonte in der OUZ fehlen, mufl angenommen werden, dal3 die Granit-Gneis-Dome durch einen
anderen Mechanismus als durch tektonische Denudation aufgestiegen sind. Der hohe Anteil an Mag-
matiten in den Gneis-Komplexen sollte deshalb besonders beriicksichtigt werden.

In neueren Arbeiten (Echtler 1998) wurden die Metamorphite der OUZ des Mittelurals mit tektoni-
schen Arbeitsmethoden untersucht und als uralidische Bildungen eingestuft. Datierungen von Frigberg
et al. (2000) in den granulitfaziellen Gneisen des Salda-Metamorphit-Komplexes bestédtigen dieses Er-
gebnis. Die Protolithe der Gneise wurden mit 393 bzw. 350 Ma datiert. Diese Ergebnisse widerspre-
chen der bisher getroffenen Annahme, dafl besonders hoch metamorphe Gesteine besonders alt sein
miissen. Sie widerlegen die beiden vorgestellten Modelle, bieten aber selbst noch keine Erklarung fiir
die Entstehung der Granit-Gneis-Dome im Stidural. Weitere Untersuchungen in diesen Gesteinseinhei-
ten sind deshalb notig.

Diese Arbeit hat das Ziel, den Aufstieg metamorpher Domstrukturen in der siidlichen OUZ zu unter-
suchen. Dazu wurden verschiedene strukturgeologische Arbeitsmethoden verwendet. Die Arbeiten
wurden besonders im Gneismantel der Dome durchgefiihrt, denn hier sind synkinematische und even-
tuell auch reliktische Strukturen konserviert worden, die in den Graniten fehlen. Auflerdem wurden die
Granite von russischen und westeuropéischen Geologen bereits umfassend petrologisch und geoche-
misch analysiert (Fershtater et al. 1994, Ronkin et al. 1988, Montero et al. 2000, Gerdes et al. 2001).
In ihrem Gneismantel wurden bisher jedoch fast keine Daten erfaf3t.

AuBer dem Aufstieg der Domstrukturen soll ihre Herkunft untersucht werden. Darum wurden die
Gneise und einige Granitproben in ihrer unmittelbaren Nachbarschaft geochemisch und isotopengeo-
chemisch analysiert.

Die Methoden, die angewendet wurden, um dieses Projekt zu bearbeiten, werden im Kapitel 2 detail-
liert vorgestellt. Zuvor soll jedoch ein Uberblick iiber die Vielzahl von Deformationsstrukturen gege-
ben werden, die in Verbindung mit Granitintrusionen auftreten konnen, um die im Text verwendeten
Begriffe niher zu erldutern und die Argumentation leichter verstandlich zu machen.
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1.4. Granite und Deformation

Plutonite sind oft an aktive Deformationszonen gebunden. Thre Beziehungen zu Stérungen sind
vielfdltig. So konnen sich Stérungssysteme besonders gut in Gebieten bilden, die durch thermische
Aktivititen aufgeweicht sind. Plutonismus kann in aktiven Deformationszonen durch Stre und
Anderungen im thermischen Regime iniziiert werden. GroBe krustale Scherzonen, die ein Gebiet, das
Schmelzen enthilt, durchqueren, ziehen Schmelze an, da sie Niedrigdruckgebiete sind (Weinberg
1995). So konnen Scherzonen die Plutonbildung kontrollieren, ohne direkten Einfluf auf den
Aufstiegsmechanismus zu haben oder den Platz fiir den Plutonit zu schaffen. Andererseits konnen
Storungen der Aufstiegsweg fiir Plutonite sein oder durch diese verursacht werden, denn die Kruste
muB in gleichem MalBle wegbewegt werden, wie die Magmenkammer wéchst oder aufsteigt (Paterson
et al. 1995).

Die Aufschmelzung eines Gesteines beginnt an den Korngrenzflichen. Dadurch bildet sich schnell
ein durchgehendes Netzwerk von Schmelze und eine durch das Aufschmelzen verursachte Porositét
im Gestein. Die Schmelze migriert durch pordsen Flufl oder Magmeniiberdruck und Kataklase in ein
Gebiet mit niedrigstem Druck und bestem physikalischen Gleichgewicht, im Normalfall nach oben.
An der Solidusisotherme sinkt die Gesteinsporositéit auf Null, eine weitere Schmelzmigration durch
pordsen FluB ist nicht moglich. Ab 50% Aufschmelzrate kann Schmelze aus der Muttergesteinsregion
durch Dykes entkommen, ohne zu erstarren. Die Schmelze sammelt sich unterhalb der
Solidusisotherme, bis der Schmelzanteil im Gestein auf tiber 50% gestiegen ist. An der Basis der
erhitzten Region sind dann nur noch 10% Schmelze vorhanden. Eine granitische Kappe, die von
Restiten und Migmatiten unterlagert ist, entsteht. Wenn in der Magmenkammer der Schmelzanteil
noch unter 50% liegt, sammelt sich immer mehr Schmelze an und der Auftrieb der Magmenkammer
wird immer grofler. Sie kann als Diapir aufsteigen. Eine Mindestschmelzmenge ist fiir diapirischen
Aufstieg nicht nétig, der Korper kann auch in festem Zustand aufsteigen, wenn sein Auftrieb grof3
genug ist (Weinberg 1995). Die Aufstiegsgeschwindigkeit eines Diapirs ist gering und liegt im
Bereich von m/a (Petford 1995). Scherzonen begiinstigen den Aufstieg eines Diapirs, da die Gesteine
hier weicher sind als in ungestorten Gebieten. Diapirmodelle sagen randliche Deformation von
Plutonit und Rahmengestein, bedingt durch den Aufstieg, voraus. Die Foliation verlduft
kontaktparallel (Clarke 1992) Die Dachbereiche eines Diapir sind entweder abgeschert oder stark
geplittet. Diapire haben eine unregelméfige Form und werden nicht vollstindig von Stérungen
umschlossen (Brown und Piccoli 1995, Clarke 1992). Der Aufstieg durch Dykes geht viel schneller
vonstatten als der durch Diapire, mit mm/s (Petford 1995). Es gibt sowohl die Mdglichkeit zur
passiven Ausnutzung préexistierender Anisotropieflichen als auch die der aktiven Bruchbildung
durch das Magma. Eine aktive Verldngerung von Briichen wird durch Spannungskonzentration an den
Bruchenden begiinstigt (Eisbacher 1991). Auf Grund der hohen Aufstiegsgeschwindigkeit bleibt
keine Zeit, um vom Umgebungsgestein Material zu assimilieren. Verunreinigungen bleiben so auf die
Platznahme beschrinkt. Steigt Schmelze in einer aktiven Kompressionszone auf, nutzt sie meist
praexistierende Anisotropieflichen aus, die nicht homogen deformiert werden und so eine Vielzahl
lokaler aber miteinander verbundener Extensionsstrukturen enthalten (Collins und Sawyer 1995).
Meist sind die Magmenwege Faltenschenkel oder Schieferungsflichen (Creaser 1995 und Nyman und
Karlstrom 1995). Die Schmelze kann nicht vertikal migrieren, steigt aber auf Grund ihres Auftriebes
subparallel zur regionalen Lingungsrichtung. Der Magmentransfer ist dann nicht auf einzelne Dykes
beschrinkt sondern {iber ein groes Gebiet verteilt und fand durch ein Netzwerk strukturkontrollierter
Kanile statt (Creaser 1995). Die Platznahme erfolgt als kristallarme Schmelze mit weniger als 50%
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Kristallen (Miller und Paterson 1995) in vielen kleinen Magmenpulsen (hunderte bis tausende m3).
Die magmatische Foliation ist parallel zu der des Rahmengesteins oder der Scherzone, in die der
Pluton intrudiert. Sie kann auch Falten bilden. Normalerweise hélt die Deformation bis in den
Subsolidusbereich an. Der Batholith selbst ist stark gelédngt und eventuell verformt. Der Pluton ist auf
Grund der kleinen Magmenstdfe in Schichten aufgebaut. Das heil3t, er enthdlt zahlreiche interne
Lagen, die relativ klein sind und parallel zur regionalen Ladngungsrichtung orientiert sind. Die
magmatische Foliation verlduft parallel zum Lagenbau (Chown 1995, Collins und Sawyer 1995,
Miller und Paterson 1995).

Die Platznahme der meisten Batholithe erfolgt in postkollisionalen Extensionsregimen. In diesem
tektonischen Setting verbindet sich ein groBes thermisches Ungleichgewicht, das durch die
vorangegangene Orogenese verursacht wird, mit guten Aufstiegs- und Platznahmebedingungen. Die
Plutone sind oft isometrisch aufgebaut, die Internstrukturen liegen diskordant zum regionalen
Deformationsstil. Ballooning nennt man das Wachsen von Plutonen, wenn das Magma von unten in
das Plutoninnere gepumpt wird, das durch Dykes aufgestiegen ist. Diese Plutone haben einen
subzirkularen Aufbau mit einer konkordanten Aureole durch Kompression und Plédttung verformter
Rahmengesteine (Clarke 1992). Deformation am Pluton selbst findet fast ausschlieflich in der
magmatischen Phase statt. Storungsgebundene Plutone nutzen den Platz, der von aktiven Stérungen
geschaffen wird. Sie miissen von deutlichen Storungen umgeben sein, die groe Versatzbetrige
aufweisen und sich weit in das Umgebungsgestein fortsetzen. Die Dach- und Bodenbereiche sowie
das Umgebungsgestein sollten stark gedehnt oder an subhorizontalen Scherzonen abgeschoben
worden sein. Die Plutonorientierung muf3 mit der Hauptstdrungsrichtung iibereinstimmen. Typisch fiir
derartige Plutone ist die Bildung von sheeted complexes an den Plutonrindern (nach Brown und
Piccoli 1995 und Clemens und Mawer 1992). Beim Stoping wird das Rahmengestein nach unten
transportiert. Blocke des Rahmens brechen vom Dach ab und sinken zum Boden der
Magmenkammer. Bei diesem Aufstiegsmechanismus finden sich nur geringe platznahmebedingte
Verformungsbetrage von wenigen Prozenten, und Storungen haben geringe Versatzbetrige von
weniger als 10 m (Fowler et al. 1995). Magmatische Foliation entsteht {iberwiegend nach der
Platznahme und reflektiert spate Magmenbewegungen. Beim Doming als Platznahmemechanismus
eines Plutons wird das Rahmengestein nach oben bewegt. Das ist ein sicheres Indiz dafiir, da3 die
Platznahme in einem sehr flachen Krustenniveau stattfand und die Kraft der Intrusion grofer war als
der Uberlagerungsdruck des Daches (Clarke 1992). Granitisierung bezeichnet die metasomatische
Verdringung des Rahmengesteins durch einen Pluton. Die Uberginge vom Pluton zum Rahmen sind
flieBend (Eskola 1961), die originale Schieferung des Rahmens sollte in den weniger stark
granitisierten Bereichen noch erhalten sein, dem regionalen Trend folgen und diskordant zum
Plutonkontakt liegen.

Im mesoskopischen und mikroskopischen Bereich kann Deformation in Plutoniten drei verschiedene
Erscheinungsformen haben: Deformation oberhalb des Solidus erzeugt assymetrische Anwachssdume
und Mikroaplite. Experimente von van der Molen und Paterson (1979) haben gezeigt, dall bei
Kristallgehalten unter 70% keine StreBiibertragung durch kristalline Strukturen erfolgt. Die Schmelze
entweicht, und es entstehen keine sichtbaren Strukturen. Wenn weniger als 30% Schmelze existieren
hat sich wahrscheinlich schon ein kristallines Netzwerk gebildet, in dem ein deformationsbedingter
MaterialfluB} texturellen Ausdruck finden kann. Spéte magmatische Fluide lagern sich dann besonders
im Druckschatten von Kristallen an (Hibbard 1987). Die meisten Fluid-relocation Strukturen sind nur
im Diinnschliff sichtbar, was den Schluf3 zuldBt, dal die Migrationswege sehr kurz sind. Es bilden
sich Mikrobriiche, assymetrische Anwachssdume und Versetzungen. Besonders in Kristallen mit
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Zonarbau werden Schwénze, die im Druckschatten wachsen, gut sichtbar. Myrmekite bilden sich um
Kalifeldspéte als Produkt der Kristallisation in Druckschatten und mit glatten Kornkontakten
(Hibbard 1987).

Gleichzeitig finden im Kristallgitter Subsolidusprozesse statt, die sich nicht von der Deformation in
anderen metamorphen Gesteinen unterscheiden. Da der Temperaturbereich, in denen Kristallgitter
plastisch reagieren, von Mineral zu Mineral verschieden ist, kann man kristallplastische Strukturen
zur Abschitzung der Deformationstemperatur benutzen. In einem Quarz-Feldspat-Gestein sind die in
Tabelle 1 auf Seite 23 aufgefiihrten Kristallstrukturen zu erwarten.

TABELLE 1. Interkristalline Deformationstrukturen in Quarz und Feldspat

Temperatur Feldspat Quarz

>150°C Kataklase mit ungleichkdrniger Matrix Kataklase, unduldses Ausloschen (Voll 1968, in
Kruhl 1993)

>275°C einfache Subkdrner (Voll 1976, in Kruhl 1993)

>290°C unduléses Ausloschen, Druckzwillinge, Rekristallisation (Voll 1980, in Kruhl 1993)

Deformationslamellen (Kruhl 1993), Bookshelf-
fractures (Passchier und Trouw 1996)

>450°C Subkornbildung (Kruhl 1993), Kataklase mit
gleichkdrniger Matrix (Passchier und Trouw 1996)
>500°C Rekristallisation (Kruhl 1993), Myrmekite
(Passchier und Trouw 1996)
>600°C keine Perthite mehr (Résler 1986) schachbrettartige Subkdrner (Kruhl 1993)

Schmid (1996) und Clemens und Mawer (1992) haben nachgewiesen, dall Sprdodbriiche sich in
Gesteinen auch an deren Schmelzpunkt bilden kdnnen. Dazu sind nur geringe Spannungen nétig. Eine
Porenfliissigkeit, in diesem Falle Schmelze oder die fluidmagmatische Phase, triagt durch ihre geringe
Kompressibilitit einen Teil der Normalspannung des Gesteins, besitzt andererseits aber keine
Scherfestigkeit. Da der Porendruck in allen Richtungen wirksam ist, werden alle iiber den festen
Rahmen des Gesteins wirkenden Normalspannungen um den Porendruck auf die sogenannte effektive
Normalspannung reduziert. Briichen konnen entstehen, die entweder ein Netzwerk bilden oder
entsprechend dem regionalen Stre3feld ausgerichtet sind. In diese Briiche intrudiert Schmelze, die
kristallisiert und erneut bruchhaft versagen kann. Diese Intrusion bewirkt auch eine simple shear-
Verformung des Umgebungsgesteins. Eine solcher Wechsel von Bruch und Bruchverfiillung wird als
lit-par-lit-Intrusion bezeichnet.

Alle hier beschriebenen Prozesse konnen in der Natur miteinander gekoppelt auftreten. Wenn in
einem Plutonit Fraktionierung nahe des Schmelzpunktes auftritt, konnen auch gleichzeitig Fluid
relocation Strukturen entstehen, und das bereits erstarrte Kristallgitter reagiert mit duktiler Subsolidus
Deformation. Auch ein Pluton als Ganzes verwendet in der Regel mehr als einen
Aufstiegsmechanismus. Es ist aber mdglich, daB der Beobachter von Feldbefunden und
Mikrostrukturen nur den letzten mafBgeblichen ProzeB identifizieren kann. Um die ganze
Aufstiegsgeschichte rekonstruieren zu konnen, sind extreme Reliefunterschiede notig, wie sie zum
Beispiel in den Anden vorkommen (Clarke 1992). Allerdings ist es immer unmdglich, auch die
Magmenquelle direkt aufgeschlossen zu finden. Deswegen muB3 man, um Aussagen iiber das
Ausgangsgestein eines Plutons machen zu konnen, dessen geochemische Daten interpretieren.
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KAPITEL 2 M@thOdik

2.1. Auswahl der Untersuchungsmethoden

Um die Entstehung der Gneis-Komplexe der OUZ beschreiben zu konnen, sollen 3 Teilprobleme
geklart werden:

Sind die Gneise prakambrisch oder uralidisch entstanden?
Wie sind die Metamorphitkomplexe aufgestiegen, wie erfolgte ihre Platznahme?
Aus welchem Ausgangsgestein/ welchen Ausgangsgesteinen haben sich die Gneise entwickelt?

Die Granit-Gneis-Dome sind die wichtigsten Struktureinheiten der OUZ. Thre Bildung erklért, wie der
besondere geologische Bau der OUZ zustande kam. Diese Arbeit befalit sich also mit einem Problem
der regionalen Geologie. Deswegen sollen die Granit-Gneis-Dome im makroskopischen,
mesoskopischen und mikroskopischen Bereich untersucht werden. Eine Kombination von
strukturellen und stofflichen Untersuchungen ist notig, um die oben genannten Problemstellungen zu
kléren.

I. Makroskopische Untersuchungen wurden unter Verwendung von Satellitenszenen und
geologischen Ubersichtskarten durchgefiihrt. Sie geben einen Uberblick iiber den strukturellen und
lithologischen Aufbau der gesamten Region.

Il. Mesoskopische Untersuchungen umfassen alle Datenaufnahmen im AufschluBmaBstab. Die
Gelidndeaufnahme ist der wichtigste Teil der Arbeit, denn alle Labordaten miissen mit den
feldgeologischen Gegebenheiten {ibereinstimmen und unter deren Beriicksichtung interpretiert
werden.

ITII. Mikroskopische Untersuchungen beschreiben besonders die gefiigeprigenden Prozesse in
einem Kristallinkomplex, die in Mikrostrukturen konserviert werden.
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a) Polarisations- und Rasterelektronenmikroskopie ermoglicht die detaillierte Beschreibung von
Gefligen.

b) Digitale Korngréenanalyse wurde zur objektiven Beschreibung von Korngrofendnderungen bei
Gefiigeumwandlung benutzt.

c) Petrologische Untersuchungen wurden mit dem Ziel durchgefiihrt, Druck- und
Temperaturbedingungen abzuschitzen.

IV. Stoffliche Untersuchungen ermoglichen es, die frilhe Entwicklung eines Gesteins, seine
Herkunft und Bildungsbedingungen zu beschreiben. Die entsprechenden Daten sind im Gelédnde und
im Diinnschliff nicht erfaBBbar, da dort nur mechanische Prozesse der Spitphase der Entwicklung des
Kristallinkomplexes konserviert werden.

a) Geochemische Daten ermoglichen Aussagen iiber das Ausgangsgestein, das tektonische Setting, in
dem es sich bildete, und Mechanismen des Aufstiegs.

b) Isotopengeochemische Daten ermdglichen Aussagen {liber das Ausgangsgestein

c¢) Geochronologie wurde verwendet, um das Kristallisationsalter der Gneise zu bestimmen und den
Abkiihlpfad eines Gneiskomplexes zu rekonstruieren.
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2.2. Auswertung von Landsat-TM-Szenen im Ostural

2.2.1. Charakteristik der Satellitenszenen

In dieser Arbeit wurden zwei Landsat-TM-Szenen verwendet, die den siidostlichen Ural im Bereich
von 52°10'n.B. bis 55°20'n.B. zwischen Dzhetuigara in Kasachstan und Tscheljabinsk in Ruf3land
abdecken. Die nordliche Szene 163-22 deckt jenes Gebiet ab, in dem die Zone von Magnitogorsk
auskeilt. Da erwartet wurde, dal} hier besonders starke tektonische Krifte wirken, wurde anhand
dieser Szene eine groBfldchige Lineationskarte erstellt. Im Gebiet der Satellitenszene 163-23 befinden
sich die in dieser Dissertation bearbeiteten Metamorphit-Komplexe. Sie wurde zur Detailkartierung
verwendet.

2.2.2. Bearbeitung der Satellitenszenen

Die Satellitenszenen wurden mit dem Programm ENVI (Environment for Visualizing Images)
erzeugt. Zuerst wurden der Darstellungsmodus (RGB-Color oder Gray-Scale) ausgewéhlt und die drei
zu verwendenden Kanile festgelegt (Anlage 1.1). Ein interaktives Stretching der einzelnen Bander
ermOglichte eine verbesserte Farbung, Farbentiefe und verbesserte Darstellung von Konturen. Dann
wurden Fehlpixel an den Farbcode der benachbarten Pixel angepal3t, denn im Bereich der gesamten
Satellitenszene mufiten nur ca. 20 Fehlpixel berichtigt werden, so daB3 durch diese Korrektur keine
Verfalschung wichtiger Bilddaten zu erwarten war. Im néchsten Bearbeitungsschritt wurde die Szene
geocodiert, durch vier der Primédrdatei entnommene Eckkoordinatenpunkte fiir die Szene 163-22 und
durch GPS-Referenzpunkte, die im Geldnde gemessen wurden, fiir die Szene 163-23. Der Mallstab
der Satellitenszene von 1:300 000 ergab sich durch die Ausgabebeschrinkung des Plotters.

Von Henning (2000) wurden eine Gewisser-, eine Vegetations- und eine Lineationskarte erarbeitet.
In dieser Arbeit sollen die Lineationsmuster ndher beschrieben werden, denn mit ihrer Hilfe kann man
auf den Kraftansatz schlieBen, der den tektonischen Baustil einer Region geprigt hat.

2.2.3. Lineationsmuster von Landsat-TM-Szenen im Ostural

Die Lineationsauswertung erfolgte visuell durch das Zeichnen der erkannten Lineationen auf ein
Transparent, wobei das Satellitenbild die optische Grundlage bildet (Anhidnge 1.2-1.9). Neben
Geomorphologie, FluBsystemen, Vegetationsanomalien und Verfirbungen des Bodens wurde auch
die Anlage landwirtschaftlicher Nutzflichen beachtet, denn nach der GroBlen Sozialistischen
Oktoberrevolution wurde in der UdSSR die Landwirtschaft dadurch effizient gestaltet, da3 die
Beschaffenheit und Struktur des Untergrunds bei der Anlage der Felder beachtet wurden. So kann die
Fortsetzung von Lineationen aus Bereichen ohne anthropogene Beeinflussung anhand eng begrenzter
Vegetationswechsel liber weite Strecken durch landwirtschaftliche Nutzflachen verfolgt werden.

Durch eine wiederholte Kartierung wurde versucht, ein moglichst objektives Kartenblatt zu erstellen.
Trotzdem ist die erstellte Karte das Ergebnis einer von subjektiven Faktoren beeinflu3ten
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Interpretation (Kiihn et al 1995). Deshalb ist es notwendig, die Richtigkeit der gewonnenen Daten im
Groundcheck zu iiberpriifen.

Die kartierten Lineationen wurden mit MAPINFO digitalisiert. Der Export der graphischen Daten
erfolgte nach COREL DRAW zur Weiterbearbeitung der Karten. Die Anfangs- und
Endpunktkoordinaten der Lineare wurden nach EXCEL exportiert und dort zur Erstellung von
Richtungsrosen verwendet. In EXCEL importierte Daten wurden dazu verwendet, die Streichrichtung
der Lineare und ihre Lingen zu ermitteln. Zur Berechnung dienten einfache Dreiecksfunktionen. Die
Lineare wurden je nach ihrem Verlauf Winkelklassen von 10° zugeteilt und entsprechend ihrer Lénge
gewichtet. Die Wichtung nach Lingen erfolgte aus zwei Uberlegungen heraus: Erstens existieren in
jeder tektonischen Einheit Hauptbewegungsbahnen, die {iber groe Lingen streichen und den Baustil
der Einheit besonders prigen. Diese Hauptgleitflichen sind wichtiger als ihre in groBer Anzahl
auftretenden synthetischen oder antithetischen Zweigstérungen, deren Raumlage nicht unbedingt vom
Stref3feld, sondern auch von Anisotropien des Gesteinsverbandes festgelegt wird. Deshalb wurden die
Hauptgleitflichen entsprechend ihrer Lénge stirker gewichtet als kurze Zweigflichen. Zweitens
sollen die Lineationsmuster mit Geldndedaten verglichen werden. Die Osturalzone ist von
flichendeckender Vegetation und geringem Relief bestimmt. Deshalb gibt es nur punktuelle
Aufschliisse an FluBldufen oder Felsklippen. Fiir jeden dieser Aufschliisse wird das gesamte
strukturgeologische Inventar gemessen. Im Geldnde ist meistens nicht klar, ob die gleiche Richtung
an verschiedenen AufschluBBpunkten der gleichen Fliache gemessen wird, oder ob es sich um mehrere
parallele Flichen handelt. Das heiBit, dal lange und morphologisch markante Stérungen oder
Scherzonen in mehreren Aufschliissen erfallit werden und somit stiarker gewichtet werden als kurze.
Somit stimmen gewichtete Lineationsmuster besser mit den Gelidndedaten iiberein als ungewichtete.

2.2.4. Interpretation der Lineationsrosen

Wie Erfahrungen bei der Interpretation von Fernerkundungsdaten zeigen, spiegeln Lineationen die
Anlage eines Sprodbruchmusters wider. Die geometrischen Eigenschaften eines Bruchmusters
hingen davon ab, wie das regionale Spannungsfeld bei der Bruchbildung orientiert war, und von den
lithologischen  Eigenschaften des deformierten Gesteins, z.B. von Mikrorissen und
Anisotropieflichen. Laborexperimente beschreiben, wie sich Bruchmuster bei einfachen
Kraftansétzen ausbilden. Die Richtungsrosen, die bei der Lineationskartierung entstanden sind, sollen
mit den bei Laborexperimenten entstandenen verglichen werden.

Im Labor werden in der Regel Gesteinszylinder mit einfachen Versuchsanordnungen deformiert
(Eisbacher 1991 und Janssen et al. 2001). Dabei werden zwei prinzipielle Kraftansitze unterschieden:
ein homogener und ein inhomogener. Beim homogenen Kraftansatz wird der gesamte Gesteinskorper
einem homogenen triachsialen Spannungsfeld ausgesetzt. Das ist bei Kompression und Dilatation der
Fall. Beim inhomogenen Kraftansatz werden verschiedene Teile des Probenkdrpers unterschiedlichen
Spannungszustinden ausgesetzt. Ein solcher Kraftansatz ist in der Natur bei strike-slip verwirklicht.
Im zylindrischen Probenkorper wird nur eine Hélfte durch Kompression beansprucht, wihrend die
andere unbeansprucht bleibt (Janssen et al. 2001).

Bei Kompression hédngt die Geometrie des entstehenden Bruchmusters besonders vom
Umlagerungsdruck ab. Ist dieser gering, entspricht er der kleinsten Hauptnormalspannung im
Triachsialversuch. Dann bilden sich Extensionsbriiche parallel zur Kompressionsrichtung. Ist der

28



Auswertung von Landsat-TM-Szenen im Ostural

Umlagerungsdruck hoch, wird einfache seitliche Extension verhindert. Der Gesteinskorper wird
zerschert. Theoretisch bilden sich Scherflichen im Winkel von 45° zur Kompressionsspannung Ol. In
einem Gestein wird aber von der Lithologie bestimmt, in welcher Raumlage sich Briiche ausbilden.
So entstehen Scherfldchen als mechanischer Kompromif3 zwischen idealer Scherflache und Dilatation
des Gesteins an Mikrorissen. Diese Scherflichen nehmen Winkel von 20-40° zur
Kompressionsspannung 01 ein. Ist der Umlagerungsdruck hoher als der lithostatische, weicht das
Gestein nicht mehr seitlich aus sondern vertikal. So entstehen Uberschiebungsbahnen senkrecht zur
Hauptnormalspannung ol. Bei Kompression entsteht ein symmetrisches Bruchmuster, denn die
wirkende Kraft greift auf beiden Bruchseiten in gleicher Richtung an.

Bei strike-slip bilden sich dagegen asymmetrische Bruchmuster aus, denn die Richtung des
Kraftansatzes ist auf den beiden Seiten der Hauptstorungsflache verschieden. Besonders gut bilden
sich Briiche auf der Dilatationsseite mit Winkeln bis zu 30° zur Hauptstorungsflache. Zusitzlich
verringern Blockrotationen bei fortschreitender Scherung die Anzahl antithetischer Briiche im
Storungssystem (Eisbacher 1991). So entsteht eine Bruchverteilung mit Sigezahnmuster (Janssen et
al. 2001 und Moore und Lockner 1995), wobei die maximale Klassenbelegung an der
Hauptstorungsflache erreicht wird und sich schrittweise verringert. Janssen et al. (2001) haben in
ihren Experimenten festgestellt, dal die Orientierung der Briiche um so stirker streut, je groBer der
Abstand zur Hauptstorung ist. Kluftrosen mit einem Maximum bilden sich nur in direkter Umgebung
der Hauptstorung, sonst sind konjugierte Bruchsysteme mit 2 Maxima typisch. Das zweite Maximum
kann unterschiedliche Winkel zur Hauptstérungsflache einnehmen.

Um die Lineationsrosen einem oder mehreren Kraftansidtzen zuordnen zu konnen, wurden folgende
Kriterien beachtet: symmetrischer oder asymmetrischer Aufbau der Rose, Orientierung des globalen
Maximums, Orientierung lokaler Maxima, Winkel zwischen globalem und lokalem Maximum,
Streubreite der Daten.
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2.3. Die Feldarbeit

Die Geldndeautnahme bildet die Grundlage fiir alle strukturgeologischen, petrologischen und
geochemischen Analysen im Labor. Deshalb wurde Wert darauf gelegt, bei der Feldarbeit alle
moglichen Informationen zu erfassen. Kartiert wurden: Mineralogie und Lithologie, Texturen wie
KorngroB3e und Anwesenheit von Phenocrysten und Strukturen wie Foliation und Streckungslineare.

Im Rahmen unserer Feldarbeit unter der Leitung von K.S. Ivanow und A.M. Juminow wurden die
Gneiskomplexe als Schwerpunkt kartiert, ihre Relation zu den benachbarten Gesteinseinheiten wurde
aber ebenfalls genau untersucht. Die Arbeiten wurden in zwei Gneiskomplexen durchgefiihrt, die sich
in GroBe und Form unterscheiden:

im Gneismantel des Dzhabyk-Plutons und
im Gneismantel des Suunduk-Plutons

Grundlage der Kartierung waren verschiedene russische geologische Detailkarten. Die Methodik der
Kartierung wurde den AufschluBBbedingungen entsprechend gewéhlt. Als erstes Kartierungsgebiet
wurden die Gneise in der Umrahmung des Dzhabyk-Plutons bearbeitet. Da Aufschliisse in der flachen
bewaldeten Landschaft nur selten sind, wurde eine Ubersichtskartierung durchgefiihrt. In FluBtilern
sind vermehrt Aufschliisse zu finden. So konnte in der Gneisplatte von Kartali eine Profilkartierung
durchgefiihrt werden. In den Gneiskomplexen in der Umrahmung des Suunduk-Plutons wurde
verstirkt Wert auf die Profilkartierung gelegt, da hier der Ubergang von Graniten in Gneise und in
den dufleren Rahmen in mehreren FluBtdlern gut aufgeschlossen ist. Folgende Daten wurden erfaf3t:

Im Gneis: Lithologie, Foliation, Streckungslineare, Stérungen, Striemungen, Metamorphose,
Deformationsstil

Im Granit: Lithologie, magmatische Strukturen, Endokontakte, Enklaven, Ginge, Duktil- und
Sproddeformation

Am Kontakt: Lithologie, GroBe der Aureole, Foliation, Streckungslineare, Metamorphose, Art und
Scharfe des Kontaktes

Im Rahmen: Lithologie, Schichtung, Foliation, Streckungslineare, Deformationsstil, Metamorphose

Die Lage der AufschluBpunkte wurde mit GPS bestimmt. Zur Datenauswertung wurde je eine
geologische Karte erstellt (Anlagen 2.1 und 2.4). Tektonische Mef3daten wurden in Schmidtscher
Lagenkugelprojektion oder in Kluftrosen dargestellt (Schmidtsches Netz, siidliche Hemisphére).Sie
sind in den Anlagen 2.3, 2.4 bzw. 2.5 und 2.6 dargestellt.

Als Ergebnis der Geldndearbeit wurde eine Arbeitshypothese iliber die Entstehung der Granit-
Gneiskomplexe aufgestellt, die durch mikroskopische und stoffliche Untersuchungen {iberpriift
werden soll.
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2.4. Untersuchungen an Diinnschliffen

2.4.1. Polarisationsmikroskopie

Die Mikrostrukturanalyse wurde auf der Grundlage einer Diinnschliffserie durchgefiihrt, die das
gesamte Deformationsspektrum, das in den beiden ausgewéhlten Arbeitsgebieten vorkommt, vom
intakten Protomylonit bis zum Ultramylonit abdeckt. Die Diinnschliffe wurden im Schleiflabor
TUBA Freiberg als nicht abgedeckte Schliffe hergestellt. Zum Mikroskopieren wurden sie mit
Glycerin bestrichen, um ihre optischen Eigenschaften zu verbessern. Mikroskopiert wurde an einem
Jenapol, das mit einem Fotoaufsatz und einer Praktika versehen war. Fiir die Fotos wurden KODAK
ISO 200 Filme verwendet.

2.4.2. Rasterelektronenmikroskopie

Das Rasterelektronenmikroskop wurde eingesetzt, um Details der Gefiigeentwicklung dokumentieren
zu konnen, die im Polarisationsmikroskop verborgen bleiben. Interessante Schliffe wurden poliert und
mit Kohlenstoff bedampft. Zirkonstreuprdparate wurden auf einen Kohlenstoff-Tab befestigt.
Zirkonschliffe wurden von D. Dettmar aus Bochum hergestellt. Zur Gewdhrleistung der elektrischen
Leitfahigkeit =~ wurden  auch  diese  Zirkonprdparate  mit  Kohlenstoff = bedampft.
Rasterelektronenmikroskopische Untersuchungen wurden am Scanning Electron Microskope JSM
6400 der Firma JOEL des Geologischen Instituts der Bergakademie Freiberg unter der Leitung von
Frau Obst durchgefiihrt. Das Gerét ist mit einem EDS-Detektor "VANTAGE" der Firma NORAN
ausgeriistet, welcher es erlaubt semiquantitative Untersuchungen durchzufiihren. Areale aus den
Diinnschliffen wurden durch BSE (Back scattered electron)-Bilder bei 20 kV
Beschleunigungsspannung und 600 pA Strahlstrom und 40 bis 100-facher VergroBerung dargestellt.
Ein OXFORT-MONO-CL-Modul wurde verwendet, um Internstrukturen der Zirkone sichtbar zu
machen.

2.4.3. Korngrofienanalyse

Zur KorngroBBenmessung wurde ein Bildverarbeitungssystem KS 300 verwendet. Mit Hilfe einer
Videokamera wurde ein digitales Bild erzeugt. Die Auswertung erfolgte mit dem Programm Kontron
300. Verschiedene Gefiige wurden zu einzelnen Datensdtzen zusammengefalit, so wurden z.B.
Feldspate und Quarze oder primédre Kristalle und Rekristallisate getrennten Datensétzen zugeordnet.
Die Korner wurden interaktiv markiert und der maximale, der minimale Korndurchmesser sowie
deren Verhiltnis bestimmt. Da der Auflosungsbereich des verwendeten Jenapols beschrédnkt ist,
wurden bei den Granitproben die grobsten Feldspdate nicht mehr erfafit. Die gemessenen Daten
wurden mit EXCEL als Histogramme dargestellt, der Verteilungstyp des Datensatzes und der
Erwartungswert wurden bestimmt.
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2.4.4. Druck- und Temperaturabschitzungen

Druck- und Temperaturbedingungen, bei denen sich Mineralphasen bilden, werden traditionell durch
den Vergleich mit experimentell bestimmten Phasendiagrammen ermittelt. Fiir die hier
vorgenommene Abschitzung wurden die in Spear (1993) veroffentlichten Phasendiagramme zur
Eingrenzung der Bildungsbedingungen einzelner Mineralassoziationen verwendet.

Eine direkte Thermobarometrie kann mit Hilfe von Kationenaustauschreaktionen koexistierender
Minerale erfolgen. Das 2-Feldspatthermometer ist jedoch bekannt fiir seine Reequilibrierung im
Subsolidusbereich (Anderson 1995). Auch im Rahmen dieser Arbeit konnten damit keine sinnvollen
Ergebnisse bestimmt werden. Robuster ist das Granat-Biotit-Thermobarometer, das zur p,T-
Abschétzung einer metamorphen Minerassoziation verwendet wurde .

Eine Diinnschliffprobe aus dem westlichen Schiefermantel des Dzhabyk-Plutons enthilt Granate in
direkter Nachbarschaft zu Biotit. Die Granate und Muskovit wachsen auf Kosten von Biotit. Dabei
freiwerdendes Titan wird in Ilmenit eingebaut. Im Schliff tritt Sillimanit auf. Die Probe ist
anastomosierend geschiefert und aulerdem verfaltet. Granat tritt auBerhalb der stark biotithaltigen
Scherbahnen in gescherten aber von der Deformation nicht vollstindig erfaften Linsen auf, in denen
Stadien der friihen Deformation erhalten sind. Von Spottke (1999) wurde der Versuch unternommen,
die Bildungsbedingungen der Granate zu ermitteln. Dazu wurde mit Hilfe einer
Elektronenstrahlmikrosonde der Bestand an chemischen Elementen in unmittelbarer Umgebung der
Granate qualitativ und quantitativ ermittelt. Die Arbeiten wurden an der JOEL 8600 Superprobe des
Mineralogisch-Petrologischen Institutes der Universitit Basel unter der Leitung von Herrn de
Capitani und Frau Schmidt durchgefiihrt. Die Mikrosonde ist mit vier Spektrometern (LDE1, 3xTAP,
LIF, 3xPET) und einer EDS (energiedispersives Spektrometer) der Firma NORAN ausgestattet.
Zuerst wurden mit der WDS (wellenldngendispersives Spektrometer) Elementverteilungsbilder
erstellt, um einen Zonarbau der Granate zu erkennen (Gesamte Mefdauer 8-12 Stunden). Da kein
Zonarbau vorhanden ist, muflten zusétzliche MeBpunkte im Umfeld des Granates angefahren werden.
Mit der EDS wurden Punktmessungen durchgefiihrt. Die MeBergebnisse sind in den Anhdngen 3.2-
3.4 dargestellt. Die Datenverarbeitung erfolgte mit Hilfe der Software VOYAGER III auf einer SUN
SPARK STATION, die Datenauswertung mit Hilfe des Programmes INVEQ von Gordon, abrufbar
tiber http://ichor.geoucalgary.ca/~tmg/Webinveq/rgb95.html.
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2.5. Geochronologie

2.5.1. Aufbereitung

Vor der Zerkleinerung der Proben wurden diese von Verwitterungskrusten und alterierten Bereichen
befreit, gewaschen und getrocknet. Die Proben wurden anschlieBend im Backenbrecher oder
Edelstahlmorser zerkleinert.

Teilmengen wurden fir die Gesamtgesteinsanalysen abgenommen und in einer
Scheibenschwingmiihle mit WIDIA-Einsatz oder einer Achatkugelmiihle analysenfein aufgemahlen.
Falls die Proben nicht zusitzlich fiir Mineralseparation verwendet werden sollten, wurde ca. 1kg
Probenmaterial aufgemahlen. Zur Glimmerseparation wurden 1,5-2 kg Probenmaterial in einer
Scheibenmiihle schonend aufgemahlen. AnschlieBend wurde das Probenmaterial in folgende
Siebfraktionen unterteilt: 350-250 pm, 250-180 pm, 180-125 pm. Diese Siebfraktionen wurden mit
deionisiertem Wasser gewaschen, die Feinstfraktion wurde abgeschlimmt. Um die Oxydation Fe-
haltiger Phasen zu vermeiden, wurden die Proben unter Aceton getrocknet. Das Abrollen iiber Papier
eignet sich gut zur Trennung plattiger Minerale von runden. So konnten die Glimmerpréparate gut
vorangereichert werden. Am Frantz-Magnetscheider wurden die Biotite von den Muskoviten bei 0,4
A und 20° Quer- und 15° Léngsneigung getrennt. Muskovit wurde von Biotit-Feldspat-
Verwachsungen bei 1A getrennt, von Feldspat bei 1,2 A. Die so erhaltenen Préparate wurden unter
dem Binokular handverlesen, um monomineralische Praparate zu erhalten. Durch Ausreiben unter
Ethanol in einem Achatmdrser und Absieben der Fraktion <40 pum wurden die Glimmer von
Verunreinigungen und Einschliissen gereinigt. AnschlieBend wurden sie kurz in Ethanol und
entionisiertem Wasser im Ultraschallbad gewaschen. Fiir die Zirkongewinnung wurden 6-8 kg Probe
in der Scheibenmiihle zerkleinert. Die Siebfraktion <350 pum wurde iiber einen WILFLEY-
NabBriitteltisch gegeben, wobei die Schwerminerale sich anreichern und die Probe gewaschen wird.
Die schwere Fraktion wurde unter Aceton getrocknet. Danach erfolgte eine Schweretrennung mit
Diiodmethan. Die Schwerefraktion wurden mit einem Handmagneten von Magnetit gereinigt. Mit
einem Zirkonsieb wurde die Schwerefraktion in die Korngréen >150pm, 100-150pm, 100-63um
und <63pum unterteilt. Unter dem Binokular wurden die Zirkone ausgelesen. Die Kalifeldspiite
wurden aus der glimmerfreien Fraktion des Magnetscheiders ausgelesen oder als Einzelkorner aus
dem Gestein prépariert. Diese Mineralkorner wurden zermorsert und bei voller Magnetfeldstérke liber
einen Frantz-Magnetscheider gegeben, um Biotiteinschaltungen zu entfernen. AnschlieBend wurden
die Priparate mit Ethanol beschallt und mit Wasser gewaschen.

2.5.2. Chemischer Aufschluf} der Priparate und Siulenchromatographie

Rb/Sr-Analytik

Alle Proben wurden in Savillex-PTFE-Becher eingewogen und mit einem geeigneten Rb/Sr-
Mischspike versetzt. Eingewogen wurden ca. 100 mg des Gesamtgesteinspulvers, 1-20 mg Glimmer
und 50-250 mg Kalifeldspat. Die gespiketen Proben wurden mit einem HF-HNO;-Gemisch im

Mengenverhdltnis 5:1 versetzt und 24 Stunden bei 100-120°C geldst. Dann wurde die FluBséure
abgeraucht und die Probe in 6N Salzsdure aufgenommen und 24 Stunden bei 100-120°C geldst. Nach
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erneutem Eindampfen wurde die Probe in 1-8 ml 2,5N Salzsdure aufgenommen, je nach Einwaage,
und zentrifugiert. Die elutionschromatische Trennung wurde in Quarzglassdulen, die mit ca. 5ml
Kationenaustauscherharz (DOWEX AG 50 W*8, 200-400 mesh) gefiillt sind, durchgefiihrt. Eluiert
wurde mit 2,5N HCI. Das Sr der Glimmer wurde in einem zweiten Reinigungsgang von
iiberschiissigem Rb gereinigt, um bei der Messung isobare Interferenzen zu vermeiden.

Sm/Nd-Analytik

Sm/Nd-Messungen wurden nur fiir Gesamtgesteine vorgenommen, an denen auch Rb/Sr-Isotopie
gemessen wurde. So wurde den Proben zusétzlich zum Rb/Sr-Mischspike auch ein Sm/Nd-
Mischspike zugesetzt. Der chemische Aufschluf3 erfolgte wie oben beschrieben. Die Proben wurden
auch mit iiber die Rb/Sr-Sdulen gegeben, wobei die seltenen Erden mit 6N Salzsdure abgetrennt
wurden. Zur Trennung von Sm und Nd wurden die eingedampften Riickstinde in 0,1 N Salzsiure
aufgenommen und in Quarzglassidulen chromatisch getrennt. Als Absorptionsmedium diente an
Polychlortrifluorethylen (KEL-F) absorbierte Di-(2-ethylhexyl)-orthophosphorsdure (HDEHP). Nd
wurde mit 0,17N, Sm mit 0,4N Salzsaure eluiert.

Pb/Pb-Analytik

Die Bleiisotopie wurde nach der Methode von Kober (1986) an chemisch nicht behandelten und
unzerkleinerten Zirkonkristallen vorgenommen. Ausgewéhlt wurden klare und brucharme Zirkone
der Fraktionen >150pum und 100-150pm, die Zirkone der kleineren Fraktionen enthielten nicht
geniigend Blei.

2.5.3. Massenspektrometrie

Die Isotopenverhiltnisse wurden am Zentrallabor fiir Geochronologie in Miinster (Rb, Sr, Sm, Nd)
und am Mineralogischen Institut der TU BA Freiberg (Pb) mit einem Thermionen-
Massenspektrometer gemessen (Anlage 4.1 d). Ein Einzelkollektor-TIMS TELEDYNE SS 1290
wurde zur Blindwertbestimmung und fiir die Rb-Messungen benutzt. Sm, Nd, Sr wurden auf einem
Multikollektor-TIMS VG Sector 54 mit 8-9 Faraday-Kollektoren gemessen. Sr und Nd wurden in
einem dynamischen MeBmodus gemessen. Dabei wird der lonenstrahl eines Isotops wihrend dreier
MeBzyklen auf verschiedene Dedektoren gelenkt. Die Pb-Messungen erfolgten an einem MAT 626.
Dazu wurde eine Rh-Doppelfilamentanordnung gewdhlt. Die Zirkone wurden in das
Evaporationsbandchen eingeklemmt und bei ca. 1400°C von Verunreinigungen befreit und bei
1220°C in einem einzigen Evaporationsschritt etwa 10 min lang iiberdampft. Die Datenerfassung
erfolgte in einem sequentiellen Mefmodus.

2.5.4. Datenauswertung

2.5.4.1. Korrekturen

Die Rohdaten wurden auf vier verschiedene Weisen korrigiert.
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Spike-Korrektur: Spike ist eine Losung mit bekannter Isotopie, die der Probe zur
Konzentrationsbestimmung in bestimmter Menge zugesetzt wird. Das gemessene Isotopenverhéltnis
ist eine Mischung aus Spike und Probe. Die Hiufigkeit eines Isotops der Probe ist gleich der
Haufigkeit im Gemisch minus der Haufigkeit im Spike.

Korrektur isobarer Interferenzen: Haben zwei Nuklide verschiedener Ordnungszahl die gleiche
Masse, ist eine massenspektrometrische Unterscheidung nicht moglich. Verschiedene Isotope

gleicher Masse iiberlagern sich. Das gilt z.B. fiir 87Rb und ¥’Sr. Um die Uberlagerung korrigieren zu
konnen, wird 8 Rb mitgemessen, das Verhiltnis 85Rb/87Rb der Probe ist bekannt. Somit kann der

Anteil 3’Rb vom gesamten 87-lonenstrom abgezogen werden. Das gleiche gilt fiir 1485 m 148N d und
154Sm'154Gd.

Korrektur der Massenfraktionierung: Beim Verdampfen kommt es zu einer schnelleren
Verarmung der leichten Massen der Probe. Eine Fraktionierung setzt ein. Werden nur zwei Isotopen
(Rb) gemessen, wird die Fraktionierung mit einem Korrekturfaktor ausgeglichen. Dieser wird
ermittelt als Quotient aus wahrem und gemessenem Isotopenverhéltnis eines Standardmaterials. Der
,wahre“ Wert wird vom Hersteller des Standards angegeben. Zusitzlich wird eine lineare
Extrapolation der Daten auf den Beginn der Fraktionierung durchgefiihrt.

Hat ein Element 3 oder mehr Isotope (Sr, Sm, Nd), wird die Fraktionierungskurve als exponentiell
angenommen. Ein konstantes und bekanntes Isotopenverhéltnis wird mitgemessen, auf das korrigiert
wird.

Blindwertkorrektur: Als Blindwert bezeichnet man die Menge des zu bestimmenden Elementes, die
wéhrend des Probenaufschlusses von auBlen eingeschleppt wird. Um dies korrigieren zu konnen,
wurde pro Analysengang ein Gesamtblindwert analog den Proben behandelt (Anlage 4.1c).

Korrektur fiir initiales Blei: Nicht radiogenes Blei, das bei der Kristallisation eingebaut wurde,
wurde nach dem zweistufigen Modell von Stacy und Kramers (1975) korrigiert. Dieses Modell gibt
einen Wert flir die isotopische Zusammensetzung des natiirlichen Bleis zum Zeitpunkt der
Kristallbildung.

2.5.4.2. Messung von Standards

Standards wurden in jedem Probenkarussell mitgemessen, um Verschiebungen am Instrument zu
iiberpriifen und die Reproduzierbarkeit der MeBergebnisse nachzuweisen. Die Messung von 5 Rb-
Standards bildet die Grundlage zur Ermittlung des Korrekturfaktors der Massenfraktionierung
(Anlage 4.1 b).

2.5.4.3. Berechnung der Alter

Die Korrektur der Daten erfolgte mit dem EXCEL-Spreadsheet von Thorsten Kleine fiir Rb und Sr,
mit dem EXCEL-Spreadsheet des ZLG Miinster fiir Sm und Nd und mit Pb-Dat des Isotopenlabors
Freiberg. Zur Altersbestimmung wurde ISOPLOT 2.06 von Ludwig(1999) verwendet.
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2.6. Geochemie

Die Bestimmung der Haupt- und Spurenelementgehalte wurde generell an Gesamtgesteinspulvern
durchgefiihrt. Vom aufbereiteten Gesteinsvolumen wurden fiir die Gesamtgesteinsanalytik
Probenmengen von jeweils einigen 10 bis 100 g gewihlt. Die so erhaltenen Pulver wurden sowohl fiir
die ICP - als auch ICP-MS — Analytik der Haupt- und Spurenelemente verwendet. Die ICP- und ICP-
MS — Analysen (ICP = induktiv gekoppelte Plasmatechnik) der ausgewihlten Gesteinsproben wurden
kommerziell von der Firma ,,ACTLABS — Activation Laboratories Ltd.“ in Canada durchgefiihrt. Fiir
die Analytik stand ein Elan 6000 ICP - MS zur Verfiigung. Zur Bestimmung der Hauptelementgehalte
wurde zuerst ein Schmelzaufschluf mit Lithium — Metaborat/Tetraborat und anschlieBend ein
Séaureaufschlul in 5% HNOj durchgefiihrt. Die Messung erfolgte ICP-analytisch. Mit dem
gleichzeitig gemessenen Standard ,,WAR-ICP Code 4B* wurde die Mef3genauigkeit kontrolliert. Mit
Hilfe der ICP-MS — Analyse an Sauredruckaufschliissen wurden die Spurenelementgehalte und
insbesondere die Seltenerdengehalte ermittelt. Diese Verfahrensweise gewihrleistet laut ACTLABS
den vollstindigen Aufschlufl resistenter Minerale, wie z.B. Zirkon, um somit exaktere REE- und
HFSE- Daten zu erhalten. Bei BaO- Gehalten von mehr als 1 wt% treten erhebliche Probleme bei der
Eu- Bestimmung auf. Deshalb miissen solche Daten als semiquantitativ betrachtet werden. Zur
Kontrolle der Mefgenauigkeit wurde der Standard ,,Trace Element Code 4B-std.” verwendet. Die
Nachweisgrenzen laut ACTLABS wurden in den Tabellen A1 und A2 beriicksichtigt.

Zur graphischen Darstellung der Daten wurde das Programm MINPET 2.02 verwendet.
Spiderdiagramme und REE-Diagramme wurden auf den durchschnittlichen Chondrit nach Tompson
(1982) normiert. Werte fiir durchschnittliche Oberkruste wurden von Taylor und McLennan (1981),
fiir den durchschnittlichen Tonalit von LeMaitre (1987) in Rollinson (1993) und fiir
durchschnittlichen MORB von Hofmann (1988) aus White (1997) ibernommen.

Die ISOCON-Methode von Gresens (1967) in ihrer Modifikation von Grant (1986) wurde zur
Identifikation von Elementmobilititen bei der Metasomatose unter Beriicksichtigung von
Volumenénderungen angewendet. Mit der ISOCON-Methode lassen sich Aussagen iiber den Grad
der Ab- und Anreicherungen von Elementen in einem Gestein treffen. Die Gresens-Gleichung fiir
Konzentrationsdnderungen bei mdglicher Volumenéinderung lautet:

XN _ (fv * CiGranit _ CiGneis) m (GL 1)

Dabei ist Xy der Massegewinn, f,, der Volumenfaktor, ciGneiS die Konzentration eines Elementes i im

Gneis, ciGranit, die Konzentration eines Elementes 1 im Granit und m die Probenmasse. Fiir alle
immobilen Elemente gilt Xy= 0.
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KAPITEL 3 Der regionale Uberblick-
Auswertung von Landsat-
TM-Szenen

3.1. Abgrenzung geologischer Baueinheiten anhand der
Satellitenszene

Die kontinentalen Einheiten der Osturalzone (OUZ) sind in einem Gebiet von ca. 800 km
Langserstreckung in die ozeanischen Einheiten eingeschaltet. Es existiert eine groBe Anzahl von
Granit-Gneis-Komplexen, die sich durch grundlegende gemeinsame Merkmale, aber auch durch
individuelle Besonderheiten auszeichnen konnen. Um ein giinstiges Arbeitsgebiet innerhalb der 800
km langen Zone auswihlen zu kénnen, mul man sich zuerst einen regionalen Uberblick iiber den
geologischen Aufbau der OUZ verschaffen. Dazu wurden 2 Landsat-TM-Szenen verwendet. Sie
vermitteln einen Uberblick iiber Geologie und AufschluBverhiltnisse der untersuchten Region.

In den verwendeten Landsat-TM-Szenen ist der streifenformige Aufbau des Uralorogens deutlich
sichtbar. Das Orogen ist aus schmalen, N-S oder NO-SW streichenden Zonen zusammengesetzt, die
sich auf Grund verschiedener Unterscheidungsmerkmale wie Morphologie, Vegetation,
Bodenfarbung und Entwésserungsnetz leicht voneinander abgrenzen lassen. Der Westliche Falten-
und Uberschiebungsgiirtel tritt durch seine Morphologie deutlich hervor, denn er bildet das
eigentliche Gebirge Ural. Er ist durch ein rechtwinkliges FluBnetz gekennzeichnet, das Kluftscharen
und Verwerfungen folgt. Die Haupturalstorung ist in der Satellitenszene als 20 km breite Zone zu
erkennen, die durch dunkle Bodenfiarbung, Seen und ein dendritisches Gewéssernetz gekennzeichnet
wird. Die Zone von Magnitogorsk bildet eine nach Siiden offene Linsenstruktur, deren Breite von 5
auf 80 km ansteigt. Charakteristisch sind das flache Relief und die intensive landwirtschaftliche
Nutzung dieser Zone. Die Osturalzone wird durch lange Lineationen mit verdnderter Bodenfarbung
von der Zone von Magnitogorsk abgegrenzt. Die Osturalzone tritt durch Gras- und Waldvegetation
deutlich im Satellitenbild hervor. Auch die felsigen Kuppen der Kristallinkdrper prigen das
Erscheinungsbild dieser Zone durch ihre gelblich-graue Féarbung. Das Gewéssernetz in der
Osturalzone ist dendritisch und entwissert nach Osten. An der Grenze zum Transural werden Fliisse
nur aus westlich gelegenen Zufliissen gespeist. Im Kontrast dazu sind in der Transuralzone nur sehr
wenige Fliisse vorhanden, die liberhaupt keine Organisation erkennen lassen. Charakteristisch fiir die
Transuralzone sind Seen und Feuchtgebiete, die sich als Folge einer glazialen Uberdeckung des
Gebietes tliber Geschiebelehmen und in Toteisseen gebildet haben.
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3.2. Der Groundcheck

Grofle Teile des Uralorogens, besonders des Ostlichen Urals, sind durch ein flaches Relief, eine
machtige Bodenbedeckung und landwirtschaftliche Nutzflichen gekennzeichnet. Deshalb ist fraglich,
ob Strukturen, die auf der Satellitenszene sichtbar sind, den geologischen Bau des Untergrundes
widerspiegeln. Um zu {iberpriifen, ob das der Fall ist, muf3te ein Groundcheck durchgefiihrt werden.

Der Groundcheck wurde in der OUZ durchgefiihrt, da diese das Arbeitsgebiet dieses Projektes ist.
Drei Granit-Gneis-Komplexe wurden fiir den Groundcheck ausgewihlt: die Massive von Plast,
Dzhabyk und Suunduk.

Auf der Satellitenszene wurden diese Massive durch ihre helle Bodenfiarbung, Waldvegetation,
radiale Entwisserungssysteme und durch Vergleich mit geologischen Karten abgegrenzt. Aus der
Lineationskarte wurde fiir jeden Komplex eine Richtungsrose erstellt.

Im Geldnde wurde in den Kristallinkomplexen von Suunduk und Dzhabyk die Orientierung von
Sprodstrukturen erfaf8t und in Kluftrosen dargestellt. Die Lineationskarte von Plast wurde mit den
Gelindedaten von Kisters et al. (2000) verglichen.

Die Lineationsdaten des Suunduk-Komplexes stimmen mit der Orientierung des Schersystems an den
Réndern des Granit-Gneis-Komplexes gut iiberein (Abbildung 6 auf Seite 39). Beide Datensitze
zeigen die Anlage eines konjugierten Stérungssystems im Suunduk. Die Maxima der Kluftrose der
Geldndeaufnahme liegen bei 30°-70° und 130°-160°, die Maxima der Lineationsrose bei 40°-50° und
140°-170°. Die aus der Satellitenszene kartierten Lineationen stimmen gut mit den Geldndedaten
iiberein. Im Dzhabyk stimmt die Lineationsrose gut mit den Streichwerten undeformierter Ginge
iberein (Abbildung 6 auf Seite 39). Aus der Satellitenszene ergaben sich zwei Maxima bei 350°30°
und 100°-140°, bei der Geldndearbeit ergaben sich drei Maxima bei 350°-30°, 100°-110° und 140°-
160°. Im Massiv von Plast treten O-W streichende Goldquarzgénge auf, die von N-S streichenden
Gangschwirmen geschnitten werden (Kisters et al. 1999). Im Rahmen der Arbeit von Kisters et al.
(1999) wurde das Streichen der Goldquarzginge mit 60°-120° ermittelt. In der Satellitenszene sind
die N-S streichenden Lineationen dominant. Sie bilden ein Maximum zwischen 320° und 30°. Die O-
W streichenden Lineationen bilden ein lokales Maximum zwischen 60°-70° (Abbildung 6 auf
Seite 39).

Das Ergebnis des Groundcheck zeigt, da3 die Lineationsmuster der Satellitenszene gut mit den im
Gelidnde angetroffenen Sprodstrukturen {ibereinstimmen und als geologisch relevante Daten
betrachtet werden konnen.
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ABBILDUNG 6. Groundcheck- Vergleich von Lineationsmustern der Satellitenszene mit Geléinde- bzw.
Literaturdaten

Lineationskarte

Gelande

Satellitenszene

Suunduk_/£ /-

A ¥
Vfﬁ/—

N=85
Maxima: 30°-70°
130°-160°

N=354
Maxima: 40°-50°
140°-170°

N=51
Maxima: 350°-30°
100°-110°
140°-160°

N=95

Maxima: 350°-30°
60°-70°
100°-140°

N=56

Maxima: 60°-120°
N-S

(nach Kisters et al. 2000,
dargestellt sind Fallrich-
tungen und nicht das
Streichen wie in den
anderen Diagrammen)

Maxima: 320°-30°
60°-70°
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3.3. Lineationsmuster des Urals

Um die Eigenschaften des tektonischen Baus der OUZ im Vergleich zu anderen Einheiten des Urals
zu charakterisieren, wurde auf Grundlage der Satellitenszene 163-22 eine Lineationskarte angefertigt.
Wie bisherige Erfahrungen bei der Interpretation von Fernerkundungsdaten zeigen, spiegeln
Lineationen die Anlage von Sprodbruchsystemen wider. Da im Ural keine postorogene Bruchtektonik
stattgefunden hat, dokumentiert die Lineationskarte das bei der Uralorogenese angelegte
Bruchmuster. Lineationen setzen sich fast nie liber Zonengrenzen hinweg fort, weswegen es sich
anbietet, das Lineationsmuster fiir jede Zone des Urals einzeln zu betrachten (Tabelle 2 auf Seite 40).

TABELLE 2. Charakteristik der Lineationsrosen der Zonen des Urals

Zone Symmetrie globales Maximum lokales Maximum

Rose Maxima Orientierung Anzahl in % | Orientierung Anzahl in %
Zentralural symmetrisch symmetrisch 350°-60° 65 100°-130° 6
MUF symmetrisch symmetrisch 10°-50° 55 100°-110° 7
Magnitogorsk asymmetrisch ~ symmetrisch 350°-20° 41 150°-170° 21
Osturalzone asymmetrisch ~ asymmetrisch | 350°-0° 11 -
Transuralzone asymmetrisch ~ symmetrisch 330°-20° 62 100°-110° 10

Die Lineationsrosen in der Zentraluralzone und der MUF sind symmetrisch aufgebaut. Das globale
Maximum streicht in N-NO Richtung und hat eine grofe Streubreite von 40-50°. AuBBerdem existiert
ein nach O streichendes lokales Maximum, das aber nur von 6-7% der Daten belegt wird. Die
Streichrichtung des globalen Maximums entspricht der Orientierung des Falten- und
Uberschiebungsgiirtels nach Hetzel (1999) und der Lage der Faltenachsen nach Giese et al. (1999) in
dieser Zone, die durch eine NW-gerichtete Plattenkonvergenz im frithuralidischen Stadium verursacht
wurden. Assoziierte Scherbriiche bildeten sich in Abweichung von ca. 20-30° vom globalen
Maximum und erkliren dessen grofe Streubreite. Die W-gerichteten Lineationen priasentieren die
pure-shear Komponente des NW-gerichteten Spannungsvektors. Nach Giese et al. (1999) bildeten
sich W-gerichtete Einengungsstrukturen im Perm im spéturalidischen Stadium der Orogenese
(Abbildung 7 auf Seite 41).

Die Lineationen in der Zone von Magnitogorsk bilden ein N-S streichendes globales und ein NW-SO
streichendes lokales Maximum. Beide sind symmetrisch aufgebaut. Die Streubreite beider Maxima
betrdgt nur 10°-15°. Scherbriiche wurden in der Zone von Magnitogorsk kaum angelegt. Die N-S
streichenden Lineationen verlaufen parallel zur Begrenzung der Zone von Magnitogorsk. Die NW-SO
streichenden Lineationen verlaufen senkrecht zum Uberschiebungsgiirtel (Abbildung 7 auf Seite 41).
Sie konnen als Extensionsbriiche interpretiert werden, die bei der NW-gerichteten Konvergenz
angelegt wurden, denn die Zone von Magnitogorsk war ein Inselbogen, in dem sich Bereiche hoher
und geringer Krustenméchtigkeit abwechselten. Ein einheitlicher verfestigter Krustenblock existierte
nicht. So konnte die Kompression der Zone wahrscheinlich durch Materialtransport senkrecht zur
Einengungsrichtung ausgeglichen werden. Die Lineationsrose der OUZ zeigt nur ein Maximum, das
N-S streicht. Das Lineationsmuster ist asymmetrisch aufgebaut, die Dichte der Klassenbewegung
nimmt schrittweise gegen den Uhrzeigersinn ab, bis das lokale Minimum erreicht wird, das direkt
neben dem globalen Maximum liegt. Dieses Sidgezahnmuster entspricht dem von Eisbacher (1991)
und Janssen et al. (2001) beschriebenen typischen Bruchmuster, das bei sinistralem Strike-slip an
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einer Hauptgleitfliche mit den entsprechenden syn- und antithetischen Zweigstorungen entsteht. Das
Lineationsmuster der OUZ unterscheidet sich von dem aller anderen Zonen und unterstreicht die
Sonderstellung, die die OUZ innerhalb des Uralorogens einnimmt. Die tektonische Pragung dieser
Zone erfolgte unabhingig von der der benachbarten krustalen Strukturen (Abbildung 7 auf Seite 41).
Die Lineationsrose der Transuralzone dhnelt der der Zone von Magnitogorsk. Sie besteht aus zwei
symmetrisch aufgebauten Maxima, wobei das globale N-S streicht und das lokale NW-SO. Das lokale
Maximum ist aber nur mit 10% der Daten belegt. Die Orientierung der Lineationen parallel zur
Zonengrenze zeigt, dall diese Zone kaum eingeengt wurde. So bildeten sich nur wenige Scher- oder
Extensionsbriiche aus (Abbildung 7 auf Seite 41).

ABBILDUNG 7. Lineationsrosen der Zonen des Urals und der Kraftansatz, den diese Muster widerspiegeln

N N

/

¥

n=226 n=152

MUF
N
/\ |
| 5.
Lf/ \

n=428

Zentralural

Zone von Magnitogorsk

N

n=907

Osturalzone

N

.

n=100

Transuralzone

41



Der regionale Uberblick- Auswertung von Landsat-TM-Szenen

3.4. Die Kontinentalkomplexe der Osturalzone

Wesentliche strukturelle Merkmale der Kontinentalkomplexe der OUZ lassen sich auf der
Satellitenszene bzw. auf der Lineationskarte gut erkennen, so dafl diese einen guten regionalen
Uberblick iiber Gemeinsamkeiten und Unterschiede im Aufbau der Granit-Gneis-Dome vermittelt.

Die Lineation der Kontinentalkomplexe wurde zuerst mit der der ozeanischen Einheiten der OUZ
verglichen, um deren tektonische Prigung relativ zur Hauptdeformation der OUZ einordnen zu
konnen. Die Lineationsdichte innerhalb der Kristallinkorper ist um das 10-30 fache hdher als die der
ozeanischen Einheiten, weswegen sich die Kristallinkomplexe auf der Lineationskarte gut erkennen
lassen (Anhang 1.5). Diese hohe Dichte von Lineationen kann am einfachsten dadurch erklért werden,
dal die Bodenbedeckung tiber den Kristallinkoérpern geringmichtig ist und landwirtschaftliche
Nutzfldchen fehlen, auf denen Bodenstrukturen verandert werden. So sind die AufschluBbedingungen
innerhalb der Granit-Gneis-Komplexe besonders giinstig fiir Fernerkundung.  Die Lineationen
innerhalb der Kristallinkorper sind im Durchschnitt gleich lang wie die des Umgebungsgesteins und
gleich orientiert. Die Lineationsrosen der kontinentalen und der ozeanischen Einheiten stimmen gut
iberein: sie zeigen ein asymmetrisches Sdgezahnmuster, dessen Maximum N-S streicht und dessen
Klassenbelegung gegen den Uhrzeigersinn kontinuierlich abnimmt (Abbildung 8§ auf Seite 43). Beide
Struktureinheiten wurden durch sinistralen strike-slip geprédgt. Das heil3t, die Sprodstrukturen in den
Kontinentalkomplexen wurden gleichzeitig mit denen in den ozeanischen FEinheiten angelegt.
Regionale Strukturen setzen sich in der Umrandung der Granit-Gneis-Dome im Wesentlichen ohne
Ablenkung oder Unterbrechung fort. Auch die Kristallinkomplexe selbst sind hdufig konkordant zu
den postkollisionalen strike-slip Zonen orientiert. Es gibt keine Anzeichen dafiir, da3 es sich bei den
Kontinentalkomplexen um préexistierende rigide Blocke handelt, wie nach dem Modell von
Fershtater et al. (1997) zu erwarten wire.

Auch die Merkmale einzelner Granit-Gneis-Komplexe wurden miteinander verglichen. Auf Grund
threr Geometrie und ihrer Lineationen konnen die Kontinentalkomplexe in zwei Gruppen
untergliedert werden: in geléngte und isometrische Korper. Die Kristalline von Tschebarkul, Katzbach
und Suunduk haben eine in N-S Richtung geldngte Form und laufen an ihren Enden spitz zu
(Abbildung 8 auf Seite 43). Lineationen setzen sich ungebrochen bis in die Kristallinkorper fort. Das
Kiristallin selbst und seine Lineationen verlaufen konkordant zu den gro3en Scherzonen der OUZ. Die
Kristallinkorper liegen in lokalen Extensionsstrukturen dieser Scherzonen. Die Komplexe von
Werchne Sanarka und Dzhabyk haben eine isometrische Form und sind radial aufgebaut. Die
Radialstrukturen setzen sich auch im Umgebungsgestein fort und verlaufen diskordant zu den strike-
slip Zonen (Abbildung 8 auf Seite 43). Im Komplex von Werchne Sanarka gehen radiale und N-S
streichende uralische Strukturen ineinander iiber. Sie sind gleichzeitig entstanden. Im Dzhabyk-Dom
werden die radialen Strukturen von uralischen abgeschnitten. Sie sind édlter als diese. Das Auftreten
der radialen Strukturen zeigt, dall im Bereich dieser Komplexe neben dem regionalen Spannungsfeld
noch ein lokales existierte, das dieses liberlagert. Der Komplex von Plast bildet eine Mischform aus
beiden beschriebenen Typen (Abbildung 8 auf Seite 43). Am Nordende l4uft er spitz zu und folgt den
regionalen Strukturen. Am Siidende hat er eine hohe O-W Ausdehnung und wird von
Radialstrukturen begleitet.

Welche unterschiedlichen Entstehungsmechanismen fiihrten zur Ausbildung dieser beiden
Domtypen? Und welche Gemeinsamkeiten gibt es?
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Die Kontinentalkomplexe der Osturalzone

Um die Entstehung der Granit-Gneis-Komplexe beschreiben zu konnen, miissen beide Typen
beriicksichtigt werden. Deshalb wurden als Arbeitsgebiete der Dzhabyk-Komplex ausgewdihlt, der
seine radialen Strukturen vollig unabhéngig von den regionalen ausbildete, und der Suunduk-
Komplex, in dem radiale Strukturen vollig fehlen und nur regionale Lineationsrichtungen sichtbar
sind.

ABBILDUNG 8. Die OUZ und in sie eingeschaltete Granit-Gneis-Komplexe: Geometrie und Lineationen (grau:
radiale Strukturen)
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Der regionale Uberblick- Auswertung von Landsat-TM-Szenen

3.5. Zusammenfassung

Die Lineationsrosen der Zonen des Urals spiegeln die Anlage von Sprodstrukturen bei der
Uralorogenese wider. Jede Zone des Urals hat ein Lineationsmuster ausgebildet, das sich von dem
benachbarter Zonen in Aufbau und Orientierung unterscheidet. Das zeigt, dal jede Zone von
spezifischen Prozessen der Gebirgsbildung geprigt wurde und dal3 die Zonen erst im Spéatstadium der
Uralorogenese nebeneinander gelangten. Die Lineationen in der Zentraluralzone und in der
Haupturalstdrung folgen dem Streichen des Falten- und Uberschiebungsgiirtels der im Frithstadium
der Uralorogenese entstand. Die Lineationen im Ostural verlaufen parallel zu den Zonengrenzen und
widerspiegeln deren finale Platznahme. In der Zone von Magnitogorsk wurde die Kompression durch
Krustenverdickung an Uberschiebungsbahnen und durch seitlichen Materialtransport an
Extensionsbriichen ausgeglichen. In der Transuralzone fehlen Anzeichen fiir eine Einengung der Zone
weitgehend.

Die OUZ nimmt eine Sonderstellung ein, denn sie wurde durch eine sinistrale strike-slip Tektonik
gepragt, die vollig losgelost von der Tektonik in den benachbarten Zonen ist. Als das
Lineationsmuster in der OUZ angelegt wurde, war sie eine regionale Schwichezone, in der sich die
postkollisionalen Ausgleichsbewegungen zwischen Europa und Asien konzentrierten.

Auf der Lineationskarte der OUZ wird sichtbar, daf sich die Granit-Gneis-Komplexe gut in den
Baustil der Zone einfiigen. Sie erwecken tliberhaupt nicht den Eindruck, exotische Korper zu sein.
Wiren sie pradeformativ entstanden, sollten ihre Internstrukturen diskordant zu denen der OUZ
verlaufen. Die Lineationen der ozeanischen Einheiten miiten die Kontinentalkomplexe als rigide
Korper umflieBen. Das ist nicht der Fall. Wiren die Kristallinkomplexe posttektonische
Struktureinheiten, miiten die radialen Strukturen in ihrer Umgebung die sinistralen strike-slip
Strukturen {iberpriagen. Auch das ist nicht der Fall. Die Mehrzahl der Kontinentalkomplexe befindet
sich in lokalen Extensionsstrukturen und ist parallel zum Verlauf der Scherzonen gelingt. Lineationen
setzen sich ungebrochen bis in die Kristallinkorper fort. Sie wurden durch sinistralen strike-slip
erzeugt und bilden Richtungsrosen mit dem fiir die OUZ typischen Sdgezahnmuster. Die
Kontinentalkomplexe miissen deswegen als syntektonische Bildungen interpretiert werden.

Auf Grund ihrer Geometrie und ihres Lineationsinventars lassen sich die Granit-Gneis-Komplexe in
zwei Gruppen untergliedern:

* in isometrische Korper und
* in gelidngte Korper
zwischen denen Ubergangstypen existieren. Zur Bearbeitung im Rahmen dieses Projektes wurden ein

"rein" isometrischer Korper, der Dzhabyk-Komplex, und ein "rein" geldngter Korper, der Suunduk-
Komplex, ausgewéhlt.
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KAPITEL 4 Der Gneismantel des
Dzhabyk-Plutons

4.1. Der Kenntnisstand iiber den Dzhabyk-Granit-Gneis-
Komplex

Der Dzhabyk bildet einen der gréfiten osturalischen Granit-Gneis-Dome mit einer O-W-Erstreckung
von ca. 50 km und einer N-S Ausdehnung von 35 km. Er befindet sich bei 60° 6stlicher Lange und
53° nordlicher Breite Ostlich der Stadt Magnitogorsk. An seinem Ostrand liegt einer der grofiten
Gneis-Komplexe der siidlichen Osturalzone - die Gneisplatte von Kartali, die eine Léngserstreckung
von 20 km und eine Breite von 10 km hat.

Die Zentralbereiche des Dzhabyk-Plutons wurden von sowjetischen Geologen detailliert kartiert und
geophysikalisch sowie geochemisch untersucht, da in seiner Gesellschaft zahlreiche gold- und schee-
litflihrende Quarzginge vorkommen.

Der Dzhabyk-Pluton hat eine Tiefenausdehnung von 5-7 km und eine plattige Form. Er ist im seismi-
schen Profil durch mehrere parallele ostwirts einfallende Reflektoren gekennzeichnet (Tryggvason et
al. 2001). Im 0Ostlichen Teil des Plutons ist der Dachbereich aufgeschlossen, was sich au8er in den gra-
vimetrischen Daten auch darin zeigt, da3 hier verstiarkt Xenolithe des Umgebungsgesteins und Peg-
matit- sowie Aplitgéinge auftreten. Als Intrusionsrahmen gelten die Gneiskomplexe in der Umrandung
des Granits.

Von Fershtater et al. (1994) wird der Dzhabyk-Pluton auf Grund geochemischer Untersuchungen in
sechs Komplexe untergliedert. In der Arbeit von Gerdes et al. (2001) werden diese zwei unterschiedli-
chen Fraktionierungsreihen zugeordnet, einer granitischen und einer quarzmonzonitischen. Einzelzir-
kondatierungen von Montero et al. (2000) bestimmten das Alter der Granite von Dzhabyk mit
291+4Ma.

Da die URSEIS-Trasse von 1995 {iber den Dzhabyk-Pluton verlduft, wurde er in die Untersuchungen
und Modellierungen, die entlang der Trasse stattfanden, mit einbezogen, so dal3 zahlreiche geophysi-
kalische Daten (Doring und Go6tze 1999 und Shapiro et al. 1997), aber auch Fisson-Track Daten
(Seward et al. 1997) als zusétzliche Informationen zur Verfiigung stehen.

All diese Arbeiten ignorieren die Gneiskomplexe am Rand des Granit-Korpers jedoch vollig, so dal3
im Rahmen dieses Projekts eine umfangreiche Geldndeaufnahme und Beprobung unerléflich war.
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Der Gneismantel des Dzhabyk-Plutons

4.2. Der Gelandebefund

ABBILDUNG 9. Der Dzhabyk Granit-Gneis-Dom mit Rahmen, Karte (Hauer 1997)
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4.2.1. Der Gneismantel

Der Dzhabyk-Pluton wird von einem Gneismantel umgeben, der am Nord-, West- und Siidrand des
Plutons nur geringméchtig ist, an dessen Ostrand in der Gneisplatte von Kartali aber als 20 km langer
und 10 km breiter Metamorphitkomplex aufgeschlossen ist (Abbildung 9 auf Seite 46). Die
kalifeldspatreichen porphyrischen Granite des Dzhabyk-Plutons gehen am Plutonrand kontinuierlich
in den Gneismantel {liber. Scharfe Kontakte oder kontaktmetamorphe Mineralbildungen, wie sie an
einem Intrusivkontakt zu erwarten wiren, fehlen. Der Deformationsgrad der Gesteine nimmt zum
Rand des Granit-Gneis-Doms hin kontinuierlich zu.

Zuerst bilden sich diskrete Scherzonen aus. Auerhalb dieser Scherzonen ist ein plattiger Habitus des
Granites typisch. Er ist das erste Anzeichen fiir eine durchgreifende Deformation des Gesteinskorpers.
Mit zunehmender Annéherung an den Plutonrand vergneisen die Granite. Dabei bildet sich zuerst eine
diskontinuierliche Schieferung aus, spéter eine anastomosierende. Es entstehen Augengneise. Dieser
ProzeB ist mit einer Kornverkleinerung verbunden, das granitische Mineralgefiige 16st sich auf.
Schwarze feinkornige Ultramylonite mit wenigen Feldspataugen sind die am stérksten deformierten
Proben. Sie sind kontinuierlich und parallel geschiefert. Im Feld konnten alle Ubergiinge von Granit
zu Ultramylonit beprobt werden. Grobkdrnige Gneise und feinkdrnige wechsellagern, was auf strain
partitioning zuriickzufiihren ist.
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Der Gelandebefund

Die Foliation im Gneismantel ist konkordant zum Rand des Plutons angelegt. Sie zeigt ein
umlaufendes Streichen und féllt flach meist vom Pluton weg (Abbildung 9 auf Seite 46, Abbildung 10
auf Seite 47). Sie weicht somit von der Foliation in uralischer Hauptrichtung ab, die steil steht und N-
S streicht. Das Streckungslinear fallt im gesamten Gneismantel flach nach Osten ein, wobei sich Top
ostwirts bewegte (Abbildung 10 auf Seite 47). Diese Strukturen verlaufen diskordant zu den
iiberregionalen Strukturen im Ural und miissen als Folge der Aufdomung des Granit-Gneis-
Komplexes interpretiert werden.

ABBILDUNG 10. Foliation und Streckungslineare im Gneismantel des Dzhabyk-Plutons

Foliation des Gneismantels des Dzhabyk: Streckungslineare des Gneismantels des Dzhabyk:
®  Ostlicher Gneismantel N=28 Ostliche Gneise N=21

® Nordlicher Gneismantel N=12 E Nordliche Gneise N=11

O Westlicher Gneismantel N=5 Norddstliche Serpentinite N=4

4.2.2. Der Intrusionsrahmen

Der Granit-Gneis-Dom wird von feinsandigen karbonischen Sedimenten und eng miteinander
vergesellschafteten Serpentiniten und Amphiboliten umrahmt. Normalerweise treten diese Gesteine in
der gesamten OUZ als relativ steile und schmale N-S-verlaufende Héhenriicken auf und sind an die
grofBen uralischen Scherzonen gebunden. Die Schieferung in diesen Gesteinskdrpern streicht N-S und
steht steil. Die im Rahmen des Granit-Gneis-Doms aufgeschlossenen Serpentinite+Amphibolite
weichen von dem eben beschriebenen typischen Erscheinungsbild ab. Im gesamten Ostteil des
Dzhabyk sind Serpentinite+Amphibolitkorper aufgeschlossen, die massig und wenig geléngt
erscheinen. Sie streichen parallel zum Plutonrand und nicht in uralischer Hauptrichtung (Abbildung 9
auf Seite 46). Die Schieferung streicht konkordant zu der der Gneise und fillt flach vom Pluton weg.
In Scherlinsen und Boudins sind noch Relikte des Protoliths zu erkennen: Diorite oder Gabbros, die
denen der Zone von Magnitogorsk dhneln. In den Metabasiten sind synkinematische Génge mit
granitischer Fiillung gefunden worden, die belegen, da3 der Kontakt zwischen Basiten und Gneisen
intrusiv ist. So wurde der in der Umrandung der Granite vermutete Intrusivkontakt in der Umrandung
der Gneise angetroffen.

Die marinen Sedimente sind in der Umrandung des Granit-Gneis-Doms prograd metamorphisiert,
was sich in der Sprossung von Biotit, Sillimanit und Andalusit dullert. Das dokumentiert die heifle
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Der Gneismantel des Dzhabyk-Plutons

Platznahme der Gneise in den karbonischen Sedimenten. Ihre Foliation streicht konkordant zum
Plutonrand und féllt nach auBlen. AuBlerhalb des Kontaktbereichs sind die Sedimente unmetamorph.

Die Anlage radialer Strukturen im Umgebungsgestein der Granit-Gneis-Dome belegen, da3 deren
Platznahme lokal die Aufdomung des Rahmens und seine Deformation verursachte.

4.2.3. Grofie uralische Scherzonen

Im Osten und Westen wird der Granit-Gneis-Dom des Dzhabyk von groBen duktilen Scherzonen
abgeschnitten, die N-S verlaufen. Beide Scherzonen sind gleich aufgebaut: Am plutonitfernen Ende
der Scherzone dominieren basische Magmatite, Serpentinite und Amphibolite, die als tektonische
Melange auftreten. Mit Anndherung an den Granitkontakt fallt eine Zunahme felsiger Bestandteile
auf: Amphibolitschiefer und -gneise treten auf. Am inneren Rand der Scherzone trifft man
Granitgneise und Biotitschiefer an. Der Deformationsgrad wird geringer. Die Streckungslineare fallen
nach Norden, die Foliation steht steil (Abbildung 9 auf Seite 46).

ABBILDUNG 11. Streichen von Sprodstrukturen im Dzhabyk-Granit

N

N=51

Das Auftreten basischer Gesteine in den beiden Scherzonen dient landlaufig als Beweis dafiir, dal3 es
sich um ehemalige Subduktionszonen handelt, an denen Mikrokontinente andockten. Dabei wird aber
vergessen, da3 die an die Scherzone anschliefenden Gesteinseinheiten der Magnitogorsk-Zone und
des Transural Basite sind. Diese wurden von der Zerscherung erfafit und dabei griinschiefer- bis
amphibolitfaziell metamorphisiert. Unter Hochdruckbedingungen gebildete Minerale wie z.B.
Disthen oder Glaucophan konnten im Gelénde nirgends gefunden werden und werden auch in der uns
bekannten Literatur nirgendwo beschrieben. Es besteht also kein Anlal3, die Scherzonen als Suturen
Zu interpretieren.

Die Deformation der Granite an den uralischen Scherzonen erfolgte unabhéngig von der Dombildung
und iiberprigt sie. Diesem spidten Stadium der Deformation ist auch das konjugierte
Sprodbruchmuster innerhalb des Granites zuzuordnen (Abbildung 11 auf Seite 48). Es spiegelt eine
dextrale Blattverschiebungskomponente wider. Der Dzhabyk wurde erst vom uralischen strike-slip
erfal3t, als der Pluton schon abgekiihlt war .
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Der Gelandebefund

4.2.4. Finale Exhumierung

Sprodbruch-Zonen am Nordrand des Dzhabyk-Granit-Gneis-Doms dokumentieren, dafl der Komplex
im Spitstadium seiner Entwicklung tektonisch exhumiert wurde. Dabei reagierte er als rigider Korper,
so dal Sprodstrukturen innerhalb der Gneiseinheiten fehlen und nur im Kontaktbereich angetroffen
wurden.

4.2.5. Ergebnisse der Gelindearbeit

Der kontinuierliche Ubergang der Granite des Dzhabyk-Plutons in seinen Gneismantel sowie das Feh-
len kontaktmetamorpher Bildungen im Grenzbereich von Granit zu Gneis belegen, dafl die Gneise
nicht Intrusionsrahmen der Granite gewesen sein konnen. Vielmehr ist anzunehmen, da3 die Gneise
deformierte Randbereiche des Plutons sind, denn ihre Foliation verlduft konkordant zum Plutonrand,
und der Deformationsgrad nimmt nach auflen kontinuierlich zu. Das Streckungslinear fillt im Bereich
des gesamten Granit-Gneis-Doms nach Osten ein und belegt einen tektonischen Transport mit Top
nach Osten.

Serpentinite und Amphibolite bilden den Intrusionsrahmen der Granite und Gneise (Abbildung 12 auf
Seite 49). Marine karbonische Sedimente wurden bei der Platznahme des Granit-Gneis-Komplexes in
dessen Umrandung prograd metamorphisiert. Das heif3t, die Gneise sollten maximal ein karbonisches
Alter haben, was deren Interpretation als Bestandteil alter Mikrokontinente anzweifeln 1a6t. Auch die
uralischen Scherzonen in der Umrandung des Granit-Gneis-Komplexes zeigen keine Anzeichen
dafiir, daB3 sie Suturen waren, an denen ein Mikrokontinent andocken konnte, denn hp-metamorphe
Bildungen fehlen.

Aus dem Geldndebefund leitet sich die Arbeitshypothese fiir das Projekt ab: Granite und Gneise bil-
den eine Einheit. Die Gneise entstanden bei der Platznahme des Plutons und sind keine prikambri-
schen Bildungen sondern wie der Granit karbonische. Mit Mikrostrukturanalyse soll nachgewiesen
werden, dafl die Gneise tatsdchlich deformierte Granite sind. Mittels radiometrischer Altersdatierung
wird anschliefend bestimmt, welches Alter das Edukt der Gneise hatte.

ABBILDUNG 12. Querschnitt durch den Dzhabyk-Komplex, Skizze
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Der Gneismantel des Dzhabyk-Plutons

ABBILDUNG 13. Aufschluf3fotos: 1) Scherlinse von Diorit in stark deformierten Serpentiniten der westlichen
Scherzone (Wegpunkt 0), 2) Mylonitzone innerhalb des Granits, die von Sprodbriichen geschnitten wird
(Wegpunkt 16), 3) plattiges horizontales Ablosen des Granits (Wegpunkt 58), 4) Schersinnindikatoren im
Granitgneis der ostlichen Scherzone in Form sigmoidaler Quarzlinsen, die einen tektonischen Transport des
Hangenden nach Osten, im Bild rechts, anzeigen (Wegpunkt 64), 5) Amphibolitgneisbruchstiick aus einem
Bereich basischer Einschuppungen in die Granitgneise der dstlichen Scherzone, der Gneis wird von
synkinematischen granitoiden Géingchen durchsetzt (Wegpunkt 74), 6) Strike-slip-Storung mit sinistralem
Schersinn, der durch einen duktil verformten ausgelingten Quarzgang gekennzeichnet wird, Bereich der
westlichen Scherzone (Wegpunkt 7); Die Lage der Wegpunkte ist im Anhang 2.1 dargestellt.
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Mikrostrukturanalyse

4.3. Mikrostrukturanalyse

4.3.1. Die Gefiigeentwicklung

In Mikrostrukturen verdeutlicht sich, daB3 die Ultramylonite des Gneismantels und die Granite von
Dzhabyk Endglieder einer Deformationsreihe sind, obwohl sie sich in Gefiige und Mineralbestand
unterscheiden. In Proben mit verschiedenem Deformationsgrad lieB sich der fortschreitende
Gefligeumbau zwischen beiden Endgliedern gut dokumentieren.

Der undeformierte Granit besteht aus Kalifeldspat, Plagioklas, Quarz, Biotit und Muskovit. Als
akzessorische Minerale werden Apatit, Magnetit und Zirkon angetroffen. Der Granit besitzt ein
gleichkorniges richtungsloses Gefiige mit glatten und scharfen Korngrenzen. Anzeichen dafiir, dal3
die Schmelze unter Strel3 kristallisierte, wie asymmetrische Anwachssdume und Mikroaplite fehlen.
Auch intrakristalline Deformationsstrukturen wie Subkorner, Knickbiander und Briiche treten kaum
auf.

Kalifeldspat kristallisierte monoklin und wurde erst bei der Abkiihlung des Gesteins in triklinen
Mikroklin umgewandelt. Als Kerne von Mikroklinkristallen kann man noch vereinzelt Karlsbader
Zwillinge finden (Bild 1 Abbildung 14 auf Seite 52). Quarz bildet richtungslose Aggregate oder
Einzelkorner. Die Kristalle sind xenomorph und 16schen nicht oder kaum undulés aus. Plagioklas
weist manchmal Kerne mit Glomerocrysten auf, die zu einem Kristall verwachsen. Haufig ist ein
symmetrischer Zonarbau mit anorthitreichem Kern und zunehmendem Andesitgehalt am Kornrand zu
beobachten (Bild 2 Abbildung 14 auf Seite 52). Biotit tritt in Form von Einzelkdrnern gleichméBig
verteilt im Schliff auf, Muskovit iiberwiegend als Einschluf} in Kalifeldspat.

Der wichtigste Mechanismus der Gefiigeumwandlung ist der fast vollstdndige Mikroklinabbau, der
mit einer extremen Korngrofenreduzierung und Plagioklasbildung verbunden ist. Der
Mikroklinabbau geht auf vielfiltige Weise vonstatten. Die Mechanismen sollen zur besseren
Ubersicht einzeln beschriecben werden. Im Gestein treten sie jedoch nie isoliert auf, sondern
begiinstigen und bedingen sich gegenseitig.

Mikroklin ist der am hiufigsten auftretende Feldspat in den Graniten. Ein einzelnes Mikroklinkristall
ist nie vollig homogen aufgebaut, sondern besteht aus mehreren Bereichen, deren Gitter in geringen
Winkeln gegeneinander versetzt sind. Die Ursachen fiir diese Versetzungen sind Rotation des Gitters
an Rissen, Knickung oder Uberlagerung verschieden orientierter Gitter (Bild 3 Abbildung 14 auf
Seite 52). Diese Unstetigkeiten im Mikroklin begiinstigen dessen Aufldsung bei der Deformation, sie
bieten Angriffsflichen fiir Myrmekitisierung, Albitisierung, Kataklase und Rekristallisation.

Kataklase und Boudinage finden in diskreten Scherbéndern oder direkt am Kontakt eines Mikroklins
mit Quarz statt. Es entstehen zahlreiche Mikroklinkorner mit suturierten Korngrenzen, die
Mikroklingitter sind gegeneinander versetzt und verdreht (Bild 5 Abbildung 14 auf Seite 52).
Myrmekite treten im Granit schon bei ca. einem Drittel aller Mikrokline auf. Und obwohl sonst noch
keine Gefiigeregelung ausgebildet ist, konzentrieren sich die Myrmekite auf eine Schar parallel
ausgerichteter Korngrenzen, die nach Simpson und Wintsch (1989) senkrecht zur Einengungsrichtung
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liegt. Somit zeigen die Myrmekite ein Stre3feld an, dem auch die undeformierten Proben ausgesetzt
waren (Bild 4 Abbildung 14 auf Seite 52).

Die dynamische Myrmekitbildung beginnt an Korngrenzen und Rissen senkrecht zur
Einengungsrichtung. Dabei bildet jeder Myrmekit ein einzelnes Korn mit lobusférmigen
Grenzflichen Der Prozef} ist mit einer starken Kornverkleinerung verbunden ist (Bild 4 Abbildung 15
auf Seite 54). Die Myrmekite dringen von beiden Seiten unregelméfig in das Mikroklininnere vor. So
konnen Mikroklinrelikte vom Hauptkorn abgetrennt werden mit unregelméfigen Korngrenzen
erhalten bleiben (Bild 6Abbildung 15 auf Seite 54). Die Matrix hinter den Myrmekiten besteht aus
feinkornigen Plagioklasen, die oft noch keulenformige Quarzeinschliisse enthalten (Bild 5
Abbildung 15 auf Seite 54).

Statische Myrmekitbildung lduft ohne Kornverkleinerung ab. Es bilden sich regelrechte
Myrmekitfronten aus, die sich iiber die gesamte Bereite des Mikroklinkristalls erstrecken
(Abbildung 14 auf Seite 52). So gehen in einem Korn Mikroklin und Plagioklas ineinander iiber, ohne
daB eine Ubergangszone oder Korngrenze sichtbar ist. Hinter der Myrmekitfront besteht das Kristall
aus Plagioklas mit zahlreichen tropfchen- und réhrenférmigen Quarzeinschliissen (Bild 7,8
Abbildung 14 auf Seite 52). Kornverkleinerung bleibt in diesen Gefiligen auf diskrete Scherzonen
beschriankt, so dall ein matrixarmes durch grobe Klasten dominiertes Gefiige entsteht. Die Klasten
zeichnen sich durch einen stark heterogenen Aufbau und stark suturierte Korngrenzen aus, so daB sie
bei fortschreitender Deformation leicht rekristallisieren.

Subkornbildung und Rekristallisation an den Zwillingsflichen des Mikroklingitters ist einer der
wichtigsten Mikroklinabbaumechanismen, da er immer mit Albitisierung verbunden ist. Zuerst bilden
sich Subkdrner parallel zu den Zwillingslamellen, aus denen durch Subkornrotation Rekristallisate
entstehen (Bild 1,2,3 Abbildung 15 auf Seite 54). Im Druckschatten der Mikroklinklasten bilden sich
Plagioklasrekristallisate als symmetrische Fliigel. Dabei l6sen sich Korngrenzen auf und die
KorngroBe der Kristalle reduziert sich um 90% oder mehr. Da nie alle Bereiche eines Mikroklinkorns
gleichméaBig von der Gefiigeauflosung erfaflt werden, existieren auf engstem Raum Mikroklingitter,
Subkorner und Rekristallisate nebeneinander. Dieser Mechanismus erzeugt eine Gefiigeauflosung im
wahrsten Sinne des Wortes und ist fiir das chaotische Erscheinungsbild der Umwandlungsgefiige
verantwortlich.

ABBILDUNG 14. Mikrogefiige im Granit des Dzhabyk

2 Plagioklas mit Glomerocrysten im Kern und symmetrischem Zonarbau. Die Myrmekite an seinem Rand haben
E glatte Korngrenzen, die den SchluR zulassen, daR sie magmatischen Ursprungs sind

n 3 Die Mikrokline im feinkdrnigen Granit bestehen aus verschiedenen Bereichen, deren Mikroklingitter leicht gegeneinander
versetzt sind. Als Ursache lassen sich mehrere Mechanismen erkennen: 1.) Versetzung an Rissen, 2.) Knickung,
3.) Uberlagerung verschiedener Verzwillingungsrichtungen.

1 Im Granit dominieren Mikrokline das Dinnschliffbild. Manchmal weisen sie Kerne mit Karlsbader Zwillingen auf,
die darau hinweisen, daf® die Mikroklinverzwillingung erst sekundar beim Abkuhlen des Gesteins entstand.

4 Myrmekite bilden sich an den Randern der Mikroklinkérner des Granits entlang bevorzugter Korngrenzen. Nach Simpson und Wintsch (1989)
bilden sie sich an den Korngrenzen senkrecht zur Einengungsrichtung.

5 Kataklase von Mikroklinkérnern tritt besonders dann auf, wenn diese an Quarze grenzen.
6 Durch Kataklase entstandene Mikroklinfragmente
7 Bei statischer Myrmekitbildung bilden sich in einem Mikroklinkristall Myrmekitfronten aus, die das gesamte Kristall durchqueren.

8 Nachdem ein Kristall durch statische Myrmekitisierung umgewandelt wurde, ist es inhomogen aufgebaut: Im linken unteren Bildteil ist noch
das Mikroklingitter zu erkennen, im rechten Teil des Kristalls hat sich Plagioklas gebildet, der zahlreiche Einschlisse von Quarz aufweist.
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Der Gneismantel des Dzhabyk-Plutons

Biotit und Muskovit reagieren auf die Deformation zuerst durch Knickung und Ausfransen der
Korngrenzen. Dann bilden sie Rekristallisate mit glatten Korngrenzen und ohne Knicke (Bild 1
Abbildung 16 auf Seite 56). Biotit kristallisiert in Scherbahnen und zeichnet diese nach (Bild 5
Abbildung 16 auf Seite 56). In den Ultramyloniten tritt er iiberwiegend in diskreten Biandern, den
ehemaligen Scherzonen der Protomylonite, auf. Benachbarte Bereiche sind oft biotitfrei. Chlorit tritt
nur als Belag auf rekristallisierten Biotiten auf und entsteht ausschlieBlich postdeformativ
(Abbildung 3 auf Seite 56).

Quarz reagiert nicht so stark auf die Deformation wie Mikroklin und verhilt sich in den Proben relativ
kompetent. Er bleibt in richtungslosen Aggregaten auch dann noch erhalten, wenn die Mikrokline
bereits rekristallisieren (Bild 3 Abbildung 16 auf Seite 56). Korngrenzen werden suturiert, aber nicht
sehr stark. Subkorner treten mit Schachbrettfelderung auf. Das bedeutet, da basis- und
prismenparallele Gleitflichen im Kristall aktiv sind. Nach Kruhl (1986) ist das ein Anzeichen dafiir,
daf} die Subkornbildung im Hochquarzfeld stattfand.

Bei fortschreitender Deformation rekristallisiert Quarz und bildet Zeilengefiige parallel zur
Schieferungsrichtung (Bild 4 Abbildung 16 auf Seite 56). Quarzzeilengefiige konnen aus den
Quarzaggregaten der Granite entstehen. Dabei spielt Rekristallisation eine Rolle, denn die
Zeilenquarze haben glatte, oft polygonale Korngrenzen. Aber auch Korngrenzwanderung scheint ein
wichtiger Mechanismus der Zeilenquarzbildung zu sein, denn die KorngroBe der Quarzkristalle
verringert sich kaum. Zusétzlich bildet sich Quarz beim Mikroklinzerfall durch Myrmekitisierung. Er
tritt in den neu entstehenden Plagioklasen in Form feiner Tropfchen auf und in der Matrix der
Mylonite als feinkdrnige Rekristallisate. Bei Albitisierung migriert SiO, im mikroskopischen

MafBstab. Am Rand rekristallisierter Bereiche treten dann grobkornige Quarzzeilengefiige auf.

ABBILDUNG 15. Mikrogefiige in Myloniten des Dzhabyk

1 In leicht deformierten Proben ist eine Veranderung im Erscheinungsbild des
Mikroklingitters auffallig.Die engstandige Gitterung (a) wird durch Bereiche mit
unterschiedlichem Ausloschen abgeldst, die noch dem Mikroklingitter ahneln (b).

Entlang der Grenzen dieser Bereiche setzt die Subkornbildung und Rekristallisation ein (c).
E Im Endstadium ist die Mikroklingitterung véllig verschwunden, polygonale Rekristallisate

bilden sich (d).
A RN

2 +3 Subkornbildung in einem Mikroklinkristall, Auflésen der Zwillingslamellen (b), Subkornbildung und
beginnende Rekristallisation (c), Rekristallisate (d)

4 Feinkorniger Myrmekit, der ein Mikroklinkristall angreift

5 Feinkdrniger Plagioklas mit zahlreichen trépfchenformigen Quarzeinschlissen, die auf seine Entstehung
durch Myrmekitisierung hinweisen

6 Myrmekitklast, der an seinen schieferungsparallelen Korngrenzen von Myrmekiten aufgeldst wird, die weit
in das Kiristall hineinreichen. In direkter Nachbarschaft befinden sich inhomogene Plagioklase mit zahlreichen
Quarzeinschlissen und suturierten Korngrenzen sowie feinkérnige polygonale Plagioklasrekristallisate.

7+8 Die Auflésung der Porphyroklasten durch Rekristallisation sieht in Schliffen mit statischer
Myrmekitisierung (7) und in Schliffen mit dynamischer Myrmekitisierung (8) sehr ahnlich aus: Der Porphyroklast
rekristallisiert im Falle der statischen Myrmekitisierung nach abgeschlossener Umwandlung in einen
inhomogenen Plagioklas, bei dynamischer Myrmekitisierung zeitgleich mit dieser. Die Klasten werden von
Quarzzeilen umflossen, die sich bei der Myrmekitisierung aus freiwerdendem Quarz bilden konnten.
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Werden Zeilenquarzgefiige von der Deformation erfaft, bilden sich in ihnen einfache Subkorner, in
denen nur die prismenparallelen Gleitflichen aktiv sind. Nach Kruhl (1986) ist das ein Hinweis
darauf, dal die Subkornbildung im Tiefquarzfeld stattfand.

Die Deformation der Granite fiithrt zuerst zu einer volligen Gefligeauflosung, bei der ein chaotisches
Gefiige ohne Schieferung, mit aufgelosten Korngrenzen und sehr ungleichen KorngréBen entsteht.
Dieses chaotische Gefiige rekristallisiert vollstindig zu einem planaren gleichkérnigen Gefiige mit
paralleler kontinuierlicher Schieferung (Bild 4 Abbildung 16 auf Seite 56). Mikrokline treten
vereinzelt als Porphyroklasten auf (Bild 2 Abbildung 16 auf Seite 56). Sie sind der einzige
verbleibende Hinweis darauf, da3 die plagioklasreichen Ultramylonite als Resultat einer einfachen
retrograden Gefiigeentwicklung aus kalifeldspatreichen Graniten entstanden sind.

TABELLE 3. Mineralbestand der Granite und Gneise

Mineral pradeformativ syndeformativ_|postdeformativ_[Bildung aus
Plagioklas Schmelze, Mikroklin
Kalifeldspat (monoklin) Schmelze

Mikroklin Kalifeldspat

Quarz Schmelze, Mikroklin
Biotit Schmelze

Muskovit Schmelze, Biotit
Granat Biotit

limenit Biotit

Sillimanit Xenolith

Andalusit Xenolith

Chlorit Biotit

ABBILDUNG 16. Mikrogefiige in Myloniten des Dzhabyk

1 Polygonale Plagioklasrekristallisate

2 Grobkdrniges Quarzzeilenband in feinkdrniger Matrix, das ein Relikt von Mikroklin
umschlief3t

E 3 Der Kompetenzkontrast von Mikroklin und Quarz ist deutlich sichtbar. Wahrend der

n perthitische Mikroklin boudiniert wird (rechts Mitte) oder Subkdrner bildet (oben rechts)
oder an den Kornrandern rekristallisiert (links), zeigen die Quarzaggregate noch keine
Reaktion auf die Deformation.

4 Ultramylonit mit groben Quarzzeilen und feinkdrniger Matrix
5 Wachstum von Biotit in Scherbandern

6 Muskovit reagiert auf die Deformation zuerst mit Knickung, am Kornrand beginnt die Bildung
feinkdérniger ungeknickter Rekristallisate.

7 Bildung von Andalusit im Gneis

8 Synkinematische Verdrangung von Sillimanit durch Andalusit in pelitischen Xenolithen des Dzhabyk
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4.3.2. Qualitative Beschreibung des Kalifeldspatzerfalls unter dem REM

Das Rasterelektronenmikroskop wurde eingesetzt, um Details der Gefligeentwicklung dokumentieren
zu konnen, die im Polarisationsmikroskop verborgen bleiben. Es eignet sich besonders gut, um den
Kalifeldspatzerfall zu beschreiben, da es Bilder erzeugt, deren Grauténe von der Atommasse des
dargestellten Bereichs abhidngen. Die am Raster erzeugten BSE-Bilder unterscheiden sich in zwei
Punkten von den lichtmikroskopischen. Erstens werden chemische Variationen in unterschiedlichen
Farbtonen dargestellt. Zweitens bleiben Korngrenzen unsichtbar, wenn die benachbarten Kérner den
gleichen Chemismus haben. Die Gefiligeentwicklung, die iiberwiegend von Korngrenzmigrationen
oder Kornrotationen gesteuert wird, 14t sich deswegen unter dem Rasterelektronenmikroskop nur
unzureichend dokumentieren. Verdnderungen im Chemismus werden dagegen besonders deutlich.

Der Mikroklinabbau wird durch Myrmekitisierung und Albitisierung bewiltigt. In Myrmekitgefligen
treten Plagioklas und Quarz gekoppelt als feine Einsprenglinge in Mikroklin auf. Sie sind durch
suturierte Korngrenzen gekennzeichnet. Bild 3 der Abbildung 17 auf Seite 59 zeigt ein Kristallkorn
mit statischer Myrmekitisierung, Bild 4 eines mit dynamischer. Rekristallisieren myrmekitisierte
Bereiche, bildet sich eine feinkornige Matrix aus Plagioklas, Quarz und Relikten von Mikroklin, die
durch tiberwiegend gleichkdrnige polygonale Kristalle gekennzeichnet ist (Bild 8 in Abbildung 17 auf
Seite 59). Relikte von Mikroklin zeichnen sich durch geringe Korngréfe, unregelmiBige Kornform
und zerfurchte Kristallrinder aus (Bild 7 in Abbildung 17 auf Seite 59).

Der Mikroklinabbau durch Albitisierung 146t sich am REM deutlich besser beschreiben als am
Polarisationsmikroskop. Die Umwandlung beginnt entlang der Zwillingslamellen des Mikroklins, wie
im Bild 1 und Bild 6 in Abbildung 17 auf Seite 59 sichtbar ist. Man mufl davon ausgehen, dal} diese
Mineralreaktion von Fluiden induziert wird, die Na zu- und K und SiO, abfiihrten und die

Zwillingslamellen als Flachen guter Wegsamkeit nutzen. Von den Spaltflichen aus dringt der Albit
lobusartig in das Innere eines Mikroklinkorns ein (Bild 5 Abbildung 17 auf Seite 59). Quarz fehlt in
den entsprechenden Umwandlungsgefiigen vollig. Albitisierung findet in der Regel schon vor der
Subkornbildung und Rekristallisation eines Mikroklins statt. Typisch ist die Bildung von
Pseudomorphosen von Plagioklas nach Mikroklin, in denen das Mikroklingitter erhalten ist. Erst nach
der Albitisierung entstehen feinkornige Rekristallisate. Quarz migriert im mikroskopischen Ma@stab
und bildet Zeilengefiige, die am Rand albitisierter Bereiche auftreten und durch grobe Korngréf3en
charakterisiert sind. Manchmal iiberwachsen diese Zeilengefiige Mikroklinrelikte, die dann im
Ultramylonit erhalten bleiben, wie im Bild 7 in Abbildung 17 auf Seite 59) sichtbar ist. Das
kombinierte Auftreten von Albitisierung und Myrmekitisierung ist die Ursache dafiir, dal in den
Ultramyloniten grobe Quarzzeilengefiige in einer feinkdrnigen Matrix "schwimmen".
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ABBILDUNG 17. BSE-Bilder von Graniten und Gneisen: 1,2 Granit, 3 statische Myrmekitisierung, 4
dynamische Myrmekitisierung, 5,6 Feldspatumwandlung ohne Myrmekitisierung, 7,8 Ultramylonite

Na-Feldspat

Na-Feldspat

300 um

300 pm

Na-Feldspat

100 um

59



Der Gneismantel des Dzhabyk-Plutons

4.3.3. Korngroflenverteilung in ausgew:ihlten Diinnschliffen

Deformation bewirkt in einem Kristall, da3 Gitterbaufehler versetzt werden. Dadurch werden Span-
nungen im Kristall verursacht. Um diese Spannungen abzubauen und einen energetisch glinstigen
Zustand herzustellen, reagiert das Kristall mit Korngroenreduzierung auf Verformung. Sie ist ein
ProzeB, der mit zunehmender Mylonitisierung fortschreitet, so da3 ein Endgefiige aus "streBfreien"
feinen Kristallen entsteht.

In den Proben des Gneismantels von Dzhabyk wurde die Wirkung von Korngrofenreduzierung mit
Hilfe eines Bildverarbeitungssystems veranschaulicht, indem die maximalen Korndurchmesser von
Feldspiten und Quarzen in unterschiedlich stark deformierten Doménen gemessen und als Histo-
gramme dargestellt wurden (Anlage 3.1).

Die Histogramme zeigen, wie sich die Korngréfen in Quarzen und Feldspdten bei fortschreitender
Deformation entwickeln:

1.) ist eine Anderung der Korngrof3enverteilung und

2.) eine Anderung des mittleren Korndurchmessers zu bemerken.

Die granitischen Gefiige unterliegen einer Gamma-Verteilung. Das heifit, die Korner nehmen einen
recht groBen Korngrofenbereich ein. Grobe Korngréfien sind noch héufig vertreten, so da3 die Vertei-
lungskurve nur langsam abfallt. Bei dieser Verteilung entspricht der Erwartungswert dem Mittelwert.

Etwas anders sieht die Verteilung in den foliierten Graniten aus. Der Korngréf3enbereich ist hier nicht
mehr so gro3 wie im Ausgangsgefiige. Grobe Korngrofen sind nur noch selten vertreten. Kolmogorov
(1941) beschreibt das Verhalten von Teilchengrofen bei Zerkleinerung und zeigt, daB3 sie gegen eine
logarithmische Normalverteilung konvergieren, denn die grobsten Korner werden zuerst von der Zer-
kleinerung erfafit (Diagramm a) in Abbildung 18 auf Seite 60). Dieser Regel folgen auch die defor-
mierten Proben, die logarithmierten maximalen Korndurchmesser sind normal verteilt. Der

Erwartungswert der logarithmierten Daten entspricht dem Mittelwert x, die Kurve ihrer Streuung s.
Erwartungswert und Varianz der Ausgangsdaten berechnen sich  aus exp( x+s2/2) bzw.
exp(2x+s?)(exp(s?)-1).

Anzahl Anzahl
25 14

Quarz

20

Ln der Korn-
8 gréRein um 5

a b

Ln der Korn-
gréRe in pm

ABBILDUNG 18. Hiufigkeitsverteilungen der logarithmierten maximalen Korndurchmesser der Quarze eines
foliierten Granits (a) und eines Ultramylonits (b)

Die Korngrofen der ultramylonitischen Probe sind nicht log-normal sondern Gamma-verteilt (ver-
gleiche Abbildung 18 auf Seite 60). Wahrscheinlich sind die Mineralkérner in den Ultramyloniten
vollstédndig rekristallisiert und verhalten sich deswegen dhnlich dem Ausgangsgestein.

Die Erwartungswerte der maximalen Korndurchmesser im Vergleich sind in Abbildung 19 auf
Seite 61 dargestellt. Die Feldspite zeigen eine starke Korngroenreduzierung auf ein Zehntel des
Ausgangswertes. Die Korngrofle nimmt mit zunehmender Mylonitisierung ab. Die Quarze verklei-
nern sich nur auf Dreiviertel ihrer Ausgangskorngrofle. Desweiteren zeigt das Diagramm, dal sich
thre KorngrofB3e nicht kontinuierlich verringert, sondern in einem bestimmten Bereich schwankt.
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Welche Ursachen konnen dafiir verantwortlich sein, dal die Quarze der KorngréBenreduzierung
widerstehen? Prinzipiell werden grobe Korngréf3en bei Deformation durch Kornflichenreduzierung
oder statische Kristallisation erreicht (Passchier und Trouw 1996). Wenn statische Rekristallisation
nur in Quarzen, aber nicht in Feldspdten auftritt, sollte sie bei Temperaturen <500°C stattgefunden
haben. Das Fehlen von synkinematischem Chlorit in den untersuchten Schliffen deutet aber darauf
hin, da3 die Deformation bereits bei Temperaturen von mindestens 550°C beendet war. Wire statische
Rekristallisation die Ursache fiir die Kornvergroberung, hétte sie Quarze und Feldspéte betreffen
miissen. Kornflichenreduzierung ist nur in monomineralischen Gesteinsbereichen moglich, wo die
Korner ohne Storung durch fremde Minerale wachsen kénnen. Das hei3t, Schwankungen in der Korn-
grofe der Quarze hingen nicht vom Deformationsgrad des Gesteins, sondern von der Grof3e der Zei-
lengefiige ab. Diese Tendenz ist in den untersuchten Diinnschliffen gut zu erkennen: In der Matrix
sind die Quarze genau so fein wie die Feldspite (Abbildung 17 auf Seite 59), mittlere Korngro3en
werden in feinen Zeilenquarzen erreicht und grofe in méachtigen Quarzzeilengefiigen (Abbildung 16
auf Seite 56).

Die KorngroBenverteilung in den untersuchten Gesteinen entsteht durch das entgegengesetzte Wirken
von intrakristallinen Prozessen, die alle zum Ziel haben, das gestrefSte Kristall in einen energetisch
moglichst gilinstigen Zustand zu Uberfiihren. Die Feldspite reagieren auf die Deformation mit Korn-
groflenverkleinerung und reduzieren ihre KorngréBen um ca. 90%. Da einer der wichtigsten Feldspat-
abbaumechanismen Myrmekitisierung ist, treten rekristallisierte Plagioklase immer in enger
Nachbarschaft mit Quarzkristallen auf, so da3 eine postdeformative Kornvergréf3erung blockiert wird.
Die Quarze bilden hiufig Zeilengefiige mit monomineralischer Zusammensetzung, in der Kornflé-
chenreduzierung wirksam werden kann. So wachsen Quarze in groben Zeilengefiigen wieder auf die
KorngroBBe im Granit an. Die Folge davon ist, dal die Ultramylonite durch ein planares Gefiige
gekennzeichnet sind, dal von groben Zeilenquarzen dominiert wird, die in einer feinen Matrix
"schwimmen".

ABBILDUNG 19. Erwartungswert der Korngrofien in ausgewihlten Diinnschliffen

Ultramylonit Feldspiite

foliterter Granit
foliierter Granit
Granit

Granit

Ultramylonit Quarze
foliierter Granit
foliierter Granit

Granit

Granit
um

4.3.4. Kristallisations- und Deformationsbedingungen

Um Aussagen iiber den Plutonaufstieg treffen zu konnen, soll eine p,T-Abschédtzung der Granitkristal-
lisation und der Metamorphose getroffen werden. Die Instrumente zur p,T-Abschédtzung in Graniten
sind aber nicht so gut entwickelt wie in pelitischen metamorphen Gesteinen, da in einem granitischen
Gestein nur wenige hochvariable Mineralphasen vorkommen, die ithren Chemismus beim Abkiihlen
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verdndern. AuBBerdem fehlen Phasen mit gut charakterisierbaren, experimentell kalibrierten Reaktio-
nen. So ist nur eine grobe Abschédtzung von p,T-Bedingungen moglich.

ABBILDUNG 20. MgO-Verteilung in einem Granat des Gneismantels des Dzhabyk-Komplexes (links), p,T-
Abschitzung der Granatkristallisation nach Gordon (rechts)
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Eine direkte Thermobarometrie wurde von Spottke (1999) an Granaten einer Probe des Gneismantels
durchgefiihrt. Abbildung 20 auf Seite 62 zeigt die Verteilung von MgO in einem Granat und seiner
Umgebung, gemessen mit dem WDS. Alle Elemente sind sehr gleichmifBig verteilt, ein Zonarbau 143t
sich nicht erkennen. Dieses Ergebnis wird durch Punktmessungen mit der EDS bestétigt (Anlage 3.2).
Die Zusammensetzung der Granatkdrner ist gleich, und auch ein Profil aus 6 MeBpunkten durch einen
einzelnen Granat zeigt keine Abweichung von der chemischen Zusammensetzung. Die Granate beste-
hen aus 79% Almandin, 9,5% Pyrop, 7,5% Spessartin, 4,1% Grossular und Andradit.

Da die Granate nicht zoniert sind, muliten zur p,T-Abschitzung noch zusitzliche MeBpunkte im
direkten Umfeld der Granate angefahren werden. Gemessen wurden Biotit, Plagioklas, Muskovit und
[lmenit (Anlagen 3.3 und 3.4). Die Mefdaten wurden mit Hilfe des Programms INVEQ von Gordon
(1999) ausgewertet. Dabei wurde das Vorkommen von Sillimanit und a-Quarz beriicksichtigt. Haupt-
komponenten bei der Berechnung waren Biotit und Granat. Aus Abbildung 20 auf Seite 62 kénnen
Temperatur und Druck abgelesen werden, die bei der Granatbildung geherrscht haben: T=584 °C,
p=3,95 kbar (Feld ¢ in Abbildung 21 auf Seite 63).

Phasendiagramme ermdglichen nur eine grobe Abschétzung von p,T-Bedingungen in einem Quarz-
Feldspat-Gestein. Trotzdem helfen sie, prinzipielle Charakteristika des p,T-Pfads eines Gesteins auf-
zuzeigen. Undeformierte Gefiige enthalten liberwiegend Mineralphasen, wie sie zur Kristallisation
des Gesteins vorlagen, und eignen sich deswegen zur Abschétzung der Kristallisationsbedingungen
des Granits.

Im Granit ist die Anzahl von p,T-Markern stark begrenzt. Deshalb wurden zusétzlich Literaturdaten
von Fershtater et al. (1997) zur Hilfe genommen. Er bestimmte die Wasserséttigung der Granit-
schmelze des Dzhabyk-Plutons mit 0.4-0.6, den Druck bei der Kristallisation mit 3-5 kbar. Muskovit
tritt als stabile primére Phase auf. Quarze mit Schachbrettfelderung zeigen an, dal3 ihre Bildung im
Hochquarzfeld stattfand (Kruhl 1986). Die Kristallisation fand demzufolge bei Temperaturen von
670-690°C und Driicken von 4,5-5 kbar statt. Das entspricht einer Kristallisationstiefe von ca. 13-15
km (Feld a in Abbildung 21 auf Seite 63).
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Metamorphe Mineralneubildungen wurden in deformierten Proben nachgewiesen. Aus ihrem Verhélt-
nis zur Schieferung ist zu schlieen, daf alle Mineralassoziationen, die sich zur p,T-Abschéitzung eig-
nen, syndeformativ entstanden sind. Eine obere Grenze fiir den Beginn der Deformation
(pradeformative Mineralbildungen) konnte deshalb nicht bestimmt werden. In den Gneisen ist in
rekristallisierten Quarzen nur noch prismenparallele Subkornbildung zu finden, ein Anzeichen dafiir,
daB die Rekristallisation im Tiefquarzfeld stattfand (Kruhl 1986). Feldspite rekristallisieren stark,
was erst oberhalb von 500°C moglich ist (Kruhl 1993). In pelitischen Xenolithen wird Sillimanit syn-
kinematisch von Andalusit ersetzt, ein Zeichen dafiir, dal} die Deformation an der Grenze der Stabili-
titsbereiche von Sillimanit und Andalusit stattfand. Chlorit bildet sich nur postdeformativ als Belag
auf den Biotiten, was zeigt, da3 die syndeformative Rekristallisation von Biotit oberhalb von 550°C
stattfand (Spear 1993). Die wesentliche Gefiigeprigung fand bei Temperaturen zwischen 550-600°C
und bei Driicken von 2-3 kbar statt, also etwa in einer Tiefe von 6-9 km (Feld b in Abbildung 21 auf
Seite 63).

ABBILDUNG 21. p,T-Bedingungen beim Aufstieg des Dzhabyk-Plutons, Phaseniiberginge nach Spear (1993)
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4.3.5. Ergebnisse der Mikrostrukturanalyse

Die Gneise des Gneismantels von Dzhabyk entstanden als Resultat einer einfachen retrograden
Metamorphose aus kalifeldspatreichen Graniten. Dabei wurde das granitische Gefiige vollig
aufgelost, so dal3 zuerst ein chaotisches Geflige entstand, bei dessen anschlieender Rekristallisation
sich ein feinkorniger parallel geschieferter Ultramylonit bildete (Abbildung 22 auf Seite 64). Der ist
durch eine feine Quarz-Feldspat-Glimmer-Matrix gekennzeichnet, in der grobe Quarzzeilengefiige
"schwimmen". Gesteinslagen mit derart unterschiedlichen KorngroBen entstanden durch das
entgegengesetzte ~ Wirken  von  Korngrofenreduzierung und  Kornvergroberung — bei
Kornflachenreduzierung in monomineralischen Lagen. Die Deformation erfolgte in einem schmalen
Temperaturbereich von 550-600°C aber in einem groBen Druckbereich von 2-4 kbar und ist ein
Ergebnis des fast isothermalen Aufstiegs des Gesteinskomplexes.
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Bei der Deformation wird Mikroklin durch Myrmekitisierung und Albitisierung fast vollstdndig in
Plagioklas und Quarz umgewandelt. Nur Relikte von Mikroklin, die in den Ultramyloniten gefunden
werden konnen, geben noch einen Hinweis auf die Beschaffenheit des Protoliths.

Die Granite und die Gesteine des Gneismantels von Dzhabyk miissen trotz ihrer sehr
unterschiedlichen Gefiige als eine Einheit betrachtet werden. Die Gneis-Komplexe sind deformierte
Randbereiche des Plutons. Sie sollten deshalb das gleiche Alter wie die Granite haben.

ABBILDUNG 22. Uberblick iiber die Gefiigeumwandlung in den Gneisen des Dzhabyk-Komplexes

Granit aus Mikroklin,
Plagioklas, Quarz und
Myrmekit
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4.4. Geochronologie

4.4.1. Kiristallisationsalter

Eine der besten Methoden um zu kontrollieren, ob die Gneise der siidlichen OUZ einem alten
kontinentalen Basement entstammen oder nicht, ist die radiometrische Altersdatierung. Die Proben
fiir die Datierung wurden der Gneisplatte von Kartali, dem groften osturalischen Gneis-Komplex
entnommen. An diesen Proben wurden sowohl Kristallisations- als auch Abkiihlalter von Mineralen
mit unterschiedlichen SchlieBungstemperaturen datiert (Tabelle 4 auf Seite 65).

TABELLE 4. SchlieBungstemperatur der Isotopensysteme der datierten Minerale

Mineral Isotopensystem SchlieBungstemperatur Quelle

Zirkon U/Pb >700°C Spear (1993) Kristallisationsalter
Muskovit Rb/Sr 550°C Jager (1973) Deformationsalter
Biotit Rb/Sr 300°C Roth und Poty (1998) Abkiihlalter
Kalifeldspat | Rb/Sr 200°C Abkiihlalter

Die Kiristallisationsalter wurden mit der Pb/Pb-Methode datiert. Die ausgelesenen Zirkonpréparate
wurden vor Beginn der Datierung noch einer gesonderten Untersuchung am Elektronenmikroskop
unterzogen. Ziel der Untersuchung war vor allem eine Einschitzung, ob die Zirkone zur Datierung
mit der Pb/Pb-Methode geeignet sind oder ob Bleiverlust aufgetreten ist. Da die Mutterisotope nicht
mitgemessen wurden, ist es notwendig, eventuelle Storungen des Isotopensystems abzuschétzen und
wenn moglich auszuschlieBen. Es gibt zwei Mechanismen, die das Alter verfilschen konnen: die
Messung von Mischaltern und Bleiverlust durch Diffusion. In Zirkonen, die mehrere
Wachstumsepochen erlebt haben, miffit man Mischalter. Zirkone mit ererbten Kernen zeigen ein
hoheres Alter als das Kristallisationsalter an. Bleiverlust durch Diffusion ist in kristallinen Zirkonen
fast auszuschlieBen. Die Aktivierungsenergie fiir Diffusion verringert sich aber in metamikten
Bereichen extrem. Da Zirkone ab 600°C rekristallisieren, findet Bleiverlust in metamikten Bereichen
nur unterhalb dieser Temperatur statt (Mezger 1997). Das gemessene Alter metamikter Zirkone ist
geringer als das Kristallisationsalter.

Zirkone bilden auch ein gutes Werkzeug, um ihr Bildungsmilieu zu charakterisieren. Sie verhalten
sich bei Metamorphose, Erosion, aber auch bei Wiederaufschmelzung so resistent, daf} ihr
kristallographischer Bau und ihre Internstrukturen erhalten bleiben. Das gilt bei metamorphen
Gesteinen auch dann noch, wenn sonst alle reliktischen Gefiige ausgeldoscht wurden. Wenn Granite
und Gneise des Dzhabyk einen gemeinsamen Ursprung haben, muf3 das in den Zirkonpopulationen
sichtbar sein.

Die Zirkonpopulationen der Granite und Gneise von Kartali zeigen wesentliche Gemeinsamkeiten,
die die Vermutung unterstiitzen, da3 beide Gesteine einen gemeinsamen Ursprung haben: Beide
Zirkonpopulationen bestehen aus iiberwiegend mittelprismatischen Zirkonen mit hellgelbem, klarem
Erscheinungsbild. 70%-90% der Zirkone einer Probe weisen ein Lidngen-Breitenverhiltnis von 2-4
auf. Die Zirkontypologie beider Gesteine ist gleich (Abbildung 23 auf Seite 66). Die Zirkone beider
Gesteine sind idiomorph, fein oszillierend zoniert und weisen zu etwa 20% Kerne auf. Die Kerne sind
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fast ausschliellich scharfkantige Bruchstiicke ererbter Zirkone fritherer magmatischer Ereignisse,
deren Zonarbau noch zu erkennen ist (Abbildung 25 auf Seite 67).

Granite

B | AB1| AB2| AB3 | AB4 | AB5| A C B | AB1|AB2 | AB3 | AB4 | AB5| A C
H L1 L2 | L3 | L4 | L5 |G1-3] | H L1 | L2 | L3 | L4 | L6 |G1-3| |
Q1| s1| 82 P1 | R1 Q1| 81| s2 P1 | R1
Q2 | s6 | S7 P2 | R2 Q2 | s6 | S7 P2 | R2
Q3 | S11| S12 P3 | R3 Q3 | s11| 812 P3 | R3
Q4 | s16 | S17 P4 | R4 Q4 | s16 | S17 P4 | R4
Q5 | S21| S22 824 | S25| P5 | RS Q5 | S21| S22 824 | S25 | P5 | RS
E J1| J2 | J3 | J4 ‘ J5 ‘ D F E J1 1 J2 | J3 | J4 ‘ J5 ‘ D F

ABBILDUNG 23. Zirkontypologie nach Pupin (1980) fiir Granite und Gneise des Dzhabyk. Es treten iiberwiegend
die Zirkontypen S5, S9, S10, S13, S14, S15 und S20 auf. Der Schwerpunkt liegt fiir beide Gestein im Feld S10.

Gneise

20-25%
15-20%
10-15%
5-10%
0-5%

Schwerpunkt

ABBILDUNG 24. Alteration der Zirkonoberfliche (BSE-Bilder): A- Zirkon mit glatter Oberfliche; B-
Zirkonfragment mit glatter Oberfliche; C- Zirkon mit Briichen und beginnender Alteration an den
Bruchflichen, D- starke Alteration der Bruchflichen, die Zirkonoberfliche ist noch unverindert, E- Korrosion
der Zirkonoberfliche erzeugt zuerst Griibchen; F- dann rauhe unregelmifiige Oberflichen, G- stark alterierter
Zirkon einer ultramylonitischen Probe mit zahlreichen Briichen

B
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ABBILDUNG 25. Interstrukturen der Zirkone in Cl-Bildern, A-D- Zirkone aus Graniten: A,B- prismatische
Zirkone mit konzentrischem Zonarbau ohne Kern, C- Zirkon mit Sektorzonierung, D- Zirkon mit Fragment
eines zonierten magmatischen Zirkons als Kern; E-O- Zirkone aus Gneisen: E,F,G,H- Zirkone mit
konzentrischer oder Sektorzonierung mit prismatischem Habitus und ohne Anzeichen der Wirkung einer
Deformation, I,J,K,L- Fragmente prismatischer Zirkone ohne Anwachssdume und Kerne, M- zerschertes und
wieder verwachsenes Zirkonfragment, N- Zirkon mit unzoniertem prismatischem Kern und konzentrisch
zoniertem Anwachssaum, O- Fragment eines zonierten Zirkons, das wieder iiberwachsen und erneut
fragmentiert wurde

Die Deformation wirkt {iberwiegend destruktiv auf die Zirkone. Metamorphe Anwachssdume treten
sehr selten auf und sind schmal, Anzeichen fiir Rekristallisation gibt es iiberhaupt nicht. Die Zirkone
reagieren bruchhaft auf die Verformung (Abbildung 25 auf Seite 67). Mehr als 90% aller Briiche
verlduft quer zu kristallographischen Flachen. Wihrend die Granitzirkone bruchfrei sind, nimmt die
Anzahl der Briiche mit zunehmender Deformation der Probe stetig zu. In den ultramylonitischen
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Proben sind bis zu 30% der Zirkone vollstindig zerstiickelt. In diesen Proben ist der Anteil an
Zirkonen mit geringen Léngen-Breitenverhdltnissen besonders hoch. Die Briiche bieten gute
Angriffsflichen fiir Fluidkorrosion (Abbildung 24 auf Seite 66). Aber auch die unversehrte
Zirkonoberflache wird korrodiert, es bilden sich Griibchen und rauhe Oberflichen (Abbildung 24 auf
Seite 66). Auch diese Strukturen sind vermehrt in den stirker deformierten Proben zu finden.

Die Gneisproben beiinhalten in untergeordnetem Malle eine zweite Zirkonpopulation, die deutlich
vom Erscheinungsbild der ersten abweicht. Die Zirkone sind dreckig-gelb geférbt, lumineszieren
schlecht, weisen grofle metamikte Bereiche auf, in denen keine Zonierung erkennbar ist. Obwohl sich
diese Probe im Diinnschliftbild iiberhaupt nicht von anderen unterscheidet, wird sich bei der
Datierung zeigen, daB sie eine Sonderstellung einnimmt.

Die Blei-Isotopien wurden an 17 Zirkoneinzelkdrnern gemessen (Anlage 4.3). Bei der Messung
wurden die Zirkone langsam erhitzt und bei 1400°C vorgeheizt. Blei aus metamikten Bereichen

wurde so vor Beginn der Uberdampfung freigesetzt. Bei weiterer Aufheizung steigt das 207py,206py,_
Verhiltnis an, da zunehmend auch Blei aus kristallinen Bereichen aktiviert wird, bis ein Plateau

erreicht wird, das dem ungestorten 207py,206 py, entspricht. Zur Auswertung der Daten wurden nur
Mefblocke beriicksichtigt, die einen Anstieg des 207p/206 pp von weniger als 15% aufweisen.

Die Daten wurden auf zwei verschiedene Weisen ausgewertet, um die Richtigkeit der zugrunde
gelegten Modellannahmen tiberpriifen zu konnen:

1) wurde das Modellalter nach Stacy und Kramers (1975) ermittelt. Das gewichtete Mittel der
Modellalter wurde mit ISOPLOT berechnet, wobei ausschlielich nach MeBfehlern gewichtet wurde
(Abbildung 26 auf Seite 69).

2) wurden ,,inverse* 204py,206py,_207p},206pp_Tgochronen ermittelt. Bei diesem Rechenverfahren wird
die Bleievolution nach Stacey und Kramers (1975), die Grundlage des ersten Rechenverfahrens ist,
nicht verwendet. Die Ergebnisse beider Rechenverfahren stimmen gut {berein, die Pb-
Zusammensetzung in den Zirkonen entspricht also der im Modell von Stacey und Kramers (1975)

angenommenen. Das zweite Rechenverfahren ergibt deutlich hohere Fehler, denn die stirkere
Wichtung kleiner MeBfehler entfillt hier (Abbildung 26 auf Seite 69).

Das Ergebnis der Messungen (berechnet mit gewichteten Mitteln) zeigt eine gut zentrierte und klar
abgeschnittene Altersverteilung. Das Alter der Granitproben aus der Gneisplatte von Kartali wurde
mit 29543 Ma ermittelt und stimmt gut mit dem von Montero et al. (2000) im Dzhabyk-Granit
datierten Zirkonaltern von 291+4 Ma iiberein, das der zweiten Phase des Magmatismus in der
Granitachse zugerechnet wird. Beide Altersinformationen sind innerhalb des Fehlers identisch. Das
heil3t, die Granite der Gneisplatte von Kartali konnen als Teil des Dzhabyk-Plutons betrachtet werden.
Die hellgelben Zirkone der Gneisproben ergeben ein Alter von 327+4 Ma. Dieses Alter stimmt mit
dem Alter jener Intrusiva iiberein, die nach Fershtater et al. (1997) zur ersten Phase des Magmatismus
in der Granitachse zugeordnet werden. Das heif3t, diese Gesteine bilden wahrscheinlich die dltesten
postkollisionalen Intrusiva im Dzhabyk-Granit-Gneis-Dom. Die schmutzig gelb-braunen Zirkone der
zweiten Zirkonpopulation zeigen ein deutlich hoheres Alter von 451+6 Ma (Abbildung 26 auf
Seite 69). In der OUZ des Mittelurals sind im Sisert- und im Salda-Komplex in Syeniten und Gneisen
sowohl Pb/Pb-Alter als auch Rb/Sr-Gesamtgesteins-Isochronen gemessen worden, die Alter
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zwischen 437-482 Ma ergeben (Echtler et al. 1997, Frigberg et al 2000, Kramm et al. 1993). Diese
Alter werden als Kristallisationsalter interpretiert und als Konsequenz des Riftings des Uralozeans im
spiten Arenig angesehen (Echtler et al. 1997). In der Gneisplatte von Kartali geben sie wahrscheinlich
das Kristallisationsalter eines Teils des Eduktes an, das demnach ebenfalls vom Rifting des
Uralozeans betroffen gewesen sein sollte. Ein einziger sehr alter Zirkon wurde gemessen mit einem
Alter 700 Ma. Diese Altersinformation 1d6t sich keinem bekannten geologischen Ereignis im Ostural
zuordnen.

Um die geologische Relevanz dieser Alter bewerten zu konnen, mufl man eventuelle Stérungen im
Isotopensystem eines Zirkones beriicksichtigen. Die Granite und die Proben 66 und 73 bestehen aus
magmatischen Zirkonen ohne sichtbare metamikte oder rekristallisierte Bereiche. Deshalb werden
Abweichungen in der Bleiisotopie als Mischalter interpretiert. Die Zirkone enthalten dann einen
ererbten Kern und zeigen ein hoheres Alter an, als das Kristallisationsalter der Schmelze. Die Anzahl
der gemessenen Zirkone mit Kernen stimmt gut iiberein mit dem in der CL-Bildanalyse abgeschétzten
Anteil (20%). Sie ergeben Alter zwischen 350 und 450 Ma Jahren und streuen nicht um einen
Mittelwert. Anders verhilt es sich bei den Zirkonen der dreckig gelb-braunen Population. Im CL-Bild
sind zahlreiche metamikte und eventuell rekristallisierte Bereiche zu erkennen (Abbildung 25 auf
Seite 67). Briiche sind verheilt und Anwachssdume sichtbar. Bei diesen Zirkonen mufl davon
ausgegangen werden, dal} erhebliche Bleiverluste aufgetreten sind. Das gemessene Alter von 451+6
Ma kann nur als Mindestalter gelten, obwohl die Zirkone eine gut zentrierte Altersgruppierung bilden.

ABBILDUNG 26. Vergleich der Zirkonalter: berechnet mit inversen Isochronen (a-c) und nach Stacey und
Kramers (1975) mit gewichteten Mitteln
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4.4.2. Abkiihlalter

Abkiihlalter wurden mit der Rb/Sr-Methode am Gesamtgestein, Muskovit, Biotit und Kalifeldspat
gemessen (Anlage 4.4).

Die Isochronen wurden fiir Granite und Gneise getrennt berechnet. Eine Ubersicht iiber alle
ermittelten Rb/Sr-Alter gibt Tabelle 5 auf Seite 70. Auf Grund der unterschiedlichen
SchlieBungstemperaturen ergab jedes Mineral ein anderes Alter. Die Abkiihlgeschwindigkeit des
Gesteinskomplexes ist sehr gering, was im néchsten Kapitel noch ausfiihrlicher dargestellt wird.

Normalerweise werden zur Berechnung von Isochronen Gesamtgesteine und Einzelminerale
gemeinsam verwendet. Das Gesamtgestein weist ein niedriges Rb/Sr-Verhiltnis auf und fixiert so die
Isochrone nahe dem Ursprung. AuBlerdem ist so zu erkennen, ob die Gesamtgesteine im
Gleichgewicht miteinander standen, denn die isotopische Zusammensetzung eines Systems ist nicht
nur abhédngig vom Alter, sondern auch vom Initialwert. Bei unseren Proben war das Ergebnis dieser
herkdmmlichen Berechnung eine Regression mit sehr hohen quadratischen Abweichungen, die den
Namen Isochrone nicht verdient (Tabelle 5 auf Seite 70).

TABELLE 5. Berechnung der Rb-Sr-Isochronen als Monomineral-Isochronen und als Mineral-Gesamtgestein-
Isochronen

Granit Gneis
Nur Mineral Mineral-Gesamtgestein Nur Mineral Mineral-Gesamtgestein
Muskovit 290+4Ma 288+3Ma
MSWD=0.87 MSWD=244
4 Punkte 7 Punkte
Biotit 263+4Ma 265+4Ma 265+4Ma 269+3Ma
MSWD=0 MSWD=9.6 MSWD=0.25 MSWD=20
2 Punkte 4 Punkte 3 Punkte 6 Punkte
Kalifeldspat 237+5Ma 238+17Ma
MSWD=0.68 MSWD=135
4Punkte 7 Punkte

Schon bei Betrachtung einer solchen Geraden mit bloem Auge fiel auf, wodurch die hohe
Abweichung hervorgerufen wird: Die Gesamtgesteine folgen einem eigenen linearen Trend, der
flacher ist als der der Glimmer. Die Ursache dafiir ist in der niedrigen Abkiihlrate des Gesteins und in
seiner Zusammensetzung zu suchen: Alle Proben bestehen zu mindestens 90% aus Quarz und
Feldspat. Quarz enthdlt kein Rb, Feldspite sind aber relativ Rb-reich und haben eine niedrige
SchlieBungstemperatur, die 100-150°C unter der des Biotits und 300-350°C unter der des Muskovits
liegt. Das Gesamtgestein ergibt somit ein Alter, da3 einer niedrigen Abkiihltemperatur entspricht. Es
stimmt gut mit dem Kalifeldspat-Alter {iberein. Der MSWD der Gesamtgestein-Mineral-Isochronen
wird immer grofer, je hoher die Altersdifferenz von Gesamtgestein und Mineral ist. Sie ist
vernachléssigbar bei Kalifeldspat (MSWD=0.68), grof3 bei Biotit (MSWD=20) und extrem hoch bei
Muskovit (MSWD=244). Es sollten also nur Komponenten gleicher SchlieBungstemperatur zur
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Berechnung einer Isochrone herangezogen werden. Kalifeldspat kann deswegen als einziges Mineral
gegen das Gesamtgestein geplottet werden. Die Glimmer-Isochronen wurden ohne Gesamtgesteine
berechnet. So entstehen Isochronen, deren MSWD<1 ist. Allerdings wird bei diesen Isochronen der
Initialwert ungenau bestimmt, da ein Datenpunkt nahe des Ursprungs fehlt. AuBBerdem mul} ein
gesonderter Nachweis gefiihrt werden, da3 die Gesteine, die auf einer Geraden liegen, gleiche initiale
Sr-Verhéltnisse hatten. Denn nur dann haben sie wirklich ein gleiches Alter. Die initialen Sr-
Verhiltnisse der Gesamtgesteine wurden zum Alter der jeweiligen Isochrone berechnet (Tabelle 6 auf
Seite 71). Die Initialwerte sind auf +0.05% gleich, das entspricht einem normalen Fehler bei der
Initialwertberechnug mit Hilfe einer Isochrone. Die Muskovitisochrone bildet eine Ausnahme mit
einem Fehler von 0.2%. Diese Initialwerte konnen nicht mehr als gleich gelten. Dafl die Muskovite
trotzdem auf einer Isochronen liegen, liegt daran, daf} sie kaum initiales Sr eingebaut haben.

Die Monomineral-Isochronen unterscheiden sich im Alter kaum von den Gesamtgestein-Mineral-

Isochronen, die MSWD sind aber immer <1, auch wenn viele Datenpunkte geplottet wurden
(Tabelle 5 auf Seite 70).

Die Biotitalter der Granite und Gneise weichen so wenig voneinander ab, daB sie innerhalb des
Fehlers gleich sind und auch auf einer gemeinsamen Isochrone dargestellt werden konnen
(Abbildung 27 auf Seite 72 Mitte und unten links).

Das Beispiel des langsam abgekiihlten Dzhabyk zeigt, wie wichtig es ist, bei der Mineralseparation
extrem saubere Préparate herzustellen. Denn eine Verunreinigung verschiebt den Datenpunkt nicht
entlang der Isochrone, wie das bei schnell abgekiihlten Gesteinen der Fall ist, sondern 148t ihn von der
Isochrone rutschen. In diesem Zusammenhang sei auch darauf hingewiesen, dafl die Gesamtgesteins-
Isochrone ebenfalls einen sehr hohen MSWD aufweist (MSWD=135). Die Ursache dafiir kann eine
unvollstindige Homogenisierung der Schmelze sein. Dann haben die Proben unterschiedliche initiale
Sr-Isotopien. Es ist aber auch moglich, dall diese Abweichungen auf unterschiedliche Anteile von
Glimmer mit héheren SchlieBungstemperaturen zuriickzufiihren ist, womit sich die Altersinformation
im Gesamtgestein ein wenig dndert.

TABELLE 6. Initiales 87Sr/30Sr ermittelt zum Alter der jeweiligen Monomineral-Isochrone

Alter in Ma initiales 87Sr/30Sr Fehler prozentualer Fehler
290 0.707129 0.0014 0.2%

265 0.705364 0.00008 0.01%

263 (Gneise) 0.705973 0.00013 0.02%

263 0.705730 0.00037 0.05%
(Gneiset+Granite)

237 0.706462 0.0019 0.2%

Das Alter der Deformation der Gneisplatte von Kartali wurde mit 290+3Ma bestimmt, das Biotitalter,
das mit einer Temperatur des Gesteinskorpers von 300°C korreliert, mit 263+2 Ma und das
Kalifeldspatalter, das einer Temperatur von 200°C entspricht, mit 238+17 Ma.
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ABBILDUNG 27. Rb/Sr-Isochronen von Graniten und Gneisen der Gneisplatte von Kartali: a) Granite, b) Gneise,
¢) Granite und Gneise
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4.4.3. Thermochronologie

Die Wirmeentwicklung eines Gesteins ist direkt verbunden mit seiner tektonischen Geschichte und
der nachfolgenden Reequilibrierung seines Energiehaushaltes. Deshalb lohnt es sich, die an
verschiedenen Mineralen gemessenen Alter gegen ihre SchlieBungstemperaturen aufzutragen und so
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den Temperatur-Zeit-Pfad eines Gesteins zu rekonstruieren. Proben mit hoheren
SchlieBungstemperaturen zeigen in der Regel ein hoéheres Alter als solche mit niedrigen
SchlieBungstemperaturen. Die Thermochronologie beschreibt dann den Abkiihlpfad eines
Gesteinskomplexes. Abkiihlpfade sind fiir verschiedene tektonische Szenarien erstellt worden und
erlauben, diese voneinander zu unterscheiden. Gesteine, die nur durch Erosion exhumiert werden,
kiihlen langsam ab, denn sie steigen nur um den Betrag auf, um den die Oberfliche abgetragen wird.
Die Abkiihlgeschwindigkeit ist <10 K/Ma (Spear 1993). Tektonisch exhumierte Gesteine kiihlen viel
schneller ab, den sie werden an Storungen in die Nachbarschaft kilterer Kruste gebracht. Sie
erreichen  Abkiihlgeschwindigkeiten von 20-75 K/Ma (Spear 1993). Die hochste
Abkiihlgeschwindigkeit konnen Plutone erreichen, wenn sie in einen kalten Rahmen intrudieren. Der
Quottoon-Pluton zum Beispiel erreichte eine Abkiihlgeschwindigkeit von 100 K/Ma (Harrison and
Clarke 1979 in Spear 1993).

Der Abkiihlpfad der Gneisplatte von Kartali wurde fiir Granite und Gneise erarbeitet. Er stellt nicht
nur die Abkiihlung beider Gesteine dar, sondern auch ihr Verhéltnis zueinander. Auf Grund der p,T-
Abschiatzung im Diinnschliff wird angenommen, dal die granitische Schmelze bei ca. 690°C
kristallisierte. Da diese Temperatur unter der SchlieBungstemperatur fiir Zirkone liegt, war das
Isotopensystem sofort bei der Kristallisation geschlossen. Das gemessene radiologische Alter muf3
deshalb mit der Kristallisationstemperatur korreliert werden und nicht mit der SchlieBungstemperatur.
Alle anderen Alter wurden mit der SchlieBungstemperatur des entsprechenden Isotopensystems
korreliert.

Das Magma, aus dem sich spéter die Gneise von Kartali bilden, intrudierte vor 327+4 Ma Jahren in
die Mittelkruste und kiihlte nur sehr langsam ab, mit 4-6 K/Ma. Nach der Intrusion der Granite vor
29543 Ma steigt die Abkiihlgeschwindigkeit auf 8-14K/Ma an. Das Alter der Deformation der Gneise
von 29043 Ma stimmt gut mit dem Alter {iberein, dal Montero et al. (2000) fiir die Kristallisation des
zentralen Dzhabyk-Plutons angeben (291+4 Ma). Das belegt, dal die Deformation des
Gneisprotoliths tatsdchlich durch die Intrusion des Dzhabyk-Plutons verursacht wurde und an dessen
Aufstieg gebunden war. Granite und Gneise kiithlen gemeinsam ab. Da die Gneise die Randbereiche
des Plutons bilden, erreichen sie eine bestimmte Temperatur immer etwas frither als die Granite. Thr
Vorsprung wird aber immer geringer, je mehr sich die Temperatur des Plutons der
Umgebungstemperatur anpal3t (Abbildung 28 auf Seite 74).

Welcher Exhumierungsmechanismus 1483t sich aus dem Abkiihlpfad fiir den Granit-Gneis-Dom
ableiten? Erosion scheidet als moglicher Exhumierungsmechanismus aus, denn die
Abkiihlgeschwindigkeit ist dafiir zu hoch. Das Relief im Ural ist nie sehr steil gewesen, so dafl man
davon ausgehen kann, dall es keine extrem starke Abtragung der Oberkruste gab. Auch der
feldgeologische Befund spricht gegen Erosion als Exhumierungsmechanismus, da sie nicht lokal
Mittelkruste freilegen kann, wenn wenige km entfernt noch fast unmetamorphe Oberkruste ansteht.
An aktiven Storungen exhumierte Komplexe kithlen deutlich schneller ab. Als
Aufstiegsmechanismen fiir Granite werden besonders Diapirismus und das Aufsteigen durch Dykes
angenommen. Der Diapir ,,.brennt” sich auf Grund seiner niedrigen Dichte durch die Kruste und

erreicht dabei nur eine Geschwindigkeit von 1m/a, wéahrend in Dykes Geschwindigkeiten bis zul0?
m/s erreicht werden (Petford 1995). Der Abkiihlpfad spricht fiir einen Aufstieg des Doms als Diapir,
denn die Abkiihlgeschwindigkeit ist gering. Der Aufstieg des Komplexes setzt auch erst ein, nachdem
die grofvolumigen Granitschmelzen intrudiert sind, vorher bleibt das Gestein in der Mittelkruste. Es
kiihlt nur wenig ab. Der Dzhabyk-Granit hat genug Auftrieb, um die Basite in seiner Umgebung zu
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durchwandern. Dabei werden die bereits erstarrten sauren Gesteine der Gneisplatte mitgerissen, die
duBeren Bereiche des Plutons deformiert und ein wenig vom Rahmengestein mitgeschleppt. Der
Diapir kommt zum Stillstand, wenn er die wenig dichte Sedimentdecke, die auf den Basiten aufliegt,
erreicht hat.

ABBILDUNG 28. Abkiihlpfad der Granite und Gneise der Gneisplatte von Kartali
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4.4.4. Priuralidische Altersinformationen

Sm-Nd-Isotopien wurden nur an Gesamtgesteinen gemessen und zur Ermittlung von Modellaltern
verwendet (Anlage 4.2). Neben den Proben aus der Gneisplatte von Kartali wurden auch 7 Proben aus
dem Suunduk-Granit-Gneis-Komplex gemessen.

Nach De Paolo und Wasserburg (1976) wurde der Zeitpunkt bestimmt, zu dem sich das Gestein vom
verarmten Mantel abspaltete, das Modellalter Ty Das berechnete Alter ist ein Maximalwert, da eine

Verunreinigung des juvenilen Materials durch kontinentale Kruste in Form von Magmenkontamina-
tion oder Zufuhr sedimentdren Materials die Nd-Isotopie verdndern und das Ty, erhéhen wiirde.
Alle gemessenen Proben ergaben ein Tpys von 700-1200 Ma, der Mittelwert liegt bei 970 Ma
(Abbildung 29 auf Seite 75).

Eine derart kurze Krustenverweildauer spricht dagegen, dal das Edukt der Granit-Gneis-Komplexe
aufgeschmolzenes kontinentales Basement von Baltica oder ein von Baltica abgespaltener Mikrokon-
tinent gewesen sein kann. Die Konsolidierung Balticas war vor 1,65 Ga beendet (Giese et al. 1999)
und die Plattformentwicklung setzte ein. Magmen, die aus der Kruste des Osteuropdischen Kratons
generiert wurden, miissen ein Ty >1,65 Ga haben.

Eine weitere prauralidische Altersinformation ist aus den Ergebnissen der Pb/Pb-Datierungen
bekannt. Das Edukt der Gneisplatte wurde einem mittelordovizischen thermischen Ereignis ausge-
setzt, bei dem sich 450 Ma alte Zirkone bildeten, die als reliktische Zirkone in den Magmatiten enthal-
ten sind (siehe Kapitel 4.4.1). Diese Zirkone fixieren ein Mindestalter fiir das Edukt. Durch welches
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geologische Ereignis kann die Bildung dieser Zirkone verursacht worden sein? Im Mittelordovizium
fand am Rand von Gondwana und Baltica ein weltweites thermisches Ereignis statt, das den Zerfall
des avalonisch-cadomischen Orogengiirtels einleitete. Dal3 die reliktischen Zirkone im Dzhabyk-Gra-
nit-Gneis-Dom auftreten, legt die Vermutung nahe, da3 dessen Edukt vom Rifting des Uralozeans
betroffen worden sein und an dessen Ostrand gelegen haben muf3, denn es befindet sich heute 6stlich
der Uralsutur.

ABBILDUNG 29. Nd-Modellalter fiir die Abspaltung der Gesteine des Dzhabyk- und Suunduk-Komplexes aus
dem verarmten Mantel
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4.4.5. Ergebnisse der Geochronologie

Das Ausgangsgestein der Gneisplatte von Kartali ist im Oberkarbon vor 327+4 Ma kristallisiert. Es
1aBt sich den Gesteinen der 1. Phase des postkollisionalen Magmatismus im Ostural zuordnen (Fersh-
tater et al. 1997). Auf Grund eines derart jungen Alters kann ausgeschlossen werden, daf3 die Gneise
Bestandteil eines Mikrokontinents oder proterozoischen kontinentalen Basements waren.

Der hohe Metamorphosegrad der Gneise hat nichts mit ihrem Alter zu tun. Vielmehr ist dafiir eine hT/
Ip-Metamorphose verantwortlich, die an den Aufstieg des Dzhabyk-Plutons gekoppelt war. Vor ca.
295 Ma intrudierten die groBvolumigen Schmelzen der 2. Phase des postkollisionalen Magmatismus,
die heute den Dzhabyk-Granit bilden. Diese Schmelzen stiegen als Diapir auf und rissen dabei die
bereits erstarrten aber noch heiflen Dachbereiche des Plutons mit. Diese wiederum wurden beim Auf-
stieg deformiert und metamorphisiert. Granite und Gneise des Dzhabyk-Granit-Gneis-Komplexes
kiihlten gemeinsam ab, wobei die Gneise als Randbereiche des Plutons eine bestimmte Temperatur
immer ein wenig eher erreichten als die Granite.

Die Altersdaten bestitigen nicht nur, dal die Gneise selbst kein altes Basement sind. Sie belegen
auch, daf3 ihr Edukt zu jung ist, um einem alten Kraton entstammen zu kdnnen. Die Nd-Modellalter
der Gesteine ergeben ein Alter von max. 1100 Ma. Da der osteuropéische Kraton vor 1,65 Ga bereits
vollstindig konsolidiert war, miissen alle Gesteinseinheiten, die dem Osteuropdischen Kraton ent-
stammen, eine hohere Krustenverweildauer haben als 1,65 Ga. Das heif3t, das Edukt des Dzhabyk-
Granit-Gneis-Doms enthielt einen hohen Anteil jiingerer Kruste.

Wenn die Gneise von Kartali keinem Mikrokontinent und keinem proterozoischen Basement entstam-
men, aus welchem Edukt kdnnen sie dann abgeleitet werden? Da die Magmenquelle nicht mehr auf-
geschlossen ist, konnen Aussagen iiber ihre Zusammensetzung nur aus geochemischen Daten
abgeleitet werden, was im nichsten Kapitel erfolgen soll.
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4.5. Geochemische Eigenschaften der Gesteine der
Gneisplatte von Kartali

Die Gesteine des Dzhabyk-Plutons waren mehrfach Gegenstand umfangreicher geochemischer Unter-
suchungen (Fershtater et al. 1994, Gerdeset al. 2001). Da die Ergebnisse der Mikrostrukturanalyse
vermuten lassen, da3 die Gesteine der Gneisplatte von Kartali den Proben des Dzhabyk-Plutons &hn-
lich sind, erfolgte nur eine punktuelle Probenahme fiir geochemische Untersuchungen. Es wurden je 3
Granite und Gneise verschiedenen Deformationsgrades beprobt (Anlagen 5.1 und 5.2). Die geochemi-
schen Eigenschaften dieser Proben sollen kurz vorgestellt und anschlieBend mit den von Gerdes et al.
(2001) publizierten Daten verglichen werden.

4.5.1. Allgemeine Eigenschaften der Proben

In ihren grundlegenden geochemischen Eigenschaften sind sich Granite und Gneise der Gneisplatte
von Kartali sehr dhnlich. Sie haben ohne Ausnahme hohe Gehalte an SiO, (70-80 wt%) und Al,O5
(10-16 wt%), sind K,O-reich (3- 5,5%), stark peralumin (A/CNK 1,1-1,4) (Diagramm e in
Abbildung 30 auf Seite 77), arm an Fe,03;+MgO+TiO, (<4 wt%), haben hohe MgO/FeO-Verhiltnisse
von 0,5-0,7 und einen kalkalkalischen Chemismus (Diagramm f in Abbildung 30 auf Seite 77). LIL-
Elemente sind angereichert (Diagramme d und c¢ in Abbildung 30 auf Seite 77). Die
chondritnormierten REE-Muster zeigen eine Fraktionierung der LREE und gleichbleibende Gehalte
an HREE (Diagramme a und b in Abbildung 30 auf Seite 77). Die Verhéltnisse von Lay/Yby liegen
zwischen 15 und 54. Eine leichte negative Ce-Anomalie tritt in vier Proben auf. Die Th/U-
Verhiéltnisse liegen im Bereich von 5-12, die Zr/Hf-Verhéltnisse zwischen 35 und 43. Eine negative
Nb/Ta-Anomalie ist deutlich ausgepriagt, Y, Yb und Hf sind abgereichert. Die initialen 87Sr/368r-
Isotopien liegen zwischen 0,704 und 0,706, die initialen ENd zwischen -2 und 2. Damit plotten alle
Proben ins Mantelfeld des 87Sr/86Sr-ENd-Diagrammes in Diagramm g in Abbildung 30 auf Seite 77.
Auf Grund dieser Eigenschaften mufl davon ausgegangen werden, dal der Primédrchemismus der
Metamorphite und Magmatite sehr dhnlich war und daf3 das Edukt beider sehr &dhnlich ist.

Zwischen beiden Gruppen gibt es aber auch Heterogenitéten. Die Granite haben hohere K,O-, Rb-,
Cs-, U-, Th-Gehalte und niedrigere Na,O-, CaO-, Sr- und Ba-Gehalte als die Gneise, eine stirker

ausgepriagte Eu-Anomalie (~0,7 und ~1), hohere ENd, niedrigere initiale 87Sr/30Sr-Werte und
Shand‘s-Indizes sowie hohere LREE/HREE-Verhiltnisse als die Gneise. Diese Heterogenitéiten
konnen sowohl primére als auch sekundire Ursachen haben.

4.5.2. Wirkung der Metamorphose auf den Gesteinschemismus

Um die Beschaffenheit des Ausgangsgesteins der Gneise von Kartali rekonstruieren zu kénnen, mufl
zuerst geklart werden, welche Elemente bei der Metamorphose, die mit der Vergneisung verbunden
war, mobil waren. Dazu soll die ISOCON-Methode von Gresens (1967) angewendet werden, mit der
sich die An- und Abreicherung von Elementen unter Beriicksichtigung von Dichteédnderungen bei der
Metamorphose ermitteln 1463t.
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ABBILDUNG 30. Allgemeine geochemische Eigenschaften von Graniten und Gneisen aus der Gneisplatte von
Kartali- a) chondritnormiertes REE-Muster der Granite, b) chondritnormiertes REE-Muster der Gneise, c¢)
chondritnormierte Spurenelementverteilung der Granite, d) chondritnormierte Spurenelementverteilung der
Gneise, ) A/NK-A/CNK-Diagramm nach Maniar und Piccoli (1989), f) Alkalinititsindex nach Rittmann
(1981), g) Sr-Nd-Isotopendiagramm
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Auf Grund der Ergebnisse der Feldarbeit und Mikrostrukturanalyse soll davon ausgegangen werden,
daf} die Gneise von Kartali durch Metasomatose aus den Graniten hervorgingen. Als Referenzprobe
fiir alle Alterierungsprozesse wird der am wenigsten deformierte Granit, Probe 58, verwendet (Anlage
5.3).

Zuerst soll geklart werden, welche Elemente sich bei der Alteration immobil verhalten haben. Solche
Elemente zeichnen sich durch einen Massegewinn Xy von Null aus. Das heift, fiir alle Konzentratio-

nen ¢ immobiler Elemente 1 wird die Gresens-Gleichung (Gleichung 2 auf Seite 78) Null:

Xy = 0= fv* CiGranit_ciGneis (GL2)

und es gilt:

CiGneis = f,* CiGranit ) (GL 3)

Der Volumenfaktor f, ist das Produkt aus dem Quotienten der Referenzmassen M und den Dichten p
der betrachteten Gesteine:

£ = MGneiS/MGranit*pGranit/pGneis (GL 4)
v .

Da alle geochemischen Daten in dieser Arbeit identische Referenzmassen angeben (wt% oder ppm),

ist MOPeis/MOranit jmmer 1. Alle immobilen Elemente liegen auf einer Geraden, deren Anstieg vom

Dichteunterschied zwischen alteriertem und nicht alteriertem Gestein abhéngt. Diese Linie heifit ISO-
CON. Da Granite und Gneise zu mindestens 90% aus Quarz und Feldspat bestehen, die eine Dichte

von ca. 2,6 g/cm3 haben, kénnen Schwankungen im Anteil an Glimmern und Schweremineralen ver-

nachldssigt werden, denn diese wiirden die Dichte nur im 1/100 g/cm3-Bereich verdndern. Es kann
also angenommen werden, daf die Dichte alterierter und nicht alterierter Gesteine gleich ist. Damti
gilt £ =1 (siehe Gleichung 4 auf Seite 78) und Gleichung 3 auf Seite 78 wird zu

CiGneis — CiGranit ] (GL 5)

Somit liegen alle immobilen Elemente im ISOCON-Diagramm auf einer Geraden mit dem Anstieg 1.
In den untersuchten Proben sind SiO, und Al,O; immobil, sie liegen mit maximal 10% Abweichung

auf der ISOCON (Diagramm a in Abbildung 31 auf Seite 79). Fast immobil sind Ga, Pb, Ge, die mit
20% Abweichung auf der ISOCON liegen.

Elemente, die bei der Metasomatose mobil waren, dndern ihren Gehalt mit zunehmendem Deformati-
onsgrad des Gesteins. K,O, Rb, U und Cs wurden bei der Metamorphose abgereichert, CaO, Sr,

Na,O, Ba und Eu angereichert (Diagramm b in Abbildung 31 auf Seite 79).
Die Gehalte aller anderen Elemente schwanken unabhédngig vom Deformationsgrad der Proben.

Mobil sind besonders Elemente, die von der Umwandlung von Kalifeldspat in Plagioklas betroffen
sind, also Elemente die K,O, Na,O oder CaO vertreten konnen. Werden solche Elemente in Diskrimi-

nanzdiagrammen verwendet, folgen die Proben einem Trend, der den zunehmenden Deformations-
grad widerspiegelt und keine primdren Ursachen hat (Diagramme e und f in Abbildung 31 auf
Seite 79). Deshalb bleiben Diagramme, die mobile Elemente benutzen, in den folgenden Absitzen
moglichst unberticksichtigt.

Ein Beispiel, daf die sekunddre Mobilitdt eines Elementes Riickschliisse auf primére Bildungsbedin-
gungen unmoglich macht, ist die negative Eu-Anomalie, die in den untersuchten Proben bei fort-
schreitender Metamorphose verschwindet. In der Regel werden fiir das Auftreten der Eu-Anomalie in
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einem Gestein primére Ursachen diskutiert. Negative Eu-Anomalien sind typisch fiir S-Typ Gesteine,
da Plagioklas hiufig im Residuum eines Magmas in der mittleren oder unteren Kruste zuriickbleibt
(White 1997). Sie sind Ausdruck eines hohen Anteils krustaler Bestandteile in einem Magma. In den
Proben der Gneisplatte von Kartali steht die Groe der Eu-Anomalie im Zusammenhang mit dem
Deformationsgrad der Proben, da bei fortschreitender Deformation Kalifeldspat im Gestein abgerei-
chert und Plagioklas angereichert wird (Diagramm c¢ und d in Abbildung 31 auf Seite 79).

ABBILDUNG 31. Verhalten ausgewihlter Elemente bei fortschreitender Deformation der Gneisproben: ISOCON-
Diagramme nach Gresens (1967) fiir immobile Elemente (a) und bei der Metasomatose mobile Elemente (b), c)
Eu/Eu*-ENd-Diagramm, Eu/Eu*-K20-Diagramm, ¢) Na20, K20 und CaO-Gehalte der Proben im
Dreiecksdiagramm, f) A/NK-A/CNK-Diagramm nach Maniar und Piccoli (1989)
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4.5.3. Primire Heterogenititen

Schwankungen in den Elementgehalten von Graniten und Gneisen, die nicht vom Deformationsgrad
abhéngen, konnen primire Ursachen haben. Sie konnen sowohl auf Unterschiede im Edukt als auch
auf Fraktionierungsprozesse zuriickzufiihren sein. Um die Bedeutung von Fraktionierungsprozessen
bei der Petrogenese sichtbar zu machen, wurden die Gehalte der diskutierten Elemente gegen SiO,
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oder Zr abgetragen. SiO, reichert sich bei Differentiation der Schmelze an, Zr wird in der Schmelze

abgereichert. Beide Komponenten variieren in intermedidren und saueren Magmatiten ausreichend
gut, um Trends sichtbar zu machen. Eine Anreicherung an SiO, in einem Gestein kann aber auch Aus-

druck dessen zunehmender krustaler Kontamination sein.

Die Gneise zeichnen sich gegeniiber den Graniten durch erhéhte initiale 87Sr/30Sr-Verhiltnisse und
durch niedrigere ENd aus. Bei fraktionierter Kristallisation eines Gesteins bleiben die Isotopien
gleich. Anderungen in den Isotopenverhiltnissen sind Ausdruck krustaler Kontamination eines Mag-
mas. In den Diagrammen a und b in Abbildung 32 auf Seite 80 ist zu sehen, da3 sich die Isotopien
nicht in Abhingigkeit vom SiO,-Gehalt des Gesteins dndern. Stattdessen bilden Granite und Gneise
zwei Gruppen, innerhalb derer die Isotopien gleich sind, die Si0,-Gehalte aber schwanken. Das glei-

che gilt fiir die Shand‘s-Indizes von Graniten und Gneisen (Abbildung 32 auf Seite 80). Die Vorrang-
stellung von Al,O3 in einem Gestein resultiert aus An- und Abreicherungsprozessen wihrend der
Sedimentation. Ein hohes A/CNK-Verhiltnis ist Ausdruck eines hohen sedimentidren Anteils im
Edukt eines Gesteins. Diese drei Merkmale weisen tibereinstimmend darauf hin, dafl es Unterschiede
im Edukt von Graniten und Gneisen gab, wobei das Edukt der Gneise einen héheren Anteil kontinen-
taler Kruste enthielt.

ABBILDUNG 32. Primire Unterschiede in den geochemischen Eigenschaften von Graniten und Gneisen
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Die LREE/HREE-Verhiltnisse und Nb-Gehalte korrelieren gut mit den Zirkonium-Gehalten der Pro-
ben. In den Diagrammen d und f in Abbildung 32 auf Seite 80 ist erkennbar, da3 Granite und Gneise
durcheinander plotten und sich weder verschiedenen Serientrends noch Gruppen zuordnen lassen.
Schwankungen in den entsprechenden Elementgehalten konnen als Folge unterschiedlich starker
Fraktionierung der Proben entstehen. Unterschiede im Edukt sind nicht nachweisbar.

Die Th-Gehalte der Granite sind deutlich erhoht gegeniiber denen der Gneise. Th sollte als inkompati-
bles Element bei fortschreitender Fraktionierung angereichert werden. In Diagramm e) in
Abbildung 32 auf Seite 80 ist zu sehen, dafl erhohte Th-Gehalte der Proben nicht mit verringerten Zr-
Gehalten korrelieren. Sie konnen also nicht durch Fraktionierung erzeugt worden sein und koénnten
unterschiedliche Gehalte im Edukt widerspiegeln.

4.5.4. Bestimmung des tektonischen Settings

ABBILDUNG 33. Tektonomagmatische Diskriminanzdiagramme: a) Multikationenschema von Batchelor und
Bowden (1985), b)-e) SiO2-Variationsdiagramme nach Pearce et al. (1984), f)-g) Diskriminanzdiagramme nach

Maniar und Piccoli (1989)
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Der Gneismantel des Dzhabyk-Plutons

Granite und Gneise der Gneisplatte von Kartali lassen sich auf Grund ihres hohen
Differentiationsgrades zu den orogenen Magmatiten rechnen. Sie weisen hohe SiO,_, Al,O5;_ und

K,0-Gehalte, eine Anreicherung an LIL-Elementen und Abreicherungen an Nb, Ta, Y, Yb auf. In den

tektono-magmatischen Diskriminanzdiagrammen von Maniar & Piccoli(1989) und Pearce et al.
(1984) plotten sie in die Felder orogener Granite. Die Diskriminanzdiagramme von Pearce et al.
(1984) ermoglichen die Zuordnung des Dzhabyk zu den orogenen Graniten auf Grund der bereits
erwiahnten Abreicherungen von Nb, Ta, Y, Yb (Diagramme b-e Abbildung 33 auf Seite 81), die
Diskriminanzdiagramme von Maniar und Piccoli (1989) auf Grund ihrer hohen Al,O5- und geringen

MgO-Gehalte (Diagramme f, g Abbildung 33 auf Seite 81). Eine Ausnahme bildet die Probe 58 mit
erhohten Nb- und Ta-Gehalten, die in den Diagrammen d und e in Abbildung 33 auf Seite 81 in das
anorogene Feld plottet.

Maniar und Piccoli (1989) haben die verschiedenen Granitgruppen anhand ihres
Hauptelementgehaltes unterschieden (Anlage 5.5). Die Granite und Gneise der Gneisplatte von
Kartali lassen sich hiernach dem tektonomagmatischen Setting der Kollisionsgranite zuordnen (MgO/
MnO von 6 bis 21, Na,O/CaO von 1.7 bis 3.4, Na,O/K,O von 0.7 bis 2.8). Aullerdem weisen sie

einige Analogien zu den Inselbogengraniten (A/NK von 1.5 bis 2.2, MgO/FeO von 0.42 bis 0.73) auf
und sind kalkalkalisch. Diese Signaturen reprasentieren den Chemismus des Edukts der Granite, der
in Kapitel 6 noch ausfiihrlich erlautert wird.

In den Diskriminanzdiagrammen Maniar und Piccoli (1989) in Abbildung 33 auf Seite 81 plotten die
Proben in das postorogene Feld auf der Seite der orogenen Granite. Auch der hohe K,O-Gehalt der

Granite von mehr als 4% spricht dafiir, da3 der Dzhabyk am Ende der Kollision gebildet wurde und zu
den postkollisionalen Graniten zu stellen ist. Nach dem multikationischen Schema von Batchelor und
Bowden (1985) in Diagramm a in folgen die Proben einem spétorogenen Trend.

4.5.5. Rekonstruktion der Magmenquelle

Eine Moglichkeit das Edukt von Graniten zu charakterisieren, ist die Einteilung in S- und I-Typ
Granite nach Chappell und White (1974). Granite und Gneise der Gneisplatte von Kartali kdnnen
danach sowohl S- als auch I-Typ zugeordnet werden (Anlage 5.6). Das 148t auf einen heterogenen
Protolith schlieBen, der sowohl sedimentére als auch magmatische Anteile enthilt.

Charakteristisch fiir alle Proben ist ihr hohes A/CNK-Verhiltnis, das nur Granite sedimentiren
Ursprungs aufweisen. Merkmale, die ebenfalls auf eine sedimentire Komponente im Edukt
hinweisen, sind hohe Si0,-Gehalte (>71 wt%) gekoppelt mit niedrigen MgO+Fe,03+Ti0,-Gehalten
(<4 wt%), hohe Konzentrationen an Rb, Ba Th, hohe Verhéltnisse von LREE/HREE und niedrige Zr/
Hf- Verhiltnisse. Sedimentdre Schmelzen konnen entweder aus einem psammitischen, also
plagioklasreichen und tonsteinarmen Edukt oder aus einem pelitischen, plagioklasfreien und
tonsteinreichen Edukt entstehen. Die Unterschiede in der mineralogischen Zusammensetzung des
Edukts spiegeln sich in der Haupt- und Spurenelementzusammensetzung eines Magmas wider. Nach
Sylvester (1998) besitzen Proben mit CaO/Na,O-Verhiltnissen >0.3 einen psammitischen

Protholithen, solche mit kleineren Verhéltnissen einen pelitischen.

82



Geochemische Eigenschaften der Gesteine der Gneisplatte von Kartali

Psammite sind durch niedrige Rb/Sr- und niedrige Rb/Ba-Verhéltnisse gekennzeichnet, Pelite durch
hohe. Die Proben der Gneisplatte von Kartali zeigen in den Diskriminanzdiagrammen von Sylvester
(1998) die Merkmale einer psammitisch abgeleiteten Schmelze (Bild a,b Abbildung 34 auf Seite 83).
Die Rb/Sr-Rb/Ba-Verhiltnisse der Proben nehmen mit zunehmender Deformation ab. Dieser Trend
wird wahrscheinlich durch die Mobilitdit von Rubidium bei der Metamorphose verursacht. Die
unalterierte Probe 58 hat die hochsten Rb/Sr und Sr/Ba-Verhéltnisse und liegt in unmittelbarer Néhe
des von Sylvester (1998) abgeleiteten psammitischen Protholithen. Es ist auch moglich, niedrige Rb/
Sr- und Rb/Ba-Verhiltnisse zu erzeugen, indem man eine basaltische Magmenquelle mit einer
pelitischen mischt (Sylvester 1998). Allerdings miifiten die hier untersuchten Proben dann mindestens
60% basaltisches Ausgangsmaterial enthalten (Mischungslinie in Diagramm b Abbildung 34 auf
Seite 83). Der hohe SiO,-Gehalt von >71 wt% und der niedrige MgO+Fe,05+TiO,-Gehalt von <4

wt% (in Basalten ca. 20 wt%), sprechen aber dafiir, da3 der sedimentire Anteil am Edukt sehr hoch
war. Die Mischung einer pelitischen und einer basaltischen Schmelze kann fiir den Dzhabyk
ausgeschlossen werden.

ABBILDUNG 34. A) und B) Diskriminanz der sedimentiiren Edukte von stark peraluminen Graniten nach
Sylvester (1998), die Proben aus der Gneisplatte von Kartali liegen im Feld fiir psammitische Edukte. ¢) An-
und Abreicherung ausgewiihlter Spurenelemente eines Granits der gneisplatte von Kartali gegeniiber dem
Standardgranit G1 nach Mason und Moore (1985), d) Sr-Isotopen-Diskriminanzdiagramm nach Faure und
Powell (1972)
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Der Gneismantel des Dzhabyk-Plutons

Die Proben aus der Gneisplatte von Kartali sind beziiglich der durchschnittlichen Zusammensetzung
eines Granits (nach Mason und Moore 1985) an inkompatiblen Elementen leicht abgereichert und an
kompatiblen Elementen stark angereichert (Diagramm c Abbildung 34 auf Seite 83). Deshalb muf3
angenommen werden, dafl auller der sedimentiren Komponente noch eine weitere am
Ausgangsgestein beteiligt war. Die Anwesenheit dieser Komponente duf3ert sich vor allen in den Sr-
und Nd-Isotopien. Die initialen Sr-Isotopien der Gesteine schwanken zwischen 0,704 und 0,706 und
weisen darauf hin, dafl das Gestein entweder der Unterkruste oder einem Inselbogen entstammte
(Diagramm d Abbildung 34 auf Seite 83). Die initialen ENd liegen zwischen -2 und 2. Sie sprechen
dafiir, dal das Gestein einer juvenilen Magmenquelle, entweder einem Inselbogen oder einem
Oceanic Island Basalt entstammt. Die Spurenelementverteilungsmuster zeigen typische
Charakteristika von Inselbogenmagmatiten (White 1997). Sie haben eine negative Nb, Ta-Anomalie,
eine leichte negative Ce-Anomalie, sind in Zr, Hf, Y und Yb abgereichert und kalkalkalisch.

Die Intrusiva der Gneisplatte von Kartali entstammen einem Inselbogen, der sowohl juvenile
magmatische Kruste als auch sedimentire Randbecken enthielt, in denen besonders psammitische
Sedimente, wahrscheinlich Grauwacken, abgelagert wurden.

4.5.6. Vergleich der geochemischen Eigenschaften der Gneisplatte mit Daten aus
dem Dzhabyk-Pluton

Von Gerdes et al. (2001) wurden die Intrusiva des Dzhabyk-Plutons intensiv geochemisch bearbeitet.
Da die Gneisplatte von Kartali einen deformierten Randbereich dieses Plutons darstellt, sollten die
geochemischen Eigenschaften der Gesteine dieses Metamorphitkomplexes im Wesentlichen mit
denen der Intrusiva des Dzhabyk-Plutons iibereinstimmen. Um das zu iiberpriifen, wurden die Proben
der Gneisplatte mit dem Datensatz von Gerdes et al. (2001) verglichen. Gerdes et al. (2001)
unterteilen die Intrusiva des Dzhabyk-Plutons in zwei Gruppen, die Granite und Quarzmonzonite, die
sie unterschiedlichen Fraktionierungsreihen zuordnen. Die Granite aus der Gneisplatte von Kartali
stimmen in ihren Element-Gehalten mit den Dzhabyk-Graniten {iberein und unterscheiden sich nur
durch erhohte Th-Gehalte von diesen. Die Gneise stimmen in ihren grundlegenden geochemischen
Eigenschaften, in ihrem SiO,-Gehalt, REE-Muster und LREE/HREE-Verhiltnissen sowie Th-, U-,

Pb-Gehalt ebenfalls mit den Dzhabyk-Graniten {iberein. Sie sind aber durch niedrigere K,O und ENd-

Werte und hoéhere Na,O, Sr, Ba-Gehalte, Eu/Eu*, A/CNK und initiale 87Sr/86Sr-Verhiltnisse

gekennzeichnet. Wie bereits erldutert, konnen diese Unterschiede primér oder sekundér verursacht
worden sein (Abbildung 7 auf Seite 85 und Abbildung 35 auf Seite 85).

Die Gesteine des Dzhabyk-Plutons zeigen typische Merkmale postkollisional generierter Schmelzen
und entstammen einem Inselbogen. Die Gneise aus der Gneisplatte von Kartali entstammen einem
gleichartigen Edukt und wurden in demselben tektonischen Umfeld gebildet. Sie konnen auch auf
Grund ihrer geochemischen Eigenschaften als deformierte Randbereiche des Dzhabyk-Plutons
interpretiert werden. Sie haben einen hoheren sedimentidren Anteil am Edukt als die Granite. Das kann
durch Heterogenititen in der Magmenquelle verursacht worden sein, aber auch beim Aufstieg des
Magmenkorpers, bei dem die Randbereiche eines Plutons potentiell leichter verunreinigt werden
konnen als die Zentralbereiche.
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TABELLE 7. Hauptelementgehalte in den Gesteinen des Dzhabyk-Plutons nach (Gerdes 2001) und der
Gneisplatte von Kartali

Dzhabyk-Granit

SiO,
TiO,
Al O3
MgO
MnO
P,05
CaO
Na,O
K,0

70,5-75,2%
0,12-0,39%
13,2-15%
1,56-3,14%
0,03-0,09%
0,03-0,14%
0,8-1,5%
3,2-3,7%
3,6-5,8%

Dzhabyk-Monzonit Kartali-Granit Kartali-Gneis
58-75,5% 71,1-79,4 70,6-76,8
0,2-1,25% 0,16-0,43 0,10-0,26
12,2-17% 10,5-14,9 13,3-15,5
0,1-4,1% 0,4-0,5 0,2-0,6
0,02-0,1% 0,02-0,08 0,01-0,05
0,01-0,41% 0,09-0,12 0,04-0,13
0,7-5,0% 1,1-1,4 1,5-2,5
3,1-4,6% 2,8-4,0 4,2-49
3,6-5,9% 3,8-5,5 1,6-3,6

ABBILDUNG 35. Vergleich der Gehalte der Gesteine der Gneisplatte von Kartali an ausgewéhlten Haupt- und
Spurenelementen mit dem Chemismus von Graniten und Quarzmonzoniten des Dzhabyk-Plutons (Gerdes et al.

2001)
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4.5.7. Zusammenfassung
Die Proben, die aus der Gneisplatte von Kartali entnommen wurden, stimmen in ihren geochemischen
Eigenschaften gut mit denen der Dzhabyk-Granite (Gerdes et al. 2001) iiberein. Die Gneise reprédsen-
tieren deformierte Randbereiche des Plutons. Die Magmenquelle der Gesteine des Dzhabyk-Granit-
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Der Gneismantel des Dzhabyk-Plutons

Gneis-Doms war ein Inselbogen. Sie setzt sich aus Anteilen von Inselbogenmagmatiten und psammi-
tischen Sedimenten der Randbecken des Inselbogens zusammen. Nd-Modellalter ergeben fiir alle
untersuchten Gesteine des Dzhabyk-Granit-Gneis-Doms eine Krustenverweildauer von 700-1200 Ma.
Daraus 148t sich schluB3folgern, dal Granite und Gneis-Komplexe sich aus juveniler Kruste bildeten
und nicht aus kontinentalem Basement. Der hochdifferenzierte Chemismus der Gesteine spricht dafiir,
daf} die Magmengenese in einem postkollisionalen tektonischen Umfeld erfolgte.

Die Gneise gingen aus Graniten des Dzhabyk-Plutons durch Metasomatose hervor, bei der sie an
K5O, Rb, Cs und U verarmten und an Na,O, CaO, Sr, Ba, Eu angereichert wurden.
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4.6. Aufstiegs- und Deformationsgeschichte des
Dzhabyk-Granit-Gneis-Komplexes

Die Granite von Dzhabyk und die Gesteine ihres Gneismantels miissen als Bestandteile ein und des-
selben Plutons betrachtet werden. Die Gneiskomplexe sind deformierte Randbereiche des Plutons.

Der Dzhabyk-Granit-Gneis-Dom entstand in einem postkollisionalen tektonischen Setting. Magmen-
quelle waren Inselbogengesteine sedimentirer und magmatischer Herkuntt.

Die iltesten Gesteine im Dom wurden in der Gneisplatte von Kartali, dem Dachbereich des Plutons,
angetroffen. Diese Gesteine wurden in zwei Phasen gebildet. In der ersten Phase vor 327+4 Ma kri-
stallisierten granitische Magmen, die zu gering voluminds waren, um in die Oberkruste aufzusteigen.
So kristallisierten sie in ca. 12-15 km Tiefe bei Temperaturen von ca. 670-690°C. In den folgenden 30
Ma Jahren verharrte der Plutonit in der Mittelkruste und kiihlte nur wenig, um maximal 100°C, ab
(Abbildung 36 auf Seite 88).

Die zweite Phase setzte vor ca. 295 Ma mit der Bildung groBvolumiger postkollisionaler Schmelzen
ein, die den groBten Anteil der heute aufgeschlossenen Magmatite des Dzhabyk reprisentieren.
Offensichtlich war der von den Magmen der 1. Phase genutzte Aufstiegsweg energetisch giinstig,
denn er wurde in der 2. Phase wieder verwendet. Durch welchen Aufstiegsmechanismus die Schmel-
zen in die mittelkrustale Magmenkammer gelangten, 148t sich nicht mehr nachvollziehen. Die Pluto-
nite der 1. Phase bildeten das Dach der Magmenkammer der 2.Phase. In der Magmenkammer
sammelten sich grofle Volumina von Schmelze und vermischten sich, so dal ein Magmenkdrper mit
homogener chemischer Signatur entstand. Sobald der Auftrieb der Magmenkammer gro3 genug war,
begann sie in die Oberkruste aufzusteigen. Viele Daten sprechen dafiir, dal der Plutonit als Diapir
aufstieg. Die Aufstiegsbedingungen fiir Granit-Diapire sind im Ostural geradezu ideal, da die Ober-
platte iberwiegend aus basischen Gesteinen besteht, so da3 der Dichtekontrast zwischen Granit und
Umgebungsgestein relativ hoch war. Auch der konzentrische Aufbau des Granit-Gneis-Komplexes,
seine gescherten Rinder, die niedrige Abkiihlgeschwindigkeit der Gesteine von 8-14 °C/Ma und die
Tatsache, da3 der bereits kristallisierte granitische Dachbereich der Magmenkammer mit aufstieg,
sprechen dafiir, da8 Diapirismus als Aufstiegsmechanismus fiir den Dzhabyk eine entscheidende
Rolle spielte.

Die Intrusiva der 2. Phase miissen noch mehr als 30% Schmelzanteil gehabt haben, weil sie keine auf-
stiegsbedingten Gefiige ausbildeten (van der Molen et al. 1979). Die Plutonite der 1. Phase, die als
feste Gesteine aufstiegen, konnten viele Mikrostrukturen und Mineralassoziationen konservieren, die
die Aufstiegsgeschichte des Komplexes dokumentieren. So entstanden die Gneise von Kartali, deren
Foliation konkordant zum Plutonrand verlduft, wobei der Deformationsgrad nach auf3en hin zunimmt.
Metamorphe Mineralassoziationen zeigen, dal3 der Aufstieg des Diapirs als isothermale Dekompres-
sion erfolgte. Der Dzhabyk stieg schridg aus Westen auf. Deshalb sind im gesamten Pluton Strek-
kungslineare zu finden, die nach Osten gerichtet sind. Auch der Dachbereich des Plutons ist im Osten
aufgeschlossen.

Bei seinem Aufstieg hat der Plutonit basische Gesteinseinheiten durchquert, wie basische Xenolithe
im Granit belegen. Serpentinite und Amphibolite bilden den Intrusionsrahmen. In ca. 6 km Tiefe blieb
der Diapir stecken, nachdem er die sedimentire Auflage der Basite erreicht hatte. Der Dichtekontrast
des Granits zu den Sedimenten war zu gering fiir einen weiteren Aufstieg. Die Sedimente wurden
kontaktmetamorph liberpragt.

Da der Pluton in ein flaches Krustenstockwerk intrudierte, wurde das Rahmengestein aufgedomt. So
setzen sich die konzentrischen plutonrandparallelen Strukturen auch im Kontaktbereich fort. Die
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Gesteinseinheiten des Rahmens sind konkordant zum Kontakt gelagert, die Foliation streicht umlau-
fend und fallt vom Pluton weg.

Die meisten Strukturen, die im Dzhabyk-Granit-Gneis-Dom beobachtet werden kdnnen, sind von der
Aufstiegsdynamik des Plutonitkdrpers verursacht worden und bildeten sich unabhingig vom regiona-
len StreBfeld. Erst unter griinschieferfaziellen Bedingungen wird der Granit-Gneis-Dom vom sinistra-
len strike-slip erfait und an seinem Ost- und Westrand von groBen uralischen Scherzonen
abgeschnitten. In diesem spédten Stadium wurde auch das Sprodbruchmuster im Dzhabyk-Granit
angelegt, das asymmetrisch aufgebaut ist.

Die finale Exhumierung des Gesteinskomplexes fand an Sprodstrukturen statt, wobei der Granit-
Gneis-Dom als rigider Korper reagierte und nicht mehr intern deformiert wurde. Die Rahmengesteine
wurden weiter aufgedomt und sind heute in reduzierter Krustenméchtigkeit aufgeschlossen.

ABBILDUNG 36. Druck-Temperatur-Zeit-Pfad des dstlichen Dzhabyk-Granit-Gneis-Doms
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KAPITEL 5 Der Gneismantel des
Suunduk-Plutons

5.1. Der Kenntnisstand iiber den Suunduk-Pluton

Der Suunduk-Komplex liegt bei ca. 59°500stlicher Lange und 52°20° nordlicher Breite norddstlich
der Stadt Uralskoje. Er ist ein typischer "geldngter" Granit-Gneis-Komplex mit einer groen N-S
Erstreckung von ca. 70 km und einer geringen O-W Ausdehnung von ca. 15 km.

Die Ausdehnung des Plutons in die Tiefe wird auf Grund geophysikalischer Messungen auf 10-12 km
geschitzt (Shenderowitsch 1965). Er wird von sowjetischen Geologen in zwei Massive, die jeweils
als unabhéngige Differentiationsabfolgen betrachtet werden, untergliedert. Beide Massive bestehen
aus mikroklinreichem Granit, das Amursker Massiv im Norden aus einem 2-Glimmer-Granit, das
Massiv von Butak im Siiden aus einem Biotit-Granit (Shenderowitsch 1965). Die Kontakte beider
Komplexe sind intrusiv und teilweise vergneist. Das Alter der Granitoide wurde von Tschaiko (1962)
(in Shenderowitsch 1965) an 9 Proben mit 290 + 6 Ma datiert. Einzelne Proben ergaben Alter von
317-330 Ma, Ganggesteine von 250-270 Ma. Die verwendeten Datierungsmethoden werden nicht
erwéhnt.

Die Granitkomplexe werden von einem schmalen, maximal 3 km breiten Gneismantel umgeben. Die
Gneise wurden als ordovizische Gesteine betrachtet (Shenderowitsch 1965). In der Arbeit von
Bankwitz et al. (1997) wird ein Teil der Gneise jedoch als mylonitisierte Granite angesehen. In diesem
Modell stellen die Granite storungsgebundene Intrusionen in einem {iberregionalen
Transpressionsregime dar. Am &dufleren Kontakt zum Gneismantel sind Ton- und Schwérzschiefer
aufgeschlossen, die Cordierit, Andalusit und Chiastolith fiihren. AuBlerhalb der Kontaktaureole sind
die Sedimente unmetamorph, und ihnen werden devonische oder karbonische Alter zugesprochen
(Shenderowitsch 1965).

Die Kontaktverhéltnisse von Gneisen und Sedimenten sowie die von Bankwitz et al. (1997)
beschriebenen Strukturen lassen vermuten, dal auch der Gneismantel des Suunduk-Plutons bei
dessen Intrusion gebildet wurde. Uberpriift wurde diese Vermutung zuerst im Gelénde.
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S.

2. Die Gelandeaufnahme

ABBILDUNG 37. Der Suunduk-Pluton mit Gneismantel und Rahmengesteinen, Karte nach Shalaginow (1984)
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Die Geldndeaufnahme

5.2.1. Der Gneismantel

Der Suunduk-Granit-Gneis-Komplex ist in O-W Richtung asymmetrisch aufgebaut.

Der 6stliche Gneismantel wurde durch lit-par-lit Intrusionen gebildet. Dabei intrudiert Magma in
Génge innerhalb bereits erstarrten Granits und deformiert diesen bei der Intrusion. Dieser Vorgang
wiederholt sich mehrfach. Die Raumlage der Intrusionsbdnder ist nicht zuféllig, sondern folgt im
gesamten Pluton dem iiberregionalen Stre3feld. Die Anlage von zahlreichen Sprodbriichen ist die
Voraussetzung fiir diesen Intrusionsmechanismus. Sprodbriiche konnen in Plutoniten unter der
Wirkung von regionalen Spannungen schon nahe des Solidus entstehen, da Fluide einen erhohten
Porenwasserdruck verursachen und so die Bruchfestigkeit des Gesteins herabsetzen.

Die Gesteine des 0stlichen Gneismantels sind durch einen magmatischen und metamorphen Lagenbau
charakterisiert. Die Méchtigkeit der Lagen schwankt von wenigen Zentimetern bis mehreren 100
Metern. Die Kontakte zwischen ihnen sind scharfe und glatte Intrusivkontakte. Einzelne Lagen sind
unterschiedlich stark deformiert, so daB3 vom fast undeformierten Granit bis zum Ultramylonit alle
Deformationsgrade anzutreffen sind. So ist gut sichtbar, daB es sich bei den Gesteinen des
Gneismantels um Orthogneise handelt. Innerhalb einer Lage weisen die Gesteine einen einheitlichen
Deformationsgrad auf.

ABBILDUNG 38. Transposition von Kluft-, Schieferungsfliichen und Géngen bei anhaltender Scherung im
submagmatischen Bereich im Siiden des Suunduk-Komplexes

Granite Mylonite

Die Deformation hielt vom magmatischen Bereich bis in niedriggradig regionalmetamorphe
Bedingungen an. So sind in wenig deformierten Bereichen Fluidaltexturen porphyrischer
Kalifeldspédte erhalten, die N-S streichen. Die hauptsidchliche Gefiigeprigung erfolgte im
submagmatischen duktilen Bereich. Granitgidnge werden verfaltet, zerschert oder boudiniert. Diese
Deformation ist mit einer progressiven Kornverkleinerung verbunden. Die Gneise zeigen je nach
Deformationsgrad eine anastomosierende oder kontinuierliche parallele Schieferung und lageninterne
Schleppfalten mit steil abtauchender Faltenachse. Obwohl auch die Intrusion der Granite im
regionalen Strefeld erfolgte, wird die Regelung planarer Strukturelemente in den Gneisen durch
Transposition erhoht (Abbildung 38 auf Seite 91). Das Anhalten der Deformation bis in den mittel-

91



Der Gneismantel des Suunduk-Plutons

niedriggraden Metamorphosebereich wird vor allem in stark deformierten Pegmatitgéingen sichtbar.
Undeformierte spitmagmatische Ginge sind eine Ausnahmeerscheinung.

Magmatische Ginge und metamorpher Lagenbau sind nicht zufillig orientiert, sondern sie folgen
zwei Hauptrichtungen (Abbildung 37 auf Seite 90). die sich im Geldnde durch die Raumlage von
Schieferungen, Géngen und Streckungslinearen gut dokumentieren lassen (Abbildung 39 auf
Seite 92). Am deutlichsten ist eine NNO-SSW streichende steilstehende Foliation ausgebildet. Die
zugehorigen Streckungslineare fallen mit 10-25° nach Siiden ein. Im Winkel von 70-80° dazu hat sich
ein NW-SO streichendes Fliachensystem gebildet, das mit ca. 20° nach SW einfillt. Die
Streckungslineare fallen nach W-NW mit 10-70° ein. Am Siidrand des Suunduk-Komplexes ist oft
sichtbar, wie sich beide Strukturen kreuzen. Wihrend an einem AufschluBpunkt die Schieferung der
NW-SW streichenden Scherzonen nach S umbiegt, versetzt sie an anderen Stellen die NNO-SSW
streichende. Beide Fldachenscharen sind also gleichzeitig entstanden und konnen als konjugiertes
System betrachtet werden.

Der Schersinn im Bereich des gesamten Suunduk-Komplexes ist sinistral. Sinistrale
Schersinnindikatoren finden sich in gefalteten oder abgerissenen magmatischen Gingen, in
verfalteten Gneisen oder in geldngten Feldspatklasten. Auch der Suunduk-Pluton als Ganzes hat die
Form einer riesigen sinistralen Scherlinse. Neben den sinistralen Schersinnindikatoren wurden auch
dextrale gefunden, besonders an Querstérungen, eventuell Riedelscherflichen, und in wenig
deformierten Géngen. Der dextrale Schersinn in diesen Géngen wurde wahrscheinlich durch lokale
Magmenbewegungen verursacht und hat keine regionale Bedeutung.

ABBILDUNG 39. Orientierung von magmatischen Géingen in wenig deformierten Graniten (links) und von
planaren Gefiigen und Streckungslinearen im Gneismantel (rechts) des Suunduk-Granit-Gneis-Komplexes

N N N

Gange N=27 Foliation N=85 Streckungslineare N=16

Die Internstrukturen im Suunduk-Granit-Gneis-Komplex stimmen gut mit der Orientierung der
groBBen uralidischen strike-slip Zonen der OUZ iiberein. Die Intrusion des Gesteins in parallelen
Lagen, die Anlage einer Schieferung parallel zu den magmatischen Géngen und das Auftreten flach
einfallender N-S orientierter Streckungslineare lassen den Schlufl zu, dal der Suunduk-Komplex in
eine aktive Blattverschiebungszone intrudiert ist. Diese Scherzone ist am Ostrand des Granit-Gneis-
Komplexes aufgeschlossen. Sie war wihrend und nach der Intrusion aktiv.

In die durch lit-par-lit-Intrusionen entstandenen Gesteine sind im Aufschlufl 15 (Anlage 2.4) Relikte
priexistierender Magmatite eingeschaltet. Diese werden von unterschiedlich stark geschieferten,
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meist sehr kalifeldspatreichen Granit-Gneisen gebildet, deren Foliation diskordant zur
Hauptschieferungsrichtung im Suunduk verlduft. Die Kontakte zwischen diesen Gneisen und den lit-
par-lit Gneisen sind intrusiv. Die édlteren Gneise zeigen zwei Foliationen, die diskordante wird von der
Suunduk-Hauptrichtung iiberprigt und ausgeloscht.

Im Zentrum besteht der Granit-Gneis-Komplex aus undeformierten Graniten.

Am Westrand werden diese Granite geschert, wobei Foliationen parallel zum konjugierten
Schersystem angelegt werden. Der Deformationsgrad nimmt zum Rand hin zu. Im westlichen
Gneismantel fehlen lit-par-lit Intrusionen und Anzeichen fiir synmagmatische Scherung der Gesteine,
magmatische Ginge sind viel seltener und die Deformationsgrade der Gesteine geringer als am
Ostrand. Daraus 148t sich schluBfolgern, daB am Ostrand des Suunduk-Komplexes die hochsten
Verformungsbetrage akkumuliert wurden.

5.2.2. Der Intrusionsrahmen

Am Auflenrand des Gneismantels sind besonders feinklastische Sedimente, iiberwiegend Ton- und
Schwirzschiefe, aufgeschlossen. Am Kontakt zu den Gneisen sind diese sedimente prograd
metamorphisiert worden, so daf3 sich cordiertitfithrende Knotenschiefer gebildet haben. Der Grad der
kontaktmetamorphen Uberprigung sinkt mit steigender Entfernung vom Pluton. AuBerhalb des
Kontaktbereichs sind die Sedimente nicht metamorph. Amphibolite und Serpentinite treten im
Rahmen des Suunduk-Komplexes nur selten in Form von Scherlinsen auf. Sie bleiben auf den
Ostrand des Gesteinskomplexes beschrankt und sind an steil stehende N-S streichende Scherzonen
gebunden (Abbildung 37 auf Seite 90).

5.2.3. Magmendynamik kontra regionales Stref3feld

Die Platznahme der Intrusiva von Suunduk wird besonders durch das regionale StreBfeld beeinfluf3t.
Eine Eigendynamik des Plutonits und dessen Aufdomung kann im Suunduk im Gegensatz zum
Dzhabyk nur untergeordnet festgestellt werden. Sie ist aber nachweisbar. So ist jeweils der Teil des
konjugierten Schersystems, der parallel zum Plutonrand verlduft immer stirker ausgeprdgt: am
Stidrand das NW-SO-streichende System und am Ost- und Westrand das NNO-SSW-streichende
System. Die Foliation fdllt vom Pluton weg nach auflen, am Ostrand nach O, am Westrand nach W
und am Siidrand nach S. So entsteht bei Betrachtung der geologischen Karte des Suunduk der
Eindruck des umlaufenden Streichens des Gneismantels. Die Deformation erfolgte entlang regionaler
Schersysteme, wurde aber von der Magmendynamik beeinflult. So weist auch das Einfallen der
kontaktmetamorphen Schwérzschiefer im Rahmen des Suunduk vom Pluton weg, was als Zeichen
einer Aufdomung gesehen werden kann. Basite wurden an verschiedenen Stellen des Plutons als
Enklaven gefunden und sind offensichtlich beim Magmenaufstieg durchwandert worden. Serpentinite
und Amphibolite treten aber nur an je einer Stelle im Ostlichen Profil am Plutonkontakt zu tage. Sie
sind an einer NNW-SSO streichenden Scherzone nach oben geschuppt worden und bilden kleine
Linsen. Das Ausmal} der Aufdomung im Suunduk sollte also deutlich geringer gewesen sein als im
Dzhabyk, wo Serpentinite einen grofen Teil des Intrusionsrahmens bilden.
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5.2.4. Spate Exhumierung

Die Kliiftung im Suunduk-Komplex ist radial verteilt und zeigt ein Nachlassen des strike-slip in der
Endphase der Plutonentwicklung an. Die endgiiltige Exhumierung des Suunduk erfolgte an
Storungsflachen, auf denen Harnische teilweise gut sichtbar sind. Diese Flichen liegen in der Nihe
des Plutonkontakts und sind unterschiedlich orientiert. Die Striemung auf diesen Flidchen fillt steil ein
(bis zu 70°) und wurde durch eine Vertikalbewegung und nicht durch strike-slip verursacht. Die
Lineation stimmt nicht mit der Orientierung der Streckungslineare der strike-slip Zonen iiberein. Die
finale Exhumierung des Komplexes erfolgte nach Ende der strike-slip Bewegungen in diesem Teil der
OUZ.

5.2.5. Ergebnisse der Gelindeaufnahme

Die Intrusiva des Suunduk-Granit-Gneis-Komplexes nutzten zur Platznahme eine aktive
postkollisionale strike-slip Zone der OUZ. Das regionale StreBfeld pragte nicht nur die Form des
gesamten Plutonitkdrpers, der wie eine riesige sinistrale Scherlinse aussieht, sondern auch den
Aufstiegsmechanismus der Magmen, die durch lit-par-lit Intrusionen Platz nahmen, und die
Orientierung der plutoninternen metamorphen Gefiige. Charakteristisch fiir den Suunduk-Komplex ist
die Ausrichtung von magmatischen Géngen, Foliationen und FlieBgefiigen an einem konjugierten
Schersystem, das NNO-SSW und NW-SO streicht (Abbildung 40 auf Seite 95). Flach nach Siiden
und Westen einfallende Streckungslineare zeigen, daB3 es sich um eine Blattverschiebung handelt.
Sinistrale Schersinnindikatoren sind in magmatischen Géngen, Boudins und Scherlinsen zu finden.
Die Gneise an den Plutonrindern sind auf Grund dieser Strukturen leicht als postkollisionale
uralidische Bildungen zu identifizieren, in wenig stark deformierten Bereichen ist gut zu erkennen,
daf} es sich um Orthogneise handelt.

Am Siidostrand des Suunduk-Komplexes ist ein ca. 300 - 500m groBes Areal aufgeschlossen, in dem
Gneise gefunden worden, die élter als die lit-par-lit Intrusionen sind. Thre Schieferung streicht
diskordant zu der der lit-par-lit Intrusionen und wird von dieser iiberpragt.

Der Suunduk-Komplex hat in O-W Richtung einen asymmetrischen Aufbau. Am Ostrand liegen die
Gesteine als lit-par-lit Intrusionen mit engstdndigem Lagenbau vor, im Zentrum sind undeformierte
Granite zu finden, im westlichen Gneismantel fehlen lit-par-lit Intrusionen und alle Strukturen
entstanden bei submagmatischer Deformation. Die hochsten Verformungsbetrige wurden am Ostrand
des Komplexes akkumuliert.

Der Kontakt der Gneise zu devonischen und karbonischen Sedimenten ist scharf und durch
kontaktmetamorphe Mineralbildungen gekennzeichnet. Xenolithe und Scherlinsen im Suunduk-
Komplex und in seinem Rahmen zeigen, da3 diese Sedimente von Basiten unterlagert werden. Da im
Suunduk-Pluton Magmendynamik aber nur eine untergeordnete Rolle gegeniiber dem regionalen
strike-slip spielte, ist der Rahmen des Suunduk kaum aufgedomt worden, so da3 diese Basite nur
selten im Plutonrahmen aufgeschlossen sind.

94



Die Geldndeaufnahme

ABBILDUNG 40. Geologischer Bau des Suunduk-Komplexes, Skizze
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ABBILDUNG 41. folgende Seite a) undeformierter Granit mit porphyrischem Kalifeldspat am Ostrand des
Suunduk-Komplexes, b) Granitkuppe am Ostrand des Suunduk-Komplexes (Aufschlufl 14, Blickrichtung nach
Westen), ¢) Granitklippe, deren plattiger Habitus erstes Anzeichen fiir deren durchgreifende Deformation ist
(Aufschluf81, Blickrichtung nach Osten), d) und e) lit-par-lit Intrusiva werden bei syn- und submagmatischer
Deformation unter Bildung sinistraler Schersinnindikatoren duktil verformt (Aufschluf3 31, Blichrichtung nach
Osten und Aufschlufl 24, Blickrichtung nach Westen) f) und g) fortschreitende Deformation fiihrt zur
Transposition der Gefiige und zur Anlage eines parallelen metamorphen Lagenbaus, h) Knotenschiefer aus
dem westlichen Kontakt des Suunduk-Komplexes mit Tonschiefern (Aufschlufy 40), i) Aufschluf élterer

Gneisformationen mit O-W streichender Schieferung, die von N-S streichenden lit-par-lit Intrusiva geschnitten
werden (Aufschluf} 15)
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5.3. Mikrostrukturen

Aus den Mikrostrukturen der Gesteine des Suunduk-.Komplexes lassen sich besonders viele
detaillierte Aussagen iiber die Bildung des Gneismantels ableiten. Sie geben Aufschlu} dartiber, wie
die fiir den Suunduk-Komplex typische Vielfalt an Gefiigen auf engstem Raum durch eine Interaktion
von Intrusion und Scherung entstand und erlauben Riickschliisse auf die p,T-Bedingungen, bei denen
Deformation und Metamorphisierung der Gneise stattfand.

5.3.1. Der ostliche Gneismantel des Suunduk-Komplexes

Die Granite am Ostrand des Suunduk-Komplexes zeigen zahlreiche auffillige Strukturen, die
synmagmatisch oder im hochtemperierten postmagmatischen Bereich entstanden sind.

ABBILDUNG 42. Plagioklase aus Graniten des dstlichen Gneismantels des Suunduk-Komplexes

So fallen besonders Plagioklase auf, die unregelméfige Formen und einen komplexen Internbau
haben. Idiomorphe Plagioklase besitzen einen dendritischen oder unzonierten Kern, der von
konzentrisch zonierten Rdndern umgeben wird (Abbildung 42 auf Seite 97, Bild 1 Abbildung 44 auf
Seite 100). Haufig treten aber Agglomerate mehrerer Kristalle auf. Diese bestehen aus iiberwiegend
idiomorphen Plagioklasen mit glattem Kornrand, wobei eine Seite winklig zur Kristallfliche verlduft
und eine unregelmifBige, zerfurchte Oberfliche hat. Solche Feldspite sind mit anderen verwachsen
oder werden von einem konzentrisch zonierten Mantel iiberwachsen, der oft asymmetrisch zum Kern
liegt. So entstehen Plagioklase mit glatten geraden Korngrenzen, die aber nicht idiomorph sind,
sondern durch eine unregelméafige Kornform charakterisiert werden. Oft werden solche Kristalle von
asymmetrischen fliigelférmigen Sdumen iiberwachsen. Als letzter Schritt beim Plagioklaswachstum
konnen sich am AufBlenrand der Kristalle Myrmekite bilden. Diese Myrmekite zeichnen sich dadurch
aus, daB sie kohdrent zum Hauptkristall orientiert sind, glatte gerade Korngrenzen haben und nicht in
das Wirtskristall eindringen, sondern parallel zum Kristallrand wachsen. Sie bilden sich im
Druckschatten eines Kristalls und nicht wie von Simpson und Wintsch (1985) beschrieben an
Korngrenzen, die hohen Driicken ausgesetzt sind. Sie werden als synmagmatische Bildungen
interpretiert.

In der Literatur werden verschiedene Mechanismen der Bildung von unregelmifBigen
Plagioklasagglomeraten diskutiert. Hogan (1993) beschreibt ihre Bildung durch Resorption von
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Kristallteilen und anschlieBende Verwachsung der Kristallrelikte. Bei Resorption werden alle
Korngrenzen zerfurcht und das Kristall abgerundet. Der Zonarbau wird von Ausbuchtungen der
Kristalloberfliche abgeschnitten. Bei Resorption eines Kristalls entsteht immer eine Grenzschicht-
Schmelze, die an Bestandteilen des resorbierten Minerals angereichert ist. Die Existenz dieser
Grenzschicht-Schmelze erleichtert es von Resorption betroffenen Kristallrelikten miteinander zu
verwachsen, so daBl bei Resorption ein besonders giinstiges Milieu fiir die Bildung von
Glomerocrysten entsteht (Hogan 1993). Hibbard (1987) diskutiert die Bildung von Glomerocrysten
durch synmagmatische Deformation. Bruchbildung an idiomorphen Kristallen betrifft nicht alle
Kristallflachen, so dal subidiomorphe Kristallfragmente typisch fiir Sprodbruch sind. Auf Grund von
Stre3 wandert Schmelze besonders in Druckschatten, z.B. in Briiche, so da3 die Kristallfragmente
wieder miteinander verwachsen. AuBBerdem wachsen Kristalle unter Stre3 nicht isometrisch, so daf3
sich geldngte Korner bilden oder assymetrische Anwachsfliigel entstehen. Hibbard (1987) beschreibt
auch die Bildung von synmagmatischen Myrmekiten im Druckschatten von Plagioklas als Folge von
Schmelz-Relokation durch Stref3.

Wie oben beschrieben, sind die Plagioklase der hier vorliegenden Proben subidiomorph mit meist nur
einer unregelméfBigen Kornflache. Sie konnen also nicht durch Resorption entstanden sein, sondern
sind wahrscheinlich Bruchstiicke. Anzeichen von Resorption gibt es in den Feldspaten des Ostlichen
Gneismantels von Suunduk nirgends. Somit sollte auch die Bildung von Glomerocrysten nicht
begiinstigt werden. Es gibt Vergesellschaftungen von Plagioklasfragmenten, die durch Agglomeration
von Kristallen entstanden sein konnen, da die Kristallflichen aber glatt und gerade sind und keine
Anzeichen einer Hohlraumverfiillung sichtbar sind, ist auch denkbar, dal es sich um einander
iiberwachsende Kristalle handelt. In vielen Kristallen ist eindeutig zu sehen, dal verschiedene
Plagioklase einander unregelméBig iiberwachsen, dann zerbrechen und wieder liberwachsen werden
(Abbildung 43 auf Seite 98). Deshalb kann man einschitzen, da3 die Bildung von Glomerocrysten
gegeniiber dem mehrfachen Uberwachsen von Kristallen in unterschiedlicher Orientierung nur eine
untergeordnete Rolle spielt.

Neben der Bildung von synmagmatischen Kristallfragmenten zeigt auch das Wachstum
asymmetrischer Fliigel um Plagioklas an, daB die Granite am Ostrand des Suunduk-Komplexes unter
StreB kristallisierten.

ABBILDUNG 43. Entstehung komplexer Internstrukturen in Plagioklasen durch synmagmatische Deformation

Zonares Kristall-
wachstum Uberwachsung mit idiomorphem

Plagioklas

Assymmetrischer Synmagmatischer Myrmekit
Anwachssaum in Plagioklas
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Synmagmatische Kataklase tritt nicht nur in Plagioklasen auf, sondern ist auch in den Kalifeldspiten
ein hdufiges Phinomen. Viele Mikrokline werden von zwei Scharen paralleler und sich kreuzender
Briiche durchzogen, die in Richtung der besten Spaltbarkeit der Kristalle orientiert sind. An
Einschliissen folgen sie dem Kornrand des Einschlusses. Einige grof3e Briiche verlaufen quer zu den
kristallographischen Hauptrichtungen. Bei fortschreitender Kataklase entstehen sehr gleichkdrnige
Kristallfragmente. Die filir Kataklase bei niedrigen Temperaturen typischen sehr feinen Korner fehlen
vollig. Briiche und Zwickel verwachsen mit Quarz. Spat kristallisierende Quarzkorner iiberwachsen
die kataklasierten Mikroklinfragmente (Bild 6 Abbildung 44 auf Seite 100).

In den Kalifeldspdten sind auch postmagmatische aber hochtemperierte Kristallstrukturen
konserviert, die zeigen, da3 das Gestein auch nach seiner Kristallisation noch Stre3 ausgesetzt war. So
ist das Mikroklingitter meist nur unvollstandig ausgebildet und grober als in den Mikroklinen von
Dzhabyk und vom Westrand des Suunduk, die ein engstdndiges und kontinuierliches Mikroklingitter
ausgebildet haben. Die Mikroklinverzwillingung ist nur lokal begrenzt sichtbar, z.B. am Kornrand
oder in der Umgebung groBer Einschliisse (Bild 3 Abbildung 44 auf Seite 100).

Perthite treten in fast allen Kalifeldspdten auf und sind eine markante Erscheinung, die die Granite
vom Ostrand des Suunduk ebenfalls von denen des Westrandes und des Dzhabyk-Domes
unterscheidet. Es ist bekannt, dal} sich Perthite strefinduziert bilden konnen (Shelley 1993) und nur
bei Temperaturen unter 600°C entstehen (Rosler 1986). Am giinstigsten bilden sich Perthite parallel
zur {010}-Flache. In verschiedenen Kristallen sind die Entmischungslamellen jedoch unterschiedlich
orientiert, was sich aus einer Wechselwirkung von StreB und kristallographisch giinstiger
Entmischungsrichtung ergeben kann. Die Perthite haben keine bestimmte Orientierung im Verhéltnis
zur Schieferung. Es fillt aber auf, daf} sie besonders in Kristallbereichen mit erhohter intrakristalliner
Spannung auftreten, z.B. an Einschliissen oder in der Ndhe von Briichen. An Einschliissen dndert sich
die Orientierung der Perthite entsprechend der Form des Einschlusses, so dal sie wie
Spannungstrajektoren die Lage intrakristalliner StreBfelder veranschaulichen (Bild 3 Abbildung 44
auf Seite 100). Es entsteht der Eindruck, daf3 die Orientierung der Perthite mehr von intergranularen
Spannungen abhingt als von regionalen. Thr gehduftes Auftreten zeigt aber an, daf ein starkes
regionales Spannungsfeld existiert haben mul}, das die Entmischung von Orthoklas und Albit
begiinstigte.

Interessant ist, dall in Kristallbereichen mit sehr vielen Briichen auch die meisten
Entmischungslamellen konzentriert sind, wahrend das Mikroklingitter gerade in diesen Bereichen
nicht ausgebildet ist. Umgekehrt existieren in den gegitterten Bereichen eines Mikroklins wenige oder
keine Entmischungslamellen und wenige Briiche. Das zeigt, daB8 alle drei Kristallstrukturen
streBabhéngig gebildet wurden, und wihrend hoher Stre3 die Bildung von Briichen und Perthiten
begiinstigt, verhindert er die Ausbildung eines Mikroklingitters.

An Briichen und Kornrdndern von Kalifeldspéten treten hdufig Myrmekite auf, die wurmartig in das
Mikroklinkristall eindringen (Bild 4 Abbildung 44 auf Seite 100). Diese Myrmekite 16schen anders
aus als das Wirtskorn, haben stark suturierte Grenzflaichen und wachsen besonders an Korngrenzen,
die senkrecht zur Einengungsrichtung orientiert sind. Sie werden als postmagmatische Bildungen
interpretiert und bewirken die Aufldsung eines Mikroklins.

Biotite treten als Einzelkdrner im Schliff gleichméBig verteilt auf. Sie haben eine idiomorphe Form
und glatte gerade Kristallflichen. Muskovit zeigt in den Graniten keine Anzeichen von Deformation
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wie Knickbinder oder Rekristallisation. Die Muskovitkristalle sind idiomorph, aber durch stark
suturierte Korngrenzen gekennzeichnet. Einige Muskovite sind nur noch als Relikte erhalten (Bild 7
Abbildung 44  auf  Seite 100). Sie werden von Kalifeldspat iiberwachsen. Die
Auflosungserscheinungen von Muskovit lassen sich am besten durch dessen Resorption erkldren.
Wenn das granitische Magma isothermal aufsteigt, iiberschreitet es die Phasengrenze
Muskovit+Quarz->Kalifeldspat+Schmelze. Muskovit wird instabil.

Quarz tritt in mehrkdrnigen Aggregaten auf. Die Quarze bilden Subkorner mit Schachbrettfelderung
aus (Bild 8 Abbildung 44 auf Seite 100). Charakteristisch ist auch die Bildung von Briichen, die den
DiinnschliffmaBstab iiberschreiten, und deren Verfiillung mit Quarz.

Insgesamt haben die Granite zwar ein gleichkdrniges richtungsloses Gefiige entwickelt, in dem keine
Foliationsflichen vorhanden sind, die beschriebenen Strukturen weisen aber darauf hin, dal} die
Intrusion und Kristallisation des Magmas unter Stre erfolgte. Die Granite haben
Deformationsstrukturen aus dem magmatischen und aus dem hoch temperierten submagmatischen
Bereich konserviert. Die Deformation hielt aber auch bei Abkiihlung des Gesteines noch an und
verursachte die Umwandlung des granitischen Gefiiges in einen Gneis mit geringer Korngrof3e und
paralleler kontinuierlicher Schieferung.

Die Mylonitisierung beginnt in diskreten Scherzonen. Dabei spielt Kataklase eine tragende Rolle. Sie
findet im Suunduk im Gegensatz zum Dzhabyk nicht nur in Feldspatkdrnern statt, die an Quarz
grenzen, sondern im Bereich der gesamten Mikroscherzone. In den Feldspédten bilden sich
entsprechend ihrer Spaltbarkeit zuerst Scharen paralleler Briiche, entlang derer es zur Rotation der
Kornfragmente kommt. In Plagioklasen entstehen book-shelf structures. So entsteht eine Matrix aus
Feldspatfragmenten, die durch unregelméfBige winkelige Kornformen und suturierte Korngrenzen
gekennzeichnet ist. Die KorngroBen der Fragmente variieren sehr stark, und am Rand eines
Kataklasites dominieren feinste Mineralbruchstiicke (Bild 1 Abbildung 45 auf Seite 102). Die durch
Kataklase entstandene Matrix vereinheitlicht ihre Korngréf3e durch Rekristallisation, bei der sich
polygonale Kdrner mit glatten Korngrenzen bilden. Die Tatsache, dafl durch Kataklase entstandene
Fragmente rekristallisieren, ist ein Anzeichen dafiir, da die Kataklase bei hohen Temperaturen
stattfand.

ABBILDUNG 44. Gefiige in den Graniten des dstlichen Gneismantels

1 Plagioklas mit komplexem Internbau, der durch die Interaktion von Kataklase im magmatischen Bereich und
Verwachsung von Kristallfragmenten entstanden ist..

2 Plagioklas mit book-shelf structures

3 Die Kalifeldspate reagieren im hochtemperierten submagmatischen Bereich mit Bildung einer unvollstandigen
Mikroklinverzwillingung und durch perthitische Entmischung auf intrakristalline Deformation

4 Mikroklin wird instabil. An Briichen und Korngrenzen, die senkrecht zur Einengungsrichtung orientiert sind, entstehen Myrmekite.
5 Synmagmatisch entstandene Briiche werden oft mit Quarz verfiillt.

6 Kataklasite sind im magmatischen Bereich durch sehr gleichmaBige Korngrofien gekennzeichnet. Die Kristallfragmente werden
von Quarzkristallen Gberwachsen.

7 Muskovit wird nach seiner Kristallisation resorbiert, wodurch suturierte Korngrenzen entstehen, und von Kalifeldspat tberwachsen.

8 Zeilenquarz mit Schachbrettfelderung
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Neben Kataklase und Rekristallisation ist der Mikroklinabbau ein wichtiger Mechanismus bei der
Gneisbildung. Im Suunduk-Komplex wird er bevorzugt durch Albitisierung bewiltigt, was darauf
hindeutet, daB3 hier im Vergleich zum Dzhabyk-Komplex verstéirkt Fluide zirkulierten. Statische und
dynamische Myrmekite, Subkornrotation und Rekristallisation wirken auflerdem wie im Kapitel 4.3
bereits beschrieben. So bilden sich heterogene Plagioklase mit zahlreichen Einschliissen von Quarz,
die bei anhaltender Deformation zu polygonalen, leicht in Schieferungsrichtung geldngten Kristallen
rekristallisieren. In einigen Myloniten lassen sich noch Mikroklinrelikte und Pseudomorphosen von
Plagioklas nach Mikroklin finden, die zeigen, daB3 die plagioklasreichen Mylonite aus einem
mikroklinhaltigen Protolith entstanden sind (Bild 6 Abbildung 45 auf Seite 102).

Quarze und Glimmer werden kaum von der Kataklase erfalit und rekristallisieren. Quarz bildet in
bruchreichen Proben grofle Aggregate mit polygonalen Kornern, die durch die Anwesenheit von
Fluiden entstehen. AuBBerdem entsteht Quarz bei der Myrmekitisierung. Die Quarze kristallisieren in
Zeilengefiigen und haben ,wie im Dzhabyk, ihre Korngrofle gegeniiber dem Ausgangsgestein kaum
verringert. In den Zeilenquarzen sind sowohl prismenparallele Subkdrner als auch Subkdrner mit
Schachbrettfelderung zu finden, ein Anzeichen dafiir, da3 die Deformation {iber einen groBeren
Temperaturbereich anhielt. Je stirker eine Probe mylonitisiert ist, desto stirker dominieren die
prismenparallelen Subkdrner in den Zeilenquarzen (Bild 2 Abbildung 45 auf Seite 102). Biotit wird in
den Myloniten chloritisiert. Biotit und Chlorit kristallisieren auf Scherbahnen (Bild 4, 5 Abbildung 45
auf Seite 102). In Ultramyloniten tritt Biotit nur untergeordnet auf, und Chlorit ist dominant. Bei
zunehmender Mylonitisierung regeln sich die Scherbinder meist parallel zur Schieferungsrichtung ein
und bilden glimmerreiche Lagen.

Granat wichst in Scherbahnen meist in der Umgebung basischer Xenolithe. Die Granate sind sehr
gleichkornig, frei von Briichen und idiomorph.

In den Gneisproben sind hdufig Briiche zu finden, die in groBen Winkeln zur Schieferungsrichtung
verlaufen. In diesen Briichen kristallisieren Quarz, Biotit und Epidot (Bild 3 Abbildung 45 auf
Seite 102). Die Fiillung dieser Briiche wird von der Deformation erfaft, sie rekristallisiert und wird
geschiefert. In der Umgebung dieser makroskopisch sichtbaren Briiche bilden sich Scherbandgefiige
aus, in denen die Scherbidnder parallel zu den Bruchscharen verlaufen (Bild 5 Abbildung 45 auf
Seite 102). Die Scherbdnder bilden sich zeitgleich mit der Schieferung. So werden einerseits
Zeilenquarzgefiige zerschert, andererseits liberwachsen sie aber auch die auf den Scherbidndern
kristallisierten Chlorite in Schieferungsrichtung. Die Schieferung in den Gneisen wird durch das
Wachstum von Quarzzeilengefiigen und geregelten Glimmern gekennzeichnet.

ABBILDUNG 45. Mikrogefiige in Graniten, Gneisen und Xenolithen

1 Kataklasite, die im submagmatischen Bereich entstanden sind, sind durch ein sehr groRes Korngrolienspektrum
gekennzeichnet. Typisch sind Bereiche sehr geringer Korngrof3e, die grobe Kristallfragmente umgeben.

2 Zeilenquarz mit prismenparallelen Subkérnern
6

3 In Briichen rekristallisiert Quarz, Biotit oder Epidot, in diesem Falle Epidot.
4 Biotit kristallisiert in Scherbahnen und Briichen.
5 Anlage von Scherbandgefiigen und syndeformative Kristallisation von Chlorit
6 Mikroklin ist in Ultramyloniten nur als Relikt zu finden und wurde fast vollstéandig abgebaut.

7 Andalusit sprof3t in basischen Xenolithen.
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Alle Mikrostrukturen, die in den Gesteinen des Ostlichen Gneismantels des Suunduk-Komplexes
auftreten, dokumentieren dal3 die Deformation bei hohen Strain-Raten stattfand. So bildeten sich
besonders viele Sprodstrukturen bei sehr hohen Temperaturen, bei denen das Gestein auch duktil hitte
reagieren konnen. Das erkldrt die Interaktion von Kataklase und Rekristallisation sowie von
Bruchbildung und Schieferung der Proben. Die Briiche ermdglichten eine gute Zirkulation von
Schmelze und Fluiden, so daf der fiir den Suunduk-Komplex typische magmatische und metamorphe
Lagenbau nicht nur im mesoskopischen sondern auch im mikroskopischen Bereich zu finden ist.

ABBILDUNG 46. Mineralbestand der Granite und Gneise

Mineral pradeformativ syndeformativ |Bildung aus
Plagioklas Schmelze, Mikroklin
Kalifeldspat (monoklin) Schmelze

Mikroklin Kalifeldspat

Quarz Schmelze, Mikroklin
Biotit Schmelze

Muskovit Schmelze, Biotit
Granat Biotit

[Imenit Biotit

Andalusit Xenolith

Chlorit Biotit

5.3.2. Vergneisung am Westrand des Suunduk-Plutons

Am Westrand des Suunduk-Komplexes fand die Vergneisung bei geringeren Deformationsbetragen
statt als am Ostrand. So wurden die Plagioklase nicht in der Schmelze zerschert, Glomerocrysten
treten seltener auf als am Ostrand, fluid-relocation structures sind sehr selten. Die Mikrokline haben
ein kontinuierliches Zwillingsgitter ausgebildet, Perthite treten nur gelegentlich auf, und Kataklase
spielt bei der Vergneisung nur eine untergeordnete Rolle. Stattdessen wird die Gefiigeumwandlung
durch Myrmekitisierung, Albitisierung, Subkornrotation und Rekristallisation bewaltigt. Doch auch
am Westrand des Suunduk hilt die Deformation von der magmatischen Phase bis zur
Griinschieferfazies an, und es bilden sich weitgehend mikroklinfreie Gneise mit einer
kontinuierlichen parallelen Schieferung und groben Zeilenquarzgefiigen.
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5.3.3. Diskordante Gneise des Suunduk

Eine Sonderstellung nehmen die diskordanten Gneise des Suunduk-Komplexes ein. Sie sind sehr
mikroklin- und muskovitreich, biotitarm und fast plagioklasfrei. In diesen Gneisen bildete sich zuerst
eine O-W streichende Schieferung aus, die im Diinnschliff durch die Regelung von Muskoviten und
Zeilenquarzen sichtbar wird. Diese Schieferung wird von einer NO-SW streichenden iiberlagert, die
ebenfalls durch die Regelung von Zeilenquarzen und Muskoviten gekennzeichnet wird. In Bereichen
wo sich die zweite Schieferung ausbildet, wird die erste ausgeloscht und ist so nur unvollstindig
erhalten. Auch in den diskordanten Gneisen wird Mikroklin durch Albitisierung, Myrmekitisierung
und Subkornrotation abgebaut, so dal} plagioklasreiche Mylonite entstehen.

5.3.4. Deformationsbedingungen

In den Orthogesteinen des Suunduk-Gneis-Komplexes ist die Anzahl von p,T-Markern, die Aufschlufl
iber die Kristallisationsbedingungen der Magmen geben, beschrinkt. So ist nur eine grobe
Abschitzung der p,T-Bedingungen auf geringer Datenbasis moglich. Die Granite enthalten Muskovit
als primére Phase. Quarze mit Schachbrettfelderung zeigen an, dafl sie im Hochquarzfeld gebildet
wurden. Daraus 146t sich ableiten, dall die Schmelze bei mindestens 3,8 kbar und 650°C kristallisierte.
Literaturangaben tliber die Wassersittigung der Magmen des Suunduk-Plutons gibt es nicht.Da aber
die in der Literatur beschriebenen postkollisionalen Schmelzen der OUZ wasseruntersittigt waren, ist
anzunehmen, dal} das fiir die Magmen des Suunduk-Plutons auch gilt. Fershtater et al. (1997) geben
die Wassersattigung der Magmen der groflen Batholithe der OUZ als auch der spéter intrudierten
Adamellite und Granite mit 0,4-0,6 an. Mit Hilfe dieser Daten wurde das Feld (a) in Abbildung 47 auf
Seite 106 festgelegt, das bei 4-6 kbar und 670-690°C liegt.

Fluidaltexturen und synmagmatische Deformationsstrukturen zeigen an, dal die Magmen des
Suunduk-Komplexes im Spétstadium der Kristallisation in Bewegung waren. Deshalb ist
anzunehmen, dal} sie nicht bei konstanten p,T-Bedingungen kristallisierten, sondern sich diese
wihrend des Aufstieges dnderten. So bildet das Datenfeld (a) in Abbildung 47 auf Seite 106 nur
einen Punkt im Kristallisationsraum der aufsteigenden Schmelze. Der Pfad von (a) nach (b) ist nicht
durch Datenpunkte gestiitzt. Da die Granite aber als nicht vollstindig kristallisierte Gesteine
aufgestiegen sind, mul} er oberhalb des Granit-Solidus verlaufen sein. Die Resorption von Muskovit
in den Graniten ist ein Indiz dafiir, dal beim Aufstieg der Stabilitdtsbereich von Muskovit verlassen
wurde. Schachbrettfelderung in submagmatisch rekristallisierten Zeilenquarzen zeigen, daf3 das
Gestein nicht unter 600°C abkiihlte. Es stieg isothermal in die Oberkruste auf.

Als Druck-Temperatur-Marker fiir die submagmatische Deformation ist das Auftreten von
Zeilenquarzen mit Schachbrettfelderung sowie die Bildung von Andalusit in basischen Xenolithen zu
nennen. Sillimanit fehlt in den Xenoltihen, und Vorkommen von Sillimanit innerhalb des Suunduk-
Komplexes werden auch in den russischen Arbeiten nirgends erwéihnt. So ergibt sich der Datenpunkt
(b) in Abbildung 47 auf Seite 106 fiir die hochtemperierte submagmatische Deformation im
Andalusit- und Hochquarzfeld. Dieser Datenpunkt belegt, dafl die Gesteine des Suunduk in flache
Krustenbereiche von maximal 2 kbar (ca. 6 km) Tiefe aufstiegen, ohne dabei unter 600°C abzukiihlen.
Das Vorkommen zahlreicher Dykes im gesamten Granit-Gneis-Komplex 146t diesen p,T-Pfad
plausibel erscheinen.
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Die Platznahme der Gesteine erfolgte also in einem flachen Krustenniveau. Die Scherung hielt auch
bei der Abkiihlung des Gesteins an, so dal Mineralassoziationen entstanden, die fiir
niedrigtemperierte Bereiche charakteristisch sind. Es bildete sich syndeformativer Chlorit gemeinsam
mit Rekristallisaten von Plagioklas. Daraus ergibt sich der Datenpunkt (¢) in Abbildung 47 auf
Seite 106 bei Driicken von >1 kbar und Temperaturen von 500-530°C. Wéhrend der Abkiihlung
wurden die Gesteine nicht oder nur kaum exhumiert. Auf die isothermale Dekompression des
Gesteinskomplexes folgte eine isobare Abkiihlung.

Druckzwillinge in rekristallisiertem Plagioklas dokumentieren, daf die Scherung der Gesteine bis in
Temperaturbereiche unter 500°C anhielt.

Der Aufstieg der Magmen des Suunduk-Komplexes erfolgte schnell und in einem Akt, nach ihrer
vollstdndigen Kristallisation waren die Gesteine nur noch einer Tektonik ausgesetzt, die nicht zur
Exhumierung der Gesteine fiihrte. Ein solcher Abkiihlpfad erscheint geologisch plausibel, denn er
stimmt gut mit den Geldndedaten {iberein, die die Intrusion von Magmen in eine aktive strike-slip
Zone belegen.

ABBILDUNG 47. p,T-Pfad der Gesteine des dstlichen Gneismantels des Suunduk-Komplexes

p in kKbar

Pladyjoclase recrystallisates

| |3
450 550 650 Tin°C

5.3.5. Zusammenfassung

Die Gesteine des Gneismantels des Suunduk-Komplexes sind Orthogesteine, die in Verbindung mit
der Granitintrusion in eine aktive Scherzone entstanden sind. Granite haben zahlreiche
synmagmatische Deformationsstrukturen konserviert, die die intensive Deformation der Schmelzen
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bei deren isothermalem Aufstieg in ein Krustenstockwerk von maximal 6 km Tiefe belegen. Die
weiter anhaltende Scherung im submagmatischen Bereich erzeugte duktile Deformationsstrukturen
bei der isobaren Abkiihlung der Gesteine.

Die Vergneisung erfolgte am Ostrand des Suunduk-Komplexes bei besonders hohen Strainraten, so
daf} die Granite auch bei hohen Temperaturen mit Kataklase und Bruchbildung auf die Deformation
reagierten. Briiche bildeten sich in allen Mallstiben vom intragranularen Bereich bis zum
mesoskopischen. Sie ermdglichten Fluiden zu zirkulieren. So ist es nicht verwunderlich, daf bei
anhaltender Deformation Kalium in der Fluidphase aus dem Gestein abtransportiert wurde und
Kalifeldspat instabil wurde. Die Vergneisung ist deshalb mit einem fast vollstindigen Mikroklinabbau
und der Rekristallisation von Plagioklas verbunden. Quarz, Epidot und Biotit kristallisierten in den
Briichen, wurden bei anhaltender Deformation der Bruchstrukturen transpositioniert und
rekristallisierten. So bildeten sich am Ende der Gefiigeentwicklung Ultramylonite mit parallelem
Lagenbau. Sie sind frei von Mikroklin und durch grobe Zeilenquarzgefiige und biotit- bzw.
chloritreiche Lagen charakterisiert.

Im westlichen Gneismantel des Suunduk fehlen synmagmatische Deformationsstrukturen und
Anzeichen fiir synmagmatische Kataklase fast vollig. So spiegeln auch die Mikrostrukturen den
assymetrischen Aufbau des Suunduk-Komplexes wider.

Die storungsgebundene finale Exhumierung der Gesteine hinterld3t im DiinnschliffmafBstab keine
Strukturen.
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5.4. Geochemie

5.4.1. Allgemeine geochemische Eigenschaften

Aus dem Suunduk-Komplex wurden 4 Granite und drei Gneise geochemisch analysiert mit dem Ziel,
Riickschliisse auf deren Edukt zu ziehen (Anlagen 5.1 und 5.2).

Die geochemische Variabilitit der Proben aus dem Suunduk-Granit-Gneis-Komplex ist viel hoher als
die der Proben aus dem Dzhabyk. Die SiO,-Gehalte liegen zwischen 66-89 wt%, die Al,O5-Gehalte

zwischen 5,8-15,4 wt%, die K,O-Gehalte zwischen 1,8-6,4 wt% und die Fe,O3;+MgO+TiO,-Gehalte

zwischen 0,6-7 wt%. Alle Proben sind kalkalkalisch und stark peralumin (Diagramme e und f
Abbildung 48 auf Seite 109).

LIL-Elemente sind gegeniiber durchschnittlicher Oberkruste angereichert, in zwei Gneisproben sind
aber Ba und Sr gegeniiber durchschnittlicher Oberkruste abgereichert (Diagramme a und b
Abbildung 48 auf Seite 109). Die chondritnormierten REE-Muster variieren stark in ihren
Eigenschaften. Das Spektrum reicht von einer gleichmiBigen Abnahme aller REE iiber eine Abnahme
an LREE bei gleichbleibenden Gehalten an MREE und HREE bis zu einer Abnahme von LREE und
einer Anreicherung von HREE bei gleichbleibenden Gehalten an MREE (Diagramme ¢ und d
Abbildung 48 auf Seite 109). Die Lay/Yby-Verhiltnisse sind niedrig und schwanken zwischen 1-30.

In drei Proben treten negative Ce-Anomalien auf. Gemeinsam ist allen REE-Mustern lediglich eine
ausgeprigte negative Eu-Anomalie (Eu/Eu* 0,2-0,7). Eine negative Nb, Ta-Anomalie ist in flinf
Proben ausgeprigt und fehlt in zwei Proben. Alle Proben sind an Y, Zr und Hf abgereichert. Die Zr/
Hf-Verhéltnisse der Proben liegen zwischen 13-36, die Th/U-Verhéltnisse zwischen 1,3-7, die Sr/Ba-
Verhiltnisse zwischen 0,03-0,71.

Alle Proben haben positive initiale ENd-Werte zwischen 0-2,5. Die initialen 87Sr/30Sr-Verhiltnisse
schwanken zwischen 0,698-0,71 (Diagramm g Abbildung 48 auf Seite 109). In einer Probe ist die
initiale Sr-Isotopie niedriger als im basaltischen Achondrit (BABI), die als niedrigste mogliche Sr-
Isotopie des Sonnensystems gilt. Ein so niedriges Isotopien-Verhiltnis kann durch Entwicklung in
einem Magmenreservoir nicht entstehen. Es kann durch sekundére Alterationen verursacht worden
sein. Es kann aber auch dadurch hervorgerufen werden, da3 das angenommene Alter der Probe nicht
mit deren wahrem Alter iibereinstimmt. Die Intrusiva des Suunduk-Komplexes entstanden durch lit-
par-lit Intrusionen. Das heif3t, jeder einzelne Dyke présentiert einen Magmenschub, der jiinger oder
alter sein kann als die Gesteine im Nachbardyke. Tschaiko (1962) datierte die meisten Intrusiva des
Suunduk-Komplexes mit 290 Ma, einzelne Proben ergaben aber 250 Ma. Die Riickrechnung der Sr-
Isotopien aller Proben wurde auf 290 Ma vorgenommen. Eine Riickrechnung auf ein jiingeres Alter
ergébe fiir die betroffene Probe eine deutlich héhere Sr-Isotopie.
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ABBILDUNG 48. Geochemische Signaturen der Proben des Suunduk-Granit-Gneis-Komplexes: a)
Spurenelementverteilung von Graniten und Gneis, b) Spurenelementverteilung diskordanter Gneise, c)REE-
Muster von Graniten und Gneis sowie d) von diskordanten Gneisen e) A/CNK zu A/NK-Diagramm nach
Maniar und Piccoli (1989), f) Alkalinitiits-Index nach Rittmann (1981) g) Sr-Nd-Isotopien
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5.4.2. Heterogenititen der geochemischen Signaturen

ABBILDUNG 49. Anreicherung und Abreicherung von ausgewihlten Elementen, die bei der Metamorphisierung
der Gneise a) immobil und b) mobil sein sollten nach Gresens (1967), ¢) Na20, K20 und CaO-gehalte der
Proben im Dreiecksdiagramm- eine Korrelation der Gehalte leicht mobilisierbarer Elemente mit dem
Deformationsgrad der Proben ist nicht erkennbar
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Die Proben des Suunduk-Komplexes zeigen in ihren geochemischen Signaturen starke
Heterogenititen, die primére aber auch sekundire Ursachen haben konnen. Die Gesteine sind in eine
aktive Scherzone intrudiert und dabei metamorphisiert worden. Im Diinnschliff ist erkennbar, daB3 bei
der Metamorphose Kalifeldspat in Plagioklas und Biotit in Chlorit umgewandelt wird. Sekundir
entstandene Schwankungen im Chemismus der Gesteine sollten mit diesen Mineralreaktionen in
Verbindung zu bringen sein.

Um herauszufinden, welche Elemente bei der Metamorphose immobil bzw. mobil waren, soll die
ISOCON-Methode von Gresens (1967) angewendet werden. Als Referenzprobe wird die Probe 3/3
verwendet, die dem Ostrand des Massivs von Butak entstammt. Da alle Gesteine zu liber 90% aus
Quarz und Feldspat bestehen, soll davon ausgegangen werden, dafl ihre Dichte gleich ist.
Schwankungen im Anteil von Glimmern und Schweremineralen wiirden nur eine Dichteédnderung im

1/100 g/cm3-Bereich erzeugen. Bei gleicher Dichte von alteriertem und nicht alteriertem Gestein

liegen alle immobilen Elemente auf einer Geraden mit dem Anstieg 1. Das heift fiir alle
Konzentrationen ¢ immobiler Elemente i gilt:

110



Geochemie

ciGranit _ ciGneis (GL 6)
Bei Anwendung der Gresens-Methode (Anlage 5.4) zeigt sich, da3 es im Suunduk-Komplex keine
immobilen Elemente gibt. Die Al,03-Gehalte schwanken um 70%, die SiO,-Gehalte um 30%

(Diagramm a Abbildung 49 auf Seite 110). Wire die Ursache fiir die geochemischen Heterogenititen
im Suunduk-Komplex eine einfache Ionenaustauschreaktion wie die Umwandlung von Orthoklas in
Albit, miiiten SiO, und Al,O; immobil sein, denn diese Elemente bilden das Silikatgeriist eines

Quarz-Feldspat-Gesteins. Die hohen Schwankungen im Al,O3- und SiO,-Gehalt miissen primére
Ursachen haben oder durch die Zirkulation von SiO,-reichen Phasen im spét- bzw. postmagmatischen

Stadium der Intrusion hervorgerufen worden sein. Eine sehr hohe Anzahl von Quarzgéngen, die bei
der Geldndeaufnahme angetroffen wurde, zeigt, daf} der zweite Mechanismus zumindest teilweise von
Bedeutung gewesen sein mul.

Die Anreicherung leicht mobilisierbarer Alkali- und Erdalkali-Elemente gegen die Referenzprobe ist
in Diagramm b der Abbildung 49 auf Seite 110 dargestellt. Eine steigende An- bzw. Abreicherung
dieser Elemente mit zunehmendem Deformationsgrad der Proben wie im Dzhabyk kann hier nicht
festgestellt werden. K,O, Rb und Ba sind in den Gneisen gegeniiber den Graniten sowohl ab- als auch

angereichert. CaO, Na,O und Sr sind zwar immer abgereichert, der Grad der Abreicherung korreliert

aber nicht mit dem Deformationsgrad der Proben (Diagramm ¢ Abbildung 49 auf Seite 110). Die stark
schwankenden Gehalte an Alkali- und Erdalkali-Elementen konnen deshalb nicht ausschlieBlich auf
die Metamorphose zuriickgefiihrt werden. Aus Diinnschliffen ist aber bekannt, dafl diese Elemente bei
der Metamorphose mobil gewesen sein miissen. Sie eignen sich deshalb nicht, um Aussagen {iber den
Primirchemismus der Gesteine abzuleiten.

Die variablen geochemischen Eigenschaften der Gesteine des Suunduk-Komplexes lassen sich nicht
auf deren einfache retrograde Metamorphose zuriickfiihren, sondern miissen durch Prozesse
verursacht worden sein, die den Chemismus des Magmas beeinflufit haben. Variable geochemische
Signaturen in einem Gestein konnen die Folge von Fraktionierungsprozessen oder krustaler
Kontamination in einem Magma sein oder durch Aufschmelzung eines heterogenen Eduktes zustande
kommen. Um die Wirkung dieser Prozesse rekonstruieren zu konnen, miissen Elemente betrachtet
werden, die bei sekundidren Verdnderungen im Gestein mdglichst immobil waren. Das ist besonders
von REE und HFSE-Elementen zu erwarten.

Zur Veranschaulichung einer moglichen Fraktionierung von Elementen bei der Kristallisation,
wurden die Gehalte ausgewihlter Spurenelemente gegen die Zr-Gehalte der Proben aufgetragen.
Hohe Variabilitéiten treten in den Nb-Gehalten der Proben auf. Nb ist ein inkompatibles Element und
muf} bei gemeinsamer Fraktionierung eine positive Korrelation mit den Zr-Gehalten zeigen. In den
Proben des Suunduk-Komplexes korrelieren Nb- und Zr-Gehalte der Proben iiberhaupt nicht
miteinander (Diagramm f Abbildung 50 auf Seite 112). Das gleiche gilt fir die LREE/HREE-
Verhiltnisse, die bei fraktionierter Kristallisation negativ mit den Zr-Gehalten korrelieren miifiten
(Diagramm d Abbildung 50 auf Seite 112). Zr, Hf und Sc haben &hnliche geochemische
Eigenschaften und werden gemeinsam fraktioniert. Hohe Schwankungen in den Zr/Hf- und Zr/Sc-
Verhiltnissen der Proben unterstreichen, daf3 fraktionierte Kristallisation als Ursache fiir die
heterogenen geochemischen Signaturen im Suunduk-Komplex keine wesentliche Rolle gespielt haben
kann (Diagramm e Abbildung 50 auf Seite 112 und Anlage 5.2).
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Der Einflu3 krustaler Kontamination auf den Chemismus der Proben wird besonders in den Nd- und
Sr-Isotopien eines Gesteinskomplexes sichtbar. Im Suunduk-Komplex treten Variationen besonders in
den Sr-Isotopien der Proben auf. Die initialen Sr-Isotopien der Proben steigen mit deren SiO,-Gehalt

an (Diagramm b Abbildung 50 auf Seite 112). Ein solcher Trend 148t sich zum Beispiel durch
Mischung einer Mantelschmelze mit dlterem krustalen Material erkldren. Das gleiche gilt fiir die
Aluminositét der Gesteine, die mit steigendem SiO,-Gehalt zunimmt (Diagramm ¢ Abbildung 50 auf

Seite 112). Aluminium reichert sich gegeniiber Alkalien besonders in Sedimenten bei deren
chemischer Verwitterung an. Die ENd-Werte sind dagegen relativ konstant und unabhingig vom
Si0,-Gehalt der Proben. Sie sprechen dagegen, daf} ein juveniles Magma durch Magmenmischung

oder Assimilation alten krustalen Materials verdndert wurde (Diagramm a Abbildung 50 auf
Seite 112). Wie 1468t sich dieser gegenldufige Trend erkldaren? Im Kapitel 6 wird noch ausfiihrlich
darauf eingegangen, da3 in der OUZ Sedimente existieren, die die gleiche Krustenverweildauer und
die gleichen Nd-Isotopien wie die Gesteine des Dzhabyk- und Suunduk-Komplexes haben. Bei und
nach ihrer Entstehung durch Verwitterung und Ablagerung in einem marinen Milieu verdanderten diese
Sedimente ihre Nd-Isotopie nicht, denn Sm und Nd werden auf Grund ihres sehr &hnliche
geochemischen Verhaltens gemeinsam an- oder abgereichert (Clarke 1992). Die Gehalte an Rb, Sr,
Al,O3, SiO, und Alkalien werden aber durch chemische Verwitterung verdndert und somit auch die

Aluminositdt und im Laufe der Zeit die Sr-Isotopie der Sedimente. Unter dieser Voraussetzung
spiegeln steigende A/CNK und Sr-Isotopien bei steigenden SiO,-Gehalten im Gestein dessen
erhohten sedimentiren Anteil am Edukt wider. Die Kontamination der Schmelze mit élterer
kontinentaler Kruste kann aber ausgeschlossen werden.

ABBILDUNG 50. Primire Unterschiede in den geochemischen Eigenschaften der Proben des Gneismantels des
Suunduk-Komplexes a)-c) Einflul krustaler Kontamination auf die Isotopien und A/CNK der Proben, d)-f)
Einfluf} fraktionierter Kristallisation auf Gehalte an ausgewihlten Spurenelementen
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Der heterogene Chemismus der Proben des Suunduk-Komplexes 148t sich nicht auf sekundére
Prozesse wie Metamorphose und fraktionierte Kristallisation zuriickfithren. Deshalb ist von der
Aufschmelzung eines heterogenen Edukts auszugehen, das unter anderem unterschiedliche Anteile
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sedimentidrer Komponenten enthielt. Da der Suunduk-Komplex in eine aktive Scherzone eindrang,
nutzten die Magmen ein Netz von Dykes und stiegen in zahlreichen separaten Magmenpulsen als lit-
par-lit Intrusionen auf. Die Anlage einer gro3volumigen Magmenkammer, in der sich die heterogenen
Schmelzen mischen konnten, war bei diesem Aufstiegsmechanismus nicht moglich.

5.4.3. Rekonstruktion des Edukts

Die positiven ENd-Werte, die trotz hoher Variationen im Chemismus in allen Proben einheitlich sind,
sprechen in Ubereinstimmung mit den geochemischen Daten aus dem Dzhabyk-Pluton fiir die
Herkunft der Schmelzen aus einem juvenilen krustalen Magmenreservoir. Die geochemischen
Signaturen der Proben zeigen Eigenschaften, die typisch fiir Inselbogengesteine sind. So sind in den
Proben inkompatible Elemente gegeniiber dem Durchschnittsgranit G1 (Mason und Moore 1985) ab-,
kompatible Elemente angereichert (Diagramm c Abbildung 51 auf Seite 113). Alle Proben sind
kalkalkalisch, haben fiir Inselbdgen typische primitive Nd- und Sr-Isotopien und eine Anreicherung
an LIL-Elementen. Negative Nb, Ta-Anomalien treten in 5 Proben auf und negative Ce-Anomalien,
die nur aus Inselbogengesteinen bekannt sind, in 3 Proben.

ABBILDUNG 51. A) und B) Diskriminanz der sedimentiren Komponente der Edukte nach Sylvester (1998), c)
An- und Abreicherung ausgewiihlter Spurenelemente der Probe 5/5 gegeniiber dem Standardgranit G-1 nach
Mason und Moore (1985)
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Eine sedimentdre Komponente im Edukt dulert sich im peraluminen Charakter der Proben sowie in
hohen SiO,-Gehalten, die mit niedrigen Fe,O3+TiO,+MgO-Gehalten gekoppelt sind. Eine

Zuordnung zu einem psammitischen oder pelitischen Protolith dieser Komponente erfolgte mit Hilfe
der Diskriminanzdiagramme von Sylvester (1998). Die Granite zeigen Eigenschaften einer aus
tonarmen Sedimenten generierten Schmelze, wie hohe CaO/Na,O-Verhiltnisse und niedrige Rb/Ba-

und Rb/Sr-Verhéltnisse. Die Gneise haben Eigenschaften einer aus pelitischen Sedimenten
generierten Schmelze (Diagramme a und b Abbildung 51 auf Seite 113). Sie haben niedrige CaO/
Na,O- Rb/Ba- und Rb/Sr-Verhiltnisse. Zu beriicksichtigen ist, die Mobilitdt aller verwendeten

Elemente bei der Metamorphose der Gesteine. Da Myrmekitisierung eine Abreicherung von K und
Rb und eine Anreicherung von CaO, Na,O, Ba und Sr im Gestein bewirkt, wandern stark metamorphe

Proben in Richtung des Koordinatenursprungs des Diagrammes b der Abbildung 51 auf Seite 113.
Solche Mobilititen konnen die Ursache dafiir sein, daB3 2 Proben im Diagramm a) im pelitischen Feld,
im Diagramm b) aber im psammitischen Feld liegen.

Besonders auftillig sind die Abweichungen des Elementverteilungsmusters der &ltesten diskordant
zur Scherzone liegenden Gneise von dem der Granite. Die Elemente Sr, Ba und Eu sind in den Proben
stark abgereichert, was dafiir spricht, dal kein Plagioklas mit aufgeschmolzen wurde. Entweder blieb
er im Residuum zuriick oder er war im Ausgangsgestein nicht vorhanden. Auflerdem fehlt den Proben
die negative Nb, Ta-Anomalie. Das niedrige MgO/MnO-Verhiltnis der Proben (0,7-7) ist nach Maniar
und Piccoli (1989) charakteristisch fiir anorogene Granite (Anlage 5.5). Diese Charakteristika
spiegeln den Anteil einer dritten anorogenen Komponente am Edukt wider. In ihrer Nd-Isotopie
stimmen diese Gesteine gut mit den anderen Proben iiberein, das heif3t, auch sie wurden aus juvenilem
Material generiert.

5.4.4. Tektonomagmatische Diskriminanz

Granite und Gneise aus dem Gneismantel des Suunduk-Komplexes lassen sich auf Grund ihres hohen
Differentiationsgrades den spatorogenen Magmatiten zurechnen. Sie haben hohe Gehalte an SiO,,

K50, Al,O3, Rb und Th und niedrige FeO,/FeO;+MgO-Verhiltnisse, niedrige Nb und Y-Gehalte. In

den tektonomagmatischen Diskriminanzdiagrammen von Pearce et al. (1984) liegen die Proben meist
im Feld orogener Granite (Diagramme b-e Abbildung 52 auf Seite 115), in den
Diskriminanzdiagrammen von Maniar und Piccoli (1989) im postorogenen Feld (Diagramme f,g
Abbildung 52 auf Seite 115). Im Multikationenschema von Batchelor und Bowden (1985) folgen die
Proben einem spétorogenen Trend (Diagramm a Abbildung 52 auf Seite 115).

5.4.5. Zusammenfassung

Trotz einer geringen Datenbasis lassen die beprobten Gesteine einige grundsétzliche Aussagen tiber
die geochemischen Eigenschaften der Intrusiva des Gneismantels des Suunduk-Komplexes zu.

Alle untersuchten Proben entstammen einer juvenilen krustalen Magmenquelle, die typische
Eigenschaften von Inselbogengesteinen hat. Am  Edukt sind Komponenten von
Inselbogenmagmatiten und psammitischen sowie pelitischen Sedimenten beteiligt, die wahrscheinlich
Abtragungsprodukte dieses Inselbogens waren. Die Schmelzen wurden im postkollisionalen Stadium
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der Uralorogenese generiert. Die geochemischen Signaturen der untersuchten Proben weisen
bemerkenswerte Heterogenititen auf, die sich nicht durch Metamorphose oder fraktionierte
Kristallisation erkldren lassen. Deshalb muf3 angenommen werden, daf3 sie primére Ursachen haben.
So ist davon auszugehen, dafl die Gesteine des Suunduk-Komplexes keiner einheitlichen
grovolumigen Magmenkammer entstammen. Die fiir den Ostrand des Suunduk-Komplexes
typischen lit-par-lit Intrusionen erfolgten in zahlreichen kleinvolumigen Magmenschiiben, so daf3 die
Anlage einer grolen Magmenkammer nicht moglich war.

Die Proben des Suunduk-Komplexes einschlielich der dltesten Gesteinseinheiten, der diskordanten
Gneise, haben eine Krustenverweildauer von ca. 900 Ma. Das zeigt, da3 sie keinem kontinentalen
Basement entstammen konnen.

ABBILDUNG 52. Tektonomagmatische Diskriminanzdiagramme: a) Multikationenschema von Batchelor und
Bowden (1985), b)-e) Tektonomagmatische Diskriminanzdiagramme von Pearce et al. (1984) und f)-g) von
Maniar und Piccoli (1989)

_ A)
2000 . ) o
N\ VAG Volcanic arc granitoids
B \ Syn-COLG Syncollisional granitoids
| \ 1 COLG Collision granitoids
N M i ORG Oceanic rift granitoids
\ raktionierung . .
L 5 WPG Within-plate granitoids
.
S Pre-Platten- N
R2 1000 — . . \\ kollision \\\ o
\\\Egﬁi‘s'io“_;,&s N IAG  Island arc granitoids
- o - Tttt s \ CAG Continental arc granitoids
(e spitorogen S{\:}““""'?‘\\ CCG  Continental collision granitoids
e X ¢ synkoliisional® _J | POG Post-orogenic granitoids
— s T s ::3_%‘_’__ [ 2N RRG Rift-related granitoids
N Anorogen posh T CEUG Continental epirogenic granitoids
| | | | orogen I OoP Oceanic plagiogranits
0 1 1 1 1 1 I 1 1
0 1000 2000 3000 3500
R1
1000 T T 3 100 T T 100 T T
WPG + ORG WPG + ORG WPG +ORG
s E 10E E
- I/x% Ta [ Syn-COLG
(ppm) x (ppm) [
1L X L ]
3 E x x X
[ VAG + COLG + ORG )y VAG + COLG + ORG [
, IB) ) ) 1]9 ) ) . D) VAG+ORG |
60 70 80 90 60 70 80 9% 60 70 80 9
SiO2 (wt%) Si02 (wt%) SiO2 (wt%)

1000¢ T T 1o T T T 17 rrreprrerprereprersrrerrerprrer e e
RRG+CEUG
WPG + ORG $ ook _
3 S
100 i g ?
E %o 0,8 z
Nb F o =
opmf ] T 3
X S 0TF ]
10 X - S TAG+CAG+CCG <
° X s
S o6f r
[ CE ) [ a)
- [
1 ) VAG |+ COLG + OuRG 0,5 L L % 10 L TTVTY TRVPT TN TVPUT TY VAT TPV | Lveliaalanl
60 70 80 90 60 65 70 75 80 67 68 69 70 71 72 73 74 75 76 77 18 79 80
§102 (wt%) Si02 (Wt%) Si02 (Wt%)
x .....Granite o .....Gneise ¢.....diskordante Gneise

115



Der Gneismantel des Suunduk-Plutons

5.5. Aufstiegs- und Deformationsgeschichte des
Suunduk-Komplexes

Alle Gesteine des Suunduk Granit-Gneis-Komplexes sind Orthogesteine oder mit diesen assoziierte
Xenolithe. Sie sind aus Inselbogenmaterial generiert worden, das eine Krustenverweildauer von ca. 1
Ga hatte. Sie bilden juvenile kontinentale Kruste.

Der asymetrische Aufbau des Suunduk-Komplexes sowie sehr flach einfallende Streckungslineare
belegen, dall Magmen sich im Westen einer aktiven Blattverschiebungszone ansammelten und ist ein
Indiz dafiir, dal diese Magmen aus Westen in die Scherzone intrudierten. Da die OUZ in der
postkollisionalen Phase der uralidischen Entwicklung als strike-slip Zone fungierte, 146t sich daraus
schlieen, dafl sowohl Granite als auch stark metamorphisierte Gneise spituralidisch intrudiert sind.
Die Intrusion erfolgte als lit-par-lit Intrusion in ein Netz von Dykes, das kohdrent zum regionalen
Spannungsfeld orientiert war. Die Dykes liegen parallel zu dem konjugierten Flachensystem, daf3 sich
im Suunduk wihrend der Scherbewegungen ausbildete. Eine Fldchenschar streicht N-S und fillt fast
senkrecht ein, die andere streicht NW-SO und fillt mit ca. 20° nach Siiden.

Der Magmenaufstieg durch Dykes geht viel schneller vonstatten als durch Diapire. So kdnnen schon
geringe Schmelzvolumina dem Aufschmelzgebiet entkommen, ohne zu erstarren. Es ist nicht nétig,
daB sich vor dem Aufstieg eine grole Magmenkammer bildet, in der sich die Magmen mischen und
homogenisieren (Abbildung 53 auf Seite 117). Daraus erklirt sich, dafl die Gesteine des Suunduk-
Komplexes einen viel heterogeneren Chemismus haben als die des Dzhabyk-Komplexes. Die
Schmelzen stiegen nicht als einheitlicher Korper auf, sondern in vielen Impulsen. Die magmatische
Aktivitdt im Suunduk-Komplex hielt nach Tschaiko (1962) in Shenderowitsch (1965) von 330-250
Ma an. Eigene Altersdaten konnten auf Grund komplizierter Probenahme- und Transportbedingungen
leider nicht erarbeitet werden.

Da die Schmelzen in eine aktive Scherzone intrudierten, bildeten sich zahlreiche synmagmatische
Deformationsstrukturen und N-S streichende Fluidaltexturen aus. Nach der Erstarrung wurden die
Gesteine weiterhin geschert, Briiche bildeten sich, in die wiederum neue Magmen intrudierten usw.
So entstand der fiir den Gneis-Komplex von Suunduk typische Lagenbau, wobei die Kontakte
zwischen einzelnen Lagen intrusiv sind und einzelne Lagen einen konstanten Deformationsgrad
aufweisen.

Die Platznahme und Abkiihlung der Magmen fand in einer Tiefe von ca. 5 km statt. Die Scherung
setzte sich wihrend der Abkiihlung bis in den oberen griinschieferfaziellen Bereich fort, so daf3
metamorphe Mineralassoziationen und Geflige entstanden (Abbildung 53 auf Seite 117). Sinistrale
Schersinnindikatoren weisen auf den Bewegungssinn in der Scherzone hin, Kalifeldspat wurde in
Plagioklas umgewandelt und Biotit in Chlorit. Die Gefiige rekristallisierten vollstdndig. Als Resultat
dieser Scherung im submagmatischen Bereich entstanden feinkornige Ultramylonite mit
kontinuierlicher paralleler Schieferung.

Im Niedrigtemperatur-Bereich scheinen die Scherbewegungen nachgelassen zu haben, denn dem
Temperaturbereich <500°C lassen sich nur Druckzwillinge von Plagioklas zuordnen aber keine
Sprodstrukturen.
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Die finale Exhumierung des Gesteinskomplexes erfolgte an Stérungen, deren Striemung steil einfallt.
Dazu stellte sich die Bewegungsrichtung von horizontal auf vertikal um.

Die Strukturen im Suunduk-Granit-Gneis-Komplex wurden besonders durch das regionale
Spannungsfeld der OUZ geprigt. So hat der Komplex eine N-S gelidngte assymetrische Form, die
Intrusion erfolgte durch Dykes, die parallel zur Scherzone orientiert waren. Die postmagmatische
Deformation wurde ebenfalls durch Scherung an der strike-slip Zone verursacht, so entstanden flach
nach Siiden einfallende Streckungslineare und eine N-S streichende steilstehende Foliation.
Strukturen, die durch die Aufstiegsdynamik des Magmas entstanden, sind im Suunduk-Komplex nur
untergeordnet zu finden. So ist im Gneismantel immer der Teil des konjugierten Schersystems am
stairksten entwickelt, der parallel zum jeweiligen Plutonrand verlduft. Die Sedimente des
Intrusionsrahmens fallen vom Pluton weg. Der Rahmen ist aber weit weniger aufgedomt worden als
im Dzhabyk, so dal3 Serpentinite und Amphibolite im Rahmen weitgehend fehlen.

ABBILDUNG 53. Temperatur-Druck-Zeit-Pfad des Suunduk-Komplexes
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KAPITEL 6 Der geologische Rahmen der
Granit-Gneis-Komplexe

6.1. Einleitung

Bei der Arbeit in den Granit-Gneis-Komplexen zeigte sich, da3 die Gneise entgegen den bisherigen
Beschreibungen in der Literatur nicht Intrusionsrahmen der Granite sein kdnnen. Kontaktmetamorphe
Mineralbildungen sind stattdessen am dufleren Rand der Gneiskomplexe zu finden.

Somit stellte sich, wihrend das Projekt bearbeitet wurde, die Frage nach dem eigentlichen
Intrusionsrahmen. Die Untersuchungen muften auf Bereiche der OUZ auBlerhalb der Granit-Gneis-
Komplexe ausgedehnt werden, wofiir aber weder Zeit noch finanzielle Mittel eingeplant waren.
Deshalb konnte der Intrusionsrahmen nur an wenigen Stellen punktuell beprobt werden, eine
umfangreiche Bearbeitung war nicht mdglich. In der Literatur existieren kaum Verodffentlichungen
iiber den Aufbau der siidlichen OUZ aufBlerhalb der Granit-Gneis-Komplexe. Auf Grund der geringen
Datendichte ist eine ausfiihrliche Analyse des Aufbaus der OUZ zur Zeit nicht mdglich. Da
Kenntnisse iiber den Rahmen der Granit-Gneis-Komplexe aber sehr wichtig sind, um deren
Entstehungsgeschichte richtig interpretieren zu konnen, soll das zur Verfiigung stehende
Datenmaterial genutzt werden, um jene Kruste zu charakterisieren, in die die Kontinentalkomplexe
intrudiert sind.
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6.2. Der Intrusionsrahmen

6.2.1. Die Sedimente

Die OUZ auflerhalb der Granit-Gneis-Komplexe besteht aus Sedimenten und metamorphen Basiten
bzw. Ultrabasiten. Das Alter der sedimentdren Ablagerungen reicht vom Mitteldevon bis ins
Oberkarbon. Genaue stratigraphische Zuordnungen sind nur in Kalksteinbdnken mit Fossilfithrung
moglich. Shalaginow (1984) hat im Anhang an seine Karte zwei stratigraphische Profile fiir die OUZ
erstellt, eins bei Amurskii westlich des Suunduk-Komplexes und eines fiir das Gebiet siidlich des
Dzhabyk-Doms. Beide Profile zeigen eine marine Sedimentationsabfolge mit Méchtigkeiten von 5,3
bzw. 2,8 km. Sie zeichnen sich durch einen Wechsel von fein- und mittelklastischen sowie kalkigen
Sedimenten aus. Der grofite Teil des Profiles wird von klastischen Sedimenten eingenommen, deren
KorngréBenspektrum vom Tonschiefer bis zum Grobsandstein reicht.

Das charakteristischste Sediment sind sogenannte Aleurolithe, feine gebankte Grauwacken bzw.
Arkosen. Sie wurden siidlich des Dzhabyk-Plutons im AufschluBpunkt 88 beprobt (Anlage 2.1).
Diese Aleurolithe bestehen zu 80% aus Plagioklas und je 10% aus Biotit bzw. Chlorit und Quarz. Das
Vorkommen von frischem Plagioklas ist ein Zeichen dafiir, da3 die Verwitterung im Liefergebiet eher
auf mechanischem als auf chemischem Wege erfolgte und dal der fluviatile Transportweg des
Sediments nicht lang war. Die hohen Gehalte an Fe-Mg-Silikaten deuten darauf hin, daf3 das
Liefergebiet des Sediments groftenteils aus einem intermedidren oder basischen Gestein aufgebaut
war. Dieser Befund wird vom hohen Plagioklasanteil des Sediments gestiitzt. Die geochemischen
Daten der Aleurolithproben sprechen dafiir, da3 ihr Liefergebiet ein Inselbogen war (Anlage 5.7). Die
Aleurolithe stimmen in ihrer Hauptelementzusammensetzung mit einem durchschnittlichen Tonalit
nach LeMaitre (1967) in Rollinson (1993) iiberein (Abbildung 54 auf Seite 121). Sie enthalten viel
TiO,, Fe,O3 und MgO und wenig K,O. Lediglich an CaO sind die Aleurolithe gegen den

Durchschnittstonalit abgereichert. In den tektonischen Diskriminanzdiagrammen von Bhatia (1983)
und Roser und Korsch (1986,1988) in Rollinson (1993) liegen sie im Feld fiir intermediar-felsische
Provenance oder Inselbégen (Abbildung 55 auf Seite 121).

Tonschiefer konnten westlich des Suunduk-Komplexes beprobt werden. Dort sind sie aber durch
hydrothermale Aktivitdten oft so stark alteriert, da3 sich nur eine Probe fiir geochemische Analytik
eignete (am Wegpunkt 42 siche Anlage 2.4, geochemische Daten in Anlage 5.7)) . Tonminerale
entstehen bei chemischer Verwitterung. Wihrend sich Ca, Na, K und Mg besonders gut in Wasser
16sen und als Ionen abtransportiert werden, bleiben Si, Al und Fe im Residuum zuriick und bilden
Schichtsilikate (White 1997). In der Oktaederschicht der Schichtsilikate wird Si durch Al substituiert.
Der Mangel an positiver Ladung wird dadurch ausgeglichen, da3 K-Ionen eingebaut werden. Kalium
liegt im Meerwasser in geloster Form vor und kann leicht in ein Sediment eingebaut werden. Bei der
Normierung des Tonschiefers auf den Durchschnittstonalit nach LeMaitre (1967) in Rollinson (1993)
wird die Wirkung dieser chemischen Reaktionen deutlich: Wahrend immobile Bestandteile wie SiO,,

Al,0O3, Fe;O5 und TiO, in Konzentrationen auftreten, die gleich der im Tonalit sind, wurden CaO,
MgO und MnO abgereichert und K,O angereichert (Abbildung 54 auf Seite 121). Wahrscheinlich war

das Ausgangsgestein des Tonschiefers ebenfalls ein intermedidres Gestein, das durch chemische
Verwitterung alteriert wurde. In den tektonischen Diskriminanzdiagrammen liegt der Tonschiefer im
Feld fiir "aktiven Kontinentalrand" bzw. "Inselbogen" (Abbildung 55 auf Seite 121). Auch auf Grund
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threr Nd-Isotopien lassen sich alle beprobten Sedimente als Abtragungsprodukte von Inselbogen

einstufen: Die rezenten ENd liegen zwischen -3 und 5.

ABBILDUNG 54. Hauptelementgehalte der Sedimente des Rahmens normiert auf den durchschnittlichen Tonalit
nach LeMaitre (1976) aus Rollinson 1993)
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ABBILDUNG 55. Diskriminanzdiagramme fiir die Zuordnung der Abtragungsgebiete von Sedimenten: A) nach
Roser und Korsch (1986) in Rollinson (1993), B,C) nach Bhatia (1983) in Rollinson (1993); D) nach Roser und

Korsch (1988) in Rollinson (1993): Diskriminanzfunktion 1=-1,773 Ti0,+0,607 Al;031+0,76 Fe;O03t,ar-1,5

MgO+0,616 Ca0O+0,509 Na,0-1,224 K,0-9,09; Diskriminanzfunktion 2= 0,445 TiO,+0,07 Al,03-0,25
Fe;03¢ota)-1,142 Mg0+0,438 Ca0+1,475 Na,0+1,426 K,0-6,861

Log (K20/Na20)

TiO2 (wt%)

100 03
. . Continental arc .
Passive margin 0,25 Ozeanic arc
10 | AN
~ | 02
Q
@ | o5
1 o Active continental margin
Island arc o g | o1
Active continental margin
& 0,05 . '
0,1 : . . ' Passive margin
54 64 74 84 94 0 i . ‘ ‘ ‘ ;
2 4 6 8 10 12 14
A) B)
SiO2 (wt%) Fe203+MgO (wt%)
1,2 —
Felsic igneous provenance )
10 Ozeanic arc o |8 R Intermediate
= 51 °] provengncs
0,8 | 2 2
c
0.6 210
] <& Continental arc s | 2 Quartzose
2 sedimentary
0.4 1 ‘E | 47 provenance
Active continental margin % 6 Mafic igneous
0,2 ) ) i)
Passive margin o | g provenance
0,0 4 . - . - . . ! . .
0 2 4 6 8 10 12 14 -5 0 5
C) D)

Fe203+MgO (wi%)

Diskriminanzfunktion 1

121



Der geologische Rahmen der Granit-Gneis-Komplexe

6.2.2. Basite und Ultrabasite

Die marinen Sedimente der OUZ werden von Serpentiniten und Amphiboliten unterlagert. Diese
Gesteine sind in der gesamten siidlichen OUZ verbreitet und an Stérungen sowie im Rahmen der
Granit-Gneis-Dome aufgeschlossen.

Serpentinite wurden immer in enger Vergesellschaftung mit Amphiboliten angetroffen. Da beide
Gesteine nur tektonisch exhumiert vorliegen, a6t sich nicht nachweisen, ob diese Vergesellschaftung
primidre auftrat oder erst durch tektonische Kréfte bewirkt wurde. Amphibolite wurden auch ohne
Einschaltungen von Serpentinit exhumiert, z.B. in der Kilometer groen Amphibolitlinse am Ostrand
des Suunduk-Plutons. Das Edukt eines Amphibolits ist westlich des Dzhabyk-Plutons in einer
Scherlinse angetroffen worden. Es ist ein Gabbro. Die Amphibolitlinse am Ostrand des Suunduk-
Plutons wurde geochemisch analysiert Probe 4/2 Anlage 5.7). Sie zeigt typische Eigenschaften eines
MORB sowohl in ihrer Haupt- und Spurenelementzusammensetzung (Abbildung 56 auf Seite 122)
als auch in ihrer Nd-Isotopie: ENd(0)=9,5.

Da diese Gesteine die Unterlage mariner Sedimente bilden, kann davon ausgegangen werden, dal3 sie
Ozeanboden présentieren. Untersuchungen rezenten Ozeanbodens haben gezeigt, dal dieser zu
groflen Teilen aus Serpentiniten und Amphiboliten aufgebaut ist (Wilson 1989). Ozeanische Kruste
bildet sich durch fraktionierte Kristallisation aus einer Schmelze des verarmten Mantels, wobel in der
Magmenkammer durch Fraktionierung von Olivin, Augit und Ca-Plagioklas basaltische Magmen
erzeugt werden, aus denen Gabbros und Pillowlaven entstehen. Die unterste Einheit ozeanischer
Kruste besteht aus einer Vergesellschaftung olivinhaltiger Akkumulate der Magmenkammer und
isotroper Gabbros, den layered Gabbros. Bei Metamorphose sollte aus dieser Einheit ein Gestein
entstehen, in dem Serpentinite und Amphibolite in enger Vergesellschaftung auftreten. Aus den
olivinfreien Einheiten der ozeanischen Oberkruste konnen reine Amphibolite entstehen.

Eine Ophiolithsequenz konnte in den untersuchten Gesteinen nicht identifiziert werden, denn diese
wurden regionalmetamorph {iberprdgt und sind nur in stark reduzierten Krustenprofilen
aufgeschlossen. Stofflich ist die typische Abfolge eines ozeanischen Krustenprofils aber gut
nachvollziehbar: Die untersten FEinheiten werden von miteinander verzahnten Basiten und
Ultrabasiten aufgebaut, dariiber folgen serpentinitfreie Basitkorper mit geochemischer MORB-
Signatur, welche von marinen Sedimenten {iberlagert werden.

ABBILDUNG 56. Eine Probe aus einer km- grofien Amphibolitlinse am Ostrand des Suunduk-Komplexes hat
Haupt- und Spurenelementverteilungen eines MORB. Normiert wurde auf die Werte von Hofmann (1988) aus
White (1997)

10 10
= w8 a S 1 ol
(9] 1 g 3
= <]
o o
01—t 1 | I I I i I I I OV Ly oy
' SiO2TiO2AI203 Fe203 MnO MgO CaO Na20 K20 P205 ScCo Ni Sr Y ZrNbBaLaCe PrNdSm EuGdTb Dy Ho Er TmYbLuHf Ta

122



Diskussion der tektonischen Stellung der OUZ

6.3. Diskussion der tektonischen Stellung der OUZ

Die stidliche OUZ ist ein typischer ozeanischer Sedimentationsraum, in dem klastische und
kalkreiche Sedimente Basite und Ultrabasite {liberlagern, die typische Eigenschaften ozeanischer
Kruste zeigen. Relikte kontinentaler Kruste wurden im Hangenden der Granit-Gneis-Dome weder
beschrieben noch gefunden.

Doch wo war das Abtragungsgebiet der Klastika der OUZ? Isotopien, Gesamtgesteinschemismus und
Mineralbestand der Stichproben sprechen dafiir, daf es ein Inselbogen war.

Auf den ersten Blick kommt der Inselbogen von Magnitogorsk als Liefergebiet in Betracht, denn er
grenzt im Westen an die OUZ, existiert seit dem Devon und besteht aus intermedidren
Inselbogenmagmatiten.

Bemerkenswert ist aber, daf} in der stidlichen OUZ grobklastische und vulkanoklastische Sedimente
fast vollig fehlen, nur eine Konglomeratbank ist im Profil von Shalaginow (1984) dokumentiert
worden. Im Gegensatz dazu werden die westlichen Randbecken des Magnitogorsker Inselbogens als
typische Flysch-Fazies beschrieben (Echtler 1997, Dolginow und Kropatschjow 1994). So treten in
der Irendyk- und Zilair-Formation Olistostrome und Turbidite auf, die vom Inselbogen geliefert
wurden. Auch ein Vergleich der Profile von Amambaika und Amurskii von Shalaginow (1984) 1463t
einen schroffen Fazieswechsel deutlich werden (Abbildung 57 auf Seite 124). Amambaika liegt in der
Zone von Magnitogorsk, Amurskii 20 km weiter 6stlich in der OUZ. Das Profil von Amambaika ist
im Mitteldevon durch 5,6 km maéchtige Ablagerungen von Vulkaniten und Vulkanoklastika
gekennzeichnet, im Oberdevon treten besonders Vulkanoklastika auf. Aus dem Karbon existieren nur
drei maximal 200 m méchtige Kalksteinbanke.Im Gegensatz dazu sind im Profil von Amurskii im
Mitteldevon nur 400 m méchtige kalkige und kohlige Griinschiefer abgelagert worden, im Oberdevon
Aleurolithe, Arkosen und Sandsteine sowie eine Konglomeratbank. Im Karbon wurde eine 5 km
maéchtige Serie aus Schiefern, Sanden und Kalksteinen sedimentiert, vereinzelt treten vulkanogene
Lagen auf. Insgesamt war die OUZ ein Raum monotoner und ruhiger mariner Sedimentation, in dem
es keine Anzeichen gibt, daf3 die Uralorogenese hier wirksam war.

Beriicksichtigt man, daf beide Profile durch eine groBe Stérungszone voneinander getrennt werden,
1aBt sich dieser extreme Fazieswechsel am besten dadurch erkldren, dafl beide Zonen zum Zeitpunkt
der Sedimentation nicht so eng beieinander lagen wie heute. Die OUZ zeigt keine Anzeichen dafiir,
daf} diese von der Hauptphase der Uralorogenese betroffen wurde. Im Mitteldevon muf} sie noch weit
vom Magnitogorsker Inselbogen entfernt gewesen sein. Eine genaue Quantifizierung ihrer Lage ist
zum derzeitigen Kenntnisstand nicht méglich.
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ABBILDUNG 57. Profile fiir sedimentiire Serien im Ostural nach Shalaginow (1984)
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ABBILDUNG 58. Nd-Modellalter fiir die Abspaltung der Rahmengesteine aus dem verarmten Mantel
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Einen weiteren Hinweis auf das Liefergebiet der Sedimente geben die Nd-Modellalter, deren
Durchschnittswert von TDM=956 Ma gut mit dem Alter jenes Inselbogens iibereinstimmt, der das
Edukt fiir die Batholithe der Granitachse war (Abbildung 58 auf Seite 125). Die juvenile Kruste des
Inselbogens von Magnitogorsk sollte ein Modellalter von maximal 400 Ma ergeben, denn zu dieser
Zeit offnete sich der Uralozean. Die Zone von Magnitogorsk kann also nicht das Hauptliefergebiet der
Sedimente der OUZ gewesen sein, die einen hohen Anteil dlterer Kruste beiinhalten.

Wahrscheinlich gab es ostlich der Zone von Magnitogorsk noch einen weiteren Inselbogen, der im
Proterozoikum aktiv war. Im Devon diirfte er schon stark erodiert gewesen sein, so da3 er nur noch
feinklastische Sedimente lieferte. Heute ist er nicht mehr aufgeschlossen. Deswegen kann man
annehmen, dafB3 dieser Inselbogen in die Uralorogenese mit einbezogen wurde und daf} die nicht von
der Uralorogenese betroffene OUZ 6stlich dieses Inselbogens lag.
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6.4. Herkunft der postkollisionalen Schmelzen

Die siidliche OUZ war bis ins Oberkarbon ein monotoner mariner Sedimentationsraum. Es existieren
weder sedimentére Ablagerungen noch tektonische Strukturen, die belegen, daB3 die OUZ bei der
Kollision des Uralorogens von Krustenstapelung oder -verdickung betroffen war. Deshalb ist davon
auszugehen, daf3 die OUZ ein Bereich geringer Krustenmaéchtigkeit war (ca. 6km Sedimentauflage+ 6
km ozeanische Kruste). Innerhalb der siidlichen OUZ sind auch keine Anzeichen zu finden, die dafiir
sprechen, daf hier ein Inselbogen existierte. Die riesigen Volumina postkollisionaler Schmelzen, aus
denen sich die Granit-Gneis-Komplexe formierten, konnen deshalb nicht in der OUZ generiert
worden sein.

So stellt sich die Frage, wo sich die Magmen, aus denen die Granitachse des Urals entstand, bildeten.

Aus geochemischen Untersuchungen ist bekannt, da3 sie einem gestapelten Inselbogen entstammen.
Im Ostlichen Ural liegt die Zone von Magnitogorsk mit typischer Inselbogencharakteristik. Aus
geophysikalischen Untersuchungen weill man, dall sie die am stirksten verdickte Zone des
Uralorogens ist (mit Krustenméchtigkeiten bis 57 km) und daB sie durchgehend aus intermedidrem
und basischem Material besteht. Anteile kontinentaler Kruste fehlen (Doring und Gotze 1999).
AulBlerdem ist bekannt, daB3 im Bereich des 6stlichen Urals mindestens zwei Inselbdgen lagen: der
priuralidische und der devonische Inselbogen von Magnitogorsk, wobei der préuralidische
Inselbogen nicht mehr aufgeschlossen ist. So existieren gestapelte Inselbogen in direkter
Nachbarschaft der OUZ, die eine so hohe Krustenméchtigkeit erreichen, da3 ihre Aufschmelzung
vorstellbar ist.

Beidseitig der Zone von Magnitogorsk existieren Granitoide, die eine geochemische
Inselbogensignatur haben, in der MUF (Fershtater et al. 1997) und in der OUZ (Gerdes et al. 2001).
Beide Storungen, an denen die Schmelzen, die diese Granitoide aufbauen, migrierten, fallen unter die
Zone von Magnitogorsk ein. Das gleiche gilt fiir Goldlagerstitten postkollisionaler Entstehung, die an
den Flanken der Zone von Magnitogorsk, in der MUF und der OUZ, auftreten (Kisters et al. 1999).
Diese Symmetrie spricht deutlich dafiir, da unter der Zone von Magnitogorsk granitische
postkollisionale Schmelzen generiert wurden.

Der regionalgeologische Befund spricht dafiir, da3 die postkollisionalen Schmelzen aus Westen, aus
der Zone von Magnitogorsk, in die OUZ eindrangen. Gibt es Gelidndedaten, die diese Vermutung
bestdtigen?

Im Suunduk-Komplex spricht dessen asymmetrischer Aufbau dafiir, daB die Magmenzufuhr aus
Westen erfolgte. Die intrudierte Scherzone liegt am Ostrand des Komplexes und wurde in Richtung
Westen mit Magmen "aufgefiillt". Im Dzhabyk-Komplex belegen ostwirtsgerichtete
Streckungslineare im gesamten Gneismantel einen tektonischen Transport nach Osten. So 1483t auch
der feldgeologische Befund die Intrusion postkollisionaler Schmelzen aus der Zone von
Magnitogorsk in die OUZ plausibel erscheinen.
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6.5. Die Wurzel unter der OUZ

Die vorgestellten feldgeologischen Daten charakterisieren die OUZ als eine Zone, in der keine
Einengung und Regionalmetamorphose stattfand. Im Widerspruch dazu stehen die Ergebnisse des
URSEIS-Projektes, aus denen bekannt ist, daB die Erdkruste unter dem Ostlichen Ural deutlich
verdickt ist. Die Wurzel des Urals liegt unter der Zone von Magnitogorsk und der OUZ. Eine
geologische Interpretation der Entstehung der OUZ mulBl diese widerspriichlichen Daten auf
befriedigende Weise in einem Modell vereinen. Da die Evolution der ozeanischen Einheiten der OUZ
nicht Thema dieser Arbeit ist, sollen hier nur kurz einige mdgliche Erklarungen fiir die Existenz einer
Wurzel unter der OUZ diskutiert werden.

Die hohe Krustenméchtigkeit unter der OUZ 146t sich aus mehreren Griinden nicht durch eine
Einengung der Oberkruste erklidren. Diese wurde weder gefaltet noch gestapelt. Das Relief in der
OUZ ist flach, obwohl orogen verdickte Kruste normalerweise als Gebirge in Erscheinung tritt. Auch
ein Vorlandbecken, dal} sich durch die erhohte Auflast verdickter Oberkruste bildet, fehlt ostlich des
Urals. Somit scheidet Verdickung der Oberkruste als Entstehungsmechanismus der Wurzel unter der
OUZ aus. Es muf} davon ausgegangen werden, dafl Ober- und Unterkruste bei der Bildung der Wurzel
entkoppelt waren und nur die Unterkruste verdickt wurde.

Wie war das moglich?

In der postkollisionalen Phase der Uralorogenese intrudierten grofle Schmelzvolumina in die OUZ.
Daf3 diese Schmelzen entlang der Kruste-Mantel-Grenze migrierten, ist im Rahmen des Dzhabyk-
Plutons sichtbar, wo Ultrabasite als unterste Einheiten eines ozeanischen Krustenprofils beim
Aufstieg des Plutons mit an die Tagesoberfliche geschleppt wurden. Wenn ein GroBteil der
postkollisionalen Schmelzen an der Kruste-Mantel-Grenze kristallisiert wire, wiirde das die erhohte
Krustenmichtigkeit der OUZ erkldren. Allerdings sprechen gegen diesen Mechanismus der
Wurzelentstehung geophysikalische Daten, die zeigen, dal3 die Unterkruste der OUZ einen sehr hohen
Anteil intermedidrer bis basischer Gesteine enthélt. Granite konnen deswegen nur untergeordnet am
Aufbau dieser Unterkruste beteiligt sein.

Ein weiterer Mechanismus, der zur Verdickung von Unterkruste fiihrt, ist UnterkrustenflieBen. Auf
diese Weise konnte Krustenmaterial aus der stark verdickten Zone von Magnitogorsk in den Bereich
der OUZ transportiert worden sein, ohne daf3 in der Oberkruste entsprechende Strukturen ausgebildet
sind. Der Mechanismus des UnterkrustenflieBens wurde in Tibet von Clark und Royden (2000)
modelliert. Voraussetzung ist ein hoher Schmelzanteil in der Unterkruste, so da} eine viskose Zone
entsteht, in der Krustenmaterial entkoppelt von Oberkruste und Mantel flieBen kann. Der Flul3 erfolgt
in einem Kanal von 10-20 km Méchtigkeit. Material au8erhalb des Kanals verdickt die Kruste. Ist das
Vorland der verdickten Kruste weich, kann sie weit flieBen. Krustale Strukturen mit flacher
Topographie entstehen. Ist das Vorland hart, kann die Unterkruste nicht so weit flieBen. Krustale
Strukturen mit steiler Topographie entstehen (Clark und Royden 2000, Abbildung 59 auf Seite 128).

Unter der Zone von Magnitogorsk haben im Oberkarbon-Perm grof3volumige Schmelzen existiert,
wie das Auftreten zahlreicher Granitoide in der MUF und der OUZ belegt. Die Unterkruste der Zone
von Magnitogorsk war also niedrig viskos genug, um flieBen zu konnen. Im Westural war wéhrend
der Kollision kalte Oberkruste verdickt und konsolidiert worden. So waren die
Magmenwegsamkeiten westlich der Zone von Magnitogorsk schlecht, was sich darin duflert, daB3 in
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der MUF nur geringvolumindse Batholithe aufgeschlossen sind. Im Westen der Zone von
Magnitogorsk war das Vorland dementsprechend hart und hoch viskos, so daB schlechte
Voraussetzungen fiir UnterkrustenflieBen in diese Richtung herrschten. So blieb die Unterkruste am
Westrand der Zone von Magnitogorsk stark verdickt und die MOHO fillt steil ein. Im Ostlichen
Vorland der Zone von Magnitogorsk, der OUZ, lagen grof3volumige Schmelzen vor, wie die Existenz
der Uralischen Granitachse belegt. Dieses Vorland war weich und niedrig viskos, so dal} gute
Voraussetzungen fiir UnterkrustenflieBen in diese Richtung herrschten. So konnte die verdickte
Kruste unter der Zone von Magnitogorsk nach Osten weit zerflieen. Sie ist weniger stark verdickt als
am Westrand und die MOHO fillt flach ein (Abbildung 59 auf Seite 128).

Obwohl noch kein numerisches Modell existiert, das die Bedingungen fiir UnterkrustenflieBen in den
basischen Gesteinseinheiten des Ostlichen Urals simuliert, ist dies der einzige Mechanismus der
Krustenverdickung, mit dem sich das bisher bekannte Datenmaterial widerspruchsfrei erklaren laft.
Ein Hinweis darauf, da3 UnterkrustenflieBen in der OUZ tatséchlich stattgefunden hat, findet sich im
seismischen Profil von Tryggvason et al. (2001). Darin wird der Dzhabyk-Granit von ostwérts
gerichteten Reflektoren unterlagert, die nicht von der Intrusion der Granite beeinflufit wurden (Bild B
in Abbildung 59 auf Seite 128). Eine mogliche Erkldrung fiir dieses Phdnomen ist, daf3 sie erst nach
der Intrusion der Granite in ihre heutige Position gelangten. Sie zeigen eine Extrusion von
Unterkruste nach NO an. Wahrscheinlich war das Unterkrustenflieen fiir die finale Exhumierung der
Granit-Gneis-Komplexe verantwortlich, bei der der Pluton seine plattige Struktur erhalten haben
konnte.

ABBILDUNG 59. Verdickung der Kruste unter der OUZ durch UnterkrustenflieBen: a) Modellierung der
Topographie krustaler Strukturen nach Clark und Royden (2000), b) mogliches UnterkrustenflieBen aus der
Zone von Magnitogorsk unter die OUZ erklirt das flache Einfallen der MOHO an der Ostflanke der Wurzel
des Urals
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6.6. Zusammenfassung

Die sidliche Osturalzone war ein monotoner mariner Sedimentationsbereich, in dem
Abtragungsprodukte von Inselbdgen abgelagert wurden. Von der kollisionalen Phase der
Uralorogenese wurde sie nicht betroffen und ihre sedimentiren Ablagerungen lassen sich nicht mit
der Zone von Magnitogorsk in Verbindung bringen. Sie kann also erst in einem spdten Stadium der
uralidischen Entwicklung in die Nachbarschaft der Zone von Magnitogorsk gelangt sein. Das
Liefergebiet der Sedimente ist heute nicht mehr aufgeschlossen. Bekannt ist nur, dal es wie das
Ausgangsgestein der Granit-Gneis-Komplexe ein Inselbogen war und eine Krustenverweildauer von
900-1100 Ma hatte. Diese Ubereinstimmung legt den SchluB nahe, daB das Liefergebiet in die
Krustenstapelung bei der Uralorogenese einbezogen wurde und somit seinen Anteil an der hohen
Krustenmichtigkeit der heutigen Zone von Magnitogorsk hat. Die OUZ gelangte erst nach der
Krustenstapelung in die direkte Nachbarschaft der Zone von Magnitogorsk. Beide Zonen miissen
betrachtlich unterschiedliche Krustenméchtigkeiten gehabt haben, denn die OUZ zeigt typische
Eigenschaften ozeanischer Kruste und keine Anzeichen fiir Krustenstapelung. Die OUZ reagierte in
der postkollisionalen Phase der Uralorogenese als Schwéchezone, in der sich strike-slip- Bewegungen
konzentrierten. So boten sich den in der Zone von Magnitogorsk generierten postkollisionalen
Magmen in der OUZ gute Aufstiegs- und Platznahmemdoglichkeiten. Die heute unter der OUZ
nachweisbare Wurzel ist sehr wahrscheinlich erst mit der Intrusion der postkollisionalen Schmelzen
durch UnterkrustenflieBen entstanden.
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KAPITEL 7 Diskussion und Interpretation
der Ergebnisse

7.1. Die Gneiskomplexe der OUZ - juvenile kontinentale
Kruste

Strukturinventar, radiometrische Altersdaten und Chemismus des Dzhabyk- und Suunduk-Komplexes
in der siidlichen OUZ lassen sich durch die bisher existierenden geologischen Modelle nicht
befriedigend erkldren. So stehen sowohl das Modell von Zonenshain et al.(1984) als auch das von
Fershtater et al.(1997) im Widerspruch zu den Feldbefunden, geophysikalischen, geochemischen und
mikrostrukturellen Daten, die im Rahmen dieser Arbeit erfalit und diskutiert wurden.

Im Modell von Zonenshain et al. (1984) sind die Granit-Gneis-Komplexe der OUZ hochmetamorphes
prauralisches Basement, in dem bei der Uralorogenese Schmelzen generiert wurden, die das Doming
des Basements bewirkten. Wire dieses Modell richtig, miiiten geophysikalische Daten die Existenz
von kontinentaler Kruste unter der Zone von Magnitogorsk und der OUZ anzeigen. Hohe Dichten der
Kruste und eine positive Schwereanomalie belegen aber, dal} es keinerlei Anzeichen fiir die Existenz
eines kontinentalen Basements unter diesen beiden Zonen gibt. Die bei der Geldndeaufnahme
dokumentierte kontinuierliche Gefiigeentwicklung von Granitkern zu Gneismantel wire nach diesem
Modell unwahrscheinlich und ein intrusiver Kontakt zwischen Graniten und Gneisen wire zu
erwarten. Der fehlt aber und tritt stattdessen an der Grenze des Gneiskomplexes zu den ozeanischen
Rahmengesteinen auf. Dort wére nach Zonenshain et al. (1984) ein Brekkzienhorizont zu erwarten.
Auch die isotopengeochemischen Daten sprechen gegen dieses Modell. Die Krustenverweildauer
aller aus Osteuropdischem Basement generierten Gesteine mufl nach Giese et al. (1999) groBer als
1,65 Ga sein. Sie betrdgt fiir Granite und Gneise aber maximal 1,1 Ga und zeigt somit einen hohen
Anteil jiingerer Kruste in den Kontinentalkomplexen an.

Auch die Existenz der von Fershtater et al. (1997) postulierten Mikrokontinente kann fiir den Bereich
der Komplexe von Suunduk und Dzhabyk ausgeschlossen werden, denn synkollisionale
Einengungsstrukturen, wie sie bei einer Kontinent-Inselbogen-Kollision zu erwarten wéren, fehlen in
der siidlichen OUZ vollig. Unter hp/IT-Bedingungen gebildete Minerale sind in der postulierten
Suturzone nicht zu finden. Radiometrische Altersdaten erbrachten, dal das Ausgangsgestein des
Gneismantels von Dzhabyk im Oberkarbon kristallisierte, also nach der Uralkollision. Es konnte also
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unmoglich wihrend der Uralkollision an die Zone von Magnitogorsk andocken. Auch die
Vergneisung der Randbereiche des Suunduk-Komplexes fand im Oberkarbon-Perm statt und ist an
die postkollisionale Blattverschiebungstektonik in der OUZ gebunden. Intrusivkontakte zwischen den
Gneisen und den umgebenden devonisch-karbonischen Sedimenten widersprechen der Existenz von
Mikrokontinenten genau so, wie die geochemischen Daten von Gerdes et al.(2001). Diese belegen,
daf} die Granit-Plutone einem Inselbogen entstammen und keinem Kontinent.

Deswegen erfordern die hier vorgestellten Daten eine Neuinterpretation der Entstehung der
kontinentalen Kruste in der siidlichen OUZ.

Die Gneiskomplexe sind aus oberkarbonischen bis permischen Intrusiva entstanden und
postkollisionale Bildungen. Das Edukt der Gneisplatte von Kartali ist ein vor 327+4 Ma
kristallisierter Granit. Der Abkiihlpfad der Gneisplatte von Kartali zeigt, da3 sie mit dem Dzhabyk-
Pluton aufgestiegen und abgekiihlt ist und bei diesem Aufstieg deformiert wurde. So entstanden die
typischen Strukturen im Gneismantel des Dzhabyk-Plutons: die kontinuierliche Gefligeentwicklung
von Granit zu Gneis und das plutonkonkordante umlaufende Streichen der Foliation des
Gneismantels. Die Gneise stellen deformierte Randbereiche der Plutonite dar und sind als Teil der
Uralischen Granitachse zu betrachten. Sie konnen, im Gegensatz zur bisherigen Auffassung, nicht
Intrusionsrahmen der Granite sein.

In welchen Krustentyp intrudierten aber die Schmelzen, wenn die Gneise nicht Intrusionsrahmen
waren? Aullerhalb der Granit-Gneis-Komplexe besteht die stidliche OUZ aus marinen Sedimenten
und ozeanischer Kruste. Die aufgeschlossenen Gesteine prisentieren typische Oberkruste, die nicht
versenkt wurde. Lediglich am Kontakt zu den Granit-Gneis-Domen wurde diese Kruste prograd
metamorphisiert, was zu Biotitsprossung und Cordieritwachstum fiihrte. Die bei der Metamorphose
entstandene Foliation liegt konkordant zu der der Gneise. Daraus ld6t sich schlieen, daB die
Platznahme der heiBen Magmatite Ursache fiir die Deformation und Metamorphose in der OUZ war.

Damit ergibt sich fiir das Ostural-Antiklinorium ein bisher nicht diskutiertes Szenario - die
gro3volumige Intrusion stark differenzierter, peraluminer Schmelzen in ozeanische Kruste.

Wo und wie konnten saure Schmelzen dieses Volumens iiberhaupt in einem ozeanischen Milieu
generiert werden? Einen entscheidenden Hinweis geben die von Gerdes et al. (2001) diskutierten
geochemischen Daten, die gut mit den eigenen Daten aus der Gneisplatte von Kartali und dem
Suunduk-Komplex {iibereinstimmen: Sie lassen den Schlufl zu, daB3 die Gesteine des Dzhabyk-,
Suunduk- und Murzinka-Komplexes aus einem Inselbogen generiert wurden.

In der siidlichen OUZ gibt es aber keine Anzeichen fiir Inselbogenaktivitit. Sie war bis ins
Oberkarbon ein monotoner mariner Sedimentastionsraum. Im Westen der OUZ liegt der Inselbogen
von Magnitogorsk, unter dem die Wurzelzone des Urals mit einer Krustenméchtigkeit von 57 km bis
heute konserviert wurde. Alle Gesteine in der Zone von Magnitogorsk haben typische
Inselbogencharakteristik. Die Stapelung und Versenkung von Inselbogenkomplexen im ostlichen
Ural wurde erstmals von Echtler et al. (1999) im Sisert-Komplex beschrieben. Die hohe Machtigkeit
der Erdkruste unter der Zone von Magnitogorsk sowie das Fehlen jeglicher Indizien fiir die Existenz
kontinentaler Kruste in diesem Bereich legen nahe, da3 auch hier bei der Uralorogenese Inselbogen
gestapelt wurden. Die Zone von Magnitogorsk ist die einzige geologische Einheit im Ostlichen Ural,
die aus extrem verdickter Inselbogenkruste besteht und somit die einzige mdgliche Quelle fiir
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Magmen mit Inselbogensignatur. Im Oberkarbon (~330 Ma, Fershtater et al. 1997) bildeten sich an
den Flanken der Zone von Magnitogorsk Batholithe und im Perm Goldlagerstitten. Dieses
symmetrische Auftreten magmatischer Aktivitit belegt, dal sich in der Zone von Magnitogorsk
tatsdchlich Schmelzen gebildet haben miissen.

Der regionalgeologische Befund spricht dafiir, daB die postkollisionalen Schmelzen, die die
Granitachse des Urals aufbauen, aus dieser Zone in die OUZ eindrangen. Feldgeologische Daten aus
beiden untersuchten Plutonen stimmen mit diesem Befund {iberein. Die Kristallisation von
Magmatiten westlich einer zum Magmenaufstieg genutzten Blattverschiebung im Suunduk-Komplex
und die im gesamten Gneismantel des Dzhabyk-Komplexes ostwérts gerichteten Streckungslineare
lassen sich am besten durch eine Platznahme aus Westen erkliren.

Die Aufschmelzung der Inselbogenkomplexe erfolgte in einem postkollisionalen tektonischen
Setting. Die so entstandenen Magmen mit Inselbogensignatur migrierten in eine Schwéchezone mit
niedrigem Differentialstre3. Als solche bot sich die OUZ an, denn die Zone von Magnitogorsk und die
sich westlich anschliefende Zentraluralzone waren bei der Orogenese stark verdickt und konsolidiert
worden. Die siidliche OUZ war von der Orogenese verschont geblieben. Strukturen, die
charakteristisch flir Krustenstapelung sind, fehlen hier. Wahrscheinlich war die Kruste unter der OUZ
deutlich geringmaéchtiger als die unter der Zone von Magnitogorsk und nicht konsolidiert. Deshalb
konzentrierten sich auch postkollisionale Ausgleichsbewegungen zwischen Sibirien und Europa in
der OUZ, die als riesige sinistrale strike-slip Zone fungierte. Somit waren die energetischen
Bedingungen fiir die Intrusion von Schmelzen hier besonders giinstig. Die Magmen migrierten aus
der verdickten Zone von Magnitogorsk in die OUZ zumindest teilweise entlang der Krusten-Mantel-
Grenze, weswegen Serpentinite als unterste Einheiten ozeanischer Kruste beim Magmenaufstieg mit
nach oben befordert werden konnten.

Die Bildung der Granit-Gneis-Komplexe mufl einen bedeutenden Beitrag zum postkollisionalen
Energieausgleich der Zone von Magnitogorsk geleistet haben, denn die Kontinentalkomplexe
erreichen eine Tiefenausdehnung von ca. 10 km (Shenderowitsch 1965 und Fershtater et al. 1994).

Bemerkenswert ist, da3 im Bereich der bearbeiteten Komplexe iiberhaupt keine Anzeichen gefunden
wurden, daB alte kontinentale Kruste existierte, weder direkt in aufgeschlossenen Einheiten noch
indirekt als Unterplatte oder Magmenquelle der Granit-Gneis-Komplexe.

So miissen die Granit-Gneis-Komplexe als in einem rein ozeanischen Milieu gebildete juvenile
Kontinentalkruste betrachtet werden. Sie besitzen alle Eigenschaften typischer kontinentaler Kruste.
Die Kontinentalkomplexe der OUZ sind durch eine hohe Krustenméchtigkeit gekennzeichnet. Die
Gesteine besitzen einen sauren Chemismus, sind Al-reich und reich an inkompatiblen Elementen.
Diese junge Kruste wurde bereits bei ihrer Entstehung deformiert und so in ihrer Zusammensetzung
und in ihrem Gefiige verdndert, daB3 die fiir kontinentale Kruste typische Vielfalt an Gesteinen in den
Kontinentalkomplexen auf engstem Raum zu finden ist.

Im Ostural wird auf beeindruckende Weise sichtbar, wie Kontinente wachsen. Die geologische
Entwicklung in dieser Zone geht weit iiber das von Sengér et al. (1993) beschriebene "Hinzufligen
von Inselbogen zum Kontinent" hinaus. Hier wurde Inselbogenkruste partiell in kontinentale
transformiert.
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7.2. Rekonstruktion der Magmenquelle

Groflvolumige juvenile kontinentale Krustenkomplexe konnen nicht direkt aus dem verarmten Mantel
generiert werden, sondern entstehen in zwei Stufen durch partielles Aufschmelzen von TTG-
Komplexen, die sich an Subduktionszonen gebildet haben. Eine extreme Verdickung von ozeanischer
Kruste ist dafiir Voraussetzung (Zegers und Van Keken 2001). Isotopendaten erlauben, wesentliche
Stadien der geologischen Entwicklung zu rekonstruieren, die im Ural zur Stapelung von Inselbogen-
Komplexen fiihrte.

Ein Inselbogen stellt eine heterogene Magmenquelle dar, die sich im wesentlichen aus vier
Komponenten zusammensetzt und deren geochemischer Fingerabdruck im Granit wiederzufinden
sein mufl:

Inselbogenunterkruste besteht aus TTG-Suiten und enthilt nur magmatische Gesteine

Inselbogenoberkruste besteht aus Vulkaniten bzw. Vulkanoklastika sowie den klastischen
sedimenten der Randbecken. In diese kann sowohl Detritus vom Inselbogen als auch vom Kontinent
eingetragen worden sein.

Die Magmenquelle der Granit-Gneis-Komplexe der stidlichen OUZ ist nicht aufgeschlossen, denn sie
bildet die Unterplatte der Zone von Magnitogorsk. Folgende Fakten sind iiber sie bekannt:

*Sie enthélt eine sedimentére und eine magmatische Komponente (geochemische Daten).
*Sie lag am Ostrand des Uralozeans (geographische Lage ostlich der MUF)
*Sie war im Mittelordovizium einem magmatischen Ereignis ausgesetzt (reliktische Zirkone)

*Sie wurde vor mindestens 500 Ma aus dem verarmeten Mantel separiert (Nd-Modellalter von
766-1200 Ma).

Um die Magmenquelle der Granit-Gneis-Dome zu charakterisieren wurden neben den eigenen Daten
auch Isotopendaten von Popov et al. (2001) und Gerdes et al. (2001) verwendet. Mehr als 70% aller
Proben haben Tpys-Alter von 800-1200 Ma. Die Nd-Modellalter ergeben allerdings immer nur einen

Minimalwert fiir den Zeitpunkt, zu dem Kruste aus dem verarmten Mantel abgespalten wurde, da eine
Verunreinigung mit dlterem Material das Modellalter erhdht. Vor dem Kontinentalrand Balticas ist
besonders der Eintrag von Detritus vom Osteuropdischen Kraton zu beriicksichtigen, dessen Alter
mindestens 1,65 Ga betragen sollte, denn zu diesem Zeitpunkt war die Konsoldierung Osteuropas
abgeschlossen.

Um den EinfluB3 abzuschitzen, den ein sedimentirer Eintrag von Osteuropa auf die Modellalter der
Granit-Gneis-Komplexe hat, wurden die initialen Sr-Isotopien der Gesteine zum Zeitpunkt der
Kristallisation gegen deren Modellalter aufgetragen. Rb und Sr werden bei chemischer Verwitterung
fraktioniert, deshalb spiegelt sich ein erhohter sedimentirer Anteil im Edukt in erhdhten initialen Sr-
Isotopien wieder. Das Sm/Nd-Verhéltnis ist stattdessen resistent gegen Verwitterung. Werden
Sedimente aufgeschmolzen, die vom Inselbogen stammen, sollten sich nur die Sr-Isotopien erhdhen ,
Nd-Modellalter aber gleich bleiben. Werden Sedimente aufgeschmolzen, die von Baltica abgetragen
wurden, erhohen sich initiale Sr-Isotopien und Nd-Modellalter. Werden tiefkrustale
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Inselbogengesteine aufgeschmolzen, enthalten diese keine sedimentire Komponente,

so daf}

ausschlieflich niedrige initiale Sr-Isotopien zu erwarten sind und die Nd-Modellalter dem
tatséchlichen Zeitpunkt der Abspaltung der Gesteine vom Mantel entsprechen sollten.

ABBILDUNG 60. Vergleich von Nd-Modellaltern aus der OUZ mit radiometrischen Altersdaten aus
Inselbogenrelikten des Urals, Datenunkte in Klammern wurden nicht bei der Berechnung der

Regressionsgeraden beriicksichtigt.
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In Abbildung 60 auf Seite 135 folgen die zur Verfiigung stehenden Datenpunkte zwei linearen Trends:
Trend 1 zeigt eine sehr schwach negative Korrelation von initialen Sr-Isotopien und Nd-Modellaltern.
Die Sr-Isotopien aller Proben dieser Gruppe sind nahezu konstant und niedrig (~0,704), was darauf
hinweist, dall kaum sedimentidre Verunreinigung vorhanden ist. Deshalb ist anzunehmen, daf3 diese
Proben aus Inselbogenunterkruste generiert wurden. Trend 2 zeigt eine deutliche positive Korrelation
von initialen Sr-Isotopien und Nd-Modellaltern, die auf eine Verunreinigung der magmatischen

Komponente dieser Proben durch Aalteren sedimentdren Detritus zuriickzufiihren ist.

Die

Regressionsgerade durch die Punkte dieser Gruppe kann als Mischungslinie von zwei Komponenten
betrachtet werden. Komponente 1 sind Sedimente, die von Baltica abgetragen wurden und Nd-
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Modellalter <1,65 Ga und hohe Sr-Isotopien haben. Komponente 2 stellt Inselbogenmagmatite mit Sr-
Isotopien von 0,704 und Nd-Modellaltern von 500-600 Ma dar. Die Proben der Gruppe 2 prisentieren
aufgeschmolzene Inselbogenoberkruste mit unterschiedlich hohem sedimentirem Anteil am Edukt.

Durch die Proben der Gruppe 1 148t sich ebenfalls eine Regressionsgerade legen, die die Gerade der
Gruppe 2 in einem Punkt schneidet. Dieser Punkt markiert das jiingste mogliche Alter prauralidischer
Inselbogenaktivitiat und liegt bei (560 Ma; 0,70393). Er fillt mit dem Zeitpunkt der cadomischen
Orogenese im Ural zusammen.

Um die vorgestellten Daten geologisch interpretieren zu konnen, wurden diese mit radiometrischen
Altersdaten aus jenen geologischen Baueinheiten verglichen, in denen préuralidische
Inselbogengesteine aufgeschlossen sind: mit dem Maksyutov-Komplex westlich der MUF und dem
Sisert-Komplex in der OUZ des mittleren Urals.

Im Maksyutov-Komplex ist der Kontinentalrand Osteuropas aufgeschlossen, dem proterozoische
Sedimente mit Inselbogensignatur aufliegen, in die Eclogitlinsen mit Inselbogen und MORB-Signatur
eingeschlossen sind. Das Alter dieser Inselbogenpelite wurde von verschiedenen Autoren durch Rb/Sr
und U/Pb-Datierung bestimmt (Dobretsov 1974, Sobolev et al. 1986 u.a. in Hetzel 1999) und
beinhaltet ein grofles Altersspektrum von 800-1300 Ma das sich mit der Baikalischen Orogenese
korrelieren 1d6t.. Vor 550-540 Ma wurden diese Sedimente thermisch tiiberprigt (Matte 1993,
Krasnobajev 1995 in Hetzel 1999), was mit der cadomischen Orogenese libereinstimmt. Auflerdem
wurden in Marmorlinsen mittelordovizische Mikrofossilien gefunden (Ivanov et al. 1990). Dieser
sedimentdre Eintrag wird mit dem Rifting des Uralozeans im spaten Arenig korreliert.

Im Sisert-Komplex sind Gneise und Glimmerschiefer aufgeschlossen, die als Metavulkanite
interpretiert werden. Sie enthalten frith- und mittelpaldozoische Fossilien. Die Inselbogenoberkruste
des Sisert-Komplexes zeigt in ihren geochemischen Daten einige Ubereinstimmungen mit dem Edukt
der Gneisplatte von Kartali. Die Nd-Modellalter liegen zwischen 564-1033 Ma. Reliktische
Magmatite kristallisierten vor ca. 450 Ma (Echtler et al. 1997) und werden mit der Offnung des
Uralozeans in Zusammenhang gebracht. Vor ca. 350 Ma wurden diese Inselbogenkomplexe in die
Uralorogenese einbezogen und in eine Tiefe mit Driicken von 6-10 kbar versenkt. Im Perm wurden
sie in NW Richtung parallel zur MUF exhumiert, wobei eine deutliche sinistrale
Blattverschiebungskomponente beteiligt war (Echtler et al. 1997).

Es ist anzunehmen, da3 im Maksyutov- und Sisert-Komplex jene Kruste aufgeschlossen ist, die das
Edukt der Granit-Gneis-Dome darstellen.

Ein direkter Vergleich der radiometrischen Altersdaten ist nur mit den Modellaltern der Proben von
Gruppe 1 moglich, da diese kaum sedimentire Anteile enthalten. Sowohl Nd-Modellalter als auch die
Protolithalter des Maksyutov-Komplexes liegen im Intervall von 800-1300 Ma und stimmen mit dem
Zeitraum lberein, in dem im Timan am Ostrand Balticas die Baikalische Orogenese stattfand. Das
Zilmerdak-Konglomerat im siidlichen Westural wurde vor 910-950 Ma thermisch tberprigt
(Glasmacher et al. 1999), was ein Anzeichen dafiir ist, dal die Baikalische Orogenese auch im
Stidural stattfand. Zwischen 600-800 Ma folgt eine Liicke in den radiometrischen Altersdaten und den
Nd-Modellaltern. Erneute Anzeichen fiir eine magmatische Aktivitit finden sich in guter
Ubereinstimmung in beiden Datensitzen um ca. 560 Ma. Zu dieser Zeit wurde das Terran von
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Beloretsk cadomisch iiberpragt, was belegt, dal der Kontinentalrand Balticas von der cadomischen
Orogenese erfaflit wurde.

Die verdickte Inselbogenkruste der Zone von Magnitogorsk ist das Ergebnis langwieriger
Akkretionsprozesse vor dem Kontinentalrand von Baltica. Das episodische Auftreten von Altersdaten
in guter Korrelation mit orogenen Phasen und die Tatsache, daf} die Inselbogenoberkruste des Sisert-
Komplexes in Tiefen von bis 10 kbar Druck versenkt wurde, zeigen, dall diese Akkretionsprozesse
nicht kontinuierlich erfolgten. Stattdessen legen die Daten nahe, da sich mehrere
Akkretionskomplexe vor dem Kontinentalrand von Baltica episodisch wéhrend grofler orogener
Ereignisse gebildet haben und bei der Uralorogenese gestapelt wurden.

Die vorgestellten Daten machen die folgende geologische Entwicklung des Edukts der
Gneiskomplexe wahrscheinlich:

Bei der baikalischen Orogenese entstand vor Baltica ein Inselbogen, der wahrscheinlich mit dem
Kontinent kollidierte. So wurde die Inselbogenkruste bereits im Proterozoikum orogen verdickt. Der
Inselbogen wurde bei der cadomischen Orogenese thermisch iiberpriagt und wahrscheinlich von
erneuten Akkretionsprozessen betroffen. Im mittleren Ordovizium fand ein weltweites thermisches
Ereignis statt, das den Zerfall des avalonisch-cadomischen Gebirgsgiirtels vor Gondwana und Baltica
einleitete (Linnemann et al. 1998). Im Ural wurde es bisher im Sisert-Komplex nachgewiesen
(Kramm et al. 1993). Mittelordovizische Zirkone wurden auch in der Gneisplatte von Kartali
gefunden. Sie lassen den Schlul zu, dal ihr Edukt von diesem thermischen Ereignis betroffen
gewesen sein mull und somit Teil des Osteuropdischen Kontinents war. Durch den
mittelordovizischen Magmatismus wurde die Offnung des Uralozeans eingeleitet. Dabei brachen
Krustenblocke von Baltica ab, deren Sr- und Nd-Isotopien dafiir sprechen, daf3 sie liberwiegend aus
Inselbogenmaterial bestanden. Sie bildeten die Ostliche Begrenzung des Uralozeans, der ein
Randmeer des Khnaty-Mansi-Ozeans war. Deshalb liegen sie heute 0Ostlich der Uralsutur.
Wahrscheinlich wurden wihrend des Riftings verstirkt klastische Sedimente von Osteuropa
abgetragen, was im Maksyutov-Komplex und Sisert-Komplex direkt nachweisbar ist und sich in den
Isotopendaten der Granit-Gneis-Dome dadurch &uflert, da3 die jiingsten magmatischen Einheiten
besonders stark von Sedimenten kontaminiert wurden. Bei der Uralorogenese wurden die
prauralidischen Inselbogenkomplexe unter den Inselbogen von Magnitogorsk versenkt,
metamorphisiert und partiell geschmolzen. Anteile dieser Krusteneinheiten wurden im Perm im
Sisert-Komplex exhumiert und sind heute dort aufgeschlossen.
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7.3. Die tektonomagmatische Entwicklung der Granit-
Gneis-Komplexe

Die Granit-Gneis-Dome der OUZ bildeten sich in einem konvergenten geotektonischen Regime als
Ergebnis der Uralorogenese und postkollisionaler Blattverschiebungstektonik im Ostural. Die
Voraussetzungen dafiir, dal groBvolumige Schmelzen generiert werden konnten, wurden im
kollisionalen Stadium der Uralorogenese geschaffen, in der das Gebirge Energie akkumulierte. Drei
Mechanismen fiihrten zur Erhchung des geothermischen Gradienten im orogenen Keil:

1.) Im Devon muf3 die Zone von Magnitogorsk ein Gebiet mit niedrigem geothermischem Gradienten
gewesen sein, da sie von einem kalten subduzierten Krustenkeil unterlagert wurde. Die Uralorogenese
beendete die Subduktion dadurch, dal der Ozean geschlossen wurde. Als Folge ri3 der subduzierte
Slab ab und versank. Warmes Asthenospharenmaterial konnte stattdessen aufsteigen, so daf3 sich der
geothermische Gradient in der Zone von Magnitogorsk im Karbon signifikant erh6ht haben mu8.

2.) Nach der Stapelung verschiedener Inselbogenkomplexe lag die heile Unterseite des
Magnitogorsker Inselbogens auf der kalten Oberseite seiner Unterplatte, wodurch diese aufgeheizt
wurde.

3.) Die hohen Gehalte an radioaktiven Elementen in den Graniten und Gneisen lassen vermuten, daf3
auch die Wéarmeproduktion durch radioaktiven Zerfall dazu beitrug, daB sich die thermische Energie
im orogenen Keil erhdhte (Gerdes et al. 2001).

Somit entstand im orogenen Keil ein UberschuB an Wirmeenergie gegeniiber dem unverdickten
Vorland. In einem schmalen Orogen kann der UberschuB3 an thermischer Energie schnell an die kalten
Flanken abgefiihrt werden. In einem "breiten" Orogen entsteht ein Wirmestau, durch den die
Unterkruste partiell aufgeschmolzen wird. Der UberschuB an thermischer Energie wird dann durch
die Migration der Schmelzen an die Flanken des Orogens abgebaut.

Der heutige Ural hat eine O-W-Erstreckung von ca. 300 km, der orogene Keil ist nur 150-200 km
breit. Er ist eigentlich zu schmal, um Schmelzen zu bilden. Trotzdem entstanden im 6stlichen Ural
groBvolumige Batholithe, was sich am einfachsten durch die Annahme erklédren 1a6t, da3 der Ural
zum Zeitpunkt der Schmelzbildung deutlich breiter war.

Die heutigen Strukturen in der Osturalzone und der Zone von Magnitogorsk sind von einer
permischen sinistralen Blattverschiebungstektonik geprdgt worden, bei der der passive
Kontinentalrand Osteuropas begradigt wurde. Die Strukturen der OUZ, die durch
Lineationskartierung aus einer Satellitenszene erfal3t wurden, lassen vermuten, dal die OUZ eine
bedeutende Blattverschiebungszone war, die mit der heutigen San-Andreas Verwerfung vergleichbar
gewesen sein mul}. Das Erscheinungsbild der GroBstrukturen im Mittleren und Nordlichen Ural
erinnert an Scherlinsen. Deshalb 146t sich annehmen, daf3 diese geologischen Einheiten durch strike-
slip-Tektonik aus dem Siidural nordwirts bewegt wurden und urspriinglich die Zone von
Magnitogorsk verbreiterten. Diese Theorie wird dadurch untermauert, dal in der Zone von
Magnitogorsk ein grof3er fore-arc-Bereich und Teile des Vulkanbogens aufgeschlossen sind, wihrend
die back-arc-Bereiche fehlen. In der Zone von Tagil sind MORB und Volcanic arc-Komplexe
aufgeschlossen, die fore-arc-Bereiche fehlen aber. Im mittleren Ural sind Gesteinseinheiten
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aufgeschlossen, deren geochemische Signaturen gut mit denen der Unterplatte der Zone von
Magnitogorsk iibereinstimmen. Fiir eine Korrelation der Scherlinsen miteinander und eine
Rekonstruktion des Gebirges vor der Zerscherung fehlen allerdings die Geldndedaten.

Die Anwesenheit der postkollisionalen Schmelzen erleichterte die Entkopplung der fore- und back-
arc-Bereiche der Zone von Magnitogorsk. Als Ergebnis der Scherbewegungen gelangte die
unverdickte ozeanische Kruste der OUZ direkt neben die extrem verdickten Inselbogeneinheiten der
Zone von Magnitogorsk. So existierte ein hohes Gefille im gravimetrischen und thermischen
Potential der beiden Zonen, das eine Migration der Schmelzen nach Osten ermoglichte. Durch diese
Schmelzen wurde die OUZ aufgeweicht und war nun in der Lage Blattverschiebungsbewegungen zu
akkumulieren. AuBlerdem wurde durch die Anwesenheit von Schmelzen im Vorland der verdickten
Inselbogenkruste ein ostwirts gerichtetes UnterkrustenflieBen ermdglicht. Dieses wiederum bewirkte
die finale Exhumierung der Granit-Gneis-Komplexe und die erhohte Krustenmichtigkeit der OUZ.
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7.4. Magmenaufstieg und Plutongeometrie

Die juvenile kontinentale Kruste der OUZ zeichnet sich durch eine so groB3e stoffliche, petrologische
und strukturelle Vielfalt aus, daB3 die bisher gehegten Zweifel an ihrer einheitlichen Entstehung
berechtigt erscheinen. Kann bei einer "einfachen" Plutonintrusion wirklich ein so groB3es Spektrum an
Gefiigen, metamorphen Mineralassoziationen und regionalen Strukturen entstehen, wie es in der
stidlichen OUZ angetroffen wird?

Die Ergebnisse dieser Arbeit zeigen, daf} tatsdchlich nur wenige variable Parameter nétig sind, um die
individuellen Variationen in Plutongeometrie und -chemismus und Metamorphosegrad zu erklaren.
Am stirksten ist das Erscheinungsbild eines Plutons von seinem Aufstiegs- und
Platznahmemechanismus abhédngig. Der Aufstiegsmechanismus granitischer Schmelzen wiederum
wird von den geologischen Besonderheiten des Intrusionsrahmens diktiert.

Die OUZ besteht aus basischen bis ultrabasischen Gesteinen und war zum Zeitpunkt der
Magmenintrusion eine bedeutende Blattverschiebungszone. So boten sich fiir granitische Schmelzen
zweil Aufstiegsmechanismen besonders an: Der Aufstieg als Diapir, bei dem der Dichtekontrast von
Granit und Rahmengestein ausgenutzt wird sowie der storungsgebundene Aufstieg, bei dem die
Magmen gute strukturell kontrollierte Wegsamkeiten vorfinden.

ABBILDUNG 61. Der Dzhabyk-Diapir, Skizze

Der Dzhabyk-Granit-Gneis-Komplex ist Beispiel filir einen Diapir (Abbildung 61 auf Seite 140). In
diesem Fall muB sich der Pluton den Platz fiir seinen Aufstieg selbst schaffen. Grofle Schmelzmengen
sammeln sich in einer Magmenkammer, bis deren Auftrieb grof3 genug ist um aufzusteigen. In der
Magmenkammer werden die Schmelzen gemischt und homogenisiert. So erklért sich die einheitliche
geochemische Signatur des Dzhabyk-Plutons. Beim Aufstieg wirken die Korperkréfte des Diapirs
platzschaffend, das Rahmengestein setzt dem Aufstieg einen Widerstand entgegen. So kommt es zur
Scherung der Randbereiche des Plutonitkdrpers und zur Entstehung eines Gneismantels, fiir den das
umlaufende plutonkonkordante Streichen seiner Foliation und die kontinuierliche Zunahme des
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Deformationsgrades zum Rand charakteristisch sind. Die Deformation ist ausschlielich an den
Aufstieg des Diapirs gebunden und findet nur in einem beschrinkten Temperaturbereich statt.
Hochtemperierte metamorphe Mineralassoziationen entstehen. Die Dachbereiche des Plutons werden
abgeschert, ausgediinnt und aufgedomt. Die plutonkonkordanten Strukturen des Gneismantels setzen
sich im Rahmen fort. Eine Antiklinalstruktur und ein ausgediinntes Krustenprofil sind charakteristisch
fiir die Rahmengesteine. Alle beschriebenen Strukturen verlaufen diskordant zum regionalen Baustil
der OUZ. Sie werden von uralischen strike-slip-Zonen am Ost- und Westrand des Plutons
abgeschnitten. Unter der Wirkung des regionalen Spannungsfeldes wurde auch das Sprodbruchmuster
im Pluton angelegt, das asymmetrisch aufgebaut ist.

ABBILDUNG 62. Intrusion des Suunduk-Plutons, Skizze

Der zweite Aufstiegsmechanismus ist der durch Dykes, bei dem Wegsamkeiten genutzt werden, die
durch die Wirkung des regionalen Spannungsfeldes geschaffen wurden (Abbildung 62 auf Seite 141).
Diesen Mechanismus findet man im Suunduk-Komplex. Die Plutonform ist konkordant zu den
regionalen Strukturen, das heif3t, der Granit-Gneis-Komplex ist in N-S-Richtung stark geldngt. Da der
Pluton sich den Platz fiir seinen Aufstieg nicht selbst schaffen muflite, war eine grof3e
Magmenkammer nicht nétig. Stattdessen fanden hidufige pulsweise Magmenintrusionen in die
Scherzone statt. Die Folge davon ist ein heterogener Chemismus der Gesteine des Suunduk-
Komplexes sowie ein magmatischer Lagenbau, der parallel zum konjugierten Schersystem angelegt
wurde, steil steht und in N-S bzw. NW-SO-Richtung streicht. Da die Magmen in eine aktive
Scherzone intrudierten, entstanden zahlreiche synmagmatische Deformationsstrukturen. Bei der
Platznahme neuer Magmen wurden bereits erstarrte Plutonite deformiert. Ein metamorpher Lagenbau
entstand, der ebenfalls kohdrent zum konjugierten Schersystem orientiert ist. Typisch sind Lagen,
innerhalb derer ein konstanter Deformationsgrad vorliegt, die durch Intrusivkontakte voneinander
getrennt werden. Die Deformation der Gesteine hielt auch nach deren Platznahme noch an, so daf3
sich metamorphe Mineralassoziationen bis in den griinschieferfaziellen Bereich bildeten. Die
Rahmengesteine muflten bei diesem Intrusionsmechanismus nicht abgeschert werden, so daf} das
ausgediinnte Krustenprofil im Rahmen des Plutons fehlt. Magmenkdrpereigene Krifte wirkten im
Suunduk-Komplex nur untergeordnet. So wurde zur Intrusion bevorzugt jene Scherzonenschar des
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konjugierten Schersystems ausgenutzt, die parallel zum jeweiligen Plutonrand verlduft. Der
Intrusionsrahmen wurde leicht aufgedomt.

Die Beispiele des Dzhabyk- und des Suunduk-Komplexes zeigen, daBl Plutongeometrie und
Strukturinventar eines jeden Plutons aus der Interaktion von regionalem Spannungsfeld und
Magmendynamik entsteht. Je nachdem, welche der beiden Kréfte dominant ist, bilden sich bestimmte
Strukturen aus.

Typische Anzeichen fiir die Wirkung von korpereigenen Kriften sind:

* isometrische Plutonform

*homogener Chemismus der Gesteine

* Ausbildung plutonkonkordanter, radialer Strukturen

*Bildung metamorpher Mineralassoziationen in einem engen Temperaturbereich (nur
amphibolitfaziell)

*Doming und Ausdiinnung des Dachbereichs

Anzeichen fiir die Wirkung des regionalen Spannungsfeldes sind:
* N-S geldngte Plutonform

*heterogener Chemismus der Gesteine

* lit-par-lit Intrusion

*Bildung metamorpher Mineralassoziationen in einem groflen Temperaturbereich (synmagmatisch
bis griinschieferfaziell)

* Ausbildung scherzonenkonkordanter sinistraler Strukturen
Die Krifte, die bei der Entstehung der Granit-Gneis-Komplexe wirkten, sind gleich, doch von ihrer

Interferenz in einer bestimmten Phase der Plutonbildung bei bestimmten p,T-Bedingungen wird das
individuelle Erscheinungsbild eines Batholithkorpers entscheidend geprégt.
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7.5. Die regionale Entwicklung im Ostural

Nachdem die in der Arbeit gewonnenen Daten unter verschiedenen Gesichtspunkten diskutiert
wurden, soll nun die regionale geologische Entwicklung im &stlichen Ural, die zur Entstehung der
Granit-Gneis-Komplexe fiihrte, beschrieben werden.

Erste Anzeichen einer tektonischen Aktivitdit am Kontinentalrand Balticas finden sich in 900-1200
Ma alten Relikten von Inselbogengesteinen, die wahrscheinlich im Laufe der baikalischen Ororgenese
entstanden, an Baltica akkretioniert und bei der cadomischen Orogenese thermisch tiberpragt wurden.

Im mittleren Ordovizium 6ffnete sich der Uralozean als Randmeer des Khanty-Mansi-Ozeans. Dabei
brachen Krustenblocke vom Ostrand Balticas ab. Der Uralozean wurde im Osten von diesen
Krustenblocken begrenzt, die wahrscheinlich iiberwiegend aus Inselbogenmaterial bestanden, wie die
Sr- und Nd-Isotopien daraus abgeleiteter Gesteine belegen.

Eine schiefe NW-gerichtete Konvergenz zwischen Baltica und Sibiria leitete die SchlieBung des
Uralozeans ein. Sie wurde durch die Drehung Sibiriens im Uhrzeigersinn gegeniiber Europa
verursacht. Eine Subduktionszone bildete sich, die nach Osten und nicht unter Baltica einfiel, obwohl
der Kontinentalrand von Sibirien noch mindestens 1000 km weiter im Osten lag. Moglicherweise
bildete sich die Subduktionszone spontan oder sie tauchte unter die cadomisch konsolidierten
Krustenblocke am Ostrand des Uralozeans ab. An der Subduktionszone entstand ein neuer
Inselbogen, der von Magnitogorsk, der von Vulkaniten des unteren und mittleren Devons aufgebaut
wird (390-380 Ma stratigraphisches Alter). Im Mitteldevon wurde der Uralozean stark eingeengt, was
dazu fiihrte, daB sich der Ozean schlof3 und die Subduktion endete. Bei anhaltender Kompression
wurde die ehemalige Subduktionszone in eine Uberschiebungsbahn umfunktioniert, die MUF. An ihr
wurden die Blauschiefer des Maksyutovkomplexes direkt nach ihrer Hochdruckmetamorphose
exhumiert, was sich in eng beieinanderliegenden Abkiihlaltern des Gesteinskomplexes [15 Ma fiir die
Exhumierung nach Glasmacher et al.(1999)] dufert. Vor 365-350 Ma wurden weitere Deckenstapel
aus dem Ostural auf den europédischen Kontinentalrand iiberschoben. So entstanden die allochtonen
Einheiten des Zentralural. Die Kontinentalrandsedimente wurden gestapelt, verfaltet und verschuppt.
Sie bilden den heutigen Faltengiirtel des Westurals und die Unterlage der allochtonen ozeanischen
Decken des Zentralural. Im Westural wurde so durch Krustenstapelung eine verdickte orogene Kruste
erzeugt. Diese Kruste besitzt iiberwiegend eine saure Zusammensetzung und weist eine geringe
Dichte auf. Thr heutige Michtigkeit betrdgt ca. 40 km. Im 6stliche Ural wurden Inselbogen gestapelt
(Echtler et al. 1998). Die Wurzel des Urals bildete sich unter der Zone von Magnitogorsk. Die Kruste
erreichte hier eine Machtigkeit von mindestens 57 km. Sie besteht aus basischen Gesteinseinheiten
mit einer hohen Dichte. Fragmente kontinentaler Kruste fehlen.

Nach der Uberschiebung der Deckenstapel aus der Zone von Magnitogorsk in den Zentralural lieBen
die Kompressionsbewegungen im Ural nach, obwohl der Khanty-Mansi-Ozean noch nicht
geschlossen war und die Plattenkonvergenz zwischen Sibirien und Asien noch anhielt. Dieser
tektonische Hiatus konnte dadurch verursacht worden sein, daf3 sich in der Transuralzone eine neue
Subduktionszone ausbildete, die die Konvergenz akkumulierte. So kam es, da3 die OUZ, die 6stlich
der gestapelten Inselbogen lag und Teil des Khanti-Mansi Ozeans war, nicht in die Kollision und
Krustenstapelung mit einbezogen wurde. Sie besteht deswegen aus einer Oberplatte, die tiberwiegend
unmetamorphe marine Sedimente und Ophiolithe enthélt. Die Kruste der OUZ muf} im Karbon ca. 12
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km maéchtig gewesen sein (6 km ozeanische Kruste + 6 km sedimentére Auflage). Sie ist im Vergleich
zur westlich anschlieBenden Zone von Magnitogorsk geringméchtig und unkonsolidiert.

Das Nachlassen der Kompression im Ural ermdglichte es synkollisional gebildeten Schmelzen an den
Flanken der Zone von Magnitogorsk aufzusteigen. So manifestiert sich der tektonische Hiatus in der
ersten Phase des Uralischen Magmatismus, in der sich vor ca. 330 Ma zeitgleich in der MUF und der
OUZ geringvolumige Plutonite bildeten. Er leitet das postkollisionale Stadium der Uralorogenese ein,
das durch eine Umstellung des Deformationsregimes gekennzeichnet ist.

Im Perm wurde im Ural ein tektonischer Baustil angelegt, der sich von dem im synkollisionalen
Stadium erzeugten deutlich unterscheidet. Er 146t sich am einfachsten durch strain partitioning und
die Aufspaltung des NW-orientierten Spannungsvektors in eine nach W gerichtete pure shear und in
eine N-gerichtete simple shear Komponente erkldren. Im Westural entstand ein W-vergenter
Faltenbau. Scherbewegungen wurden an groflen sinistralen N-S streichenden Blattverschiebungen
aufgenommen. In der OUZ prigen sie den tektonischen Baustil, denn diese Zone wurde von den
kompressiven Ereignissen im Ural weitgehend verschont und bestand aus wenig metamorphisierter
Kruste, die geringméchtiger und weicher war als die der Zonen von Magnitogorsk und des
Zentralural. Auch die Anwesenheit groBer Volumina von Schmelze im Oberkarbon und Perm
erleichterte die Entkopplung der gegeneinander verschobenen Krustenbereiche und bildete eine gute
Voraussetzung um strike-slip aufzunehmen. So entwickelte sich eine enge wechselseitige Beziehung
zwischen strike-slip und intrudierenden Schmelzen. Wéhrend die Schmelzen die strike-slip-Zonen als
Intrusionswege benutzten, erleichterte ihre Anwesenheit wiederum die Bildung neuer Scherbahnen.

Neben den strike-slip-Bewegungen gehort der postkollisionale gravimetrische und thermische
Ausgleich im Gebirge zu den bedeutenden Ereignissen am Ende der Uralorogenese. Die Erdkruste ist
im Bereich des Ural in einem Gebiet von wenigen 100 km Breite auf mindestens 57 km Maéchtigkeit
verdickt gewesen. Dieses System ist energetisch instabil. Ein Gebirge equilibriert seinen
Energiehaushalt, in dem es Warme und Masse an die weniger verdickten Flanken abfiihrt. Weil der
Ural asymmetrisch aufgebaut ist, unterscheiden sich die Mechanismen der Equilibrierung im West-
und Ostural.

Im Westural, wo leichte kontinentale Kruste (2,7 g/em’) in den dichten Mantel (3,1 g/em?)
hinabgedriickt worden war, setzten vor 280 Ma isostatische Hebungsbewegungen ein [Apatit-Fisson
track Alter an Sedimenten des Westural von Seward et al. (1997)]. An der Erdoberfliche wurden
diese Hebungen durch Erosion kompensiert. Die Abtragungsprodukte wurden in der Prauralvortiefe
abgelagert, die bis zu 6000 m maéchtige terrigene Sedimente von Oberkarbon bis Trias enthilt. So
wurde die orogene Wurzel unter dem Westural abgebaut und seine Masse im Bereich von Gebirge
und Vorland gleichméBiger verteilt. Die isostatischen Hebungen im Westural gingen sehr langsam
mit Geschwindigkeiten von <0,05 mm/a vor sich (Seward et al. 1997). Die Ursache dafiir konnte in
den basischen Decken im Zentralural zu suchen sein, die dort das oberste Krustenstockwerk bilden
und schwerer sind als durchschnittliche kontinentale Kruste. So wirkten diese allochtonen Einheiten
wie ein Deckel, der den Aufstieg der darunter liegenden leichten kontinentalen Kruste behinderte.

Die Zone von Magnitogorsk besteht aus gestapelten basischen Krusteneinheiten mit

durchschnittlichen Gesteinsdichten von 2,9 g/cm3. Diese Kruste ist leichter als der Mantel, aber zu
schwer, um isostatisch aus ihm herausgehoben zu werden. So bildet der Ostural ein Tiefland, unter
dem die orogene Wurzel erhalten blieb. Nach Beendigung der Subduktion unter der Zone von
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Magnitogorsk rif3 der kalte Slab ab und versank im Mantel, so dall warmes Asthenosphirenmaterial
aufsteigen konnte. Der geothermische Gradient erhohte sich. Die Wurzel wurde partiell
aufgeschmolzen. Die Schmelzen enthielten die leichtesten Bestandteile des Protoliths, so daf} die
Restite noch dichter und ihre isostatische Hebung noch unwahrscheinlicher wurde.

Die Schmelzen sammelten sich in Niedrigdruckgebieten, bis ihr Auftrieb oder ihre thermische
Energie grof3 genug war, um durch die verdickte Orogenkruste aufsteigen zu koénnen. Sie bildeten
groBvolumige Magmenkorper. So begann das zweite plutonische Ereignis im Ural. Es fand zeitgleich
mit der isostatischen Hebung des Westurals statt (290-260 Ma Fershtater et al. 1997). Als Ziel der
Migration der Schmelzen bot sich die Osturalzone an, denn sie liegt an der Flanke des Orogens, war
von der Orogenese verschont geblieben und eine aktive strike-slip-Zone mit guten
Magmenwegsamkeiten. Die Schmelzen migrierten zumindest teilweise entlang der Krusten-Mantel-
Grenze der OUZ und stiegen auf Grund ihres geringen Auftriebs durch die ozeanische Kruste der
OUZ bis zu ihrer sedimentdren Auflage auf. Dabei wurden die Randbereiche der Plutone deformiert
und metamorphisiert.

Im Perm haben sowohl in der Zone von Magnitogorsk als auch in der OUZ grof3volumige Schmelzen
existiert. Dadurch entstanden ideale Bedingungen, um den isostatischen Ausgleich der Zone von
Magnitogorsk durch UnterkrustenflieBen zu realisieren. Die Unterkruste der Zone von Magnitogorsk
war durch die Anwesenheit der Schmelzen viskos genug, um flieBen zu kdnnen. Sie konnte leicht von
Oberkruste und Mantel entkoppelt werden. Damit Unterkruste aus dem verdickten Krustenstapel
entkommen kann, mufl auch dessen Vorland niedrig viskos sein. Westlich der Zone von
Magnitogorsk wurde das UnterkrustenflieBen durch die kalte orogene Kruste der Zentraluralzone
blockiert. Im o6stlichen Vorland der Zone von Magnitogorsk lag die OUZ mit einer geringen
Krustenmichtigkeit und hohem Schmelzanteil. So herrschten gute Bedingungen fiir ein
UnterkrustenflieBen nach Osten. Die Krustenméchtigkeit der Zone von Magnitogorsk verringerte sich
dadurch. Die OUZ wurde durch basisches Gesteinsmaterial verdickt. Dal} diese Gesteinseinheiten aus
der Zone von Magnitogorsk in die OUZ eindrangen, wird dadurch belegt, dall im seismischen Profil
hochreflektierende Horizonte den Granit unterlagern. Sie fallen nach Osten ein und zeigen keine
Hinweise darauf, dal sie von Graniten durchwandert wurden (Tryggvason et al. 2001). Es ist
anzunehmen, daB sie erst nach der Intrusion der Granite in ihre heutige Postion gelangten. Die finale
Exhumierung der Granit-Gneis-Dome wurde wahrscheinlich durch das Unterkrustenflieen bewirkt,
denn ostwirts einfallende Strukturen setzen sich bis in den Granitkdrpers von Dzhabyk fort und sind
auch im Dachbereich des Plutons aufgeschlossen.

Als Ergebnis der beschriebenen permischen tektonischen und magmatischen Prozesse besteht die
siidliche OUZ heute aus drei Baueinheiten: erstens aus ozeanischer Kruste und aufliegenden
Sedimenten, zweitens aus Granit-Gneis-Komplexen und drittens aus basischer Unterkruste.

Sie erreicht eine Krustenméachtigkeit von ca. 50 km. Sie baut gemeinsam mit der Zone von
Magnitogorsk den orogenen Keil des Urals auf und beinhaltet seine Wurzel. Die Geometrie des Keils
ist durch die Haupturalstéorung und den Kartali Seismic Reflektor vorgegeben, die wahrscheinlich
beide Subduktionszonen waren und die Magmenmigration und das UnterkrustenflieBen begrenzten.
Als die Magmenkorper erstarrten, wurde aus der OUZ eine Kristallinzone, die durch eine hohe
Festigkeit gekennzeichnet war und tektonischem Stre3 einen groBBen Widerstand entgegensetzte. Die
strike-slip-Tektonik in der OUZ kam zum Erliegen und auch wéhrend der alpidischen Gebirgsbildung
wurde die ehemalige Schwichezone zwischen Sibirien und Baltica nie wieder tektonisch aktiviert.
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ABBILDUNG 63. Die geologische Entwicklung im 6stlichen Ural- Zeitstreifen, Stofftransport fand zwischen den

verschiedenen Zonen statt, so dafl diese ihre Michtigkeit und geographische Ausdehnung iinderten
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KAPITEL 8 ZI/IS ammenf assung

Die kontinentale Kruste in der Osturalzone wurde bisher als Mikrokontinent interpretiert, der bei der
Uralorogenese an den Inselbogen von Magnitogorsk andockte. Bei den Untersuchungen im Dzhabyk-
und Suunduk-Komplex konnten jedoch bei makroskopischen, mikroskopischen und stofflichen
Untersuchungen keinerlei Anzeichen fiir die Existenz von Splittern alter kontinentaler Kruste
gefunden werden.

Stattdessen zeigte sich, dafl die Gneiskomplexe in der Umrandung des Dzhabyk- und Suunduk-
Plutons aus oberkarbonisch bis permisch kristallisierten granitischen Protolithen entstanden sind. Die
Gneis-Komplexe sind syntektonische postkollisionale Bildungen der Uralorogenese und stellen
deformierte Randbereiche der Plutone der Uralischen Granitachse dar, die bei Aufstieg oder
Platznahme der Magmatite geschert und metamorphisiert wurden. Geometrie, Strukturinventar und
Metamorphosegrad der Granit-Gneis-Komplexe sind als Folge der interferierenden Wirkung von
plutoninternen Korperkréften und regionalem Stre3feld in jedem Komplex individuell ausgebildet.

Der Intrusionsrahmen der Granit-Gneis-Komplexe wird durch marine Sedimente und ozeanische
Kruste der Osturalzone gebildet. Diese Einheiten wurden nicht von der Krustenstapelung der
Uralorogenese betroffen, waren unkonsolidiert und geringmaéchtig, so daB sie leicht postkollisionalen
strike-slip aufnehmen konnten und gute Magmenwegsamkeiten boten.

Auf Grund ihrer geringen Krustenmichtigkeit kann die Osturalzone nicht die Magmenquelle der
Granit-Gneis-Komplexe enthalten haben. Die Feldbefunde in den Granit-Gneis-Komplexen zeigen,
daf} die Schmelzen aus Westen in die Osturalzone eindrangen.

Die Magmen, aus denen die Granit-Gneis-Dome entstanden, wurden aus Inselbogenmaterial
generiert. Dazu ist eine stark verdickte Inselbogenkruste Voraussetzung. Diese Voraussetzung wird
im Ural ausschlieflich in der Zone von Magnitogorsk erfiillt. Sie kommt als einzige potentielle
Magmenquelle in Frage, denn sie enthilt ausschlieBlich Gesteine mit Inselbogencharakteristik und
eine extrem michtige Kruste. Magmatische Aktivititen an beiden Flanken der Zone von
Magnitogorsk belegen, dall aus ihr postkollisionale Schmelzen generiert wurden. Thre Lage direkt
westlich der Osturalzone unterstiitzt die These, dal sie die Magmenquelle der Granit-Gneis-
Komplexe enthalten hat.
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Zusammenfassung

Das Edukt der Granit-Gneis-Komplexe war ein prauralidischer Inselbogen, der wahrscheinlich
bei der baikalischen Orogenese entstand und cadomisch iiberpragt wurde. Er lag am Ostrand des
Uralozeans und wurde bei der Uralorogenese versenkt und partiell aufgeschmolzen. Heute
bildet er die Unterplatte der Zone von Magnitogorsk.

Auf Grund dieser Daten miissen die Granit-Gneis-Komplexe als in einem rein ozeanischen
Milieu gebildete juvenile kontinentale Kruste interpretiert werden. Auf beeindruckende Weise
wird im Gstlichen Ural sichtbar, wie Kontinente wachsen, indem Inselbogenkruste partiell in
kontinentale transformiert wird.

Aus den Untersuchungsergebnissen wurde ein neues Modell abgeleitet, das die Bildung
juveniler Granit-Gneis-Komplexe als Folge der uralidischen Gebirgsbildung erklért und das nun
vorgestellt werden soll:

Vor ca. 410 Ma offnete sich der Uralozean als Randmeer des Khanty-Mansi-Ozeans. Seine
Ostgrenze wurde von einem bei der baikalischen Orogenese entstandenen und cadomisch
iiberpragten Inselbogen gebildet. Vor ca. 390 Ma begann der Uralozean sich an einer ostwaérts
gerichteten Subduktionszone zu schliefen. Hinter dieser Subduktionszone entstand der
Inselbogen von Magnitogorsk. Der Uralozean wurde im Karbon vollstdndig geschlossen. Hp-
metamorphe Gesteine wurden aus dem Bereich der Subduktionszone westwirts auf den
Osteuropdischen Kraton {iberschoben (vor 370-360 Ma). Die Subduktionszone wurde in eine
Uberschiebungsbahn, die Haupturalstdrung, umfunktioniert. Bei fortschreitender Einengung
wurden Ostlich der Haupturalstéorung der Inselbogen von Magnitogorsk und der prauralidische
Inselbogen gestapelt (vor ca. 350 Ma). Der Inselbogen von Magnitogorsk wurde zur Oberplatte.
Er wurde verfaltet und verschuppt. Der prauralidische Inselbogen wurde zur Unterplatte und ist
heute in der siidlichen Osturalzone nicht mehr aufgeschlossen. Die Kruste der Zone von
Magnitogorsk wurde so auf eine Méchtigkeit von >57 km verdickt.

Im Oberkarbon beendete ein tektonischer Hiatus die Krustenstapelung im Ural, was
wahrscheinlich darauf zuriickzufiihren ist, dal eine Subduktionszone im Transural die
Konvergenzbewegung zwischen Sibirien und Baltica akkumulierte. So wurde die Osturalzone
nicht mehr von der uralidischen Kollision betroffen. Sie bestand aus undeformierter ozeanischer
Kruste und deren sedimentirer Auflage. Ihre Krustenmichtigkeit sollte im Oberkarbon ca. 12
km betragen haben. Durch das Nachlassen der Kompression konnten synkollisionale
Schmelzen, die sich unter der Zone von Magnitogorsk gebildet hatten, an deren Flanken
aufsteigen. Sie bildeten geringvolumindse Batholithe in der Haupturalstorung und der
Osturalzone, die vor ca. 330 Ma kristallisierten. Der Deformationsstil im Ural stellte sich um.
Durch strain-partitioning wurde die NW-gerichtete Konvergenz wahrscheinlich in eine W-
gerichtete pure shear Komponente und eine N-gerichtete simple shear Komponente
aufgespalten. Die pure shear Komponente war in der Praural-Vortiefe wirksam. Die
Haupturalstorung wurde als strike-slip Zone reaktiviert. In der Osturalzone und wahrscheinlich
in der Zone von Magnitogorsk bildeten sich steil einfallende Blattverschiebungszonen aus. Die
Entkopplung der Krustenblocke wurde durch die anwesenden Schmelzen erleichtert. Durch die
Extrusion von Scherlinsen nach N wurde im Mittleren Ural metamorphe priuralidische
Inselbogenkruste exhumiert. Die geringméchtige Osturalzone gelangte in direkte Nachbarschaft
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der stark verdickten Zone von Magnitogorsk. Unter der Zone von Magnitogorsk bildeten sich
groBvolumige postkollisionale Schmelzen, die vor ca. 290 Ma in die Osturalzone migrierten,
weil die dort angelegten Blattverschiebungszonen eine gute Magmenwegsamkeit boten. Die
Anwesenheit der Schmelzen erleichterte wiederum die Anlage von zusétzlichen
Blattverschiebungen, die heute den tektonischen Baustil der Osturalzone dominieren. So
begilinstigten sich Magmatismus und Tektonik gegenseitig. Die Interferenz beider bedingte die
Geometrie und das Strukturinventar jedes einzelnen Plutons der Uralischen Granitachse. Die
Schmelzen migrierten entlang der Kruste-Mantel-Grenze in die Osturalzone. Dann stiegen sie
durch die Ozeanbodeneinheiten der Osturalzone auf, bis sie deren sedimentire Auflage
erreichten. Dabei wurden die Randbereiche der Plutone deformiert und metamorphisiert. Die
Gneiskomplexe entstanden. Durch die Anwesenheit grovolumiger Schmelzen war die Kruste
unter der Zone von Magnitogorsk und der Osturalzone niedrig viskos, was das FlieBen von
Unterkruste aus der verdickten Zone von Magnitogorsk in deren unverdicktes Vorland
ermoglichte. Im seismischen Profil ist deshalb die Kruste unterhalb der Granite durch
ostgerichtete Reflektoren gekennzeichnet, die keine Hinweise darauf zeigen, dafl sie von den
Graniten durchwandert wurden.

Die finale Exhumierung der Granit-Gneis-Komplexe wurde wahrscheinlich durch das
UnterkrustenflieBen verursacht. Dabei wurde der Dachbereich des Dzhabyk-Plutons nach Osten
abgeschert und das Krustenprofil in der Oberplatte der Osturalzone reduziert. Als Ergebnis der
permischen Tektonik verdickte sich die Kruste der Osturalzone auf ca. 50 km Machtigkeit und
besteht aus vier Baueinheiten: der ozeanischen Kruste mit sedimentédrer Auflage im siidlichen
Ural, den Granit-Gneis-Komplexen, metamorphen Inselbogenkomplexen des Mittleren Urals
und der basischen Unterkruste. Als die gro3volumigen Batholithe in der Osturalzone erstarrten,
verfestigte sich die Erdkruste in diesem Bereich schlagartig. Sie setzte tektonischem Stref3 einen
so groflen Widerstand entgegen, daf3 die strike-slip-Bewegungen vor ca. 240 Ma zum Erliegen
kamen. Die geologische Entwicklung der Osturalzone war damit abgeschlossen.

In dem vorgestellten Modell wird deutlich, dal postkollisionalen Prozessen eine grof3e
Bedeutung bei der Herausbildung der heute angetroffenen geologischen Formen im 0Ostlichen
Ural zukommt. Die genaue Wirkungsweise postkollisionaler Tektonik in diesem Orogen wurde
bisher jedoch kaum untersucht. So sind weder der Versatzbetrag an den strike-slip-Storungen
noch der Aufbau des Urals vor Beginn der Blattverschiebungstektonik rekonstruierbar. Auch
die Bedeutung des UnterkrustenflieBens fiir die Exhumierung der Granit-Gneis-Komplexe ist
noch nicht abschitzbar. Kiinftige Modelle iiber den o6stlichen Ural werden vor allem
berticksichtigen miissen, daf hier eine hoch dynamische geologische Entwicklung stattfand, bei
der Materialtransport zwischen unterschiedlichen Krustenstockwerken, den verschiedenen
Zonen und lings zum Orogen stattfand.
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Zusammenfassung

ABBILDUNG 64. Modell der paliozoischen geodynamischen und tektonischen Entwicklung der Granit-
Gneis-Komplexe: A) Offnung des Uralozeans, B) SchlieBung des Uralozeans und Bildung des
Magnitogorsker Inselbogens, C) Uralorogenese- kollisionales Stadium, D) Uralorogenese-
postkollisionales Stadium: partielle Schmelzbildung unter der Zone von Magnitogorsk, E) sinistrale
strike-slip Tektonik, Magmenmigration und Unterkrustenfliefen, F) heutiger Aufbau des Urals nach
Tryggvason (2001)

Prauralidischer

A Baltica Uralozean  Inselbogen Khanty-Mansi-Ozean
Ca. 420 Ma
Zone von Magnitogorsk
B)
Ca. 390 Ma
Westlicher Falten- =z
und Uberschiebbungs- gﬂ
0 gurtel Zone von Magnitogorsk  Osturalzone  Transuralzone
350-330 Ma
D)
330-290 Ma
E)
Ca. 290 Ma Legende:
m Riphaische-permische
Kontinentalrandsedimente
[ ] Baltischer Kraton
[ ] Erdmantel
| Ozeanische Kruste
] Préauralidischer Inselbogen
F] (] Devonischer Inselbogen
(] Inselbogensedimente
Heute [ ] Magmenkérper
O Zone der partiellen Aufschmelzung
/= Niedrig viskose Unterkruste
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Technische Daten der verwendeten Satellitenszenen Anlage 1.1

Satellit Landsat Thematic Mapper
Aufnahmesystem Multispectra 1-Scanner
PixelgréRRe 30x30m
120 x 120 m thermales Infrarot
Kanale 1 0,45-0,52 um  |Absorption des Chlorophyll und 3-
Karotin
2 0,52-0,60 um  [Maximum der Griinreflektion
3 0,63-0,69 um |Chlorophyllabsorption
4 0,76-0,90 um |Biomasseindikator
5 1,55-1,75 um  |Feuchtigkeitsindikator
6 10,4-12,5 ym  |Thermalkanal
7 2,08-2,35 um |Tonminerale

Satellitenszene 163-22 163-23
Aufnahmedatum 24.04.86 24.04.86
Verwendete Kanale 7-4-3 7-5-2




Anlagen 2

Lineationsmuster der Externiden (1) Anlage 1.2
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Lineationsmuster der Haupturalstorung (2) Anlage 1.3
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Lineationsmuster der Zone von Magnitogorsk (3) Anlage 1.4
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Lineationsmuster der Osturalzone (4)
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Lineationsmuster der Transuralzone (5)
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Lineationsmuster des Plastmassivs




Lineationsmuster des Suunduk-Plutons Anlage 1.8
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Lineationsmuster des Dzhabyk-Plutons
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Wegpunkte der Geldndeautnahme im Dzhabyk-Pluton  Anlage 2.1

Legende:
. Magnitogorsk-
- Undeformierter - Serpentinit - Tagil-Zone (Insel-
Granit bogenkomplexe)
- Gescherter I:l Unterkarbone Megascherzonen-
Granit Sedimente mit :l bereich
vereinzelten
I:\ Granitgneis (mif Serpentiniten und / Stérung
vereinzelten Ein- Amphiboliten
schuppungen

von Amphiboliigneis)
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11

Tektonische Mel3werte Anlage 2.2
Dzhabyk-Komplex
Wegpunkt |Gestein Foliation Streckungslinear |Gange |Sprodbriiche
Fallrichtung  Fallwinkel [Fallrichtung Fallwinkel |Streichen [Streichen
0 Serpentinit
3 bas. Vulkanite 340 70
5 Basite 88 78 0 35
8 Glimmerschiefer 95 85 352 60
94 65
10 Serpentinit 290 65 35 70
11 Bi-Schiefer 225 25 212 62
222 62
14 Granit, Gneis 315 85 220 10
15 Granit 160
16 Granit 320 35 230 5 170
17 Granit 150 6 92 5
18 Granit 140
40
125
20
110
30
120
152 60
150
110
135
150
75
185
150
70
20
160
180
155
21 Granit 50
23 Granit 190
110
24 Granit 165
130
25 Granit 175
175
195
26 Granit 170 130
180 150
27 Granit 180 40




Anlagen 12
28 Granit 30 130
120
75
90
70
165
20
170
115
30 Bi-Schiefer 8 55 88 10
Gneis 2 44 82 17
12 45 88 14
8 55 84 20
6 52 92 15
8 58 94 14
12 55 96 20
31 Granit 40
32-33 Granit 175 100
165
10
25
130
120 125
170
34 Granitgneis 15 35 85 20 110
35 Granitgneis 0 50
36 Gneis,Schiefer 10 45 72 10
37 Gneis,Schiefer 8 50 90 4
38 Gneis 55 25 70 20
39 Granit 10
41 Serpentinit 50 80 315 15
55 45
55 40
355 70
45 Granit 52 30 72 26
60 34
46 Granit 20 48 90
60
30
48 Granit 145
49 Granit 175
50 Amphibolit 10 50
215 75
51 Granit 200
108
53 Amphibolit 40 40 352 30
85 70
54 Amphibolit 110 90
56 Granit 90
57 Granit 90
180
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59 Granit 210
60 Serpentinit 45 80
61 Granitgneis 50 90
62 Granit 150
63 Granit 180
64 Gneis 85 21 90 20
108 20 84 20
65 Granitgneis 100 22 100 22
85 20 85 20
66 Granitgneis 98 24
67-70 Gneis 94 19 94 19
92 25
71 Serpentinit 125 30
72 Amphibolitgneis 180 70 88 20
73 Gneis 86 40 45 30
65 28 62 26
Serpentinit 90 40
74 Granitgneis 108 40 80 38
75-76 Granitgneis 95 25 95 25
155 25 165 23
130 28 195 14
125 40
135 49 85 30
165 45
120 45 95 15
77 Granitgneis 130 40 110 24
78 Am-Schiefer 140 10 85 2
79 Am-Schiefer 150 15 85 0
80 Granit 88 0
Gr-Bi-Schiefer 165 30 94 13
81 Granitgneis 148 18 80 5
82 Bi-Mu-Schiefer 154 30 78 11
85 Qu-Bi-Schiefer 272 12 8 4
88 Grauwacke 28 40
90 Granit 100
91-92 Granit 0 0 72 0 65
0 0 82 0 155
140
145
160
93 Granit 0 0 85 0
94 Gneis 0 0 10 0
30 0
97 Gneis 160 16 160 16
103 Granit 60
80
104 Granit 150
106 Granit 140
150

140




Anlagen 14

Stereographische Projektionen (Dzhabyk-Komplex) Anlage 2.3

Sudliche Hemisphare, 10° Skalierung
Duktile-Semiduktile Zonen
innerhalb undeformierten

Gange Granits
Gesamter N
Dzhabyk-
Komplex
N=51 N=18
Streckungslineare Foliation
Ostlicher N N
Gneismantel
Punkte 60-82
N=21
Nordostlicher N
Gneismantel
Punkte 41-54
N=4
Nordlicher N N
Gneismantel

Punkte 30-38 /

Westlicher N
Gneismantel
Punkte 5-17 VAVAVAY
|,'.. : ‘ i I_. - | |
N=6
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Wegpunkte der Geldndeaufnahme im Suunduk-Pluton ~ Anlage 2.4

10 km | Legende:

—————— ) Devonische und
karbonische
marine Sedimente
Gneise

Granite
Metamorphe Basite

Bl (serventinite und

Amphibolithe)
Rezentes Alluvium
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Tektonische MeBwerte Anlage 2.5
Suunduk-Komplex
Wegpunkt |Gestein Foliation Streckungslineare |Gange Kliftung Proben
1 Granit 200 2 180 3 310 35 2/1-2/4
90 7 300 75
180 5 130 45
220 10 100 50
240 5
150 3
220 3
2 Granit 160 0 130 45 31
140 5 120 50
142 10
3 Granit 160 1 150 50 3/2
140 2 188 50
180 1 60 45
180 1
4 Granit 220 1 150 1 200 52 3/4
180 1 130 47
140 1
160 1
5 Granit 190 1 198 48 3/5
186 1 170 50
200 2 168 50
168 0 158 47
170 0
6 Granit 270 75 477
7 Amphibolit 75 34 276 76 4/1-4/3
65 30 269 85
58 35 268 74
68 35 260 65
60 40 266 75
72 38 240 63
73 46
82 45
8 Amphibolit 78 52 230 90 4/6
78 50 220 80
78 51
265 90
9 Amphibolit 72 50
81 45
90 27
10 Granit 220 5 310 0
310 0
260 4
142 2
11 Granit 206 7 276 3 282 85
202 7 290 1 280 89
238 5 226 7 268 87
228 11 246 5 286 83
216 9 244 6 282 85
222 8 133 65
281 4 70 90
260 6 94 88
265 6 60 80
284 4 74 88
284 2
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12 Amphibolit 72 50 4/4
81 65
90 75
14 Granit 220 5 310 0
260 4
142 2
15 Granit 133 65 5/1-5/5
70 90
94 88
60 80
74 88
Gneis 160 2 70 0
158 3 90 5
16 Gneis 310 34 6/1-6/2
300 32
244 45
Gneis 165 45
Granit 295 15 190 50
315 18
315 22
Gneis 260 25
258 47
292 50
17 def. Granit| 339 43 21 23
310 37 12 28
316 40 8 30
315 45 4 32
322 42 10 29
19 Granit 238 60 6/3
228 60
210 45
20 Gneis 260 52 6/4
255 50
248 45
252 52
21 Gneis 235 60
230 65
242 45
22 def. Granit 112 62 165 40 277 62 6/5
98 75 172 40
106 40 162 20
94 62
Gneis 60 40
88 40
74 55
77 80
Stérung 204 78 255 70
23 Stérung 155 64
Granit 200 45
198 60
186 52
Gneis 286 80
282 75
24 Stérung 176 36 6/7-6/14
Gneis 170 35
176 32
181 30
192 25
188 28
Stérung 245 45 267 25
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25 Granit 125 55 6/15-6/18
138 45
145 80
145 70
148 80
26 Serpentinit] 312 83 130 70 8/1-8/2
320 65 135 30
310 75 217 35
234 54
218 24
28 Granit 260 80 85 40 8/3-8/6
240 55 80 87
288 61 190 85
152 80
120 25
13 87
95 40
29 Quarz 285 85
30-31 |Gneis 92 70 182 20 8/7-8/8
95 67 187 20
110 70 200 23
113 80 205 26
115 72 194 15
112 75 198 12
114 70 210 20
118 75
115 67
32 Granit 240 70 8/9-8/11
33 Granit 340 68 8/12
34 Granit 240 85 152 35 8/13
240 88 155 30
155 25
35 Granit 174 2 9/1-9/3
175 0
36 Granit 114 1
112 0 10/1-10/3
37 Granit 258 64 315 35 10/4-10/5
248 32
220 32
236 32
Gneis 320 33 265 45
318 36 240 40
38 def. Granit 309 10 244 5 10/6-10/11
303 17 295 3
302 17 305 15
300 16 293 9
280 8
278 10
266 15
302 16
40 Gneis 11/1-11/2
41 Schiefer 254 27 280 35 11/3
42 Schiefer 271 30 125 15 11/4-11/8
276 40
43 Schiefer 250 30 11/9-11/10
270 50
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Stereographische Projektionen (Suunduk-Komplex) Anlage 2.6
Sudliche Hemisphare, 10° Skalierung

Giénge Sprodbriiche
Gesamter Suunduk-Komplex N N

Z
0
|
.

2

Foliation Streckungslineare

Siidlicher Gneismantel N

Wegpunkte 16-22

Ostlicher Gneismantel
Wegpunkte 26-34

Westlicher Gneismantel
Wegpunkt 38

N=7 N=5
Westlicher Gneismantel N
Wegpunkte 37-42
ohne 38
N=5
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Histogramme der maximalen Korndurchmesser von
Quarz und Feldspat in ausgewéhlten Diinnschliffen
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Zunahme des Deformationsgrades
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Ergebnisse der Mikrosondenmessung an Granat Anlage 3.2
molare |Granat 1 2 3 4 5 6 7 8 9 10 1 12 13 14]mean
Masse
Oxide
60.088 SiO, 36.25| 36.54| 36.67| 36.66| 36.73| 36.15| 36.45| 36.77| 36.78| 36.80| 33.87| 36.94| 36.99| 36.87] 36.46
79.898 TiO, 0.25| 0.13] 0.00] 0.08] 0.05| 0.00] 0.12] 0.05] 0.29] 0.17| 6.50| 0.00] 0.10] 0.05] 0.56
101.957 Al,O4 19.59| 19.87| 19.43| 19.42| 19.62| 20.03| 20.76| 20.38| 20.74| 21.27] 18.52| 20.76| 20.81] 20.89] 20.15
71.849 FeO 35.49| 35.74| 35.82| 35.60| 36.33| 36.37| 36.51] 36.06| 36.59| 36.27| 36.14| 36.48] 36.05| 35.85] 36.09|
70.939 MnO 3.53] 3.36] 3.26] 3.37| 3.30| 3.40] 3.30| 3.35| 3.46| 3.37| 3.32| 3.49| 3.44| 3.32] 3.38
40.309 MgO 2.61| 2.47| 2.58] 2.21] 2.39| 2.24| 2.56] 2.24| 2.33| 2.60| 2.51| 2.67] 2.60] 2.65] 2.48|
56.079 CaO 1.42| 1.55| 1.53| 1.47| 1.30] 1.38] 1.59| 1.57| 1.38] 1.52| 1.39| 1.49| 1.52| 1.47| 1.47
61.979 Na,O 0.00| 0.04] 0.00] 0.01] 0.02| 0.01| 0.00] 0.00] 0.00f 0.00] 0.00] 0.03] 0.00] 0.03] 0.01
94.199 K,0 0.00] 0.00] 0.00] 0.02] 0.00] 0.05| 0.01] 0.03] 0.03] 0.02] 0.00] 0.00] 0.00] 0.01] 0.01
)2 99.1| 99.7| 99.3] 98.8] 99.7| 99.6| 101.3| 100.5| 101.6] 102.0] 102.3| 101.9] 101.5| 101.1] 100.6
molare Proportionen
Si 0.603] 0.608] 0.610] 0.610| 0.611] 0.602| 0.607] 0.612| 0.612| 0.612] 0.564] 0.615] 0.616| 0.614] 0.61
Ti 0.003] 0.002| 0.000] 0.001| 0.001] 0.000] 0.002] 0.001| 0.004| 0.002| 0.081] 0.000] 0.001| 0.001] 0.01
Al 0.192] 0.195] 0.191] 0.190| 0.192| 0.196] 0.204] 0.200| 0.203| 0.209| 0.182| 0.204] 0.204] 0.205] 0.20
Fe 0.494] 0.497| 0.499] 0.495| 0.506| 0.506] 0.508] 0.502| 0.509| 0.505| 0.503| 0.508] 0.502] 0.499 0.5o|
Mn 0.050] 0.047] 0.046| 0.048| 0.047| 0.048] 0.047] 0.047| 0.049| 0.048| 0.047| 0.049] 0.048] 0.047] 0.05
Mg 0.065] 0.061] 0.064| 0.055| 0.059| 0.056] 0.064] 0.056| 0.058| 0.065| 0.062| 0.066| 0.065| 0.066] 0.06
Ca 0.025] 0.028] 0.027] 0.026| 0.023| 0.025] 0.028] 0.028| 0.025| 0.027| 0.025| 0.027] 0.027] 0.026] 0.03
Na 0.000] 0.001] 0.000| 0.000| 0.000| 0.000] 0.000] 0.000| 0.000| 0.000| 0.000| 0.000] 0.000| 0.000] 0.00
K 0.000] 0.000] 0.000] 0.000| 0.000] 0.001] 0.000] 0.000{ 0.000| 0.000| 0.000] 0.000] 0.000] 0.000 o.ool
3 Oxide | 2.423| 2.438| 2.428| 2.418| 2.436| 2.428| 2.474| 2.458| 2.482| 2.499] 2.472| 2.491| 2.488| 2.481] 2.46
Norm 241 24| 24| 24| 24| 24| 24 24| 24| 241 24| 24| 24| 24] 24.00
Faktor 9.905| 9.844| 9.885| 9.926| 9.852| 9.885| 9.701] 9.764| 9.670| 9.604| 9.709| 9.635| 9.646| 9.674] 9.76
lonenzahl
Si 5.98] 5.99| 6.03] 6.06| 6.02| 5.95 5.88| 597| 592| 5.88| 5.47| 5.92| 594| 594] 5.92
Ti 0.03| 0.02| 0.00] 0.01] 0.01| 0.00] 0.01] 0.01] 0.04] 0.02] 0.79| 0.00] 0.01] 0.01] 0.07
Al 3.81] 3.84| 3.77| 3.78| 3.79| 3.88] 3.95| 3.90| 3.93| 4.01| 3.53] 3.92| 3.94| 3.96] 3.86
Fe 489 4.90| 4.93| 4.92] 4.98] 5.00| 4.93| 4.90| 4.92| 4.85| 4.88| 4.89| 4.84| 4.83] 4.90]
Mn 0.49] 047| 045 0.47| 0.46| 0.47] 045] 046| 047 0.46] 0.45| 047] 047 0.45] 0.46
Mg 0.64| 0.60] 0.63] 0.54] 0.58| 0.55| 0.62] 0.54| 0.56| 0.62| 0.60| 0.64] 0.62| 0.64] 0.60|
Ca 0.25| 0.27] 0.27] 0.26] 0.23| 0.24| 0.28] 0.27] 0.24] 026] 0.24| 0.26] 0.26] 0.25] 0.26
Na 0.00| 0.01| 0.00] 0.00] 0.01| 0.00] 0.00] 0.00] 0.00] 0.00] 0.00f 0.01| 0.00] 0.01] 0.00
K 0.00] 0.00] 0.00] 0.00] 0.00f 0.01] 0.00] 0.01] 0.01] 0.00] 0.00f 0.00] 0.00] 0.00] 0.00
)3 16.09] 16.09] 16.08| 16.05| 16.08| 16.11| 16.12| 16.07| 16.09] 16.10| 15.97| 16.12| 16.08| 16.09] 16.08
Fe/(Fe+Mg) | 0.884] 0.890] 0.886| 0.900| 0.895| 0.901| 0.889| 0.900| 0.898| 0.887] 0.890| 0.885| 0.886| 0.884] 0.89]
Gro+And % 4| 44| 43| 42| 37| 39| 44| 44| 38| 42| 39| 41| 42| 41| 411
Pyr % 10.2] 9.7] 101| 88| 93] 88| 98| 88 9| 10| 9.8] 10.2] 10| 10.3] 9.63
Alm % 779| 78.5| 78.4| 79.4] 79.7| 79.8| 78.6] 79.3] 79.5| 78.4] 79| 78.1| 78.2| 78.2] 78.79
Spess % 79| 75| 72| 76| 73| 76| 72| 75 76| 74| 73| 76| 76| 73| 747
s 100] 100.1f 100] 100] 100] 100.1] 100] 100| 99.9] 100] 100{ 100] 100] 99.9] 100.0]
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Ergebnisse der Mikrosondenmessung

an Plagioklas
molare |Granat 1 2 3 4|mean
Masse
Oxide
60.088 SiO, 59.56| 59.94| 60.75| 60.23| 60.12
101.957]  ALO; 24.58| 24.29| 24.01| 23.75| 24.16
71.849 FeO 0.25| 0.29] 0.25] 0.15| 0.24
70.939 MnO 0.00[ 0.03] 0.00] 0.03| o0.02
40.309 MgO 0.00[ 0.00] 0.00] 0.02| o0.01
56.079 Ca0 6.26] 6.46| 6.28] 597| 6.24
61.979] Na,O 7.89| 7.57] 8.01] 7.89| 7.84
94.199 K,0 0.08] 0.23] 0.05] 0.06] 0.11
z 98.6] 98.8] 99.4| 98.1 98.72
molare Proportionen
Si 0.991| 0.998( 1.011] 1.002| 1.001
Al 0.482| 0.476| 0.471| 0.466| 0.474
Fe 0.003| 0.000{ 0.003| 0.002| 0.002
Mn 0.000| 0.000{ 0.000| 0.000| 0.000
Mg 0.000| 0.160( 0.000| 0.000| 0.040
Ca 0.112| 0.135| 0.112| 0.106| 0.116
Na 0.255| 0.244| 0.258| 0.255| 0.253
K 0.002| 0.00f 0.001] 0.001| 0.002
T Oxide | 1.845( 2.019] 1.857| 1.834| 1.889
Norm 8.000| 8.000( 8.000| 8.000| 8.000
Faktor 2.713| 2.708| 2.690] 2.720| 2.708
lonenzahl
Si 2.69| 270 272 2.73| 2.709
Al 1.31] 129 1.27( 1.27] 1.283
Fe 0.01| 0.00] o0.01] 0.01| 0.006
Mn 0.00[ 0.00] 0.00] 0.00{ 0.000
Mg 0.00| 0.43] 0.00] 0.00{ 0.109
Ca 0.30| 0.37] 0.30] 0.29| 0.315
Na 0.69| 0.66] 0.70] 0.69| 0.685
K 0.00| 0.01] o0.00] 0.00| 0.006
p3 5.005| 5.467| 4.995| 4.987| 5.114
K+Ca+Na | 0.998| 1.040| 0.999| 0.986| 1.006
Al+Si 3.997| 3.992| 3.987| 3.994| 3.992
An% | 30.34] 31.62| 30.14] 29.38| 30.37

Anlage 3.3
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Ergebnisse der Mikrosondenmessung Anlage 3.4
an Ilmenit, Biotit und Muskovit
limenit Biotit Muskovit
molare Nr. 1 2 3 4|mean 1 2|mean 1 2 3 4 5|mean
Masse
Oxide
60.088] SiO, 0.73| 0.08] 025 0.07| 0.28] 33.94| 34.25| 34.10] 45.35| 45.70| 45.78| 45.90| 44.95| 45.54
79.898] TiO, | 44.18| 50.95| 50.87| 52.16| 49.54] 2.18| 1.93] 2.06] 0.81| 0.76] 0.47| 1.00| 0.37] o0.68
101.957] AlLO3 1.04] 0.08] 0.00] 0.06] 0.30] 18.27| 19.02] 18.65] 36.47| 36.28| 35.91| 36.38| 36.35| 36.28
71.849] FeO | 45.83| 44.27| 45.11| 43.97] 44.80] 21.00| 20.64| 20.82] 1.41| 1.38] 1.27| 1.38] 1.25| 1.34
70.939] MnO 0.73| 0.70] o0.78] o0.80| o0.75] 0.14| 0.09| 0.12] 0.00] 0.00] 0.08] 0.03| 0.00| 0.02
40.309] MgO 0.12| 0.01] o0.00] o0.01| 0.04] 861 8.86| 874 062 0.58] 0.57| 0.58] 0.39| 0.55
56.079] CaO 0.16| 0.00] 0.01] o0.00] 0.04] 022] 0.18] 0.20] 0.00| 0.00] 0.02] 0.03] 0.03] 0.02
61.979] Na,O 0.03| 0.00] 0.00] o0.00f 0.01] 0.27| 027 0.27] 0.79] 0.86| 0.87| 0.85| 1.04| 0.88
94.199] K,0 0.24| 0.17] 001 0.13] 0.14] 796 8.02| 7.99] 9.40] 9.18] 9.23] 921 9.70| 9.34
b3 93.1| 96.3] 97.0] 97.2| 95.89] 92.6] 93.3] 92.93] 94.9] 94.7| 94.2| 95.4| 94.1| 94.65
molare Proportionen
Si 0.01| 0.00] 0.00] o0.00f 0.00] 0.56| 0.57| 0.57] 0.75| 0.76] 0.76] 0.76] 0.75| 0.76
Ti 0.01| o0.01] o0.01] o0.01| o0.01] 0.03] 0.02] 0.03] 0.01| 0.01] 0.01] 0.01] 0.00] 0.01
Al 0.02| 0.00] o0.00] o0.00f o0.01] 0.18] o0.19| 0.18] 0.36| 0.36] 0.35| 0.36] 0.36| 0.36
Fe 0.64| 0.62| 063 061 0.62] 029 029 0.29] 0.02| 0.02] 0.02] 0.02| 0.02| 0.02
Mn 0.01| 0.01] 0.01] 0.01| o0.01] 0.00] 0.00] 0.00] 0.00| 0.00] 0.00] 0.00] 0.00| 0.00
Mg 0.00f 0.00] 0.00] o0.00f 0.00f] 021 0.22| 0.22] 0.02| 0.01] 0.01] 0.01| 0.01| 0.01
Ca 0.00[ 0.00] 0.00] 0.00f 0.00] 0.00] 0.00f 0.00] 0.00] 0.00] 0.00] 0.00] 0.00| 0.00
Na 0.00] 0.00] 0.00] o0.00] o0.00] 0.00] 0.00] 0.00] 0.01| 0.01] 0.01] 0.01| 0.02| 0.01
K 0.00f 0.00] 0.00] 0.00f o0.00] 0.08] 0.09] 0.08] 0.10] 0.10] 0.10] 0.10] 0.10] 0.10
> Oxide | 0.761] 0.653| 0.667| 0.651] 0.68] 2.320| 2.350] 2.34] 2.750| 2.750| 2.740| 2.770| 2.720] 2.75
Norm 3 3 3 3| 3.000 24| 24| 24000 24| 24| 24 24| 24| 24.00
Faktor | 3.942| 4.594| 4.498| 4.608] 4.41] 10.33| 10.22] 10.28] 8.727| 8.727] 8.759| 8.664| 8.824] 8.74
lonenzahl
Si 0.05 0.01] 0.02| 0.01| 0.02] 583 583 5.83] 659 6.64| 6.67| 6.62| 6.60| 6.62
Ti 0.04| 0.04] 0.04] 0.04] 0.04] 028 025 o0.26] 0.09] 0.08] 0.05| 0.11] 0.04| 0.07
Al 0.08] 0.01] 0.00] 0.01| 0.02] 3.70] 3.81] 3.76] 6.24| 621 6.17| 6.18] 6.29| 6.22
Fe 251 2.83] 282 282 2.75] 3.02| 2.94| 298] 0.17| 0.17| 0.15| 0.17| 0.15| 0.16
Mn 0.04| 0.05] 0.05] 0.05 0.05] 0.02| 0.01| 0.02] 0.00] 0.00] 0.01] 0.00] 0.00| 0.00
Mg 0.01| 0.00] 0.00] 0.00] o0.00] 221 225| 2.23] 0.13| 0.13] 0.12| 0.12| 0.09] 0.12
Ca 0.01| 0.00] 0.00] 0.00f 0.00] 0.04] 0.03] 0.04] 0.00] 0.00] 0.00|] 0.00] 0.00| 0.00
Na 0.00[ 0.00] 0.00] 0.00f 0.00] 0.09] 0.09] 0.09] 0.22| 0.4 0.25| 0.24] 0.30| 0.25
K 0.01| 0.01] o000l o0.01| o0.01] 175 1.74| 1.74] 174 1.70| 1.72| 1.69] 1.82| 1.73
z 2.75| 2.94| 2.94| 2.93| 2.89| 16.94| 16.94| 16.94] 15.19| 15.17| 15.15| 15.14| 15.29| 15.19
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Aufbereitungs- und Meflbedingungen bei Anlage 4.1
der Isotopenanalytik
Tabelle 4.1 a) Reinheitsstufen der Reagenzien (Glodny 1997)

ion- Deionisation im lonenaustauscher

p.a.-pro analysi

QD- Destillation in Quarzglasdestille

MQ- ,Milli-Q“-lonenaustauscher
Stufen HF HCI HNO, H,O Aceton Ethanol
I ion
Il p.a. p.a. p.a. p.a.
1] p.a. QD QD MQ
Tabelle 4.1 b) Gemessene Standard-Werte
System 8Rb/%°Rb 87g,/80gy 149gm/1%25m 143N d/*Nd Zirkon
Standard NBS 987 La Jolla St 91500
MeRwerte | 2.6065614 0.710295 0.516725 0.511864 1065,4 Ma
Fehler 0.0022244 0.000017 0.000009 0.000007 2,7 Ma

gemessen von
Tichomirowa et al. (1997)
Tabelle 4.1 c) Laborinterne Blindwerte fiir Rb/Sr- und Sm/Nd-Analytik des ZLG Miinster ( Glodny 1997)
Probe Blindwert
Rb 0,04 ng
Sr 0,1 ng
®7Sr/®sr 0.71
Sm 0,1 ng
Nd 0,1 ng
"*Nd/"*Nd | 0.512638
Tabelle 4.1 d) MeRbedingungen bei TIMS-Messungen
Messung lonenquelleLadeflUssigkeit JFilament MeRtemperatur [MelRverfahren
Rb 2-Band H,O Ta 1400 °C sequentiell
Sr 1-Band TaFsg w variabel dynamisch
6N HCI
TaFs

Sm 3-Band 6N HCI Re variabel statisch
Nd 3-Band 6N HCI Re variabel dynamisch
Pb 2-Band keine Re 1200-1220°C Jsequentiell
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Sm/Nd- Gesamtgesteins-Isotopendaten Anlage 4.2
Probe [sm [Nd  |*'Sm/™Nd "“Nd/**Sm Alter (t) [ENd  |ENd [Ty,
in ppm Jin ppm|Probe (+/-20) |Probe (+/-20) [in Ma  |(rezent)](t) in Ma
10E-6
Dzhabyk
58 4.86] 33.77] 0.0870 0.00029] 0.512513 25 295] -2.43]| 1.77] 766
80a 1.60] 11.08] 0.0871 0.00064] 0.512472 14 295] -3.23] 0.97] 816
80b 4.14] 29.90] 0.0838 0.00010] 0.512493 2 295] -2.83] 1.50] 771
66 1.84] 11.94] 0.0930 0.00959] 0.512437 6 327} -3.91] 0.06] 899
73 2.80] 18.70] 0.0905 0.00008] 0.512365 8 3271 -5.32]-1.25] 970
74 3.43] 20.51] 0.1010 0.00017] 0.512409 12 327] -4.47]-0.80] 1001
Suunduk
su5/5 1.16] 3.56] 0.1975 0.02301] 0.512649 10 290 0.22] 0.19] 4589
su6/10 5.33] 22.44] 0.1436 0.00006] 0.512627 12 290] -0.21] 1.82] 1134
su8/8a 3.20] 12.98] 0.1492 0.00035] 0.512670 15 290 0.63] 2.45] 1131
su10/3 2.20] 9.10] 0.1459 0.00031] 0.512646 7 290 0.15] 2.10] 1131
su10/5 2.20] 10.66] 0.1246 0.00003] 0.512597 7 290] -0.80] 1.96] 945
su10/4 2.90] 15.75] 0.1114 0.00023] 0.512541 4 290] -1.89] 1.38] 906
Rahmen
88a 3.89] 16.15] 0.1455 0.00016] 0.512681 3 300 0.84] 2.68] 1045
88b 3.99] 16.55] 0.1459 0.00005] 0.512710 4 300 1.40] 3.22] 987
su4/2 4.13] 11.63] 0.2145 0.00012] 0.513126 7 300 9.52] 8.71] -7521
su 10/7 2.67] 13.55] 0.1193 0.00015] 0.512479 5 300] -3.09]-0.26] 1080
su10/12 8.45] 30.83] 0.1658 0.00010] 0.512923 6 300 5.55] 6.61] 723
su11/4 3.59] 14.23] 0.1526 0.00836] 0.512572 3 3001 -1.29] 0.27] 1436
su11/9 | 10.57] 44.25] 0.1445 0.00006] 0.512888 3 300 4.87] 6.74] 578
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Einzelkristallevaporation von Zirkonen Anlage 4.3

der Gneisplatte von Kartali

Probe 24pp2%pp 127Pp/*%Pb  |P"Pb/**®Pb korr. 2 o Alter (Ma) |Fehler(Ma)
Granite

66.2.2.1 0.000251]  0.055797 0.05600 0.00022 298 8
80a.2.1.3 8.88E-05]  0.053408 0.05360 0.00015 299 7
80a.2.1.1 0.000113]  0.053649 0.05384 6.29E-05 294 3
80a.2.1.4 1.33E-05|  0.052316 0.05250 0.00081 299 35
73.3.35 0.000274 0.05594 0.05614 0.00037 292 18
Gneise

66.2.2.4 0.000161]  0.055072 0.05527 0.00017 326 9
74.3.3.2 0.000166]  0.055202 0.05540 0.00012 328 5
74222 0.000263]  0.056552 0.05676 0.00015 326 15
66.2.2.4 0.000122]  0.054542 0.05474 0.00031 327 13
74422 0.00034]  0.057778 0.05799 0.00145 303 129
Altbestand

73.3.3.6 0.000241]  0.066349 0.063130 0.00079 713 27
74.1.2.1 0.000213]  0.058817 0.05903 5.70E-05 450 2
74226 0.000165]  0.058354 0.05856 0.00054 459 21
74.2.2.8 0.000242]  0.059193 0.05941  0.0005 448 21
74222 3.95E-05]  0.056861 0.05707 0.00026 471 10
74.3.3.4 0.00021]  0.058625 0.05884 0.00076 444 30
66.2.2.5 0.00101]  0.071358 0.07161  0.0006 493 24
Mischalter

66.3.2.4 0.000247|  0.058145 0.054773 0.00094 403 42
74.1.2.2 0.000195 0.05747 0.054843  0.0007 406 31
66.2.2.2 0.000111]  0.055031 0.053616 0.00022 355 9
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Rb/Sr-Isotopendaten der analysierten Anlage 4.4
Mineralseparate und Gesamtgesteine

Srppm |Rb ppm 87Rb/s-SSr 20 ¥sr®sr |20 ini.87Sr/8-GSr vor

Ma

Dzhabyk
Granite
58 Wr 183.4] 196.1 3.1 0.031] 0.71689| 1.6E-05 0.70389 295
80a Wr 286.1| 149.6 1.5 0.015] 0.71099| 1.4E-05] 0.70463 295
80a Bi 3.1] 1018.9] 1437.0] 14.370] 6.09925| 0.00043
80a Kfs 417.5|] 212.6 1.5 0.015] 0.71082| 4.6E-05
80b Wr 301.5| 161.4 1.5 0.015] 0.71129| 1.2E-05] 0.70479 295
80b Bi 5.5| 945.6 603.7 6.037] 2.98397( 4.6E-05
80b Kfs 417.5] 212.6 0.9 0.009] 0.70866| 4.6E-05
80c Wr 236.11 180.3 2.2 0.022] 0.71329| 1.3E-05 0.70401 295
80c Kfs 302.3|] 280.2 3.0 0.030] 0.71588| 1.9E-05
Dzhabyk
Gneise
64 Wr 189.2] 106.4 1.6 0.016] 0.71385| 1.2E-05] 0.70627 327
64 Mus 15.2| 384.2 88.7 0.887] 1.06882| 1.6E-05
66 Wr 519.2 73.4 04 0.004] 0.70747| 1.3E-05 0.70557 327
66 Bi 6.9 768.3 368.5 3.685] 2.10558| 5.2E-05
66 Mus 39.1] 347.7 26.0 0.260] 0.81174| 4.5E-05
66 Mus 40.4] 346.6 251 0.251] 0.80858| 3.4E-05
68 Wr 92.7] 167.4 5.2 0.052] 0.73017| 3.0E-05 0.70580 327
68 Mus 7.8] 6211 202.2 2.022] 1.54091| 2.2E-05
73 Wr 442.6] 106.0 0.7 0.007] 0.70870( 1.5E-05] 0.70547 327
73 Bi 16.6] 705.9 129.2 1.292] 1.20599| 4.6E-04
74 Wr 251.6 33.1 04 0.004] 0.70730| 2.2E-05 0.70553 327
74 Bi 8.7] 580.7 209.1 2.091] 1.50901| 9.4E-05
Suunduk
Granite
6/10 Wr 111.9] 135.1 3.5 0.035] 0.72016| 3.9E-05] 0.70573 290
10/4 Wr 170.35| 259.56 1.9 0.019] 0.71222| 2.5E-05 0.70357 290
10/3 Wr 41.6] 201.2 14.1 0.141] 0.75725( 2.1E-05] 0.69917 290
Suunduk
Gneise
8/8a Wr 137.5 35.9 0.8 0.008] 0.70932 2.1E-05] 0.70620 290
5/5 Wr 66.6] 364.9 16.0 0.160] 0.76819| 4.8E-03] 0.70234 290
10/5 Wr 57.5] 163.3 8.3 0.083] 0.74470| 2.1E-05] 0.71064 290
Rahmen
88a Wr 149.4 43.3 0.8 0.008] 0.70775| 4.1E-05 0.704171 300
88b Wr 147 1 44.3 0.9 0.009] 0.70773| 1.6E-05 0.704007 300
10/7 Wr 28.2 59.6 6.1 0.061] 0.73009( 1.7E-05 0.703922 300
10/12 Wr 245 814 9.6 0.096] 0.73021| 4.1E-05 0.689140 300
11/4 Wr 77.9 60.8 2.3 0.023] 0.71793| 2.5E-05 0.708271 300
11/9 Wr 72.5] 155.3 6.2 0.062] 0.72636( 1.7E-05 0.699846 300
4/2 Wr 133.2 1.7 0.038 0.000] 0.70460( 5.4E-05 0.704440 300
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Ubersicht Uber Altersdaten im Ural Anlage 4.5
geol. Einheit Alter in Ma |datiertes Gestein |Methode Quelle Bedeutung
Westlicher Falten-
und Uberschiebungsgiirtel
Osteuropa >1650 Sedimente strat. Maslov 1997 Ende der Konsolidierung
Zilmerdak ~1650 Orthoklas-Geroll  |Ar/Ar- or Glasmacher 1999 Edukt
Zilmerdak 910-950 Orthoklas-Geroll  |Ar/Ar- or Glasmacher 1999 thermische Uberpragung
Zilmerdak 560 Orthoklas-Gerdll  |Ar/Ar- or Glasmacher 1999 cadomische Uberpragung
Zilmerdak 530-550 Granit-Geroll Ar/Ar- mic Glasmacher 1999 cadomische Uberpragung
Alatau 280-210 Sed. Aus Ems FT-ap Seward 1997 isostatische Hebung
Alatau 210-110 Sed. Aus Ems FT-ap Seward 1998 Jura-Kreide-Transgression
Zentralural
Ufaley 1200-1470 |Pegmatit U/Pb-ep Mineev 1959 Protolith
Ufaley 300-400 Klinopyroxenite K/Ar- wr vers. Autoren Uralorogenese
Beloretsk 718+-5 Amphibolit Ar/Ar- am Glasmacher 1999 Abbruch von Rodinia
Beloretsk 585 Flysh strat. Glasmacher 1999 Beginn cad. Orogenese
Beloretsk 557+-4 Muskovitschiefer |Ar/Ar- mus Glasmacher 1999 cadomische Orogenese
Beloretsk 549+-5 Gneis Ar/Ar- mus Glasmacher 1999 |cadomische Orogenese
Beloretsk 543+-4 Glimmerschiefer |Ar/Ar- mus Glasmacher 1999 cadomische Orogenese
Beloretsk 365 Granit Ar/Ar- kfs Glasmacher 1999 kalte Uberschiebung
Kurtinsky 308+-3 Gr-Gl-Schiefer Ar/Ar- am Glasmacher 1999 |schnelle Exhumierung
Kurtinsky 293+-2 Gr-Gl-Schiefer Ar/Ar- mus Glasmacher 1999 |schnelle Exhumierung
Zilair 360 Flysh strat. Glasmacher 1999 Deckenuberschiebung
Maksjutov 1100-1200 |Metapelit Rb/Sr Dobretsov 1974 Protolithalter
Maksjutov 800-930 Metapelit U/Pb- zr Dobretsov 1974 Protolithalter
Maksjutov 1170-1800 |Metapelit U/Pb- zr Dobretsov 1974 Protolithalter
Maksjutov 1216+-93 ? U/Pb- zr Krasnobajev 1995 Protolithalter
Maksjutov 550 Inselbogenpelit Ar/Ar Matte 1993 cadomische Orogenese
Maksjutov 540 Gr-Gl-Schiefer U/Pb- ru Krasnobajev 1995 cadomische Orogenese
Maksjutov 450 Marmorlinsen strat. Ivanov 1990 Rifting des Uralozeans
Maksjutov 480 Diabas K/Ar- wr Aleksejev 1976 Rifting des Uralozeans
Maksjutov 385 Blauschiefer Ar/Ar- ph Matte 1993 Uberschiebung
Maksjutov 373+-4 Ar/Ar- am? Matte 1994 Uberschiebung
MUF
Kempirsay 400-410 Ophiolith Rb/Sr, Sm/Nd |Lawrence 1985 Uralozeanboden
Kharbarny 400 Ophiolith Rb/Sr, K/Ar Fershtater 1991 Uralozeanboden
Nurali 399 Gabbro U/Pb- zr Fershtater 1997 Uralozeanboden
Syrostan 333+-3 Granodiorit Pb/Pb- zr Montero 2000 synkineamatisch
Syrostan 327+-2 Granit Pb/Pb- zr Montero 2000 postkinematisch
Syrostan 797+-36 Granit Pb/Pb- zr Montero 2000 Zirkonkern
Syrostan 674+-30 Granit Pb/Pb- zr Montero 2000 Zirkonkern
Syrostan 1816+-27 Granit Pb/Pb- zr Montero 2000 Zirkonkern
Syrostan 553+-5 Granit Pb/Pb- zr Montero 2000 Zirkonkern
Syrostan 808+-10 Granit Pb/Pb- zr Montero 2000 Zirkonkern
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Magnitogorsk
Inselbogen
?lrendyk
Intrusionen
Magnit-Granit
Magnit-Granit

ouz

Salda
Salda
Salda
Salda
Sisert
Sisert
Sisert
Sisert
Sisert
Verchisetsk
Verchisetsk
Murzinka
Dzhabyk
Dzhabyk
Kartali
Kartali
Kartali
Kartali

385-390
390
330
290-210
210-110

440-480
390
360-343
334-336
435+-33
352+-40
350-360
254+-14
290-240
318+-4
310+-6
254+-3
291+-4
295+-3
713+-23
451+-6
327+-4
290+-3

Flysh
Plattformsed.
Granodiorit
Granit

Granit

Gneise
Gneise
Gneise
Granite
Gneise
Gneise
Gneise
Gneise
Gneise
Granit
Granit
Granit
Granit
Granit
Gneis
Gneis
Gneis
Gneis

strat.

strat.

Rb/Sr, Sm/Nd
FT-ap

FT-ap

Pb/Pb- zr
Pb/Pb- zr
Pb/Pb- zr
Pb/Pb- zr
Rb/Sr- wr
Sm/Nd
U/Pb- zr
Rb/Sr- wr
K/Ar
Pb/Pb- zr
Pb/Pb- zr
Pb/Pb- zr
Pb/Pb- zr
Pb/Pb- zr
Pb/Pb- zr
Pb/Pb- zr
Pb/Pb- zr
Rb/Sr-mus

Echtler 1998
Ronkin 1989
Seward 1997
Seward 1998

Frigberg 2000
Frigberg 2000
Frigberg 2000
Frigberg 2000
Echtler 1997

Echtler 1997

Echtler 1997

Echtler 1997

Echtler 1997

Montero 2000
Montero 2000
Montero 2000
Montero 2000
eigene Daten
eigene Daten
eigene Daten
eigene Daten
eigene Daten

Inselbogen aktiv
Ende Back arc spreading

isostatische Hebung
Jura-Kreide-Transgression

Edukt

Portolith

Metamorphose
postkinematische Intrusiva
Edukt

Uralorogenese
Uralorogenese
postkollisionale Uberpragung
postkollisionale Uberpragung
deformiert

undeformiert

Zentraler Dzhabyk
Randbereich
Relikt

Edukt
Gneisprotolith
Vergneisung
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Isotopendaten von Granitoiden der OUZ Anlage 4.6
Probe Tom ini. 0/SI/oST | Probe Tou ini. 0'SI/oST |
Popov et al. (2001) Gerdes et al. (2001)

4076 1002 0.70515 129 707 0.7047
4108 863 0.70496 42 758 0.70459
4065 1233 0.70483 51 796 0.70549
4083 973 0.70492 50 1218 0.70419
trb5 843 0.70626 22 1694 0.70447
5183 494 0.70409 115 1053 0.70922
907 619 0.70401 9 1856 0.70912
856 691 0.70425 61 1829 0.70923
4121 855 0.70476 17 1903 0.70868
5145 764 0.70445 974 1014 0.70372
4101 870 0.70402 833 1010 0.70416
turt 895 0.70409 962 959 0.70404
525 904 0.7037
972 1013 0.70466
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Spurenelementgehalte in Graniten und Gneisen
(in ppm) sowie ausgewdihlte Elementverhiltnisse

Anlage

5.2

Dzhabyk Suunduk
Granit Gneis Granit Gneis
58 80a 80b 66 73 74 [SU3/3 |SUGMO |SU10/4 |SU10/7  |SUBIBA |SUSI5  ]SU10/5  [NWG
Y | 36 25 33 1 33 10, 45 55 13 148 6 9 -5 5
Cr| 87 77 64 51 53 98 -20 20 -20 181 20 54 -20 20|
Co| 4 2 3 -1 4 1 5 5 1 1 -1 1 -1 1
Ni 18 -15 22 -15 20 16 -15 -15 -15 -15 15 440 -15 15
CuI -10 -10 -10 -10 -10 15 16 -10 14 -10 -10 -10 -10 10
ZnI 63 36 63 53 76 34 68 55 -30 -30 -30 50 -30 30
Ga 25 18 28 29 28 20 25 25 22 10 19 41 18 1
Ge 76 7.8 9.1 6.5 8.4 7.3 2 1 2 3 6 4 2 1
As 5 -5 5 5 5 -5 5 5 5 -5 5 5 -5 5
Rb 351 207 272 143 200 61 154 142 198 68 39 382 167 2
Sr| 251 332 431 717 711 330 402 108 243 31 146 45 58 2
Y] 29.3 6.1 10.6 5.8 16.9 9.0 11 36 18 11 26 27 17 1
Zr 367 147 320 145 283 208 256 250 133 108 54 45 58 5
Nb 34.4 5.9 97 2.3 12.1 6.1 11 18 14 6 7 39 22 1
Mo 2 2 6 -2 2 -2 -2 -2 2 2 2 2 3 2
Ag 0.5 1.7 0.5 0.5 0.5 0.5 0.5 0.5 0.5 0.5 0.5 0.5 0.5 0.5
In 0.1 0.1 0.1 0.1 -0.1 0.1 0.2 0.2 0.2 0.2 0.2 0.2 0.2 0.2
Sn 5 1 3 2 5 2 3 3 3 -1 3 14 -1 1
Sb| 0.2 0.2 0.2 0.2 0.5 0.3 0.5 0.5 0.5 0.5 0.5 0.5 0.5 0.5
Cs 7.0 3.9 4.0 48 4.2 1.0 3.9 46 238 2.3 -0.5 142 238 0.5
BaI 948 788 1,600 1,150 1,810 1,700, 853 810 786 1,220 941 92 81 3
La 81.2 34.4 67.9 336 67.8 43.7 30.7 26.8 50.5 23.8 17.7 9.4 17.7 0.1
Ce 156 49.8 114 59.3 106 71.6 55.2 64.2 96.3 23.7 36.4 18.4 28.1 0.2
Pr| 13.2 5.39 11.8 6.42 10.8 8.42) 6.33 7.85 9.79 4.50 427 1.89 3.77 0.05)
Nd] 416 16.5 37.0 21.9 34.0 29.0 22.0 32.1 342 16.4 17.1 6.5 135 0.1
Sm 6.40 2.31 5.42 3.37 5.13 4.76) 4.0 7.2 5.8 3.2 4.1 1.9 27 0.1
Eu 1.23 0.558 1.15 1.04 1.31 1.63 0.95 1.68 0.83 0.68 0.49 0.16 0.36 0.05)
Gd 5.36 1.90 3.88 2.28 411 3.45 3.1 7.7 43 238 43 22 2.9 0.1
Tbh 0.88 0.21 0.42 0.24 0.54 0.41 05 1.4 0.7 0.4 0.8 0.6 0.5 0.1
Dy 4.80 1.05 1.95 1.07 2.74 1.78 25 7.8 36 24 49 4.0 26 0.1
Ho| 0.95 0.20 0.35 0.17 0.51 0.32) 0.4 15 0.7 0.5 1.0 0.9 0.6 0.1
Er| 3.13 0.57 0.97 0.50 1.60 1.00 1.0 4.0 1.8 13 29 3.0 1.7 0.1
Tm 0.520 0.080 0.129 0.068 0.236 0.146 0.13 0.55 0.29 0.21 0.48 0.61 0.30 0.05)
Yb 3.54 0.55 0.84 0.46 1.49 1.08 0.8 33 18 1.5 3.1 47 23 0.1
Lu 0.531 0.087 0.140 0.070 0.233 0.192 0.10 0.50 0.25 0.23 0.50 0.78 0.43 0.04
Hff 8.6 3.6 75 3.8 6.8 5.8 75 7.8 55 3.0 25 25 4.2 0.2
Ta 29 0.6 0.8 0.3 1.5 0.7 0.6 1.1 12 0.5 0.9 33 4.0 0.1
w 0.7 0.3 0.2 05 0.4 0.5 0.5 0.9 2.0 6.0 0.5 1.5 0.5 0.5
TI 1.44 0.98 1.22 0.66 0.95 0.24 15 13 15 0.2 0.2 3.6 1.1 0.1
Pb| 30 29 36 27 37 25 28 10 69 -5 10 43 31
Bi -0.06 -0.06 -0.06 -0.06 -0.06 -0.06| 0.2 0.3 53 0.2 0.2 0.6 0.2 0.2
Th 47.8 29.9 495 15.6 33.7 18.6 17.6 18.8 31.0 4.8 47 6.9 225 0.1
U 4.90 437 9.96 2.94 3.01 1.44 36 6.6 44 3.7 25 3.7 3.8 0.1
Nd/Th 0.87 0.55 0.75 1.40 1.01 1.55 1.25 1.71 1.10 3.39 3.65 0.93 0.60)
Sr/Ba| 0.26 0.42 0.27 0.62 0.39 0.19 0.47 0.13 0.31 0.03 0.16 0.49 0.71
Thiuj 9.76 6.84 4.98 5.31 11.19 12.92 4.94 2.87 6.97 1.30 1.84 1.87 5.89
Eu/Eu? 0.64 0.81 0.76 1.15 0.87 1.23 0.82 0.69 0.50 0.69 0.35 0.23 0.39
CelCe* 1.15 0.88 0.97 0.97 0.94 0.90 0.95 1.06 1.04 0.55 1.01 1.05 0.83
Lay/Yby 15.5 42.4 54.6 49.0 30.7 27.4 27.4 54 19.4 10.8 3.8 1.4 5.3
ziHf|  42.80 40.87 4247 37.59 4154 3569 34.20 32.23 23.98 36.04 2178 18.23 13.70
inisff 0.70389] 0.70575] 0.70345] 0.70479] 0.70547| 0.70553 0.70423]  0.70357 0.70588| 0.69551| 0.70711
End 1.8 15 1.0 0.1 -1.3 -0.8 18 1.4 25 0.2 2.0
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Anreicherung von Elementgehalten Anlage 5.3
deformierter Proben gegen den undeformierten Granit
(Dzhabyk-Komplex) nach Gresens (1967)
Elementgehalte Anreicherung gegen Probe 58
Probe 58 |80a [80b |66 |73 |74 |80a _ Jeob |66 [73 [74
immobil (+/- 20%)
Sio, % |71.66|78.66| 70.52|71.99|70.41|75.98] 1.10] 098] 1.00] 098] 1.06
ALO, % |1455|10.40( 14.73|15.02{15.42[13.14] 071 1.01| 103 106 090
Ga ppm| 25| 18] 28| 2o 28] 20| o072 111 116] 1.13]  0.81
Ge ppm| 76| 7.8 91| 65 84| 73] 102 119 o085 1.11 0.96
Po ppm| 30| 29| 36| 27 37[ 25| o096 120 092 123 o084
mobil bei Metasomatose

CaO % | 1.18| 1.12| 1.42| 1.49| 2.44| 1.72] o095 120 1.26] 207 146
Na,0 % | 4.04| 273| 3.95| 486| 422| 441] o068 098] 120 1.04  1.09
KO % | 554 371| 538| 360| 3.24| 1.57] o067 097 065 o058 028
Rb ppm| 351| 207| 272 143| 200 61| o059 077 041 o057 0417
sr ppm| 251| 332 431 717| 711| 330] 132 172 286] 284  1.32
cs ppm| 70| 39| 40| 48| 42| 10| o055 057 069 o060 0.4
Ba ppm| 948| 788| 1,600|1,150|1,810[1,700] 0.83] 169 121 1.91 1.79
U ppm| 4.90| 437| 9.96| 294 3.01| 1.44] o089 203 o060 061 0.29
Eu/Eu* 064| 0.81] 076] 1.15| 0.87] 1.23] 127 119 179 136] 1.92
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Anreicherung von Elementgehalten
deformierter Proben gegen

den undeformierten Granit

(Suunduk-Komplex) nach Gresens (1967)

Anlage 5.4

Elementgehalte

Anreicherung gegen die Probe 3/3

3/3 | 6/10 | 10/7 | 10/4 | 8/8A |5/5 |10/5 | 6/10 | 10/7] 10/4| 8/8A |5/5 [10/5
Si0, % 68.6| 66.9] 889 749| 766| 729 769] 098] 1.30] 112 1.12| 1.06 1.09
AlLO; % | 159] 145 58| 14.1 136| 15.4| 124 o0.91 0.37] 086 078 097 0.89
Ca0 % 2.4 1.2 0.0 o8 08| 06 0.5] o0.50f 0.02] 035 020 o025 0.33
Na,0 % 45 3.1 0.1 37 46| 3.9 31] o0.67| 0.01] 1.01] 0.69] 0.86 0.82
KO % 35 6.4 18] 5.0 26| 5.1 6.2] 1.84] 051 0.75| 1.80] 1.46 1.45
Ga ppm 25 25 10 22 19 41 18] 1.00|] 0.40| o0.76] 0.72] 1.66 0.91
Ge ppm 2 1 3 2 6 4 2l o084| 1.49] 362 1.35] 216 1.14
Rb ppm| 154] 142 68| 198 39] 382 167] 092 044| o026 1.09| 248 1.29
Sr ppm| 402 108 31| 243] 146| 45 58] 0.27] 0.08] 0.36] 0.14] 0.11 0.61
Cs ppm 4 5 2 3 1l 14 3] 1.17| o0e60] -0.13] 0.73] 3.63 0.72
Ba ppm| 853 810 1220] 786 941] 92 81l o095 1.43| 1.10] o0.10] 0.11 0.92
Pb ppm 28 10 -5 69 10 43 311 o0.35| -018] 0.37] 1.14] 157 2.50
Th ppm 18 19 5 31 5 7 22l 1.07| 028 0.27] 1.28 040 1.76
U ppm 4 7 4 4 3 4 41 185] 1.05| 072] 1.07] 1.04 1.25
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Anlagen 37
Haupt- und Spurenelementgehalte Anlage 5.7
einiger Rahmengesteine und
ausgewdhlte Elementverhéltnisse
SAMPLE SU 4/2 |SU 10/12] 88a 88b NWG SU 4/2 |SU 10/12| 88a | 88b [NWG
SiO, %] 48.76 70.11] 65.14] 64.98] 0.01%] ISc | ppm 49 7 171 17 1
Al,O3 %] 13.57 14.82| 14.59| 14.52| 0.01%| |Be | ppm -1 3 1 1 1
Fe,03 %] 14.19 3.63 6.29 6.32] 0.01%] vV ppm 405 7] 130] 120 5
MnO %] 0.217 0.005] 0.086] 0.085| 0.01%] |Cr ppm 133 -20] 180| 262 20
MgO % 6.80 0.22 2.99 2.99] 0.01%] [Co | ppm 34 -1 131 14 1
CaO %f| 10.16 0.08 1.74 1.74] 0.01%] [Ni ppm 32 -15 46| 548 15
Na,O % 2.22 4.38 4.04 4.041 0.01%] |Cu | ppm -10 -10 11 12 10
K20 % 0.15 4.75 1.12 1.12] 0.01%] |Zn ppm 69 -30 84 79 30
TiO, %] 1.862 0.593] 0.871] 0.869] 0.01%] |Ga | ppm 19 31 18] 19 1
P,0s % 0.16 0.05 0.16 0.17] 0.005%] |Ge | ppm 2 3 3 2 1
LOI % 0.68 1.53 3.29 3.25] 0.01%] JAs ppm -5 -5 -5 -5 5
TOTAL %| 98.77] 100.19] 100.34] 100.08 Rb | ppm -2 55 45| 46 2
Sr ppm 131 241 145] 150 2
Log (K-O/Na,O) 0.64] o055 055 Y | ppm 45 89| 29| 30| 1
Al,03/SiO, 0.21 0.22 0.22 Zr ppm 107 830| 188] 190 5
Fe,05+MgO 384 925 93 Nb | ppm 4 sof 71 8 1
D1 -2.26 0.2 0.24 Mo | ppm -2 -2 -2 -2 2
D2 6.13] -2.12] -2.13 Ag | ppm -0.5 0.8] -0.5| -0.5] 0.5
in | ppm| -02 02| -02| -02| 02
Sn | ppm -1 7 1 1 1
sb | ppm| -05 24| -05] 05| 05
cs | ppm| -05 05| 14| 16 05
Ba | ppm 52 343| 249| 258 3
La ppm 5.6 21.4| 18.0] 17.7] 01
Ce | ppm 16.3 57.1] 38.0] 37.8] 0.2
Pr ppm 2.58 8.36| 4.76| 4.72]| 0.05
Nd | ppm 14.4 37.6] 19.5] 19.7] 0.1
sm | ppm 5.1 105 46| 45| 0.1
Eu | ppm 1.77 1.84| 1.21] 1.20| 0.05
Gd | ppm 7.5 12.5] 50| 4.9 041
To | ppm 1.4 25 09| 09| o1
py | ppm 8.7 158 54| 53] 01
Ho | ppm 1.8 35 1.1 11| o041
Er | ppm 5.3 109 32| 32| o1
Tm | ppm 0.78 1.78| 0.48] 0.48| 0.05
Yb | ppm 5.2 11.9] 3.1 3.1 041
Lu ppm 0.86 2.02] 0.49] 0.50| 0.04
Hf ppm 3.9 21.4] 59| 59| 0.2
Ta | ppm 0.2 24| 05| o5 0.1
W | ppm 0.7 29 07] 07| o5
T | ppm| -0 03| 03] o2 o1
Pb ]| ppm -5 -5 9 8
Bi |ppom| 02 02| 03| 03] 02
Th | ppm 0.4 81| 50| 53| o041
u | pom 0.4 271 16| 16| 0.1

D1=-1,773Ti0,+0,60 Al,0;+0,76Fe,0;-1,5Mg0+0,616Ca0+0,509Na,0-1,224K,0-9,09 (Roser u. Korsch 1988)
D2=0,445Ti0,+0,07A,05-0,25Fe,0,-1,142Mg 0+0,438Ca0+1,475Na,0+1,426K,0-6,861(Roser u. Korsch 1988)
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