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Geochemie der Seltenen Erden
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Im Zeitalter der elektronischen Kommunikation gibt es natürlich viele Möglichkeiten, sich 
Informationen über chemische Elemente und ihr Verhalten in der Natur auch aus dem 
Internet zu beschaffen. Hier seien nur zwei Hinweise zusammengestellt, deren Adressen 
derzeit (September 2000) aktuell waren:

• die GERM-Homepage (Geochemical Earth Reference Model) mit Informationen über 
die Häufigkeiten der Elemente in Gesteinstypen, Wässern etc.:

http://EarthRef.org/

• WebElements, ein online-Periodensystem mit vielen weiterführenden Hinweisen für 
jedes Element:

http://www.webelements.com/

http://EarthRef.org/
http://www.webelements.com/


Einführung

2 

2.0 Einführung

Wohl keine Gruppe von Spurenelementen hat in der Geochemie eine größere Bedeutung 
erlangt als die Seltenen Erden seit den 1960er Jahren. Das gilt vor allem für die Geochemie 
der Magmatite, eingeschränkt aber auch für Metamorphite und selbst für Sedimente. Mit 
Hilfe der Seltenen Erden versucht man, petrogenetische Prozesse aufzuklären, z.B. für 
basaltische Magmen auf deren Quellregionen im Erdmantel zurückzuschließen, eine geo-
tektonische Einordnung des Bildungsraumes basischer Magmen vorzunehmen, Fraktionie-
rungsprozesse von Magmen zu beschreiben, auf die ehemals magmatischen Edukte von 
Metamorphiten zu schließen oder gar abzuschätzen, was die Seltenerdverteilung klasti-
scher Sedimente uns über die Entwicklung der kontinentalen Erdkruste über den Verlauf 
der Erdgeschichte sagen kann. Die Entwicklung der vergangenen Jahre hat allerdings auch 
gezeigt, daß Überinterpretationen von Seltenerddaten nicht gerade selten sind.

Zu den Seltenen Erden gehören die Elemente der Gruppe IIIa des Periodensystems mit den 
Ordnungszahlen 57-71. Es handelt sich dabei um die Elemente

La (Ordnungszahl 57), Ce, Pr, Nd, Pm, Sm, Eu, Gd, Tb, Dy, Ho, Er, Tm, Yb, Lu.

In dieser Reihenfolge steigt natürlich auch das Atomgewicht, und zwar von 138.91 beim La 
auf 174.97 beim Lu. Die Elemente Ce-Lu bezeichnet man in der Chemie auch als Lanthani-
den. In der Geochemie wird dieser Unterschied i.a. nicht gemacht, d.h. die Begriffe Seltene 
Erden (REE) und Lanthaniden werden gleichbedeutend benutzt und schließen das La ein. 
Der englische Ausdruck für Seltene Erden ist „rare earth elements“ und ist in der Abkür-
zung REE auch hierzulande weit verbreitet.

Die REE zeichnen sich durch eine große chemische Ähnlichkeit untereinander aus, weil 
ihre äußere Elektronenhülle gleich besetzt ist (5p66s2) und sich die Elemente nur durch 
Auffüllen der 4f-Niveaus voneinander unterscheiden. Die 4f-Niveaus nehmen infolge ihrer 
guten Abschirmung durch die äußeren Elektronenhüllen aber an chemischen Reaktionen 
nicht teil. Die Elektronenkonfiguration der REE-Atome ist [Xe]4f05d16s2 (La) bis 
[Xe]4f145d16s2 (Lu)*. Parallel mit der Auffüllung der 4f-Niveaus geht natürlich eine wach-
sende Protonenzahl der Atomkerne und damit eine zunehmende Anziehung auf die Elek-
tronenhüllen. Als Folge davon sinken die Atom- und Ionenradien der REE vom La zum Lu 
(Lanthanidenkontraktion), so daß die schwereren der Seltenen Erden Ionenradien haben, die 
dem des im Periodensystem darüber stehenden Yttriums vergleichbar sind. Selbst die Ele-
mente, die im Periodensystem auf die REE folgen, haben Ionenradien, die nahezu iden-
tisch sind mit denen der darüberstehenden Elemente; das trifft insbes. für die Paare Hf-Zr 
und Ta-Nb zu. Als Elemente der dritten Gruppe treten die REE in der Natur fast ausschließ-
lich als dreiwertige Kationen auf, wobei die 5d16s2-Elektronen (bzw. Bei Pr - Yb ein 4f-Elek-
tron) abgegeben werden. Lediglich zwei Elemente treten in der Natur auch in anderer Oxi-
dationsform auf, nämlich das Ce, das in vierwertiger Form die Konfiguration [Xe]4f0 

erreicht und das Eu in zweiwertiger Form mit der Konfiguration [Xe]4f7. Die Geochemie 
dieser beiden Elemente ist daher etwas komplexer als die der übrigen, aber nur unter stark 
oxidierenden (Ce) bzw. reduzierenden Bedingungen (Eu).

Man unterteilt die REE oft noch locker in die leichten REE (LREE) mit den Elementen La-
Nd, die mittleren REE (MREE) mit (Pm oder) Sm-Dy und die schweren REE (HREE) mit Ho-
Lu.

Das Element Y, das im Periodensystem über den REE steht und infolge der Lanthaniden-
kontraktion denselben Ionenradius hat wie Dy oder Ho, verhält sich chemisch sehr ähn-
lich wie die schwereren der REE-Elemente und wird daher z.T. zusammen mit ihnen behan-
delt. In der Natur kommt es stets vergesellschaftet mit den REE vor und nur sehr selten in 

* Bei den Elementen Pr bis Yb liegt kein 5d1-Elektron vor, sondern ein Elektron mehr auf den 4f-Ni-
veaus.
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Form eigener Minerale (Xenotim: YPO4, Thortveitit (Sc,Y)2Si2O7], die dann aber auch 
beträchtliche Mengen an schweren REE enthalten.

2.1 Geschichtliches
Entdeckt wurden die REE 1788 von dem finnischen Chemiker Gadolin in den „Ytterer-
den“, einem Gemisch aus den schwereren REE und Yttrium mit kleineren Gehalten an 
leichten REE. 1803 fand der schwedische Chemiker Berzelius die „Ceriterden“, ein 
Gemisch aus den leichten mit geringen Gehalten an schweren REE. Erst Mitte des 19. Jahr-
hunderts erkannte man dann, daß es sich bei diesen „Erden“ um komplexe Gemische ver-
schiedener chemischer Elemente handelt, die auf Grund ihrer großen chemischen Ähn-
lichkeit aber nur unter extremen Schwierigkeiten voneinander zu trennen waren. Die 
praktisch einzige Möglichkeit dazu bot die Methode der fraktionierten Kristallisation, mit 
deren Hilfe man dann die Emissionsspektren der so abgetrennten Elemente aufnehmen 
konnte. In diesen Schwierigkeiten liegt begründet, daß die Geochemie der Seltenen Erden 
bis weit in die 1950er Jahre nur rudimentär bekannt war, auch wenn Goldschmidt bereits 
umfangreiche diesbezügliche Untersuchungen mit Hilfe der Spektroskopie angestellt hatte. 
In chemischen Gesteins- und Mineralanalysen dieser Zeit tauchen die REE stets als Gruppe 
auf.

2.2 Analytik
Der Aufschwung der REE-Geochemie folgt mit einigen Jahren zeitlicher Verzögerung der 
Entwicklung empfindlicher Analysenverfahren. Nach der Einführung der Nutzung der 
Kernenergie in Reaktoren begann man Ende der 1940er Jahre mit der Wiederaufarbeitung 
von Kernbrennelementen. Isotope der leichten und mittelschweren REE entstehen bei der 
Kernspaltung des Urans mit z.T. hohen Isobarenausbeuten. Einige dieser Nuklide haben 
hohe Einfangsquerschnitte für thermische Neutronen, verbrauchen also Neutronen, die 
damit für die Spaltung weiterer Uranatome verloren sind (Neutronengifte, z.B. 149Sm mit 
41000 barn, 151Sm mit 15000 barn, 155Gd mit 61000 barn und 157Gd mit 254000 barn). Die 
Notwendigkeit der Identifizierung und Entfernung solcher Störnuklide erforderte ausge-
klügelte Trennungsgänge, die durch die Entwicklung der Ionenaustauschertechnik ermög-
licht wurde. Mit ihrer Hilfe konnte man die Seltenen Erden einigermaßen bequem vonein-
ander abtrennen und mit Hilfe von NaJ-Detektoren messen[1],[2]. Als Folge solcher 
Untersuchungen wurde rasch klar, daß die Bestrahlung mit Neutronen in einem Kernreak-
tor, gefolgt von chemischer Trennung und Messung der γ-Strahlung, die beim Zerfall der 
radioaktiven Nuklide entsteht, für die meisten Seltenen Erden ein empfindliches qualitati-
ves und quantitatives Analysenverfahren darstellt. Dieses analytische Verfahren heißt Neu-
tronenaktivierungsanalyse (NAA). Es fand ab 1960 rasch Eingang in die Kosmo- und Geoche-
mie[3],[4]. In der zweiten Hälfte der 1960er Jahre erfuhr die NAA eine entscheidende 
Verbesserung durch Entwicklung von hochauflösenden Halbleiterdetektoren (Ge(Li), Ge, 
Si(Li)), mit Hilfe derer man für viele geochemische Proben um die zeitaufwendige und 
unangenehme Radiochemie herumkommt (instrumentelle NAA). Es handelt sich dabei im 
Prinzip um eine zerstörungsfreie Analyse, wenn man vernachlässigt, daß durch die Reak-
torbestrahlung in Kristallen Gitterdefekte erzeugt werden und die Proben infolge ihrer 
Radioaktivität nur mit geeigneten Vorsichtsmaßnahmen zu handhaben sind. Vorteil der 
instrumentellen NAA ist, daß die Proben nicht aufgeschlossen werden müssen, was bei 
Mineralen wie Zirkon eine erhebliche Erleichterung darstellt. Die NAA war lange das Stan-
dardverfahren für die Bestimmung der REE. Routinemäßig erreicht man mit ihr Genauig-
keiten zwischen ≈±5% (La, Ce, Sm, Eu, Yb, Lu) und ±20% (Gd, Ho, Tm). Einige REE-Ele-
mente lassen sich mit dieser Technik aber kaum (Dy) oder gar nicht nachweisen (Pr, Er), 
weil deren Halbwertszeiten sehr kurz sind oder die γ-Zerfallsenergien mit stärkeren Linien 
anderer Elemente zusammenfallen oder schlicht und einfach im Untergrund des γ-Spek-
trums untergehen. Mit Hilfe der NAA mit chemischer Separation (RNAA) lassen sich dage-
gen unter günstigen Umständen alle stabilen REE-Elemente messen.
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Eine zweite wichtige Methode der REE-Analyse ist die Isotopenverdünnungsanalyse (isotope 
dilution ID), mit deren Hilfe eine wesentlich größere Genauigkeit erreichbar ist (±1 – 2% 
routinemäßig, <±0.5% mit etwas mehr Aufwand) als mit der NAA. Bei diesem Verfahren 
wird die Probe auf geeignete Weise in Lösung gebracht. Zu der Lösung wird dann ein soge-
nannter Spike gegeben, der eines der (stabilen) Isotope des zu analysierenden Elementes 
gegenüber der natürlichen Häufigkeit hoch angereichert enthält, so daß die Isotopenzu-
sammensetzung der Mischung gegenüber der natürlichen Zusammensetzung gut meßbar 
verschoben wird. In Abbildung 1 ist das Prinzip der Isotopenverdünnung illustriert. Die 
Messung selbst wird mit einem Massenspektrometer vorgenommen, einem Gerät wie es 
z.B. auch bei der Altersbestimmung benutzt wird. Mit Hilfe der Isotopenverdünnungs-
methode lassen sich nur solche Elemente einfach bestimmen, die aus mindestens zwei 
natürlich vorkommenden Isotopen bestehen, weil nur in solchen Fällen ein Spike produ-
ziert werden kann, der ein Isotop hoch angereichert enthält. Die REE-Elemente Pr, Tb, Ho 
und Tm werden daher mittels ID nicht bestimmt. In Spezialfällen könnte man einen Spike 
auch aus einem Radioisotop mit sehr langer Halbwertszeit herstellen, doch ist dies nicht 
sonderlich praktikabel.

ABBILDUNG  1 Illustration des Prinzips der Isotopenverdünnungsanalyse

Ein neueres, inzwischen zum Standard avanciertes Analysenverfahren, mit dem man die 
REE zuverlässig messen kann, ist die ICP (inductively coupled plasma emission), ein Ver-
fahren das ungefähr seit 1980 in den Geowissenschaften angewandt wird[5]. Der Gerätetyp 
des ICP-AES (AES = Atomemissionsspektrometer) läßt sich im Prinzip mit einem Flammen-
photometer vergleichen, bei dem die „kalte“ Propangasflamme durch ein 6000 – 8000K 
heißes Argonplasma ersetzt ist. Die in Lösung gebrachte Probe wird in das Plasma einge-
bracht und dort verdampft. Bei diesen extremen Temperaturen werden praktisch alle che-
mischen Verbindungen gebrochen und alle Metalle atomisiert und teilweise ionisiert, so 
daß sehr viele Atom- und Ionenspektrallinien angeregt werden. Die quantitative Messung 
erfordert einen sehr leistungsfähigen Monochromator – leistungsfähiger als in einem AAS-
Gerät, um die Spektrallinien halbwegs voneinander aufzulösen. Bislang benötigt man für 
eine Analyse allerdings mehr Substanz als für die NAA oder die ID, so daß der Anwendung 
der Methode Grenzen gesetzt sind. Routineanalysen auf REE z.B. in Basalten, Graniten oder 
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Tonen lassen sich aber bequem durchführen. Bei einem zweiten Typ, der ICP-MS (MS = 
Massenspektrometer) wird ein kleiner Teil des Plasmas mit den verdampften Seltenerdver-
bindungen in ein Massenspektrometer eingebracht; d.h. die REE werden in Form geeigne-
ter interferenzfreier (oder korrigierbarer) Isotope analysiert. Die REE können meistens ohne 
Separation direkt aus der Aufschlußlösung gegen eine Standardlösung analysiert werden. 
Auch Isotopenverdünnungsanalysen (und die präzise Bestimmung von Isotopenverhält-
nissen) lassen sich mit der ICP-MS durchführen.

Mittels HPLC (high-pressure liquid chromatography) können die REE voneinander getrennt 
und analytisch bestimm werden[6]. Das Gemisch der REE wird dabei auf eine Chromato-
graphiesäule geladen und mit einem (organischen) Lösungsmittel durch die Säule 
gepumpt. Dabei wandern die REE je nach Bindungsvermögen an das Harz der Säule ver-
schieden schnell und werden aufgetrennt. Nach entsprechender Eichung können sie durch 
eine Farbreaktion nachgewiesen werden.

Ein Verfahren, das gelegentlich auch zur REE-Bestimmung eingesetzt werden kann, ist das 
der Röntgenfluoreszenz. In den meisten Gesteinen liegen die Konzentrationen der REE 
jedoch unterhalb der Nachweisgrenze dieser Technik, so daß routinemäßig bestenfalls die 
in Gesteinen der kontinentalen Erdkruste häufigsten REE Ce, Nd und La gemessen werden 
können. Ein spezielle Technik benutzt die Abtrennung der REE aus der Probe und ihr Auf-
bringen auf chromatographisches Papier. Damit können die REE interferenzfrei bestimmt 
werden[7], angeblich bis herab zu Gehalten von ≈2ppm. Für die Röntgenfluoreszenztechnik 
benötigt man jedoch noch wesentlich mehr Material als für die ICP, so daß dieser Methode 
wohl keine Zukunft beschert sein wird. Die Elektronenstrahlmikrosonde eignet sich, um 
die Zusammensetzung von REE-reichen Mineralen hinsichtlich der REE mit hoher Ortsauf-
lösung (einige μm) zu analysieren.

2.3 Ionenradien
Die REE sind ziemlich unedle Metalle. Sie sind lithophil, d.h. sie kommen in der Natur 
gebunden an Sauerstoff (oxidisch, silikatisch, phosphatisch) vor, nicht aber an Schwefel 
oder die Metalle der Fe-Gruppe. In der Natur treten sie dreiwertig auf mit der Ausnahme 
von Eu, das auch als Eu2+ stabil sein kann, und Ce, das auch in den vierwertigen Zustand 
oxidiert werden kann. In Mineralen bilden die REE eine Vielzahl von Koordinationspolye-
dern zwischen siebenfacher Umgebung und zwölffacher Koordination aus. Siebenfach sind 
sie z.B. in Titanit koordiniert, achtfach in Zirkon, neunfach in Monazit, elffach in Allanit 
und zwölffach in Perowskit. Eine Sechserkoordination scheint kaum verwirklicht zu sein, 
allenfalls bei den schweren REE. Man wird erwarten, daß eine grobe Korrelation zwischen 
den Ionenradien und der Koordination besteht, d.h. daß die großen leichten REE hohe 
Koordinationen bevorzugen und die kleinen schweren REE niedrige.

Die Ionenradien sind bekanntlich von der Koordinationszahl abhängig. In Tabelle 1 sind 
sie für Sechser-, Achter- und Neunerkoordination nach der Zusammenstellung von Shan-
non[8] (1976) angegeben, zusammen mit einigen Vergleichsdaten. Man erkennt, daß Y 
praktisch denselben Ionenradius aufweist wie Ho oder Dy, so daß klar wird, weshalb Y stets 
mit den schweren REE assoziiert vorkommt. Die Tabelle macht weiterhin deutlich, daß 
zumindest die meisten dreiwertigen REE Ca2+ ersetzen können sowie Th4+ und U4+. Eu2+

kann gegen Sr2+ ausgetauscht werden. Die Ionenradien zwischen La und Lu variieren um 
gut 15%. Darin und in der Bevorzugung verschiedener Koordinationspolyeder liegt letzt-
lich der Grund dafür, daß die REE in der Natur überhaupt „fraktionieren“. Darunter wollen 
wir hier verstehen, daß bei magmatischen oder metamorphen Prozessen verschiedene 
Minerale verschiedene REE selektiv einbauen oder nicht einbauen werden. Die Fraktionie-
rung wird natürlich zwischen zwei benachbarten dreiwertigen REE sehr gering sein, ist aber 
zwischen leichten und schweren REE oft sehr ausgeprägt. Wenn man weiß, welche Mine-
rale welche REE bevorzugen, ist es möglich, z.B. aus dem REE-Muster eines Basalts auf den 
Aufschmelzungsprozeß im Erdmantel und/oder die Entwicklung des Stammagmas zurück-
zuschließen.
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Als Maß für die Präferenz eines Minerals für ein Element (Ion) hat man den Verteilungs-
koeffizienten D (distribution coefficient) definiert als das Verhältnis von:

D = (Konzentration des Elements in Phase A)/(Konzentration in Phase B), [GL 1]

wobei A und B sowohl feste als auch flüssige oder fluide Phasen sein können. Am wichtig-
sten ist der Verteilungskoeffizient zwischen einem Mineral s(olid) und einer Schmelze 
l(iquid), der in der Regel geschrieben wird als:

Ds/l = cs/cl [GL 2]

wobei c für die Konzentration des betrachteten Elements im Kristall oder in der Schmelze 
steht. Bei metamorphen Gleichgewichtseinstellungen ist der Verteilungskoeffizient Ds/s
zwischen verschiedenen Mineralen wichtig. Die Bestimmung von D, sowohl experimentell 
als auch an natürlichen Systemen, ist unabdingbare Voraussetzung, um geochemische 
Modelle durchrechnen zu können. Für die praktische Benutzung wird D für ein bestimmtes 
s/l-Gleichgewicht, z.B. das zwischen Pyroxenen und einer Basaltschmelze, meist als kon-
stant angenommen. Abhängig ist der Wert von D jedoch von Temperatur, Druck und Che-
mismus von Schmelze und Mineralen, wobei die Druckabhängigkeit normalerweise ver-
nachlässigbar klein ist. Bei Elementen, die in mehreren Oxidationszuständen in der Natur 
auftreten, z.B. Eu und Ce, wird zudem noch die Sauerstoff-Fugazität eine Rolle spielen. 
Ansonsten brauchen wir uns bei konstantem Chemismus nur um die Temperaturabhängig-
keit zu kümmern, die in der Regel einer van’t Hoffschen Beziehung der Form

ln D = -A/RT + B [GL 3]

TABELLE  1:  Ionenradien der REE als Funktion der Koordinationszahl

Element Ion Radius [nm] für Koordinationszahl:
VI VIII IX

Lanthan La3+ 0.1032 0.1160 0.1216

Cer Ce3+ 0.101 0.1143 0.1196

Ce4+ 0.087 0.097

Praseodym Pr3+ 0.099 0.1126 0.1179

Neodym Nd3+ 0.0983 0.1109 0.1163

Samarium Sm3+ 0.0958 0.1079 0.1132

Europium Eu2+ 0.117 0.125 0.130

Eu3+ 0.0947 0.1066 0.1120

Gadolinium Gd3+ 0.0938 0.1053 0.1107

Terbium Tb3+ 0.0923 0.1040 0.1095

Dysprosium Dy3+ 0.0912 0.1027 0.1083

Holmium Ho3+ 0.0901 0.1015 0.1072

Erbium Er3+ 0.0890 0.1004 0.1062

Thulium Tm3+ 0.0880 0.0994 0.1052

Ytterbium Yb3+ 0.0868 0.0985 0.1042

Lutetium Lu3+ 0.0861 0.0977 0.1032

Zum Vergleich:

Yttrium Y3+ 0.0900 0.1019 0.1075

Na+ 0.102 0.118 0.124

Ca2+ 0.100 0.112 0.118

Sr2+ 0.118 0.126 0.131

P2+ 0.119 0.129 0.135

Th4+ 0.094 0.105 0.109

U4+ 0.089 0.100 0.105

stosch
Durchstreichen

stosch
Eingefügter Text
Pb
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folgen wird. A und B sind dabei Konstanten und T die absolute Temperatur. Darauf wird in 
einem späteren Kapitel noch zurückzukommen sein.

2.4 REE-Minerale
Die REE sind Spurenelemente. Bei den meisten gesteinsbildenden Prozessen findet keine 
erhebliche Anreicherung statt. In basischen Gesteinen kommen die REE dispers auf eine 
Vielzahl von Mineralen verteilt vor. In sauren Magmatiten und insbesondere in hydrother-
malen Lösungen können sie jedoch in Nebengemengteilen, in denen sie nicht Hauptele-
mente darstellen, stark bis in den Prozentbereich konzentriert werden. Hohe REE-Anrei-
cherungen mit REE-Mineralen findet man in Alkaligesteinskomplexen und Karbonatiten. 
Von wirtschaftlichem Interesse sind vor allem zwei Minerale, nämlich Bastnäsit 
[REE(CO3)F] und Monazit [(REE,Th)PO4]. In beiden Mineralen sind die leichten REE ange-
reichert. Aus dem primären (also nicht durch hydrothermale Überprägung entstandenen) 
Bastnäsit der Karbonatitlagerstätte von Mountain Pass in Kalifornien stammte zeitweilig 
rund die Hälfte der REE-Weltproduktion*. Inzwischen ist Bayan Obo in der Inneren Mongo-
lei in China die mit Abstand bedeutendste Lagerstätte der Welt[10],[11]. Ein geringer Abbau 
von Xenotim (Y,REE)PO4 trägt zur Produktion von schweren REE bei. In Apatit 
[(Ca,REE)5[(P,Si)O4]3(O,F)] aus Alkaligesteinskomplexen können sich die REE gelegentlich 
auch bis zur Abbauwürdigkeit anreichern, z.B. auf der Kola-Halbinsel. Andere bekannte 
Minerale mit hohen REE-Gehalten, zwar mit nur geringem wirtschaftlichen Nutzen, aber 
wichtig für die geochemische Interpretation von Gesteinen sind Allanit (Orthit) 
[(Ca,LREE,Y)2 (Al,Fe2+,Fe3+)3(SiO4)3OH], Eudialyt [(Ca,Na,LREE)5(Zr,Fe)2Si6(O,OH,Cl)20], 
Loparit [(LREE,Na,Ca)(Ti,Nb)O3], Pyrochlor [(Na,Ca,LREE)2(Nb2O6(OH,F)] und evtl. noch 
Zirkon, der isotyp mit Xenotim ist, so daß man an einen gekoppelten Ersatz von Y3+ + P5+

? Zr4+ + Si4+ denkt, der aber wegen der großen Ionenradienunterschiede zwischen Zr4+ (für 
Achterkoordination 0.084nm) und den schweren REE nur sehr beschränkt möglich ist. Aus 
dem Loparit der Lovozero-Intrusion auf der Kola-Halbinsel (Nephelinsyenit und verwandte 
Gesteine) werden neben Nb, Ta und Ti auch REE gewonnen.

2.5 Wirtschaftliche Nutzung
Die Weltproduktion an REE-Oxiden lag 1980 bei ≈40 000t und stieg bis 2006 auf mehr als 
130 000t an (Abbildung 2). Seit Beginn des 21. Jahrhunderts stammen mehr als 90% der 
Weltproduktion aus China. Der hohe Bedarf und relativ hohe Preise führen dazu, daß 
Explorationsarbeiten in mehreren Ländern (z.B. Australien, Kanada, Malawi, USA) in Vor-
bereitung sind oder bereits durchgeführt werden[12]. Der Wert der weltweit produzierten 
Oxide der Seltenen Erden mag 2008 bei rund 1.25 Milliarden US-$ gelegen haben[12] und 
dürfte weiter stark steigen.

Die REE finden in der Industrie Verwendung (i) als Katalysatorzusätze, z.B. zum Cracken 
von Kohlenwasserstoffen und in Autoabgaskatalysatoren (≈20%[12]), (ii) in der Metallurgie 
(≈16%), z.B. für Speziallegierungen und (La) in Nickel–Metallhydrid-Akkumulatoren, (iii) 
in der Keramik- und Glasindustrie als Bestandteil von Polituren, für Gläser mit hohem Bre-
chungsindex oder für keramische Kondensatoren (≈30%), (iv) für Leuchtmittel, z.B. für 
Plasmabildschirme, LCDs oder Energiesparlampen (≈8%). REE-Phosphore, insbesondere 
Eu-dotiertes Y2O3S oder Eu-dotiertes Gd2O3, kommen hier zum Einsatz, wofür hochreine 
REE-Verbindungen (>99.99%) hergestellt werden müssen. Der Einsatz in sehr starken Dau-
ermagneten macht ca. 16% aus[12]. So werden SmCo5 und Sm2Co17 z.B. in elektronische 
Uhren und Lautsprecher eingebaut. Neodym–Eisen–Bor-Magnete der Zusammensetzung 
Nd2Fe14B werden in Elektromotoren verwendet, z.B. in Windkraftanlagen und zunehmend 
in der Automobilindustrie (Hybrid- und Elektrofahrzeuge), aber auch in Festplatten, Laut-

* Die Vorräte dieser Lagerstätte beliefen sich auf ≈30×106 t Bastnäsit mit knapp 9% REE2O3
[9]. 2002 

wurde der Abbau jedoch eingestellt. Prospektionsarbeiten sollen zeigen, ob sich eine Wiederauf-
nahme des Abbau lohnt[12].
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sprechern und Kopfhörern. Der Elektromotor eines Personenautos benötigt Neodym in der 
Größenordnung von 1kg.

Schließlich seien noch 
die Verwendung als 
aktives Material  in 
Lasern angeführt, z.B. 
Nd-dot ie r te r  YAG 
(Y3Al5O12), oder die in 
vielen supraleitenden 
Legierungen[13]. So lei-
ten sich viele Supralei-
ter von der Kristall-
struktur des La2CuO4
ab. Diese Verbindung 
ist nicht selbst supra-
leitend, sondern wird 
erst dazu durch Ersatz 
e ines  Te i l s  des  La 
durch Ca, Sr oder Ba. 
Eine weitere Gruppe 
le i te t  s i ch  von 
Nd2CuO4 ab, wenn ein 
Teil des Nd durch Th 
oder Ce ersetzt wird.

2.6 Darstellung von REE-Daten
Wenn die Konzentrationen mehrerer Seltener Erden in einer Phase bekannt sind, lassen 
sich diese Daten anschaulich graphisch durch logarithmische Auftragung gegen die Ord-
nungszahl darstellen, nachdem man sie auf geeignete Weise normiert hat. Trägt man dage-
gen die Konzentrationen ohne Normierung gegen die Ordnungszahl auf, so erhält man 
eine charakteristische „Sägezahnkurve“, normalerweise mit von den leichten zu den 
schweren REE hin fallendem Trend. Das sei in Abbildung 3–links für das „North American 
Shale Composite“ (NASC)[14] demonstriert. Dieses Sägezahnmuster unterstreicht die 
Harkinssche Regel, die besagt, daß vergleichbare Elemente mit gerader Ordnungszahl häufi-
ger in der Natur sind als Elemente mit ungerader Ordnungszahl (vergleiche auch Abbil-
dung 97, Seite 113).

Das Normierungsverfahren hat den Zweck, dieses Sägezahnmuster zu entfernen, um ver-
schiedene Datensätze untereinander leichter vergleichbar zu machen, so daß sich der Blick 
nicht in unwesentlichen Aspekten verliert. Um REE-Daten zu normieren, macht man 
nichts anderes als die REE-Gehalte der zu normierenden Probe durch die entsprechenden 
Gehalte einer Vergleichsprobe zu dividieren, also (ppm La der Probe)/(ppm La der Ver-
gleichsprobe) etc. Welche Vergleichsprobe man auswählt, hängt davon ab, was man durch 
die Normierung zeigen möchte. Möchte man nichts weiter als die REE-Gehalte veranschau-
lichen, dann empfiehlt sich die Chondritnormierung, die den Standard der Normierungen 
darstellt. Ein solches Beispiel ist in Abbildung 3–links dargestellt. Die REE-Gehalte in 
Chondriten werden in Tabelle 26 auf Seite 117 angegeben.

Untersucht man eine Serie vergleichbarer Proben und interessiert sich vor allen Dingen für 
die relativen Abweichungen der REE-Verteilungsmuster untereinander, kann man zur Nor-
mierung z.B. auch die mittleren REE-Gehalte der Probenserie benutzen oder die Gehalte 
ähnlicher Proben aus anderen Gebieten. So war z.B. bei der Untersuchung von klastischen 
Sedimenten beliebt, die REE auf das North American Shale Composite zu normieren. Man 
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für wichtige Länder (nach [12], leicht verändert)



Seltene Erden und Isotopengeochemie

 9

erhält dann für andere Sedimente Verteilungsmuster, die nur wenig von einer Geraden par-
allel zur Ordnungszahlachse mit (ppm REE-Probe)/(ppm REE-Vergleichsprobe) = 1 abwei-
chen.

Sind Verteilungskoeffizienten Mineral/Schmelze oder Mineral/Mineral Gegenstand der 
Untersuchung, dann ist es bequem, als Normierungswerte die REE-Gehalte der Schmelze 
zu wählen oder die eines Minerals, d.h. den Verteilungskoeffizienten gegen die Ordnungs-
zahl aufzutragen, weil auf diese Weise die kristallographische Kontrolle des REE-Einbaus in 
verschiedene Mineraltypen leichter erkennbar wird.

ABBILDUNG  3 linke Hälfte: Auftragung der Konzentrationen an Seltenen Erden ohne Nor-
mierung; rechte Hälfte: Auftragung mit Normierung auf Gehalte in chondri-
tischen Meteoriten

2.7 Seltene Erden und Isotopengeochemie
Bei der Betrachtung von Abbildung 3 fällt auf, daß Daten für das Element mit der Ord-
nungszahl 61 (Pm) fehlen. Das liegt daran, daß alle Isotope dieses Elements radioaktiv sind 
und Halbwertszeiten von weniger als 17.7a (145Pm) haben. Die übrigen REE-Elemente ver-
fügen über 1 (Pr, Tb, Ho, Tm) bis 7 natürlich vorkommende Isotope (Nd, Sm, Gd, Dy, Yb; 
siehe Abbildung 4). Die vier Reinelemente haben dabei ungerade Ordnungszahlen, wäh-
rend die Elemente mit den meisten stabilen Isotopen alle gerade Ordnungszahlen aufwei-
sen. Auch unter diesen natürlich vorkommenden Isotopen gibt es einige langlebige Radio-
nuklide. Sie sind in Tabelle 2 zusammengestellt. Nuklide mit einer Halbwertszeit von mehr 
als 1014a darf man als über die Erdgeschichte stabil ansehen. Damit verbleiben als Nuklide, 
die von geochemischem Interesse sind, 138La, 147Sm und 176Lu. Sie sind die Tochternuklide 
der Isotopensysteme La-Ce, Sm-Nd und Lu-Hf. Insbesondere das Sm-Nd-System ist wichtig 
für die Altersbestimmung und als Tracer zur Aufklärung petrogenetischer Prozesse. Das gilt 
mit Einschränkungen auch für das Lu-Hf-System, während das La-Ce-System nicht beson-
ders geeignet für solche Zwecke ist.
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ABBILDUNG  4 Ausschnitt aus der Nuklidkarte – Seltene Erden: La = Lanthan, Ce = Cer, Pr = 
Praseodym, Nd = Neodym, Pm = Promethium, Sm = Samarium, Eu = Euro-
pium, Gd = Gadolinium, Tb = Terbium, Dy = Dysprosium, Ho = Holmium, Er 
= Erbium, Tm = Thulium, Yb = Ytterbium, Lu = Lutetium
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α-aktive Nuklide:
144Nd → 144Ce
147Sm → 143Nd
148Sm → 144Nd
149Sm → 145Nd
152Gd → 148Sm

138Ba → 138La → 138Ce
176Lu → 176Hf

β+ β-

β-

Die natürlich vorkommenden
Isotope der Seltenen Erden

Die Zahlen in den Boxen geben die prozentuale 
Häufigkeit des Isotops an der Zusammensetzung 
des jeweiligen Elementes an. Die Zahlen auf der 
linken Seite neben den Boxen stellen die Massen- 
zahlen dar. Die Zahlen unter den Elementsymbolen 
stehen für das Molgewicht des Elements.
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3.0 Verteilungskoeffizienten

3.1 Bestimmungsmethoden
Um das Verhalten der REE bei Aufschmelz- und Kristallisationsprozessen in der Natur ver-
stehen zu können, ist es erforderlich, etwas über den Einbau dieser Elemente in wichtige 
Minerale zu wissen, also die Verteilungskoeffizienten zwischen Mineralen und Schmelzen. 
Die uns zur Verfügung stehenden Informationen stammen aus zwei Quellen, zum einen 
aus experimentellen Bestimmungen, zum anderen aus der Analyse von Mineralen aus natür-
lichen Gesteinen. Beide Ansätze haben ihre Vor- und Nachteile, und mit beiden Methoden 
wurde eine Menge Daten in der einschlägigen Literatur produziert. So lassen sich bei expe-
rimentell-petrologischen Bestimmungen Variablen wie p, T und Chemismus weitgehend 
kontrollieren und systematische Abhängigkeiten des Elementeinbaus in Minerale feststel-
len. Eine solch exakte Kontrolle der Bildungsbedingungen ist nicht durch Analyse von 
Mineralen aus natürlichen Gesteinen zu erreichen. Andererseits gestaltet sich die prakti-
sche Durchführung der Analyse im letzten Fall erheblich einfacher, weil Minerale aus 
natürlichen Gesteinen in der Regel wesentlich größer sind und v.a. in größerer Menge zur 
Verfügung stehen als Minerale aus experimentellen Chargen. In der experimentellen Petro-
logie behilft man sich gerne damit, den Chargen einzelne REE-Elemente in so hoher Kon-
zentration zuzugeben, daß sie sich in den Reaktionsprodukten mit Hilfe der Elektronen-
strahlmikrosonde analysieren lassen. Im Bereich der Gültigkeit des Henryschen Gesetzes
(vergleiche Abbildung 5, Seite 13) ist das durchaus vertretbar, und dieses Gesetz scheint oft 
bis in den unteren Prozentbereich hinein gültig zu sein. Inzwischen lassen sich Punktmes-
sungen wie mit der Elektronenstrahlmikrosonde auch mit Hilfe der Ionensonde (SIMS = 
Sekundärionenmassenspektrometrie) oder der Laserablation (Kopplung eines Lasers, mit 
dem die Probe verdampft wird, an eine ICP-MS) im Spurenelementbereich durchführen[15]. 
Ein anderes Verfahren ist das der Autoradiographie[16], bei dem radioaktive Isotope (β-Strah-
ler) des interessierenden Spurenelementes eingesetzt werden; die Messung erfolgt durch 
Registrierung der β-Spuren auf einem Filmmaterial, das auf die polierte Fläche der experi-
mentellen Charge aufgelegt wird. Die Kleinheit der bei experimentellen Synthesen produ-
zierten Minerale verursacht jedoch im Fall von inkompatiblen Spurenelementen leicht 
eine Überstrahlung des Films über den Mineralen durch Strahlung aus der Matrix. Die 
Ergebnisse der Autoradiographie sind durch Nachmessungen mittels SIMS in Mißkredit 
geraten[15].

Ein Problem bei beiden Methoden der Bestimmung von Verteilungskoeffizienten – sowohl 
der experimentell-petrologischen Variante als auch der Untersuchung natürlicher Systeme 
– liegt im Nachweis der Gleichgewichtseinstellung zwischen Mineralen und der Schmelze. 
In der experimentellen Petrologie nimmt man Gleichgewicht als eingestellt an, wenn das-
selbe Ergebnis erreicht wird von „oben“ (Abkühlung einer Schmelze) als auch von „unten“ 
her (Aufschmelzung eines Gesteins). Bei der Untersuchung natürlicher Systeme stellt sich 
oft das Problem, daß die Minerale Einschlüsse von Fremdphasen (andere Minerale, 
Schmelze, Fluideinschlüsse) enthalten, die eventuell die REE in viel höherer Konzentration 
enthalten können als das interessierende Mineral, was die Ergebnisse wertlos macht, wenn 

TABELLE  2:  Langlebige Radionuklide der Seltenen Erden

Nuklid
natürliche Häu-

figkeit [%]
Halbwerts-

zeit [a] Nuklid
natürliche Häu-

figkeit [%]
Halbwerts-

zeit [a]
La-138 0.089 1.05×1011 Sm-149 13.82 >1×1016

Ce-142 11.07 >5×1016 Gd-152 0.20 1.1×1014

Nd-144 23.79 2.1×1015 Dy-156 0.052 2×1014

Sm-147 15.00 1.06×1011 Lu-176 2.59 2.6×1010

Sm-148 11.24 8×1015
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man nicht äußerste Sorgfalt auf die saubere Abtrennung der gewünschten Minerale legt. 
Auch chemische Zonierungen können die Ableitung brauchbarer Daten schwierig 
machen. Viele der publizierten REE-Verteilungskoeffizienten für gesteinsbildende Minerale 
weisen solche Mängel auf und sind für petrogenetische Modellrechnungen von zweifelhaf-
tem Wert.

3.2 Arten von Verteilungskoeffizienten
In der Geochemie und Petrologie sind verschiedene Verteilungskoeffizienten in Gebrauch. 
Bereits im Einleitungskapitel wurde die einfachste und in der Geochemie am meisten 
benutzte Form definiert als das Verhältnis der Konzentration des betrachteten Elementes 
im Kristall cs zur Konzentration in der Schmelze cl:

Ds/l = cs/cl [GL 4]

Vor allen Dingen in der Petrologie ist daneben noch ein Austauschverteilungskoeffizient KD
in Gebrauch, der in Betracht zieht, daß der Einbau eines Spurenelements Sn+ in ein Kristall-
gitter mit dem Austausch gegen ein Hauptelement Hm+ verbunden sein wird:

.

Der Austauschverteilungskoeffizient ergibt sich dann einfach als Gleichgewichtskonstante 
dieser Reaktion:

[GL 5]

Um diesen Verteilungskoeffizienten definieren zu können, muß man natürlich die 
relevante Austauschreaktion kennen, was bei strukturell einfach zusammengesetzten 
Mineralen nicht schwierig sein sollte. Typisches Beispiel ist der Ni-Einbau in Forsterit 
durch Austausch gegen Mg[17].

Gelegentlich wird in der Geochemie auch der Nernstsche Verteilungskoeffizient verwandt, der 
thermodynamisch begründet ist: In einer idealen Mischung gehorchen alle Komponenten i
der folgenden Gleichung:

[GL 6]

wobei μi das chemische Potential der Komponente i ist,  das chemische Potential der 
Komponente i unter Standardbedingungen (20°C, 1bar) und xi der Molenbruch der Kom-
ponente i in der Mischung. Bei nicht idealen (= realen) Mischungen muß xi gegen die Aktivität
ai ausgetauscht werden:

[GL 7]

ai ist über den Aktivitätskoeffizienten γi mit dem Molenbruch verknüpft:

[GL 8]

γi geht gegen 1 für xi → 1, ist also ein Maß für die Abweichung von der Idealität. γi kann 
sowohl größer als auch kleiner als 1 sein und wird i.a. eine Funktion von T, p und x sein. 
Bei Spurenelementen – also auch bei den REE für fast alle gesteinsbildenden Minerale – 
geht xi gegen 0. Es ist plausibel anzunehmen, daß dann die Gegenwart eines Spurenele-
ments die Eigenschaften des Kristalls nicht nennenswert beeinflußt, und man kann in der 
Regel bei fester Temperatur und festem Druck eine erhebliche Vereinfachung vornehmen 
und γi durch eine Proportionalitätskonstante ersetzen:

[GL 9]
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Danach ist die Aktivität eines Spurenelements über einen mehr oder weniger großen Kon-
zentrationsbereich seinem Molenbruch über die Konstante kh proportional. GL 9 ist das 
Henrysche Gesetz und kh die Henrysche Konstante.

Die Beziehungen zwischen ai und xi sind in 
Abbildung 5 schematisch illustriert für 
ideale Mischungen, reale Mischungen und 
„Henrys Law“-Verhalten. 

Wenn ein Spurenelement dem Henryschen 
Gesetz gehorcht, dann heißt das, daß es sich 
innerhalb des Gültigkeitsbereiches dieses 
Gesetzes in konstantem Verhältnis auf zwei 
Phasen verteilt, z.B. Kristall und Schmelze. 
Inwieweit dieses Gesetz für Spurenelemente 
in der Geochemie gültig ist, ist um 1980 
erbittert auf Grund von experimentellen 
Daten diskutiert worden[18],[19]. Die Kontro-
verse ist inzwischen weitgehend beigelegt; 
es scheint nämlich, als ob das Henrysche 
Gesetz für Spurenelementverteilungen zwi-
schen festen und flüssigen Phasen weitge-
hend gültig ist und daß Abweichungen von 
diesem Gesetz oft als experimentelle oder 
analytische Fehler gedeutet werden können. 
Ein in seinen Ursachen nicht völlig geklärter 
Fall ist für die Verteilung von Sm zwischen 
Pyrop und Schmelze in Abbildung 6 dargestellt[20]. Für Sm-Konzentrationen über mehrere 
Zehnerpotenzen hinweg scheint das Henrysche Gesetz danach erfüllt zu sein. Für diesen 
Bereich nehmen die Autoren eine Substitution von Mg gegen die REE an mit einem gekop-
pelten Ersatz von Si durch Al, also ein Gleichgewicht

[(REE)3Al5)O12]l ? [(REE)3Al5)O12]Grt 

mit der Gleichgewichtskonstanten

[GL 10]

Darin steht K1 für das Verhältnis der Aktivitätskoeffizienten der REE und DREE für das Kon-
zentrationsverhältnis. Die Gleichsetzung von Molenbruch- und Konzentrationsverhältnis 
ist bei den niedrigen Konzentrationen, in denen Spurenelemente vorliegen, erlaubt*.

* Beweis z.B. für das folgende fiktive Beispiel: Ni-Verteilung zwischen Forsterit Mg1.99 Ni0.01 SiO4 und 
Forsteritschmelze Mg1.998 Ni0.002 SiO4: Molenbruch Ni im Forsterit 0.01/2=0.005; Molenbruch Ni in 
Forsteritschmelze 0.002/2=0.001 →  = 0.005/0.001 = 5. Molgewicht Forsterit: 1.99×40.31 + 
0.01×74.71 + 60.09 = 141.054; Konzentration von Ni im Forsterit: [0.01×58.71/141.054]×100 = 
0.41622 Gew.%. Molgewicht der Forsteritschmelze: 1.998×40.31 + 0.002×74.71 + 60.09 = 140.7788; 
Ni-Konzentration in Forsteritschmelze: [0.002×58.71/140.7788]×100 = 0.08341 Gew.%; →  
= 0.41622/0.08341 = 4.990; Unterschied also vernachlässigbar gering!
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ABBILDUNG  5  Auftragung von Aktivität ge-
gen Konzentration; im linearen Bereich bei
niedrigen Konzentrationen ist das Henrysche
Gesetz erfüllt.
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Für <10ppm Sm im Gra-
nat beobachtet man nach 
diesen Experimenten 
eine Abweichung vom 
Henryschen Gesetz als 
starken Anstieg des Ver-
teilungskoeffizienten Ds/l, 
der von den Autoren dem 
Eintritt von Sm (und Tm) 
in  Gi t te rdefekte  des 
Pyrops zugeschrieben 
wurde. Dabei wird der 
folgende Austausch dis-
kutiert:

(2 REEO1.5)l + (3 Mg2+)Grt 
? (3 MgO)l + (2 REE3+)Grt 

+ VMg,

wobei VMg für eine Mg-
Leerstelle im Granatgitter 
steht. Für diesen Aus-
tausch g i l t  fo lgende 
Gle ichgewichtskon-
stante, wenn man ¬Kon-
zentrationen betrachtet:

.

Da die REE in Spurengehalten vorliegen, sind  und  konstant und können als k2
zusammengefaßt werden:

[GL 11]

Wenn ein solcher gekoppelter Austausch realisiert ist, dann ist  umgekehrt proportio-
nal der Quadratwurzel der Leerstellenkonzentration im Granat. Inwieweit diese Interpreta-
tion jedoch korrekt ist, ist mir nicht bekannt. Es könnte alternativ auch angenommen wer-
den, daß im Fall niedriger REE-Gehalte im Granat die Schwierigkeiten der Bestimmung der 
Verteilungskoeffizienten durch das Verfahren der Autoradiographie so groß waren, daß rea-
listische Werte nicht mehr erhalten werden konnten.
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ABBILDUNG  6  Sm-Verteilungskoeffizienten zwischen Pyrop und
Schmelze bei 30 Kbar und 1300°C als Funktion des Sm-Gehalts
des Granats. R steht für ein reversibel geführtes Experiment (Ein-
stellung des Gleichgewichts „von unten“ und „von oben“). Die
Fehlerbalken entsprechen ±1σ.
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Prowatke & Klemme (2006) haben 
in einer Serie von Experimenten 
die Verteilung von Sm zwischen 
Titanit und Schmelzen unter-
sucht[21]. Einige der Ergebnisse sind 
in Abbildung 7 wiedergegeben. Die 
Daten in den beiden oberen Dia-
grammen lassen sich so erklären, 
daß sich für Titanit, der aus der 
höher polymerisierten Schmelze 
kristallisiert [höheres Al2O3/(CaO + 
Na2O + K2O) der Schmelze] höhere 
Verteilungskoeffizienten ergeben. 
Analoge Ergebnisse werden für 
viele Mineral/Schmelze-Gleichge-
wichte beobachtet. Niedrige Vertei-
lungskoeffizienten werden auch für 
Al-freie Schmelzen gemessen (unte-
res Diagramm). Mangelndes Al 
mag die Mechanismen der Substi-
tution im Titanit einschränken. 
Der Bereich, in dem das Henrysche 
Gesetz gültig ist, reicht bis zu 5000 
ppm Sm in der Schmelze und bis zu 
8000 ppm im koexistierenden Tita-
nit. Bei höheren Sm-Gehalten sin-
ken die Verteilungskoeffizienten 
mit wachsendem Sm-Gehalt stark.

Als letzte Definition sei die des 
Nernstschen Verteilungskoeffizien-
ten angeführt. Betrachtet man zwei 
partiell ineinander lösliche Flüssig-
keiten (Schmelzen, Mischkristalle) 
ϕ und ψ – ein nicht ideales System 
– zwischen denen eine dritte Kom-
ponente in so niedriger Konzentra-
tion verteilt wird, daß deren Ver-
halten in beiden Flüssigkeiten ideal 
ist, dann gilt im Gleichgewicht:

woraus folgt:

und durch Auflösen:

[GL 12]

Das Verhältnis  wird als Nernstscher Verteilungskoeffizient k bezeichnet. Seine Tempe-
raturabhängigkeit ist unmittelbar zu erkennen. Er findet jedoch in der Geochemie nur 
untergeordnete Anwendung.
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ABBILDUNG  7  Sm-Verteilung zwischen Titanit und
Schmelzen verschiedener Zusammensetzung[21]; Experi-
mente durchgeführt bei 1150 °C.
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3.3 Spurenelementeinbau in Minerale
Der Einbau der REE in Minerale 
wird natürlich denselben Gesetz-
mäßigkeiten unterliegen wie der 
Einbau anderer Elemente. Aus 
historischen Gründen werden 
die Goldschmidtschen Regeln
immer wieder genannt, wenn es 
gilt abzuschätzen, welche Spu-
renelemente welche Hauptele-
mente in Mineralen wohl zu 
substituieren vermögen. Diese 
Regeln besagen grob das fol-
gende[22]:

1. Damit ein Ion ein anderes in 
einer Kristallstruktur erset-
zen kann, dürfen die Unter-
schiede in den Ionenradien 
nicht größer als ungefähr 
15% sein.

2. Stehen zwei Ionen derselben 
Ladung aber  mit  unter-
schiedlichen Radien um ei-
nen Kristallgitterplatz in 
Konkurrenz, wird das Ion 
mit dem kleineren Radius 
vorzugsweise eingebaut.

3. Wenn zwei Ionen mit glei-
chen Radien aber unter-
schiedlicher Ladung um 
einen Kristallgitterplatz kon-
kurrieren, wird das Ion mit 
der höheren Ladung vor-
zugsweise eingebaut.

Insbesondere die beiden letzten Regeln sind vielfach als unzulänglich oder gar falsch kriti-
siert worden. Derzeit beginnt man, den Spurenelementeinbau auch theoretisch zu 
beschreiben und quantitativ vorherzusagen. Bereits in den späten 1960er Jahren wurden 
nützliche Neuformulierungen der Goldschmidtschen Regeln auf empirischer Grundlage 
vorgestellt. Ein wichtiger Schritt dahin wurde von Onuma et al. geleistet[23]. Sie trugen 
Mineral/Schmelze-Verteilungskoeffizienten für Augit und Orthopyroxen als Funktion von 
Ionenradius und Ladung auf. Dabei fanden sie, daß die Daten für Elemente derselben 
Ladung auf gut definierte Kurven fallen und daß die Kurvenzüge für Ionen verschiedener 
Ladung einander ungefähr parallel liegen. Derartige Auftragungen werden heute gelegent-
lich als Onuma-Diagramme bezeichnet. Ein Beispiel dafür ist für Granat/Schmelze in Abbil-
dung 8 aufgetragen[23]. Onuma und Mitarbeiter schlossen daraus nicht nur, daß die 
Spurenelemente wie die REE tatsächlich Gitterplätze in Mineralen besetzen, sondern auch, 
daß für Spurenelemente gleicher Ladung die Unterschiede in den Ionenradien zwischen 
den Spurenelementen und dem Hauptelement, das sie im Kristallgitter vertreten können, 
der wesentliche Faktor ist, der den Wert des Verteilungskoeffizienten bestimmt. Darüber 
hinaus scheint der Effekt der Ionenladung auf den Wert des Verteilungskoeffizienten unab-
hängig zu sein vom Effekt des Ionenradius.

Einbau von Spurenelementen auf Kristalldefekte scheint dagegen quantitativ nicht ins 
Gewicht zu fallen. Zwar wurde in Stählen eine Korrelation des N2-Gehaltes mit der Dichte 
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von Schraubenversetzungen sowie Kantenversetzungen und/oder Korngrenzdefekten 
gefunden, dies aber nur bei extrem hohen Versetzungsdichten von >1011/cm2, die in der 
Natur allenfalls in Quarz und Sanidin, nicht aber in Pyroxenen oder Olivin beobachtet 
werden[25].

Basierend auf den Arbeiten 
von Onuma und Mitarbeitern 
stellte Philpotts[24] die fol-
gende Formulierung von 
Regeln für Kristalle mit Ionen-
bindung vor, für die er den 
(Ulk-)Namen „Law of Con-
stant Rejection“ vorschlug*. 
Diese Regeln haben sich aller-
dings nie weiter Beachtung 
erfreut und sind inzwischen 
von besseren Formulierungen 
abgelöst worden.

1. Nahe dem optimalen Io-
nenradius ist für Ionen 
derselben Ladung der Log-
arithmus der Verteilungs-
koeffiz ienten e ine 
parabolische Funktion der 
Radien.
Diese Beziehung läßt sich 
am besten durch die REE 
illustrieren. Eine paraboli-
sche Abhängigkeit wird 
durch die Ionengitter-
deformationstheorie[26]

vorausgesagt.

2. Für Ionen derselben Ladung, deren Radien um mehr als einige Prozent von der opti-
malen Größe des Kristallgitterplatzes abweichen, sind die Verteilungskoeffizienten ex-
ponentielle Funktionen des Ionenradius der Form

[GL 13]

wobei D1 und D2 die s/l-Verteilungskoeffizienten für die Elemente 1 und 2 sind, r1 und 
r2 deren Ionenradien und K eine Konstante.
Diese Regel ist rein empirisch und nicht übereinstimmend mit der oben erwähnten De-
formationstheorie. Mit Hilfe dieser Formulierung scheinen sich aber etwas bessere An-
passungen erhalten zu lassen als mit einer parabolischen Funktion. Abbildung 9 illu-
striert derartige logarithmisch-lineare Anpassungen am Beispiel des Einbaus der REE in 
Orthopyroxene, für deren Struktur diese Elemente zu groß sind[23]. Die Beobachtung, 
daß Fe und Mn nicht auf dieselbe Kurve fallen, scheint systematisch zu sein und wird 
auch für Olivine beobachtet. Philpotts vermutet die Ursachen in unterschiedlichen 
Bindungsarten, Wertigkeiten oder gar falschen Ionenradien.

3. Die Variation der Verteilungskoeffizienten ist fast dieselbe, wenn man eine Serie von 
Kationen mit ähnlichen Radien, aber verschiedenen Ladungen miteinander ver-
gleicht. Das heißt, bei bestimmtem Ionenradius sind die Steigungen der Kurven für 
verschiedene Valenzen praktisch identisch. Der optimale Radius ist für alle Kurven 

* „… based on my recent experiences seeking employment…”
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verschiedener Ladung derselbe. Für ein- und denselben Gitterplatz dürfen die Kurven 
für unterschiedliche Ladungen einander nicht kreuzen.

4. Die Variation des Verteilungskoeffizienten mit dem Ionenradius für Kationen, die grö-
ßer sind, als es der optimalen Gitterplatzgröße r0 entspricht, ist spiegelbildlich gleich 
der Variation für Kationen, die kleiner als optimal sind:

Diese Regel besagt, daß die Steigung der Kurven bei gleicher Entfernung vom Gitter-
platzoptimum dieselbe ist, aber das umgekehrte Vorzeichen hat. Als Beispiel sei der 
Einbau zweiwertiger Ionen in Plagioklase angeführt (siehe Abbildung 10[23]). Ca und Sr 
scheinen gleich weit vom Gitterplatzoptimum entfernt zu liegen, und die Funktion hat 
bei beiden Elemente dieselbe Steigung, jedoch mit umgekehrtem Vorzeichen.

Diese empirisch gefundenen 
Regeln können durchaus bei 
der Konstruktion von Dia-
grammen für Verteilungsko-
effizienten hilfreich sein für 
die Abschätzung, ob Spuren-
elemente Gitterplätze ein-
nehmen oder  andere 
Mechanismen und Effekte, 
wie Verunreinigungen, Zwi-
schengitterplatzeinbau, 
kinetische Effekte (z.B. Dif-
fusionsgradienten) eine 
Rolle spielen.

Die Regeln weisen den Io-
nenradien das bestimmende 
Gewicht für die Verteilungs-
koeffizienten zu. Neuere Ar-
beiten versuchen Ionenradi-
en und Wert igke i ten 
zugleich in die Betrachtung 
einzubeziehen und ihre Rol-
le zu bewerten[27]. Dabei 
zeigt sich, daß bei ähnli-
chem Ionenradius die Ver-
teilungskoeffizienten mit 
zunehmendem Unterschied in den Wertigkeiten zwischen Haupt- und Spurenelement 
stark abnehmen, wie das in Abbildung 11 für die beiden M-Gitterplätze in der Pyroxen-
struktur dargestellt ist[28].

Eine offensichtliche Unterlassung der hier gezeigten Ansätze ist, daß sie nur die Struktur 
der Kristalle berücksichtigen. Dagegen ist seit ca. 1980 zunehmend belegt, daß auch die 
Struktur der koexistierenden Schmelzen eine Rolle spielen kann. Zum einen weisen 
Schmelzen eine Nahordnung auf; zum anderen nehmen in der Richtung von basaltischer 
zu rhyolitischer Schmelze ihr Polymerisationsgrad und ihre Viskosität zu. Ein nützlicher 
Indikator dafür ist das Verhältnis nicht-brückenbildenden Sauerstoffen zu Tetraedern 
(NBO/T) in der Schmelze. Eine reine SiO2-Schmelze hat NBO/T = 0/1, eine Forsterit-
schmelze hat NBO/T = 4/1. Granitische Magmen haben ebenfalls R-Werte nahe 2, ultraba-
sische Magmen R≈3. Man beobachtet durchweg, daß die Verteilungskoeffizienten für ein 
bestimmtes Mineral in der Richtung von basaltischer nach rhyolitischer Schmelze anstei-
gen, wenn man inkompatible Spurenelemente betrachtet (D<1). Daß der Polymerisations-
grad dabei eine Rolle spielt, kann vermutet werden; die sauren Schmelzen mögen eine 
geringere Zahl von „Gitterplätzen“ zum Einbau von Netzwerkwandlern zur Verfügung 
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haben als basische Schmelzen. Diese Beobachtung trifft auch auf die REE zu. Die relative 
REE-Verteilung ändert sich dabei jedoch nicht, d.h. die Verteilungsmuster für ein bestimm-
tes Mineral sind unabhängig von der Zusammensetzung der Schmelze mit Ausnahme von 
Eu2+, für dessen Stabilisierung auch die Struktur der Schmelze eine Rolle spielen mag[29]. 

Die  Berechnung 
von NBO/T für 
Schmelzen ist nicht 
ganz  e infach. 
Grundlage gängi-
ger Berechnungs-
vorschr i f ten  i s t 
zumeist das Modell 
von Bott inga  & 
Weill (1972)[30], bei 
dem die  S i l i -
katschmelze rech-
nerisch in zwei Teil-
gitter (Quasigitter) 
zer legt  wi rd . 
Danach besteht die 
Schmelze aus einem 
Teilgitter der tetra-
edrisch durch Sau-
erstoff koordinier-
ten 
Netzwerkbi ldner 
und einem zweiten 
Teilgitter aus den 
Netzwerkwand-
lern. Nach einem 
Vorschlag von Niel-
sen (1988)[31] wird 
zu den Netzwerk-
b i ldnern neben 
dem Si nur der Teil 
des Al gerechnet, 
der durch Na und K 
komplexiert wer-
den kann. In der Tat 
scheint in Al-über-
schüssigen Schmel-
zen das Al teilweise 
fünf- bis sechsfach 
koordinier t  zu 
se in [ 3 2 ] .  Ca  und 
andere  höher -
wertige Kationen 
(inklusive eines Anteils an Al) stehen damit für das Quasigitter der Netzwerkwandler zur 
Verfügung, während Na und K zur Absättigung von Al in den Tetraedern benötigt werden 
und damit nicht zu den Netzwerkwandlern gezählt werden dürfen. In peralkalischen 
Schmelzen mag es notwendig werden, noch den Teil von Na und K, der nicht mehr an Al 
gebunden werden kann, mit Fe3+ zu verrechnen, das damit ebenfalls zum Netzwerkbildner 
wird. Auch das scheint durch spektroskopische Befunde belegt[33]. Beim Wasser wirkt nur 
der Anteil netzwerkwandelnd, der sich chemisch in der Schmelze als OH– löst; dieser Anteil 
kann grob aus der Erniedrigung der Viskosität abgeschätzt werden. Das Modell geht weiter 
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davon aus, daß zwar innerhalb der beiden Quasigitter ideale Mischbarkeit herrscht, daß 
aber zwischen beiden Teilgittern keinerlei Ionenaustausch möglich ist. Mit diesen Bedin-
gungen lassen sich die Aktivitäten aller Komponenten in der Schmelze für die einzelnen 
Teilgitter berechnen oder zumindest gut abschätzen.

Die REE sind nach diesem Modell selbstverständlich den Netzwerkwandlern zuzuordnen. 
Da dieses Quasigitter mit zunehmendem Polymerisationsgrad (sinkendes NBO/T) im Ver-
hältnis zur gesamten Schmelze kleiner wird, wird das Gleichgewicht Mineral/Schmelze für 
die REE und andere Spurenelemente – konstante Verteilungskoeffizienten vorausgesetzt 
und andere Effekte vernachlässigend – in sauren Schmelzen im Vergleich zu mafischen 
zugunsten des Minerals verschoben. Der Anstieg der Verteilungskoeffizienten mit dem 
SiO2-Gehalt wird damit verständlich, auch wenn dieses Modell nicht berücksichtigt, daß 
auch die Zusammensetzung eines Minerals X von derjenigen der Schmelze abhängt. Ob 
Zusammensetzung und Struktur der Schmelze eine ähnlich dominierende Rolle spielen wie 
die Zusammensetzung und Struktur der Minerale[34], erscheint mehr als zweifelhaft, weil 
Schmelzen infolge ihrer größeren Kompressibilität eine größere Toleranz für die Aufnahme 
von Ionen aller Größen haben sollten als kristalline Phasen.

Ein wesentlicher Schritt, der die vielfach für Silikate und Oxide beobachtete parabolische 
Abhängigkeit der Verteilungskoeffizienten vom Ionenradius quantitativ beschreiben kann, 
wurde Mitte der 1990er Jahre gemacht. Blundy & Wood[35],[36],[37] gingen dabei von einem 
thermodynamischen Ansatz aus. Betrachtet man ein einfache Austauschreaktion zwischen 
einem Mineral x–tal und einer Schmelze l für ein Hauptelement J, das den optimalen 
Ionenradius aufweist

J-Komponente im Kristall ? J-Komponente in der Schmelze*, [GL 14]

dann gilt für die Änderung der Gibbsschen freien Energie  dieses Austausches:

[GL 15]

[GL 16]

Dabei entspricht der Ausdruck im Logarithmus auf der rechten Seite der Gleichgewichts-
konstanten K0 der Reaktion. Nach K0 aufgelöst, erhält man:

[GL 17]

Wenn anstelle des Hauptelementes J ein Spurenelement I zwischen Kristall und Schmelze 
ausgetauscht wird, läßt sich dies in einer analogen Gleichung zu GL 14 schreiben:

I-Komponente im Kristall ? I-Komponente in der Schmelze† [GL 18]

Die I-Komponente liegt dabei sowohl im Kristall als auch in der Schmelze in „unendlicher“ 
Verdünnung vor. Es ist plausibel anzunehmen, daß die Änderung der freien Energie in GL 
14 und GL 18 identisch wäre, wenn die Ionenradien der Elemente I und J gleich wären. 
Wenn – wie anzunehmen – I jedoch einen unterschiedlichen Ionenradius aufweist, wird 
das Gitter des Kristalls in der Umgebung um das Ion I verzerrt, und auch die Nahordnung 
der Schmelze wird in der Umgebung von I anders sein als um J. Wood & Blundy[36] argu-
mentieren, daß in diesem Fall das ΔG für die Reaktion von GL 18 um einen Betrag größer 
ist als das ΔG für Reaktion GL 14, welcher der Arbeit entspricht, die aufgewendet werden 
muß, um das Kristallgitter und die Schmelze in der Umgebung von I zu verformen. Dies 
soll zumindest für Ionen wie die Erdalkalien oder die REE gelten, bei denen Kristallfeldef-

* im Fall von Klinopyroxen also z.B. die Diopsidkomponente im Cpx und in der Schmelze
† für die REE also z.B. eine Sm-Komponente in Cpx und koexistierender Schmelze
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fekte durch nur teilweise aufgefüllte äußere Elektronenschalen klein sind. Dann läßt sich 
das  der Reaktion GL 18 schreiben als:

[GL 19]

Darin entsprechen die beiden Terme in Klammern der Verformungsenergie, die durch die 
Ersetzung von 1 Mol J durch 1 Mol I in einem „unendlichen“ Volumen von reiner Kompo-
nente J sowohl im Kristall als auch in der Schmelze zustande kommt. Mit der weiteren 
Annahme, daß der Term der Verformungsenergie der Schmelze vernachlässigbar klein ist 
im Vergleich zum Term des Kristalls, vereinfacht sich GL 19 entsprechend. Löst man dann 
nach  auf, so ergibt sich:

[GL 20]

und daraus:

[GL 21]

Die Beziehung zwischen der Gleichgewichtskonstanten K und dem nach GL 4 definierten 
Verteilungskoeffizienten D läßt sich herstellen, wenn man bedenkt, daß die Aktivität a das 
Produkt aus Aktivitätskoeffizienten γ und Molenbruch X ist:

[GL 22]

Das Verhältnis zweier Molenbrüche ist mit DXtal/l über das Verhältnis der Molgewichte 
MGl/MGXtal verbunden*:

[GL 23]

Dies, eingesetzt in GL 22, ergibt:

[GL 24]

Da es sich bei J per Voraussetzung um das Hauptelement mit dem optimalen Radius für den 
Einbau in den Kristall handelt, wird sein Aktivitätskoeffizient mit hinreichender Genauig-
keit = 1 sein. GL 24 vereinfacht sich damit zu

[GL 25]

Entsprechend GL 24 gilt für das Spurenelement I 

* Wählen wir zur Illustration zwei Minerale, Olivin und Orthopyroxen mit jeweils einem Mg/
(Mg+Fe)-Verhältnis von 0.90, wie das in Peridotiten häufig für beide Minerale ist. Das Molgewicht 
von Mg1.8Fe0.2SiO4 beträgt dann 103.56 und das von Mg1.8Fe0.2Si2O6 163.65. Der Fe-Gehalt im Oli-
vin liegt für das Beispiel bei 0.2/2×71.85/103.56 = 6.94% und der Fe-Gehalt im Opx bei 0.2/
2×71.85/163.65 = 4.39%. Das Konzentrationsverhältnis cOl/cOpx entspricht D, und durch Multipli-
kation mit dem Verhältnis der Molgewichte erhält man (6.94/4.39)×(103.56/163.65) = 1.00, also 
das Verhältnis der Molenbrüche.
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[GL 26]

Die Kombination beider Gleichungen ergibt

und mit Einsetzen von GL 21:

[GL 27]

Das Aktivitätsverhältnis der Komponenten mit I und J in der Schmelze beträgt näherungs-
weise 1, und in der Nähe des Molenbruches = 0 ist auch die Aktivität der Komponente mit 
I im Kristall nahe 1; die Gleichung vereinfacht sich damit weiter zu:

[GL 28]

Nach Brice[38] ist die Verformungsenergie  um einen kugelförmigen Gitterplatz 
abhängig vom Youngschen Modul E* für den Gitterplatz, auf dem die Substitution erfolgt, 
und vom Ionenradienunterschied zwischen dem optimalen Ionenradius r0 für diesen Git-
terplatz und dem Radius ri des Spurenelementes:

[GL 29]

NA steht darin für die Avogadro-Zahl. Die Verformungsenergie ist demnach 0, wenn das 
Spurenelement I den Radius des Gitterplatzoptimums r0 hat. Der kubische Term Δr3 berück-
sichtigt, daß  sich nicht symmetrisch um r0 ändert, sondern für ein zu großes Ion 
größer ist als für ein Ion mit einem Radius kleiner als r0. Mit diesem Ausdruck, in GL 28 ein-
gesetzt, erhält man schließlich die Beziehung zwischen Verteilungskoeffizienten, Ionenra-
dien und Elastizitätsmodul:

[GL 30]

beziehungsweise, wenn für die Konstanten ihre Zahlenwerte eingesetzt werden und außer-
dem natürlich auf die Dimensionen geachtet wird:

[GL 31]

mit E in GPa (Gigapascal) 109 N/m2,

für NA wurde 6.022×1023/mol eingesetzt;

* Der Youngsche Modul E ist das Verhältnis von Streß zu Verformung (strain), wenn ein Körper in einer 
Richtung gedehnt oder komprimiert wird; er ist demnach das Verhältnis von Deformationskraft 
pro Flächeneinheit, dividiert durch die Längenänderung pro Einheitslänge (Δl/l) eines Körpers und 
hat die Dimension eines Druckes; E ist proportional dem Elastizitätsmodul K. Beide sind über die Be-
ziehung E = 3K/(1 – 2σ) miteinander verbunden. σ steht hier für das Poisson-Verhältnis, welches das 
Verhältnis von transversaler zu longitudinaler Verformung ist, wenn ein Körper in einer Richtung 
gedehnt wird. Für inkompressible Körper hat σ den Wert 0.5, für Poisson-Festkörper 0.25, und für 
viele Minerale und Gesteine liegt σ zwischen 0.2 und 0.3 (d.h. ihr Volumen nimmt zu, wenn sie in 
eine Richtung gedehnt werden; es nimmt ab, wenn sie in eine Richtung komprimiert werden).
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r0,und ri sind in nm = 10-9m einzugeben,

T in K, und für

R wurde ein Wert von 8.314 J/(mol×K) = 8.314 (N×m)/(mol×K) eingegeben.

Als Funktion von ri nimmt Di die Form einer Parabel an, die für ri = r0 ihren Scheitelpunkt 
erreicht (Di = D0) und die umso schmaler ist, je größer E ist (Abbildung 12). E wiederum 
wächst mit der Ladung des betrachteten Spurenelementes. Die Abbildung zeigt, daß das 
Kristallgitter für Ionen mit niedriger Ladung eine erheblich größere Toleranz aufweist als 
für hoch geladene Kationen bei demselben Radius.

ABBILDUNG  12 Abhängigkeit der Exponentialfunktion in GL 31 vom Youngschen Modul E 
für Werte von 30, 100 und 300 GPa bei einer Temperatur von 1000 °C und 
für r0 = 0.1nm. An den Parabeln ist ihre Asymmetrie gut zu erkennen, die auf 
dem Beitrag des kubischen Gliedes (Δr)3 beruht. Der rechte Ast der Parabeln 
(für Ionen mit ri > r0) ist steiler als der linke, weil zu große Ionen das Gitter 
stärker verzerren als zu kleine. Tatsächlich nimmt E beim Übergang von ein- 
zu zweiwertigen Kationen um ca. das Doppelte zu und beim Übergang von 
ein- zu dreiwertigen Kationen um das Dreifache.

Die Temperaturabhängigkeit von Di läßt sich aus GL 30 unmittelbar ablesen. Die Variation 
mit der Temperatur sollte umso größer sein, je größer die Ionenradiendifferenz (ri – r0) ist. 
Sie verschwindet auch nicht für ri = r0, weil D0 mit der Temperatur ebenfalls variiert, wie aus 
GL 17 und GL 25 zu entnehmen ist. Kationen verschiedener Wertigkeit, die denselben Git-
terplatz in einem Kristall einnehmen, werden dasselbe r0 aufweisen, aber ihre Werte für E
und D0 werden nicht identisch sein.

Ionen gleicher Wertigkeit, die denselben Gitterplatz besetzen, fallen auf eine Parabel, die 
durch einen Wert von E gekennzeichnet ist; r0 wird in der Nähe des Radius des Haupt-
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elementes liegen, das diesen Platz besetzt. Bei bekanntem r0 und E sowie Di für ein Kation 
kann dann für jedes andere Kation, das denselben Gitterplatz besetzt, dessen Di errechnet 
werden. Da E nicht sehr stark von T (und p) in der Erde abhängt, ist die Abschätzung der 
Verteilungskoeffizienten sogar für verschiedene Temperaturen möglich. Das Modell von 
Blundy & Wood ist damit geeignet, die Arbeit der experimentellen Petrologen auf dem 
Gebiet der Spurenelementverteilung erheblich zu reduzieren.

In Abbildung 13 sind Ergebnisse von Experimenten zur Verteilung von Spurenelementen 
zwischen Amphibolen und tonalitischen Schmelzen aufgetragen. Man erkennt, daß die 
REE und die vierwertigen high field-strength-Elemente auf Parabeln mit verschiedenem r0
liegen und demzufolge (wenig überraschend) verschiedene Gitterplätze besetzen sollten. 
Die Parabeln für die vierwertigen Elemente sind enger als die für die REE, was sich in nied-
rigeren Werten für den Youngschen Modul im Fall der REE auswirkt. Die geringen Ionenra-
dienunterschiede zwischen Zr und Hf äußern sich in markant unterschiedlichen 
Verteilungskoeffizienten, die durch das Modell von Wood & Blundy zwanglos als Folge des 
großen Wertes von E erklärt werden können. Durch die fünfwertigen Elemente Nb und Ta 
kann keine Parabel gefittet werden, da die Ionenradien beider Elemente identisch sind. Es 
läßt sich vermuten, daß E für diese Elemente noch höher läge als für die vierwertigen Ele-
mente.

ABBILDUNG  13 Beispiel für die experimentelle Bestimmung von Verteilungskoeffizienten 
(zwischen Amphibol und tonalitischer Schmelze) und die Extraktion der Git-
terparameter durch nicht lineare Regression[39]. Für die REE ergibt sich r0 = 
0.103 ±0.001 nm (Ionenradien für achtfache Koordination wurden aufge-
tragen), D0 = 2.66±0.19 und E = 170±60 GPa bei 800 °C und 0.103±0.001 
nm, 1.75± 0.10 und 300±80 bei 900 °C. Danach besetzen die REE die große 
M4-Position in der Amphibolstruktur. Für die high field-strength-Elemente Ti, 
Zr und Hf ergeben sich Werte für r0 um 0.061 nm, E ≈ 600 GPa und D0 ≈ 4. 
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Diese Elemente werden daher vermutlich die kleineren M2-Gitterplätze be-
setzen.

Inzwischen scheint es bereits möglich, aus der chemischen Zusammensetzung von Granat, 
dem Fe-Gehalt der Schmelze sowie Druck und Temperatur die Werte r0, E und D0 zu errech-
nen und daraus nach GL 31 die Verteilungskoeffizienten zwischen Granat und Schmelze 
für die REE sowie Sc[40].

Ein eher sonderbar anmutender 
Effekt, der sich weder auf Grund 
unterschiedlicher Ionenradien 
noch verschiedener Wertigkeiten 
erklären läßt, ist der sogenannte 
Tetradeneffekt, der zwar bereits 
Mitte der 1960er Jahre aus der ana-
lytischen Chemie beschrieben, 
aber zunächst in der Geochemie 
durchweg analytischen Problemen 
zugeschrieben wurde. Erst seit Prä-
zisionsanalysen in den späten 
1980er Jahren zahlreicher wur-
den[41] ist er als real akzeptiert. Der 
Tetradeneffekt äußert sich in fluid-
reichen Systemen, die zudem hoch 
angereichert an Anionen wie Halo-
geniden oder Borat sein können, 
insbesondere hoch differenzierten 
granitischen Schmelzen durch ver-
schiedene kleine Unstetigkeiten 
des REE-Musters, die eine Teilung 
der 15 Elemente in vier Gruppen zu 
jeweils 4 Elementen erlauben (ver-
gleiche auch Abbildung 14): La – Nd, Pm – Gd, Gd – Ho und Er – Lu. Das Gd ist dabei zwei 
Gruppen zuzuordnen. Diese Einteilung entspricht einer maximalen Auffüllung der 4f-
Schalen zu 1/4 (formal 3.5 Elektronen), 1/2 (7 Elektronen), 3/4 (formal 10.5 Elektronen) und 
1. Der Effekt wird der gegenseitigen Abstoßung der Elektronen auf der 4f-Schale zugeschrie-
ben. Die Größe des Effekts nimmt mit zunehmendem kovalentem Charakter der Bindung 
zwischen REE und komplexierenden Liganden ab. Problematisch ist die Interpretation von 
REE-Mustern im Sinn des Tetradeneffektes dadurch, daß ein Element (Pm) nicht in der 
Natur auftritt und zwei weitere (Ce, Eu) sich ohnehin anomal verhalten können. Es spricht 
aber alles dafür, daß Muster wie in Abbildung 14 abgebildet, tatsächlich auf diese Weise 
erklärt werden können[43].

Unterschiedliches Komplexierungsverhalten wird auch dafür verantwortlich gemacht, daß 
in H2O und/oder CO2-reichen Systemen Fraktionierungen zwischen Elementen auftreten, 
die normalerweise als sich geochemisch nahezu identisch verhaltend angesehen werden, z. 
B. zwischen Y und Ho (vergleiche auch Abbildung 180, Seite 192) oder zwischen Zr und Hf, 
bei denen die Fraktionierung allerdings auch unterschiedlichen Ionenradien zugeschrie-
ben werden kann, wie zuvor gezeigt (Abbildung 13).
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ABBILDUNG  14  Der Tetradeneffekt am Beispiel des Gra-
nits von Abu Dabbab in Ägypten[42]; die verschiedenen
Muster entsprechen Analysen, die von verschiedenen
Laboratorien durchgeführt wurden.
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3.4 REE-Verteilungskoeffizienten wichtiger Minerale
Im folgenden soll die REE-Verteilung zwischen Mineralen und Schmelzen bzw. zwischen 
Mineralen untereinander für wichtige Mineralgruppen besprochen werden. Das Gewicht 
wird dabei auf die Minerale gelegt, die in den Gesteinen des oberen Erdmantels stabil sind 
bzw. aus basischen Schmelzen kristallisieren. Diskutiert werden sowohl Verteilungskoeffi-
zienten, denen experimentell-petrologische Untersuchungen zugrunde liegen als auch sol-
che, die aus der Messung von natürlichen Paragenesen erhalten wurden. Die experimen-
tell-petrologischen Bestimmungen lieferten zunächst nur sehr unvollständige REE-
Verteilungsmuster. Bei den Experimenten, die durch das in Mißkredit geratene Verfahren 
der Autoradiographie gewonnen wurden, wurden normalerweise nicht mehr als drei REE-
Elemente benutzt – Ce, Sm und Tm, die über geeignete β-strahlende Isotope verfügen. Zwi-
schen diesen Elementen muß das REE-Muster interpoliert werden, was oft mit ausreichen-
der Genauigkeit getan werden kann. Inzwischen bieten Ionensonde und Laserablation 
Möglichkeiten der Spurenelementanalyse an experimentellen Chargen und natürlichen 
Proben. Dotierung der experimentellen Chargen mit REE im unteren Prozentbereich 
ermöglicht zudem den Einsatz der Elektronenstrahlmikrosonde unter der Voraussetzung, 
daß das Henrysche Gesetz gilt.

3.4.1 Klinopyroxen

Alle Pyroxene sind Kettensilikate, aufge-
baut aus parallel zueinander angeordne-
ten „unendlichen“ SiO4-Tetraederketten, 
die untereinander durch größere Katio-
nen verbunden sind (siehe Abbildung 
15[44]). Sie besetzen zwei strukturell von-
einander verschiedene Gitterpositionen, 
M1 und M2 genannt. Die Kationen auf 
der M1-Position des Klinopyroxens (Mg2+, 
Fe2+, Al3+) sind leicht verzerrt oktaedrisch 
von Sauerstoffen umgeben mit einem 
mittleren Metall-O-Abstand von 0.212nm 
im reinen Diopsid. Die Kationen auf der 
M2-Position (Ca2+, Na+) befinden sich 
dagegen in einer unregelmäßigen achtfa-
chen Koordination mit Metall-Sauerstoff-
Abständen von ≈0.236nm (viermal), 
0.255nm (zweimal) und 0.274nm (zwei-
mal), was einem mittleren Ca-O-Abstand 
von 0.250nm entspricht.[45]

Die REE haben erheblich bis deutlich größere Ionenradien als Mg2+ oder Fe2+; Ihr Eintreten 
in die M1-Position ist daher unwahrscheinlich, evtl. mit Ausnahme der kleinsten der REE-
Elemente. Dagegen sollte der Ersatz gegen Ca2+ auf den M2-Gitterplätzen leicht möglich 
sein, denn sein Ionenradius entspricht ungefähr dem von Pr3+ oder Nd3+. Das konnte 
bestätigt werden durch elektronenspinresonanzspektrometrische Studien[46] an syntheti-
schem Diopsid mit hohen Gehalten an Gd3+. Man wird daher ein Maximum der REE-
Verteilungskoeffizienten Kristall/Schmelze irgendwo bei den leichten REE erwarten, vor-
ausgesetzt, die Größe von Ca2+ entspricht dem Gitterplatzoptimum. Experimentelle Unter-
suchungen und Messungen natürlicher Paragenesen zeigen jedoch, daß Cpx/l-Verteilungs-
koeffizienten ein breites Maximum im Bereich der mittleren oder schweren REE 
durchlaufen mit Werten, die für basaltische bis andesitische Schmelzen meist unter 1 lie-
gen, für saure Schmelzen aber deutlich höher sein können. Danach scheint die Größe von 
Ca2+ nicht dem Gitterplatzoptimum zu entsprechen. In der Tat zeigen Onuma-Plots, daß 
das Ca2+ auf der Seite der Kurve mit etwas zu hohen Ionenradien liegt (Abbildung 16[47].

x

yz

Ca

[MgO6]

[SiO4]

ABBILDUNG  15   Kristallstruktur von Diopsid; die
Ca-Position entspricht den M2-Gitterplätzen, die
Mg-Position den M1-Plätzen.
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In Abbildung 17 sind Beispiele für Verteilungsko-
effizienten Cpx/l dargestellt, die den generellen 
Trend widergeben. Es ist deutlich sichtbar, daß die 
Werte für den aus einer sauren Schmelze kristalli-
sierenden Klinopyroxen erheblich höher sind als 
für die aus der basischen Schmelze sich ausschei-
denden. Die Verteilungsmuster sind jedoch in 
allen Fällen ähnlich. Die negative Eu-Anomalie 
für das Beispiel der Cpx-Kristallisation aus einer 
Rhyolithschmelze kann verschiedene Ursachen 
haben, erfordert aber auf jeden Fall die Gegenwart 
von Eu2+. Zum einen könnte sie darauf beruhen, 
daß Feldspäte in der Grundmasse zweiwertiges Eu 
akkumuliert haben; zum anderen ist Eu2+ zu groß, 
um in die Pyroxenstruktur zu passen. Wenn daher 
ein erheblicher Teil des Eu in der Schmelze als Eu2+

vorliegt, wird es bei der Kristallisation von Klino-
pyroxen relativ zu Sm und Gd bevorzugt in der 
Schmelze verbleiben. Allerdings dürfte dieser 
Effekt gering sein (vergleiche auch Abbildung 44, 
Seite 53).

Ein wichtiger Nachweis, daß die REE in der Klino-
pyroxenstruktur tatsächlich die M2-Positionen 
besetzen, sind die experimentellen Untersuchun-
gen von McKay et al. an synthetischen Schmel-
zen, welche die Zusammensetzung von Shergotti-
ten simulieren[54], einer Gruppe von stark 
geschockten Achondriten, für die eine Herkunft vom Mars plausibel erscheint. Das Aus-
gangsmaterial der Experimente wurde mit hohen Konzentrationen einiger REE dotiert, so 
daß die Analyse der Reaktionsprodukte mit der Mikrosonde erfolgen konnte. Großer Wert 
wurde dabei auf die Vermeidung bzw. Korrektur von Fluoreszenzeffekten bei der Analyse 
von REE-armen neben REE-reichen Phasen gelegt, was bei älteren experimentellen Unter-
suchungen mangels Kenntnis dieses Problems nicht erfolgte. McKay et al. kristallisierten 
eine Serie Ca-armer (Pigeonit) bis Ca-reicher Klinopyroxene (Augit) und fanden Anstiege 
der Verteilungskoeffizienten um mehr als eine Zehnerpotenz in dieser Richtung. Die Ergeb-
nisse dieser Untersuchungen sind schematisch in Abbildung 18 dargestellt.
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ABBILDUNG  16  Verteilungskoeffizien-
ten Augit/Matrix, aufgetragen gegen
die Ionenradien von Whittaker & Mun-
tus[48] (1970) [nach Jensen, 1973[49]].

TABELLE  3:  Verteilungskoeffizienten Cpx/l

Element 1[50] 2[51] 3[52] 4a

a. eigene Daten

5[53]

La 0.069 0.0536 0.083 0.094 0.6

Ce 0.098 0.0858 0.127 0.14 0.9

Nd 0.21 0.1283 0.31 0.27 2.1

Sm 0.26 0.256 0.60 0.38 2.7

Eu 0.31 0.69 0.41 1.9

Gd 0.30 0.82 3.1

Tb 0.46 3.0

Dy 0.33 0.442 0.99 0.50 3.3

Er 0.30 0.467 1.12 0.47

Yb 0.430 0.84 0.35 2.1

Lu 0.28 0.433 0.77 0.34 2.3
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ABBILDUNG  17 Verteilungskoeffizienten zwischen Cpx und koexistierender Schmelze für Ex-
perimente und natürliche Paragenesen; man beachte den Anstieg von Ba-
salt- über Tonalit- zu Rhyolithschmelze (Daten siehe Tabelle 3).

ABBILDUNG  18 Variation der Verteilungskoeffizienten Cpx/l mit dem Gehalt an Wollastonit-
komponente als Funktion des Ca-Gehalts
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3.4.2 Orthopyroxen

M1- und M2-Positionen lassen sich auch 
im Orthopyroxengitter unterscheiden 
(Abbildung 19[44]). Für die M1-Plätze liegt 
eine nahezu ideal oktaedrische Koordina-
tion des Mg2+ (± Fe2+, Al3+) durch Sauerstoff 
vor. Die M2-Positionen sind auch hier 
etwas größer. Die sie besetzenden Kationen 
(Fe2+, Mg2+) sind leicht verzerrt von 6–8 
Sauerstoffen umgeben[55],[56],[57]. Die mittle-
ren Bindungslängen Kation – Sauerstoff 
betragen bei Hypersthen für die M1-Posi-
tion ca. 0.209nm und für M2 ≈ 0.222nm[45]. 
Größere Kationen als Mg2+, also z.B. Ca2+, 
das stark temperaturabhängig bis in den 
Prozentbereich in Orthopyroxene einge-
baut werden kann, besetzen die M2-Posi-
tion, was man auch für die REE annehmen 
wird. Auf Grund der großen Ionenradien-
unterschiede zwischen Mg2+ und Fe2+ einer-
seits und den REE3+-Ionen andererseits wird 
man außerdem erwarten, daß deren Einbau 
in die Orthopyroxenstruktur nur sehr 
beschränkt möglich sein wird, daß die REE 
also sehr inkompatible Elemente für Opx 
sind, deren Einbau mit zunehmendem 
Ionenradius zunehmend schwerer ist. Das 
wird sowohl durch experimentelle Untersu-
chungen als auch durch die Messung natür-
licher Paragenesen bestätigt (Tabelle 4 und 
Abbildung 20). Die natürlichen Opx/Matrix-Paragenesen zeigen zudem, daß die Vertei-
lungskoeffizienten mit abnehmender Basizität (oder steigendem Polymerisationsgrad) der 
Schmelze ansteigen. Die negative Eu-Anomalie des Paares Hypersthen/Andesit ist wohl 
wiederum entweder dem Vorhandensein von Plagioklas in der Grundmasse zuzuschreiben 
oder der Diskriminierung der Orthopyroxenstruktur gegen Eu2+; siehe auch unter 
„Feldspäte“ auf Seite 48 und folgenden.!

x
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ABBILDUNG  19  Die Kristallstruktur von Ortho-
pyroxen (Orthoferrosilit). In der geordneten
Struktur besetzt Fe2+ die M2-Positionen und
Mg die M1-Positionen.

TABELLE  4:  Verteilungskoeffizienten Opx/l und Pigeonit/l zum Vergleich

Element 1[58] 2[64] 3[54], a

a. Ca-armer Cpx (Pigeonit) der Zusammensetzung Wo12En58 

4[23] 5[67]

La 0.002

Ce 0.009 0.004 0.0026 0.038

Nd 0.019 0.058

Sm 0.024 0.0045 0.031 0.014 0.100

Eu 0.022 0.023 0.079

Gd 0.0058 0.171

Tb 0.046

Dy 0.293

Er 0.461

Yb 0.18 0.0302 0.13 0.107 0.671

Lu 0.13 0.111 0.838
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ABBILDUNG  20 Verteilungskoeffizienten Opx/l nach Experimenten und aus natürlichen 
Opx/Matrix-Paaren; zum Vergleich sind auch Daten für Ca-armen Klino-
pyroxen (Pigeonit) im Gleichgewicht mit einer basaltischen Schmelze (Sher-
gotty-Meteorit) aufgetragen; Quelle der Daten siehe Tabelle 4.

Mineral/Schmelze-Verteilungskoeffizi-
enten lassen sich auch über den Umweg 
von Mineralen aus Metamorphiten oder 
Plutoniten mit Hilfe von Mineral/Mine-
ral-Daten ableiten, sofern Mineral/
Schmelze-Werte für eines der beteiligten 
Minerale bekannt sind. Dabei ist aller-
dings zu berücksichtigen, daß die D-
Werte oft stark temperaturabhängig 
sind. In Plutoniten und Metamorphiten 
sind jedoch in der Regel Subsolidus-
gleichgewichte eingestellt, die bei 
wesentlich niedrigeren Temperaturen 
eingefroren werden als die zwischen 
Einsprenglingen und Matrix rasch abge-
kühlter Vulkanite oder aus experimen-
tellen Chargen. Das erfordert gegebe-
nenfa l l s  e ine  Extrapolat ion der 
abgeleiteten D-Werte zu den Schmelz-
temperaturen hin. Die Ableitung der 
Mineral/Schmelze-Werte gestaltet sich 
dann z.B. folgendermaßen:
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Daten nach petrologischen Experimenten:

Daten natürlicher Paragenesen:

TABELLE  5: Verteilungskoeffizienten Opx/Cpx

Element 1a

a. Peridotitxenolith Mongolei (Mo22);

2b

b. Peridotitxenolith Eifel (Ib/K1); Daten
nach [59]

3c

c. Peridotitxenolith Victoria/Australien
(V2905); Daten nach [60]

La 0.016 0.0045 0.0017

Ce 0.017 0.0056 0.0026

Nd 0.021 0.0101 0.0047

Sm 0.028 0.0187 0.0095

Eu 0.034 0.026 0.0117

Gd 0.041 0.035 0.0196

Tb 0.054 0.038

Dy 0.078 0.057 0.0354

Ho 0.090

Tm 0.163 0.123

Yb 0.197 0.133 0.114

Lu 0.230 0.172



REE-Verteilungskoeffizienten wichtiger Minerale

 31

Bekannt seien die REE-Daten für ein Opx/Cpx-Paar; gewünscht sei DOpx/l. Dieser Vertei-
lungskoeffizient ergibt sich zu:

[GL 32]

wobei DCpx/l ein Cpx-Matrix-Paar aus einem Vulkanit sei. Klinopyroxene haben ja ver-
gleichsweise hohe REE-Gehalte, so daß eine hohe Reinheit wie bei Orthopyroxen oder gar 
Olivin nicht erforderlich ist. In Abbildung 21 sind Opx/Cpx-Werte für Minerale aus drei 
chemisch sehr ähnlichen Peridotiten dargestellt, die sich in der Äquilibrierungstemperatur 
um rund 200 °C unterscheiden. In Anbetracht des sehr ähnlichen Pauschalchemismus bei-
der Proben lassen sich die Unterschiede in den D-Werten – zumindest für die schweren REE 
– den unterschiedlichen Äquilibrierungstemperaturen zuschreiben. Die unterschiedlichen 
Gehalte an leichten REE mögen darüber hinaus ihre Ursache in Kontaminationen haben 
(insbes. Silikatglas, das mit Fluideinschlüssen zusammen vorkommt). Die Daten für die 
Probe V2905 können allerdings als realistisch gelten, weil sie durch mit einer ICP-MS 
gekoppelten Laserablation in situ gewonnen wurden[60]. Die Ableitung von DOpx/l nach die-
sem indirekten Verfahren ergibt für Yb oder Lu:

DOpx/l ≈ 0.2×0.3 = 0.06,

ABBILDUNG  21 Verteilung des Seltenen Erden zwischen koexistierende Ortho- und Klino-
pyroxene aus Peridotitxenolithen; Daten siehe Tabelle 5.

wobei 0.3 dem DCpx/l-Wert für die Kristallisation von Cpx aus basaltischen Gesteinen ent-
spricht. Der so erhaltene DOpx/l-Wert ist nur rund halb so hoch wie die experimentell oder 
durch Analyse von Opx-Matrix-Paaren aus basaltischen Gesteinen erhaltenen Daten. Die 
Ursache dafür mag in der Temperaturabhängigkeit der Verteilungskoeffizienten liegen, 
vielleicht auch in der Abhängigkeit vom Chemismus (Peridotite sollten niedrigere Opx/l-
Werte zeigen als Basalte). Bei alten Daten mögen zudem Probleme der sauberen Abtren-
nung von Opx aus Basalten eine Rolle spielen.
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Witt & O’Neill (2005) haben in einer systematischen Studie die Verteilung einer Reihe von 
Spurenelementen zwischen Ortho- und Klinopyroxen aus Spinellperidotitxenolithen 
untersucht[68], deren Gleichgewichtstemperaturen aus dem Ca-Gehalt der Orthopyroxene 
für einen angenommenen Druck von 15 kbar abgeleitet wurden. Die Ergebnisse sind in 
Abbildung 22 dargestellt. Man erkennt, daß die Verteilungskoeffizienten eine starke Tem-
peraturabhängigkeit zeigen, die zudem für die leichten REE erheblich stärker ausgeprägt ist 
als für die schweren. Auf den Aufschmelzbereich extrapoliert, sinken die Cpx/Opx-Vertei-
lungskoeffizienten für Yb und Lu auf ca. 3. Da in Cpx-reichen Lherzolithen (die unter den 
mittelozeanischen Rücken teilaufschmelzen) das Opx/Cpx-Verhältnis bei vielleicht 2 liegt, 
kann man schließen, daß in der Massenbilanz die Orthopyroxene bei 1300 – 1400 °C ähn-
lich viel Yb und Lu beherbergen als die koexistierenden Klinopyroxene.

ABBILDUNG  22 REE-Verteilung zwischen koexistierenden Klino- und Orthopyroxenen aus 
Spinellperidotiten als Funktion der reziproken Temperatur[68]. Der Beginn 
der Teilaufschmelzung von H2O-freiem Peridotit bei 15 kbar liegt bei ca. 
1310 °C. Bei ≈1420 °C mag der Klinopyroxen ausgeschmolzen sein (mar-
kiertes Temperaturintervall). Durch die Daten für jedes Element wurden Re-
gressionsgeraden gezogen.

Witt & O’Neill[68] haben zudem festgestellt, daß die Verteilungskoeffizienten neben der 
Temperatur noch vom Na-Gehalt der Klinopyroxene beeinflußt werden und sind durch 
Auswertung ihrer Daten zur folgenden Gleichung gelangt:

[GL 33]
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mit a0 = 18.11, b0 = -0.192 pm-1 (pm = Pikometer, 10-12
 m), a1 = -50568 K-1, b1 = 542 K-1

 pm-1, 
a2 = -560755, b2 = 10644 pm-1, c2 = -49.8 pm-2; steht für die Ionenradien der REE in 
achtfacher Koordination (siehe Tabelle 1 auf Seite 6), T für die Temperatur in Kelvin und 

für den Anteil von Na im Klinopyroxen je Formeleinheit. Mit diesen Daten berech-
net man z.B. für den Cpx/Opx-Verteilungskoeffizienten von Yb bei 1200 °C und einem Na-
Anteil je Cpx-Formeleinheit von 0.050 einen Wert von 

oder DCpx/Opx = 3.81.

3.4.3 Olivin

Das Olivingitter wird 
aus voneinander iso-
lierten SiO4-Tetra-
edern aufgebaut, die 
untereinander durch 
zweiwertige Katio-
nen in Sechserkoor-
dination verbunden 
werden (siehe Abbil-
dung 23). Diese Kat-
ionen nehmen zwei 
mit  M1 und M2 
bezeichnete Positio-
nen ein, von denen 
die erste gegenüber 
e inem Oktaeder 
tetragonal, die zweite 
näherungsweise tri-
gonal verzerrt ist[61]. 
Die durchschnittli-
chen Metall-Sauer-
stoffabstände betra-
gen im Fors ter i t 
0.210nm für die M1- 
und 0.214nm für die 
M2-Position[62]. Demnach sind die REE erheblich zu groß, um in die Olivinstruktur zu pas-
sen, und man wird erwarten, daß diese Elementgruppe noch inkompatibler für Olivin ist 
als für Orthopyroxen.

Entsprechend schwierig ist die Auswertung experimenteller Untersuchungen zum REE-Ein-
bau in Olivin. Natürliche und synthetische Olivine können beim Wachstum zudem klein-
ste Mengen an Schmelze inkorporiert haben, in der die REE gegenüber dem Olivin extrem 
angereichert sind. Der Einsatz einer ortsaufgelösten Mikroanalytik (Ionensonde, Laserabla-
tions-ICP-MS) ist daher angeraten Für geochemisches Modellieren ist der Olivin allerdings 
nur von sehr untergeordneter Bedeutung; seine Ausscheidung aus einer Schmelze wird alle 
REE in der Restschmelze um fast identische Faktoren anreichern.

Vertrauenswürdige Daten stammen von McKay[63]und Beattie[69] und wurden durch Dotie-
rung von synthetischen Gemischen und natürlichen Vulkaniten, die lunare Basalte simu-
lieren bzw. irdischen Alkalibasalt und Komatiit darstellen, erhalten (Abbildung 24). Die 
erhaltenen Verteilungskoeffizienten zeigen eine sehr starke Fraktionierung um mehrere 
Zehnerpotenzen, die ähnlich derjenigen ist, die man durch Analyse von Mineralen aus 
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ABBILDUNG  23  Die Olivinstruktur; die M1- und M2-Positionen sind
einander nicht exakt gleichwertig.
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Peridotitxenolithen ableiten kann; für die schweren REE leitet man daraus Ol/l-Werte ab 
um

Dol/l = Dol/Cpx × DCpx/l ≈ 0.03 × 0.3 ≈ 0.01.

Für die leichten REE beobachtet man sehr hohe Variationen, die sich zumindest z.T. mit 
„Verunreinigungen“ wie Fluideinschlüssen korrelieren lassen. Dennoch sind die aus den 
Peridotitparagenesen abgeleiteten Ol/l-Daten für die leichten REE um in einigen Fällen 
mehrere Größenordnungen geringer als die direkt gewonnenen Ol/l-Verhältnisse.

TABELLE  6:  Verteilungskoeffizienten Ol/l und Ol/Cpxa

a. 1: Ergebnisse der experimentellen Petrologie; 2 – 6 natürliche Paragenesen

REE 1 (Ol/l)[63] 2 (Ol/l)[67]
3 (Ol/

Cpx)[59]
4 (Ol/

Cpx)[59]
5 (Ol/

Cpx)[59]
6 (Ol/

Cpx)[60]

La 0.00031 0.00083 0.0082 0.00026

Ce <0.0001 0.009 0.00018 0.00084 0.0047 <0.00004

Nd 0.00007 0.010 0.00008 0.00065 0.0021 <0.00010

Sm 0.00058 0.011 0.00020 0.00060 0.0014 <0.00026

Eu 0.010 0.00032 0.00070 0.0014 <0.00023

Gd 0.00102 0.012 0.00041

Tb 0.00098 0.0018 0.0024

Dy 0.014 0.0013 0.0026 0.0039 0.00099

Ho 0.0021 0.0046 0.0049

Er 0.017

Tm 0.0090 0.0111 0.0123

Yb 0.0194 0.023 0.0111 0.0173 0.0200 0.0100

Lu 0.0194 0.0270 0.0290
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ABBILDUNG  24 Experimentell bestimmte Verteilungskoeffizienten Olivin/Schmelze für mafi-
sche und ultramafische Magmen (Quellen in Tabelle 6)

ABBILDUNG  25 Verteilungskoeffizienten Olivin/Klinopyroxen; siehe auch Tabelle 6. Der An-
stieg der Werte mit T für die schweren REE könnte auf einen Temperatur-
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effekt hindeuten; die Variation bei den leichten REE ist dagegen eher eine 
Frage der Verunreinigung. Mittels Laserablation konnten für Olivin der Probe 
V2905 nur Obergrenzen für die Elemente La bis Eu bestimmt werden.

Ähnlich wie aus Perido-
titen abgeleitete Vertei-
lungskoeffizienten zwi-
schen Kl ino-  und 
Orthopyroxen (Abbil-
dung 22, Seite 32) zeigt 
d ie  Ver te i lung der 
schweren REE zwi -
schen Klinopyroxen 
und Olivin eine starke 
Temperaturabhängig-
keit (Abbildung 26). 
Die Werte für Y sind 
nicht von denjenigen 
für Ho zu unterschei-
den, was wegen der 
nahezu identischen 
Ionenradien bei glei-
cher Valenz nicht ver-
wundert .  Sc3 +  paßt 
wegen seines im Ver-
gleich zum Lu3+ gerin-
genen Radius besser in 
die Olivinstruktur als 
die schweren REE.

3.4.4 Granat

Granate kristallisieren aus Schmelzen zwar vorwiegend unter hohen Drücken; sie sind 
jedoch wichtige Minerale in Metamorphiten in der Erdkruste und im Erdmantel. Die Ver-
treter dieser kubisch kristallisierenden Orthosilikate haben die allgemeine chemische For-
mel X3Y2(SiO4)3, wobei X für Mg, Fe2+, Mn oder Ca steht und Y für Al, Cr, Ti oder Fe3+. Die 
Kristallstruktur des Granats besteht aus isolierten leicht verzerrten SiO4-Tetraedern 
(genauer: tetragonale Disphenoide), die über alle vier Ecken mit vier verschiedenen gering-
fügig verzerrten Oktaedern verbunden sind, in deren Zentrum die Y-Kationen stehen. Die 
größeren zweiwertigen Ionen besetzen die Lücken innerhalb des Si-Y-Netzwerks, in der sie 
von 8 Sauerstoffen verzerrt kubisch bzw. in Form eines verzerrten „dreieckigen Dodeka-
eders“ umgeben sind[70], wie in Abbildung 27 gezeigt. Die Oktaeder teilen sechs ihrer zwölf 
Kanten mit den Dodekaedern. Die Tetraeder schließlich sind über gemeinsame Kanten mit 
den Dodekaedern verbunden und bilden so Ketten parallel der drei kubischen Achsen. Die 
große Zahl gemeinsamer Kanten bewirkt, daß die Granatstruktur eine ziemlich dichte 
Kugelpackung von Sauerstoffen darstellt. Die Raumerfüllung der Sauerstoffe in der Pyrop-
struktur beträgt ≈70% gegenüber 74% für eine dichteste Kugelpackung.

In den Dodekaedern sind vier der Sauerstoffe dem Kation näher als die vier übrigen; dem-
entsprechend unterscheidet man einen X(1)-O(4)- von einem X(2)-O(4)-Abstand. Die 
Größe der Kationen, die sich in den X- und Y-Positionen unterbringen lassen, sind gegen-
seitig voneinander abhängig; d.h. je größer die Ionen in der Y-Position, desto größere Kat-
ionen lassen sich auch in die X-Position einbauen. So steigt z.B. vom Grossular 
Ca3Al2(SiO4)3 zum Andradit Ca3FeIII

2(SiO4)3 der Ionenradius der oktaedrisch koordinierten 
Kationen von 0.053 auf 0.064nm; dabei erhöht sich der Ca-O-Abstand um 0.003nm.
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ABBILDUNG  26  REE-Verteilung zwischen koexistierenden Klinopyro-
xen und Olivin aus Spinellperidotiten als Funktion der reziproken
Temperatur[68]. Daten für Y und Sc zum Vergleich.
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Die Radien der Haupt- und Neben-
elemente auf den Y-Positionen rei-
chen von ≈0.0535nm (Al3+) bis 
≈0.072nm (Zr4+) (Sechserkoordina-
tion), die auf den X-Plätzen von 
≈0.092nm (Fe2+) bis ≈0.112nm 
(Ca2 +) (Achterkoordination). 
Danach ist es eher unwahrschein-
lich, daß die REE (Radien 0.103- 
0.086nm für Sechserkoordination) 
die Y-Kationen ersetzen vermögen, 
vielleicht mit Ausnahme der 
schwersten REE. Dagegen sollten 
sie auf die X-Plätze der Granate gut 
passen, die dort Ca als Hauptele-
ment haben [Ugrandit-Gruppe: 
Uwarowit, Grossular, Andradit] 
(REE-Radien 1.16-0.98 für Achter-
koordination). Die leichten REE 
werden jedoch nicht unbedingt 
gut auf die X-Plätze der Pyralspit-
Gruppe [Pyrop-Almandin-Spessar-
tin] passen. Diese Vermutung wird 
durch den Onuma-Plot für einen 
Almandin-reichen Granat bestä-
tigt (Abbildung 8, Seite 16), für 
den das Gitterplatzoptimum im 
Bereich der schweren REE liegt, 
während die leichten REE und Ca 
weit davon entfernt plotten.

Ergebnisse experimenteller Untersuchungen zum REE-Einbau in Granate sind in Abbil-
dung 28 angegeben. Daraus ist zum einen die starke Präferenz des Granats für die schweren 
REE zu erkennen, und zum anderen daß die Verteilungskoeffizienten in der Reihenfolge 
Pyrop → Almandin ansteigen – beides im Einklang mit den kristallchemischen Erwartun-
gen. Darüber hinaus beobachtet man wieder den charakteristischen Trend, daß die D-
Werte in der Richtung von (ultra-)mafischen zu sauren Schmelzen ansteigen.

[SiO
4 ] [AlO6]

Mg

x

y

z
x

y

z

ABBILDUNG  27  die Struktur der Granate am Beispiel von
Pyrop; Mg ist achtfach durch Sauerstoff koordiniert
(Zeichnung unten rechts)

TABELLE  7:  Verteilungskoeffizienten Granat/ Schmelze: experimentelle Ergebnisse

Element 1[83] 2[83] 3[83] 4[71] 5[65] 6[72]

La 0.024 0.025 0.028 0.08

Ce 0.043 0.04 0.08 0.021 0.08 0.8

Nd 0.082 0.086 0.222 0.087 1.5

Sm 0.53 0.83 0.81 0.19 3.5 5

Eu 0.72 0.74 1.54 0.32 5.5

Gd 0.97 1.13 4.59 0.498

Tb 16

Dy 2.6 4.4 9 1.06

Er 6.2 11 20 2.00

Tm 9.5

Yb 7.7 14 24 4.03 60

Lu 6.8 16 24 60
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ABBILDUNG  28 Verteilungskoeffizienten zwischen Granat und Schmelzen nach experimen-
tell-petrologischen Ergebnissen (Literaturquellen siehe Tabelle 7).

Derselbe Befund ergibt sich aus der Messung natürlicher Paragenesen, wie Abbildung 29
zeigt. Das demonstriert wieder klar die kristallchemische Kontrolle, welcher der REE-Ein-
bau in die Granatstruktur offensichtlich unterworfen ist, d.h. die leichten REE lassen sich 
nur sehr untergeordnet gegen Mg im Pyrop ersetzen, während die schweren REE eine starke 
Präferenz für die Granate gegenüber Schmelzen aller Zusammensetzungen haben.

Abbildung 30 zeigt schließlich 
noch die REE-Verteilungsmuster 
eines Granat-Chromdiopsid-
Paares aus einem Granatperido-
titxenolith (Vitim 313–4[73]) 
sowie  d ie  Ver te i lungs -
koeffizienten Grt/Cpx. Dieses 
Beispiel illustriert die starke Prä-
ferenz des Granats über den 
Klinopyroxen für die schweren 
REE, während sich die leichten 
REE praktisch quantitativ im 
Pyroxen befinden. Dies ist ein 
wichtiger Befund, weil Klino-
pyroxene und Granate die wich-
tigsten Träger der REE in Gesteinen des obersten Erdmantels sind.

0.1

1

10

G
ra
n
at

/S
ch

m
el
ze

1.15 1.10 1.05 1.00
Ionenradius [Å] für achtfache Koordination

La Ce Pr Nd Sm Eu Gd Dy Ho Er Tm Yb LuTb

Prp30Alm40Grs25/Granodiorit-
schmelze; 900 °C / 15 kb

Prp55Alm25Grs15/Quarzdiorit-
schmelze; 1100 °C / 15 kb

Prp55Alm25Grs15/Quarzdiorit-
schmelze; 1050 °C / 15 kb

Pyrop/Schmelze (Di30Prp70); 1275 °C / 30 kbar

Alm40Grs36Prp23/Dazitschmelze; 950 °C / 30 kbar

Pyr80Grs20/Andesitschmelze; 950 °C / 20 kbar

TABELLE  8:  Verteilungskoeffizienten Granat/ 
Schmelze: Natürliche Paragenesen[84]

Element 1 2 3
La 0.0004 0.026 0.39

Ce 0.051 0.55

Sm 0.115 0.61 5.7

Eu 0.187 1.02 1.4

Gd 0.46 2.1 14

Tb 0.53 4.2 20.5

Ho 1.30 13.3 32.3

Yb 4.4 37.4 26.9

Lu 6.1 41.8 24.4
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ABBILDUNG  29 REE-Verteilung zwischen magmatischen Granaten und Matrix; Daten und Li-
teraturquellen laut Tabelle 8.

ABBILDUNG  30 REE in Granat und Klinopyroxen aus Peridotit

Natürliche Paragenesen
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Unter den wichtigen gesteins-
bildenden Mineralen ist der 
Granat das einzige, das die 
schweren REE bevorzugt über 
die Schmelze einbaut, dabei 
aber so gut wie keine leichten 
REE aufnimmt. Granat ist ein 
wichtiges Mineral in großen 
Teilen des oberen Erdmantels 
(Granatperidotit ,  Eklogit) . 
Infolge seiner charakteristi-
schen REE-Fraktionierung sind 
die REE-Verteilungsmuster von 
sich aus dem Mantel durch par-
tielle Aufschmelzung ableiten-
den Gesteinen vielfach dazu 
benutzt worden, um auf die Quellregionen dieser Schmelzen zu schließen sowie die Art des 
Aufschmelzprozesses und/oder Magmenfraktionierungsprozesse zu verfolgen. Um das 
machen zu können, muß man jedoch oft eine unfraktionierte REE-Verteilung der Quellre-
gion voraussetzen – eine Bedingung, die auf Grund von isotopengeochemischen Befunden 
im Detail zu vereinfachend ist.

TABELLE  9:  Granat und Chromdiopsid aus Granatperi-
dotit (Vitim/ Ostsibirien)a

a. eigene Daten und [73]; Äquilibrierungstempe-
ratur ≈1100°C

Element Grt [ppm] Cpx [ppm] Grt/Cpx
La <0.04 1.29 <0.03

Nd 0.47 5.7 0.082

Sm 0.715 2.21 0.32

Eu 0.75

Tb 0.76 0.31 2.45

Ho 1.64

Yb 5.45 0.19 28.7

Lu 0.83 0.024 34.6
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3.4.5 Amphibol

Das wesentliche Merkmal der Amphibolstruktur ist die Doppelkette von miteinander über 
Ecken vernetzten Tetraedern, die sich in einer Richtung „unendlich“ ausdehnen und die 
Stöchiometrie (T4O11)∞ haben. Die Standardformel der Amphibole kann geschrieben wer-
den als 

oder, in der Terminologie der Gitterplatzbesetzung, als

ABBILDUNG  31 Die Struktur der Klinoamphibole am Beispiel des Pargasits, Ca2(Ca, Na,K) 
Mg5Si6Al2O22 (OH,F)3. Ca und Na besetzen die großen M4-Positionen, wäh-
rend Mg die drei etwas voneinander verschiedenen Positionen M1, M2 und 
M3 einnimmt.

Diese Strukturformel läßt sich formal auseinandernehmen in einen Pyroxenanteil und 
einen Schichtsilikatanteil.

Pyroxenanteil: B2C2T4O12 (M4)2(M2)2 (T2)4O12 

Schichtsilikatanteil: A0-1C3T4O10(OH,F,Cl)2A0-1(M1)2(M3)1 (T1)4O10(OH,F,Cl)2 

Die Struktur der Klinoamphibole (Ca-Amphibole, Na-Ca-Amphibole, Alkaliamphibole, 
einige Fe-Mg-Mn-Amphibole) ist in Abbildung 31 schematisch dargestellt. Die sechs- bis 
achtfach koordinierte (M4)-Position ist äquivalent der (M2)-Position der Pyroxene und die 
sechsfach koordinierte (M2)-Position ist der (M1)-Position der Pyroxene äquivalent[74]. Die 
(M1)-Position der Amphibole ist von vier Sauerstoffen und drei (OH-,F-, Cl-,O2-) umgeben 
und die (M3)-Position von vier Sauerstoffen plus zwei (OH-,F-,Cl-,O2-). Die (T2)-Position ist 
mit zwei benachbarten Tetraedern verbunden, ebenfalls wie bei den Pyroxenen und der 
(T1)-Gitterplatz mit drei benachbarten Tetraedern, so wie das auch bei den Schichtsilikaten 
der Fall ist. Nach diesem Formalismus läßt sich z.B. der Tremolit Ca2Mg5Si8O22(OH)2 zerle-
gen in 2 Diopsid CaMgSi2O6 + 1 Talk Mg3Si4O10(OH)2 oder Edenit NaCa2Mg5(AlSi7) 
O22(OH)2 in 2 Diopsid plus Na-Biotit NaMg3AlSi3O10(OH)2.
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Die T-Gitterplätze der Amphibole sind 
natürlich mit Si, Al und gegebenenfalls mit 
kleinen Mengen von Fe3+ oder Ti zu beset-
zen und die C-Positionen (M1,M2,M3) mit 
Al, Ti, Fe3+, Cr, Mg, Fe2+, Zn und Mn. Die 
größeren Kationen, also insbes. Ca sowie 
gegebenenfalls Na und überschüssiges Mg, 
Fe2+, Zn, Mn und werden auf die B-Positio-
nen (M4) verrechnet und K sowie ggf. über-
schüssiges Na auf die A-Positionen. Diese 
formalen Rechenvorschriften werden durch 
Kristallstrukturanalyen gestützt. In Analo-
gie zur Pyroxenstruktur wird man vermu-
ten, daß die REE vorzugsweise Ca ersetzen, 
also vor allem in die B-Positionen eintreten 
und vielleicht untergeordnet in die kleine-
ren und niedriger koordinierten C-Positio-
nen. Die durch zwölf Sauerstoffe koordi-
nierte A-Position dürfte dagegen – zumindest für die schweren REE – zu groß sein.

TABELLE  10:  Verteilungskoeffizienten Amphibol/Matrix (Ergebnisse der experimentel-
len Petrologie: gefüllte Symbole; natürliche Paragenesen: offene Symbole)

Element 1[75] 2[75] 3[75] 4[76] 5[77] 6[72] 7[47] 8[47]

La 0.116 0.0437 0.0274 0.232 0.055 0.10 0.27

Ce 0.185 0.0709 0.0293 0.423 0.096 0.15 0.34 1.2

Pr 0.277 0.17

Nd 0.396 0.123 0.0325 1.000 0.25 3.2

Sm 0.651 0.158 0.0240 1.650 0.70 0.91 5.4

Eu 0.657 0.175 0.0498 1.748 0.70 1.01 3.6

Gd 0.933 0.188 0.0180 2.120 0.32 1.1

Tb 1.00 0.65 1.4

Dy 0.967 0.165 0.0136 9

Ho 1.03 0.62

Er 0.851 0.175 0.0318 0.57 8

Tm 0.816 0.51

Yb 0.787 0.177 0.102 1.653 0.55 0.97 6.2

Lu 0.698 0.43 0.89 4.5

TABELLE  11:  Amphibol und Klinopyroxen 
aus Spinellperidotit/Eifela

a. eigene Daten; Äquilibrierungstem-
peratur ≈950°C

Element
Cpx 

[ppm]
Amp 

[ppm]
Cpx/
Amp

La 16.4 29 1.77

Ce 50 88 1.76

Nd 28 51 1.82

Sm 5.15 8.3 1.61

Eu 1.60 2.55 1.59

Tb 0.51 0.80 1.57

Dy 2.85 3.80 1.33

Yb 0.92 1.23 1.34

Lu 0.149 0.197 1.32
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Die meisten der in Abbildung 
32  aufget ragenen und in 
Tabelle 10 aufgeführten Vertei-
lungskoeffizienten zeigen REE-
Muster, die denen von Cpx/l 
sehr ähnlich sind. Koexistieren 
in einem Gestein Amp und 
Cpx,  dann sind ihre REE-
Gehalte oft ebenfalls sehr ähn-
lich, wobei die Gehalte im 
Amp meist etwas höher sind 
(Abbildung 33 und Tabelle 11
für koexistierende Minerale aus 
einem Peridotit). Die Daten für 
natürliche Paragenesen zeigen 
wiederum eine starke Abhän-
gigkeit vom Chemismus der 
Schmelze. Da die Verteilungs-
koeffizienten Amp/l Werte von 
1 überschreiten können und da 
zudem die  REE durch 
Amphibol deutlich bis stark 
fraktioniert werden, wird die-
ses Mineral für die REE-Fraktio-
nierung in Magmen – sowohl 
bei partieller Aufschmelzung 
als auch bei der fraktionierten 
Kristallisation – eine nicht zu 
vernachlässigende Rolle spie-
len.

ABBILDUNG  33 REE in Amphibol und Klinopyroxen aus einem Spinellperidotit (Tabelle 11)

Ca-Amphibol/Basanit

4: Amp/Basanit
5: pargasit. Amp/basalt. Andesit

1: Kaersutit/Alkaliolivinbasalt
2: Pargasit/ultramaf. Lamprophyr
3: Richterit/Lamproit

experimentelle Daten:
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ABBILDUNG  32  Verteilungskoeffizienten Amphibol/Vulkani-
te; der Anstieg mit dem SiO2-Gehalt der Schmelze für die
natürlichen Paragenesen ist markant. Literaturhinweise siehe
Tabelle 10; die Zahlen in der Abbildung beziehen sich auf
die Numerierung in der Tabelle; Daten für Ca-Amp/Basanit
nach [78]. Weitere Daten siehe Abbildung 13, Seite 24[39].
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Bottazzi et al.[75] haben von einigen 
ihrer synthetisierten Amphibole eine 
Kristallstrukturbestimmung vorge-
nommen und ihre Verteilungskoeffi-
zienten Amp/l nach dem Modell von 
Blundy & Wood (1994[35]) ausgewer-
tet. In Abbildung 32 ist unmittelbar 
zu erkennen, daß die Daten für Rich-
terit/Basanit nicht mit dem Modell 
konform sind, wenn man annimmt, 
daß die REE ausschließlich die M4-
Position besetzen, denn die Vertei-
lungskoeffizienten lassen sich nicht 
sinnvoll durch eine Parabel beschrei-
ben. Im unteren Teil von Abbildung 
34 sind daher zwei Parabeln für die 
Verteilungskoeffizienten gerechnet, 
eine für die M4- und die andere für 
die M2-Position im Richterit. Die bei-
den gestrichelten Linien bei ca. 
0.072nm und 0.119nm entsprechen 
der Größe des Kationenplatzes der 
M2- bzw. M4-Position nach der Struk-
turanalyse. Die leichten REE bis zum 
Sm werden quantitativ auf die M4-
Position gesteckt; für die schweren 
REE wird eine Verteilung auf beide 
Gitterplätze vorgeschlagen. Etwas 
überraschend erscheinen die niedri-
gen Werte der Verteilungskoeffizien-
ten für diesen Na,Ca-Amphibol.

Für das Paar Kaersutit (ein Ti-reicher 
Amphibol) – Schmelze nahmen Bot-
tazzi et al. eine Besetzung von zwei 
etwas ungleichwertigen M4-Positio-
nen an. Die eine ist die reguläre durch 
Ca eingenommene, die andere (M4') 
ist durch Fe und Mg besetzt. Das 
Maximum der REE-Verteilungskoeffi-
zienten liegt bei den schweren REE, 
entsprechend einem achtfach koordi-
nierten Ionenradius von ca. 0.103nm, 
erheblich kleiner als Ca. Dieser Radius 
entspricht einem oktaedrischen von 
0.091nm, was mit der Größe der M4-
Pos i t ion in  Fe -Cummingtoni t 
Fe7Si8O22(OH)2 gut übereinstimmt. 
Abbildung 34a zeigt eine doppelte 
Parabelanpassung für Kaersutit/
Schmelze. Es ist zu erkennen, daß 
nach diesem Modell lediglich die 
leichtesten REE die reguläre M4-Posi-
tion besetzen, während der große Rest auf die kleinere M4'-Position geht. Es ergibt sich die 
nicht intuitiv erwartete Schlußfolgerung, daß die Ca-Position der Amphibole für die Beset-
zung der REE eine eher untergeordnete Stellung einnimmt. Für den analysierten Kaersutit 
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ABBILDUNG  34  Beschreibung der Verteilungskoeffizi-
enten für (a) Kaersutit/Alkaliolivinbasalt und (b) Rich-
terit/Lamproit (Abbildung 32, Tabelle 10[75]) nach
dem Modell von Blundy & Wood[35] durch Verteilung
der REE auf unterschiedliche Gitterpositionen in den
Amphibolen, nämlich zwei ungleichwertige M4-Posi-
tionen für den Kaersutit und M4 und M2 im Richte-
rit. Die Ionenradien gelten für achtfache Koordinati-
on, auch wenn dies für die M2- und die M4'-Position
eine Vereinfachung ist; sie ist zulässig, weil zwischen
Radien für acht- und sechsfache Koordination unge-
fähr ein konstantes Verhältnis besteht.
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ist dieser Schluß wohl plausibel, weil dessen M4'-Gitterposition eine Größe aufweist, die 
derjenigen der schweren REE äquivalent ist. Weniger plausibel ist, daß das Maximum der 
Parabel für die M4'-Position um rund eine Zehnerpotenz über dem Maximum für die M4-
Position liegt, was zur Folge hat, daß nach dieser Modellierung selbst Nd noch bevorzugt 
in die M4'-Position eintritt, obwohl sein Ionenradius dem optimalen Radius des M4-Platzes 
entspricht.

3.4.6 Glimmer

Die Minerale der Glimmer-
gruppe bestehen in ihrer ein-
fachsten Form aus negativ gela-
denen 2:1-Lagen, die durch 
große Kationen untereinander 
verbunden sind (Abbildung 
35). Eine 2:1-Lage setzt sich 
zusammen aus zwei Tetraeder-
lagen der Zusammensetzung 
T2O5 und einer Oktaederlage 
dazwischen. Die Tetraeder sind 
untereinander über Ecken mit 
drei anderen Tetraedern ver-
netzt und bilden auf diese 
Weise sechseckige „eindimen-
sionale“ Netze. Die vierte Ecke 
des Tetraeders weist in eine 
Richtung senkrecht zu den Net-
zen und bildet Teil der Okta-
ederschicht, in der die einzel-
nen Oktaeder über Kanten 
miteinander verbunden sind. 
Die Oktaederlagen bestehen 
aus den Sauerstoffen, die mit 
den Tetraedern geteilt werden 
und aus Hydroxylionen (F, Cl), 
die nicht geteilt werden sowie 
dem Zentralkation. Die kleinste 
strukturelle Einheit enthält drei 
Oktaeder. Wenn alle Oktaeder-
pos i t ionen mit  Kat ionen 
besetzt sind, spricht man von 
trioktaedrischen Glimmern, 
sind nur 2/3 der Oktaederposi-
tionen besetzt, von dioktaedri-
schen Glimmern. Die Tetra-
ederpositionen der natürlichen Glimmer sind in der Regel mit Si und Al besetzt, die 
Oktaederpositionen durch Mg, Fe oder Al; in selteneren Fällen können andere mittelgroße 
Kationen in diese Oktaeder eintreten, z.B. Li, Ti, V, Cr, Mn, Co, Ni, Cu und Zn. Die Zwi-
schenschichtkationen sind normalerweise K oder Na. Typische trioktaedrische Glimmer 
sind z.B. Phlogopit KMg3(Si3Al)O10 (OH,F)2 und Biotit, K(Mg,Fe)3(Si3Al)O10(OH,F)2, diokta-
edrische Glimmer Muskovit KAl2(Si3Al)O10 (OH,F)2 oder Paragonit NaAl2(Si3Al)O10(OH,F)2. 
Die Ladung einer 2:1-Schicht liegt bei den Glimmern im engeren Sinn um -1, bei den 
Sprödglimmern, deren Schichtpakete durch zweiwertige Kationen (meist Ca, z.B. im Mar-
garit CaAl2Si2Al2O10(OH)2) zusammengehalten werden, um -2.

Experimentelle Untersuchungen zum Einbau der REE in Glimmer sind immer noch spär-
lich. Literaturdaten für Glimmer/Matrix sind zwar zahlreich, weisen jedoch extreme Varia-
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ABBILDUNG  35  Struktur der Glimmer am Beispiel des Bio-
tits. Die [(Mg,Fe)O6]-Oktaeder liegen zwischen zwei
[(Si,Al)O4]-Tetraederschichten (hier kein Al ausgewiesen);
diese Dreierschichten sind untereinander durch die großen
K-Ionen verbunden.
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tionsbreiten auf zwischen ≈0.00X und X auf. Übereinstimmung besteht nur dahingehend, 
daß Glimmer die REE untereinander nicht extrem fraktionieren. Nach kristallchemischen 
Überlegungen sollte man erwarten, daß Verteilungskoeffizienten zwischen Glimmer und 
Schmelze niedrig sind, was durch experimentelle Daten bestätigt wird[77]. Die Oktaeder-
positionen sollten allenfalls zur Inkorporation der schweren REE geeignet sein, denn sie 
sind in Biotit nicht nennenswert größer, als es dem Mg2+ entspricht. Die Plätze, die durch 
die zwölffach koordinierten Zwischenschichtkationen besetzt sind, sind dagegen eher zu 
groß für Aufnahme der REE. Eigene Messungen von Glimmern aus Peridotiten (Phlogopit) 
und Eklogiten (Phengit) produzierten sehr niedrige REE-Gehalte bzw. in einigen Fällen 
unreproduzierbare Werte. In den letzt genannten Fällen ist die Wahrscheinlichkeit groß, 
daß die REE in Einschlüssen zwischen den Schichtpaketen der Glimmer sitzen, z.B. Apatit 
oder Klinopyroxen. Die den Glimmern gern zugeschriebene „Lumpensammlerfunktion“ 
beschränkt sich wohl auf die Elemente, die sich kristallchemisch leicht in die Glimmer-
struktur einpassen lassen (z.B. alle Alkalien oder die schweren Erdalkalien).

ABBILDUNG  36 Verteilungskoeffizienten der REE zwischen (Mg,Fe)-Glimmern und Vulkani-
ten (Daten siehe Tabelle 12; sie sind dort mit derselben Nummer kodiert wie 
in der Abbildung). Für den experimentellen Datensatz ist der Y-Wert an der 
Position von Ho eingetragen, weil beide Elemente identische Ionenradien 
aufweisen.

Einige Beispiele für Biotit/Schmelze und Biotit/Matrix-Verteilungskoeffizienten sind in 
Abbildung 36 und Tabelle 12 nach Literaturdaten zusammengestellt. Sehr niedrige Werte 
wurden sowohl für Biotite aus basischen als auch aus sauren Vulkaniten berichtet. Die 
„wahren“ Verteilungskoeffizienten scheinen daher tatsächlich sehr niedrig zu liegen, 
zumindest wenn Minerale wie Pyroxene, Amphibole oder Feldspäte in Konkurrenz mit den 
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Glimmern um die REE-Aufnahme stehen. Für geochemisches Modellieren sollten daher 
nur die niedrigsten Werte Verwendung finden. Verdächtig ist allerdings die fehlende Frak-
tionierung der Datensätze 1 und 2, was als Effekt einer Kontamination gedeutet werden 
könnte, so daß diese Verteilungskoeffizienten sogar nur Obergrenzen darstellen mögen. 
Für den Anstieg der Verteilungskoeffizienten für Biotit/Dazit zu den schweren REE hin 
könnten Einschlüsse z.B. von Zirkon verantwortlich gemacht werden; dies ist jedoch nicht 
zu belegen. Als vorsichtiges Fazit kann gesagt werden, daß zumindest die Glimmer der Bio-
titreihe nur sehr geringe Mengen an REE aufnehmen, die sich auf die Fraktionierung dieser 
Elemente in Magmen nicht nennenswert auswirken sollten.

Bei Glimmern oder anderen 
Schichtsilikaten wie Margarit, 
die Ca als Hauptelement ent-
halten, sollte eher die Möglich-
keit des REE-Einbaus durch 
Austausch gegen Ca gegeben 
sein; für dieses Mineral sind 
mir  jedoch ke ine  Daten 
bekannt. Für Hellglimmer und 
Chlorite sind die Literaturda-
ten sehr inkonsistent (siehe 
z.B. Zusammenstellung von 
[79]), und viele Datensätze 
sind durch eine nur geringe 
REE-Fraktionierung gekenn-
zeichnet, die keine Kontrolle 
durch die Kristal lstruktur 
erkennen lassen und daher den Verdacht einer Verfälschung durch Kontamination 
erwecken. Eine systematische Studie der Residenz von Spurenelementen in Graniten mit-
tels Laserablation hat gezeigt, daß weder primäre Biotite noch Muskovite nennenswerte 
Mengen an REE führen[80]. Die angegebenen Gehalte liegen typischerweise im sub-ppm-
Bereich und häufig unterhalb der Nachweisgrenze. Der weitaus größte Teil der REE in die-
sen Graniten ist in Akzessorien wie Monazit, Xenotim, Allanit, Apatit oder Zirkon konzen-
triert.

TABELLE  12:  Biotit/Schmelze und Biotit/Matrix-Vertei-
lungskoeffizienten für die Seltenen Erden

Element 1[77] 2[47] 3[67] 4[67]

La 0.028

Ce 0.03 0.037 0.234

Nd 0.012 0.03 0.044 0.339

Sm 0.03 0.058 0.392

Eu 0.145 0.501

Gd 0.016 0.082 0.353

Dy 0.03 0.097 0.200

Er 0.018 (Y) 0.162 0.171

Yb 0.179 0.165

Lu 0.04 0.208
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3.4.7 Feldspäte

Die Feldspäte haben die 
generelle Formel AT4O8, 
oder, wenn man berücksich-
tigen will, daß Kationen ver-
schiedener Wertigkeit in A 
und T eintreten können, 

 (0≤x≤1). 
Darin werden die T-Positio-
nen durch Si und Al einge-
nommen und die A-Plätze 
durch große Kationen – K, 
Na,  Ca und Ba,  seltener 
durch andere große Kationen 
wie Rb, Sr, Pb, Tl oder NH4. 
Die Feldspatstruktur besteht 
aus TO4-Tetraedern, die über 
alle vier Ecken untereinander 
mit vier benachbarten Tetra-
edern verbunden sind (siehe 
Abbildung 37).  Dadurch 
ergibt sich parallel der a-
Achse (x in der Abbildung) 
das Muster einer doppelten 
Kurbelwelle aus TO4-Tetra-
edern. Die den Ladungsaus-
gleich bewirkenden großen 
A-Kationen besetzen irregu-
läre Hohlräume im Netzwerk 
der TO4-Tetraeder. Die Koordination dieser Kationen liegt zwischen neunfach (K, Ba) und 
siebenfach (Ca, Na). Vollständige Mischbarkeit ist zwischen Albit NaAlSi3O8 und Anorthit 
CaAl2Si2O8 sowie zwischen Albit und K-Feldspat KAlSi3O8 verwirklicht, nicht aber zwi-
schen Anorthit und K-Feldspat (Abbildung 38).

In  Anbetracht 
der großen Ver-
bre i tung von 
Minera len der 
Feldspatgruppe 
in der Erdkruste 
ist es nicht ver-
wunderlich, daß 
die Feldspäte zu 
den best unter-
suchten Minera-
len gehören. Das 
schl ießt  auch 
geochemische 
Untersuchungen 
zum Spurenele-
menteinbau ein. 
Ergebnisse experimenteller Untersuchungen zur REE-Verteilung zwischen Plagioklas und 
Schmelze in Abhängigkeit von Temperatur und Sauerstoffpartialdruck sind in Abbildung 
39 dargestellt und in Tabelle 13 angegeben. Die einzige Möglichkeit, die REE auf Gitter-
plätzen in der Kristallstruktur der Feldspäte unterzubringen, ist die Besetzung der A-Positio-
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ABBILDUNG  37  Die Struktur der Feldspäte am Beispiel des
Anorthits.
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ABBILDUNG  38  Das ter-
näre System Anorthit –  
Albit – Orthoklas. Mit zu-
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dern die Grenzen der  
ternären Mischkristallfel-
der in Richtung auf die  
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nen. Sie sind allerdings insbesondere für die schweren REE erheblich zu groß, was schon 
aus dem Onuma-Plot (Abbildung 10, Seite 18) für ein natürliches Feldspat/Matrix-System 
deutlich abzulesen war. Es ist daher nicht verwunderlich, daß auch die Experimente eine 
Präferenz der Plagioklase für die leichten über die schweren REE zeigen. Aber auch die 
leichten REE sind als inkompatibel für die Plagioklasstruktur zu betrachten. 

ABBILDUNG  39 Verteilungskoeffizienten Plagioklas/Schmelze als Funktion vom Sauerstoff-
partialdruck ƒO2

Unter den wichtigsten gesteins-
bildenden Mineralen (Feldspäte, 
Pyroxene, Olivin, Amphibole, 
Granate, Quarz, Glimmer) sind 
die Feldspäte die einzige Gruppe 
mit einer deutlichen Präferenz 
der leichten über die schweren 
REE. Feldspatfraktionierung 
eines Magmas, nicht begleitet 
von der Ausscheidung anderer 
Minerale, würde daher zu einem 
umgekehrten REE-Muster des 
Restmagmas führen, also zu 
einer relativen Erhöhung der 
schweren über die leichten REE. 
Infolge der mit Ausnahme von 
Eu2+ niedrigen Verteilungskoef-
fizienten wirkt sich die Kristalli-
sation von Feldspäten jedoch generell erhöhend auf die REE-Gehalte der Restschmelze aus. 
Zumindest in Granitoiden sind die REE-Muster von Plagioklasen und Kalifeldspäten paral-
lel, wobei letzterer etwas geringere Gehalte hat[80].
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TABELLE  13:  Verteilungskoeffizienten Plagioklas/
Schmelzeexperimentelle Daten

Element 1[81],a

a. log ƒO2 = -0.68 (≡Atmosphärendruck);

2[81],a 3[85],b

b. log ƒO2 = -12.5.

4[85],b

La 0.205 0.116

Ce 0.131 0.0673

Nd 0.127 0.0799

Sm 0.0775 0.0517

Eu 0.0720 0.0550 2.0 1.16

Gd 0.0611 0.0423

Dy 0.0511 0.0505

Er 0.0476 0.0444

Lu 0.0444 0.0458
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Das wichtigste Merkmal 
der REE-Fraktionierung der 
Feldspäte ist die bevorzugte 
Aufnahme des Eu in der 
zweiwertigen Form, die 
man – soweit bekannt – bei 
keinem anderen wichtigen 
Minera l  findet ;  man 
spricht von einer positiven 
Eu-Anomalie, obwohl dies 
das normale Verhalten der 
Feldspäte unter reduzieren-
den Bedingungen darstellt. 
Abbildung 39 zeigt, daß 
sich bei relativ hohem Sau-
erstoffpartialdruck das Eu 
in das übrige REE-Muster 
einpaßt. Bei niedrigen Par-
tialdrücken wird dagegen 
das Eu teilweise als Eu2+

vorliegen. In dieser Oxida-
tionsstufe hat es denselben 
Ionenradius wie Sr2+, das optimal in die A-Positionen von Plagioklas paßt, wie aus Abbil-
dung 40[47] geschlossen werden kann. Damit ist Eu2+ aber ein kompatibles Element für die 
Feldspäte, d.h. die D-Werte steigen, abhängig von ƒO2, auf ≥1.

Die Abhängigkeit der DEu-Werte von ƒO2 beruht auf dem Gleichgewicht

Eu3+ + 1/2O
2- ? Eu2+ + 1/4O2 [GL 34]

mit der Gleichgewichtskonstanten

Die Gleichsetzung ist gestattet, weil die Konzentration an Sauerstoffionen bei der Reaktion 
infolge ihrer nahezu unbeschränkten Verfügbarkeit praktisch konstant ist. Der Eu-Vertei-
lungskoeffizient setzt sich darüber hinaus aus den beiden Teilkoeffizienten für zwei- und 
dreiwertiges Eu zusammen:

wobei die ϕi die auf 1 normierten Gewichtsanteile der beiden Eu-Spezies bedeuten, also 
 +  = 1. Die Gleichung kann daher auch geschrieben werden als

In diese Gleichung wird für [Eu2+] die aufgelöste vor-vorige Gleichung eingesetzt:
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ABBILDUNG  40  Onu-
ma-Diagramm für
Plagioklas/Matrix. Das
anomale Verhalten
von Eu ist deutlich zu
erkennen und läßt
darauf schließen, daß
ein Teil zweiwertig
(r=0.118nm) vorliegt.
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und daraus durch Erweitern von Zähler und Nenner mit ƒO2
1/4 :

[GL 35]

Diese Gleichung besagt, daß DEu bei 
konstanter Temperatur in Abhän-
gigkeit von der Sauerstoff-Fugazität 
entlang einer S-förmigen Kurve vari-
iert[82]. In Abbildung 41 ist diese 
Variation für das Gleichgewicht zwi-
schen Plagioklas und Schmelze 
gezeigt. Die Meßpunkte passen sich 
der theoretischen Kurve gut an. Da 
Feldspäte Eu2+ stark bevorzugt über 
Eu3+ einbauen, Schmelzen eine der-
artige Präferenz aber nicht haben 
sollten, wird das Verhältnis Eu2+/
Eu3+ in der Schmelze niedriger sein 
als in den Feldspäten und außerdem 
wieder mit ƒO2 variieren. Das ist in 
Abbildung 42 zu sehen[85]. Danach 
ist, in erster Näherung temperaturu-
nabhängig, Eu2+/Eu3+ im Plagioklas 
≈11/2 Zehnerpotenzen höher als in 
einer koexistierenden basaltischen 
bis andesitischen Schmelze. 

Die Berechnung der Sauerstoff-
Fugazitäten für verschiedene 
Magmatite und Meteorite ergab 
die in Tabelle 14 aufgeführten 
Werte. Danach werden irdische 
Vulkanite zwar durchweg Eu2+/
Eu3+-Verhältnisse <1 haben (zwi-
schen vielleicht 0.01 und 1), die 
aber immerhin hoch genug sind, 
um in den Feldspäten Eu2+/Eu3+-
Verhältnisse von höher als ≈0.5 
einzustellen und damit die cha-
rakteristischen positiven Eu-Ano-
malien dieser Mineralgruppe zu 
erzeugen, die man nicht nur in 
Experimenten, sondern auch in 
natürlichen Paragenesen findet. 
Beispiele dafür sind in Abbildung 
43 gezeigt. Dieses Diagramm läßt 
wieder erkennen, daß – erwar-
tungsgemäß – die Verteilungsko-
effizienten von Basalt zu Dazit 
hin ansteigen. Das Beispiel für Pl/Cpx aus einem Granulitxenolith[86] wurde lediglich 
gewählt, um die Präferenz der leichten über die schweren REE im Plagioklas zu demonstrie-
ren, auch in Konkurrenz mit Klinopyroxen unter Subsolidusbedingungen (T ≈ 800 °C).
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ABBILDUNG  41  Abhängigkeit des Eu-Verteilungskoeffi-
zienten zwischen Plagioklas und Schmelze von der
Sauerstoff-Fugazität des Magmas
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ABBILDUNG  42  Eu2+/Eu3+-Verteilung zwischen Plagioklas
und Schmelze als Funktion der Sauerstoff-Fugazität
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ABBILDUNG  43 Verteilungskoeffizienten Plagioklas/Matrix für natürlich vorkommende ko-
existierende Phasen

In sauren Magmatiten beobachtet man zuweilen große positive Eu-Anomalien, die nicht 
einfach durch die Hypothese erklärbar sind, diese Schmelzen seien durch bevorzugte Aus-
schmelzung von Plagioklas entstanden. Zum einen haben derartige granitische Schmelzen 
relativ hohes ƒO2 und zum anderen eine Zusammensetzung nahe dem Graniteutektikum. 
Für solche Fälle ist ein Modell vorgeschlagen worden, wonach die Stabilität von Eu2+ in 
sauren Schmelzen nicht nur von ƒO2 abhängen soll, sondern außerdem von der Struktur 
der Schmelze. Nach dieser Hypothese kann Eu in Form von starken Aluminosilikat-
komplexen (z.B. [Eu3+Al2Si2O8]

+) in den hoch polymerisierten sauren Schmelzen stabilisiert 
werden[29], die einer dreidimensionalen Netzwerkstruktur nahekommen. Die Stabilität von 
Aluminosilikatkomplexen erhöht sich mit abnehmender Feldstärke des Kations, so daß die 
Stabilität des Eu2+-Komplexes wesentlich größer ist als die der REE3+-Komplexe. Dieses 
Modell ist von den Autoren z.B. benutzt worden, um zu erklären, daß Verteilungskoeffizi-
enten Cpx/l im Fall natürlicher Systeme für basische Schmelzen selten Eu-Anomalien auf-
weisen, während bei sauren Schmelzen häufig negative Anomalien gemessen werden. In 
sauren Schmelzen läge demnach ein größerer Anteil des Eu in zweiwertiger Form vor als in 
basischen Schmelzen, und dieses Eu2+ paßt nicht gut in die Struktur der Pyroxene. Inwie-
weit diese Vorstellung richtig ist, ist schwer zu testen, da Tabelle 14 zeigt, daß ƒO2 in sauren 
Schmelzen im Durchschnitt niedriger ist als in basischen Schmelzen, so daß das dadurch 
bedingte höhere Eu2+/Eu3+-Verhältnis saurer Magmen auch Ursache der negativen Eu-Ano-
malien der Cpx/l-D-Werte sein könnte (siehe auch folgender Abschnitt). Eine weitere mög-

TABELLE  14:  Berechnete Sauerstoff-Fugazitäten log ƒO2[85]

Element Variation Ø±2� Probenzahl
irdische Basalte -5.5 bis -8.0 -7.0±1.6 7

irdische Andesite -3.9 bis -10.6 -8.1±5.7 5

irdische Dazite und

Rhyodazite -6.3 bis -12.8 -9.1±4.0 10

lunare Ferrobasalte -11.7 bis -13.9 -12.7±1.4 7

achondritische Meteorite -14.3; -16.2 2
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liche Ursache für die negativen Anomalien der Pyroxene ist das Vorhandensein von 
Feldspäten mit positiven Eu-Anomalien in der Grundmasse.

ABBILDUNG  44 Abhängigkeit der Eu-Verteilungskoeffizienten vom Sauerstoffpartialdruck

Wenn man die Eu-Verteilung zwi-
schen Feldspäten und koexistieren-
den Schmelzen in Abhängigkeit von 
der Sauerstoff-Fugazität geeicht hat, 
kann man mit Hilfe der Eu-Vertei-
lung auf den Sauerstoffpartialdruck 
bei der Kristallisation der Feldspäte 
rückschließen. Mit solchen Proble-
men haben sich McKay und Mitar-
beiter beschäftigt, um die Kristalli-
sa t ionsbedingungen von 
achondritischen Meteoriten einzu-
engen. Zunächst wurden an synthe-
tischen Mischungen, die der Zusam-
mensetzung des antarktischen 
Achondriten Lewis Cliff entspra-
chen die D-Werte für Eu und, als 
Referenzelement, Gd in Abhängig-
keit von ƒO2 bestimmt (Abbildung 
44[82]). Die starke Abhängigkeit des 
Verhältnisses der Verteilungs-
koeffizienten für Plagioklas ist nicht 
überraschend. Interessanterweise zeigt auch der Eu-Einbau in fassaitischen (Al,Ti-reichen) 
Klinopyroxen eine ƒO2-Abhängigkeit, die umgekehrt zu der des Plagioklases verläuft. Das 
weist klar darauf hin, daß Eu2+ nicht gut in die Struktur des Klinopyroxens paßt. Darin liegt 
wohl eine Ursache dafür, daß in intermediären und sauren Vulkaniten die D-Werte Pyro-
xen/ Schmelze oft negative Eu-Anomalien zeigen. Die Kombination der im Diagramm 
gezeigten beiden Verteilungsfunktionen (aber natürlich auch die beiden Funktionen sepa-
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ABBILDUNG  45  Abschätzung der Sauerstoff-Fugazität
bei Kristallisation von Plagioklas und Klinopyroxen des
in der Antarktis gefundenen Achondriten Lewis Cliff
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rat) kann nun verwendet werden, um einen Hinweis auf ƒO2 bei der Kristallisation dieser 
Minerale zu erhalten, vorausgesetzt die Minerale kristallisierten im Gleichgewicht. Das 
Ergebnis ist in Abbildung 45 gezeigt. Es genügt danach, in Plagioklas, Klinopyroxen und 
der Schmelze die Konzentrationsverhältnisse an Eu und Gd zu messen; die Konzentratio-
nen selbst brauchen nicht einmal unbedingt bekannt zu sein. Auf diese Weise konnte abge-
schätzt werden, daß die Bedingungen bei der Kristallisation von Lewis Cliff sehr reduzie-
rend waren, in der Nähe des Eisen-Wüstit-Puffers. Auch das Verhältnis der 
Verteilungskoeffizienten für Eu und Sr zwischen Plagioklas und Basaltschmelze zeigt eine 
ausgeprägte Abhängigkeit von ƒO2 für stark reduzierende Verhältnisse zwischen dem 
Eisen–Wüstit-Puffer (= IW: 0.41±0.20) und dem Quarz–Fayalit–Magnetit-Puffer (= QFM: 
0.09±0.05), um für stärker oxidierende Bedingungen konstant zu bleiben[87].

Abbildung 46 zeigt schließlich noch eine Zusammenstellung der Verteilungskoeffizienten 
der wichtigsten Minerale, die aus basaltischen Schmelzen kristallisieren[82]. Die Muster für 
Plagioklas und Pigeonit wurden nahe dem Eisen-Wüstit-Puffer gemessen, für Augit nahe 
dem Quarz-Fayalit-Magnetit-Puffer und für Granat bei unbekanntem, aber vermutlich 
hohem ƒO2. Mit Ausnahme der schweren REE in Granat sind die REE demnach für diese 
Minerale mäßig bis stark inkompatibel.

ABBILDUNG  46 Übersicht über Verteilungskoeffizienten für die wichtigsten aus basaltischen 
Schmelzen kristallisierenden Minerale
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3.4.8 SiO2-Minerale

Die Niedrigdruckmodifikationen von SiO2 (Quarz, Cristobalit, Tridymit) zeichnen sich 
durch eine Vernetzung der SiO4-Tetraeder über alle vier Ecken mit vier benachbarten Tetra-
edern aus. SiO2 ist praktisch immer sehr rein (>>99%). Größere Mengen an Fremd-
elementen lassen sich in der Regel auf Einschlüsse, vor allem Fluideinschlüsse zurückfüh-
ren. So ist z.B. „Milchquarz“ außerordentlich reich an solchen Einschlüssen, die erhebliche 
Mengen an Alkali- und Erdalkalielementen enthalten können. Übergangskationen im 
ppm-Bereich sind für die Färbung natürlicher Quarze verantwortlich.

Da die REE das Si in den SiO2-Tetraedern nicht zu ersetzen vermögen, verwundert es nicht, 
daß die SiO2-Minerale keine nennenswerten Mengen an REE enthalten (allenfalls wenige 
ppb in reinem Quarz). Höhere Konzentrationen sind mit Sicherheit Einschlüssen von 
Fremdmineralen oder Fluiden zuzuschreiben. Die SiO2-Minerale spielen daher für die REE-
Massenbilanz von Gesteinen keinerlei Rolle, und REE-Fraktionierungsmuster von reinem 
Quarz sind mir nicht bekannt.

3.4.9 Zirkon

Der Zirkon ZrSiO4 gehört zu den akzessorischen, aber nahezu allgegenwärtigen Mineralen 
in Magmatiten und Metamorphiten. Lediglich in ultramafischen und mafischen Magmati-
ten tritt er nur selten auf, weil das Zr solcher Schmelzen in Mg-Fe-Minerale wie Klinopyro-
xene und Amphibole eingebaut wird. Bei den Prozessen der Sedimentbildung ist Zirkon 
praktisch unzerstörbar und reichert sich daher in grobkörnigen klastischen Sedimenten an. 
Die ältesten analysierten irdischen Minerale sind umgelagerte Zirkone aus dem Westen 
Australiens (bis ≈4.4 Ga). In metamorphen Gesteinen und selbst in Magmatiten finden sich 
häufig aus der Vorgeschichte des Gesteins ererbte Zirkone oder Zirkonkerne, die von wei-
tergewachsenem Zirkon ummantelt sind.

Die prinzipielle Einheit der Zirkonstruktur ist eine Kette aus alternierenden SiO4-Tetra-
edern und „dreieckigen“ ZrO8-Dodekaedern (siehe Abbildung 47), die über Kanten mitein-
ander verbunden sind. Untereinander sind die Ketten durch die Dodekaeder verbunden, 
die ebenfalls Kanten miteinander teilen. Damit besteht eine entfernte Ähnlichkeit mit der 
Granatstruktur, in der aber zusätzliche YO6-Oktaeder auftreten. In der Zirkonstruktur sind 
anstelle dessen oktaedrische Leerstellen vorhanden. Die Tetraeder werden natürlich durch 
Si besetzt, die Dodekaeder durch Zr.

ABBILDUNG  47 Modell der Zirkonstruktur; links sind zur besseren Übersicht nur die [SiO4]-
Tetraeder dargestellt, die jeweils vor und hinter den Dodekaedern liegen. Zr 
ist in den Dodekaedern von acht Sauerstoffen koordiniert (herausgezeichne-
tes Dodekaeder ganz rechts in etwas anderer Orientierung; jeweils vier Ab-
stände Zr–O betragen 0.2124nm und 0.2287nm.
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Vollständige Löslich-
keit besteht zwischen 
Zirkon und „Hafnon“ 
(kein eigenständiges 
Mineral) HfSiO4, das 
in derselben Struktur 
kristallisiert. Außer-
dem hat Hf4+ fast den-
selben Ionenradius 
wie Zr4+. Darüber hin-
aus weisen Zirkon-
analysen oft noch be-
trächtliche Mengen 
an U, Th, schweren 
REE und Y aus, Ionen, 
die z.T. beträchtlich 
größer sind als Zr4+

(Zr4+ 0.084nm, Hf4+

0 .083nm,  U 4 +

0 .100nm,  Th 4 +

0.105nm). Größere 
Mengen an schweren 
REE und Y sind dabei 
oft an P gebunden. Die höchsten gemessenen Y-Gehalte entsprechen ≈25 Mol% Xenotim, 
der isotyp ist mit Zirkon. Für Granitoide wurden für reine Zirkone wesentlich geringere 
REE-Gehalte gefunden als in Zirkon–Xenotim-Mischkristallen[80]. Offensichtlich gibt es 
also gekoppelten Ersatz zwischen Zr4+ + Si4+ ? Y

3+ (+schwere REE3+) + P5+, der bewirkt, daß 
der Einbau kleinerer Ionen in die Tetraederposition mit dem Einbau größerer Ionen in die 
Dodekaederpositionen einhergeht. Unter den REE werden die schweren erheblich bevor-
zugt in die Zirkonstruktur eingebaut, weil ihre Ionenradien dem des Zr am nächsten ste-
hen. In granitischen Gesteinen, in denen Zirkon, Monazit und Xenotim nebeneinander 
vorkommen, hat der Zirkon die geringsten REE-Gehalte unter diesen Mineralen[89]. Tritt 
Zirkon neben Apatit auf, dann scheint Apatit höhere Gehalte an leichten, aber niedrigere 
Gehalte an schweren REE zu haben[90]. Positive Ce-Anomalien (und negative Eu-Anoma-
lien) sind in natürlichen Zirkonen weit verbreitet und müssen der Anwesenheit geringer 
Mengen an Ce4+ zugeschrieben werden[91].

TABELLE  15:  Verteilungskoeffizienten Zirkon/Matrix

Element
1[88] Zirkon/

Basalt
2[47] Zirkon/

Dazit, Rhyolith
3[90] Zirkon/

Andesit
4[90] Zirkon/

Andesit
5[90] Zirkon/

Diorit
La 0.0825 3.1 5.3 1.1

Ce 0.128 4.2 3.5 5.1 1.2

Nd 3.6 3.8 4.8 1.4

Sm 0.384 4.3 4.7 5.2 2.0

Eu 1.26 3.4 4.2 2.4 0.9

Gd 6.8 6.4 6.0

Dy 48 63 31 45

Er 140 135 65 107

Yb 138 280 254 128 516

Lu 172 345 333 196 689

6
8

10

2

4

6
8

100

2

4

6
8

1000

2

4

ch
on

d
ri
tn
or
m
ie
rt
e 

H
äu

fig
ke

it
en

La Ce Pr Nd Sm Eu Gd Tb Dy Ho Er Tm Yb Lu

Andesit und Zirkon
Andesit und Zirkon
Diorit und Zirkon

ABBILDUNG  48  Chondritnormierte REE-Muster von zwei Andesiten
und einem Diorit und den Zirkonen daraus[90]. Die Parallelität der Mu-
ster der leichten REE von Zirkonen und Magmatiten läßt an eine
Kontamination der separierten und analysierten Zirkone denken.
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ABBILDUNG  49 Verteilungskoeffizienten Zirkon/Matrix; natürliche Paragenesen; Literatur-
hinweise siehe Tabelle 15.

Abbildung 48 zeigt chondritnormierte REE-Muster einiger Zirkone und der Matrix der 
Gesteine, aus denen sie abgetrennt wurden. Beispiele für Verteilungskoeffizienten natürli-
cher Paragenesen sind in Abbildung 49 angegeben und in Tabelle 15 aufgeführt. Da die 
schwersten der REE erheblich größer sind als Zr, wird man einen mehr oder weniger konti-
nuierlichen Anstieg der Verteilungskoeffizienten erwarten. Die hohen Werte für die schwe-
ren REE erklären sich wohl am einfachsten durch die Annahme des bereits erwähnten 
gekoppelten Ersatzes. Die Ursache für den Knick bei Sm – Gd ist vermutlich in Verunreini-
gungen der Zirkonseparate zu suchen. In der Tat zeigen Zirkone, die mit ortsauflösender 
Mikroanalytik untersucht wurden, typischerweise steile REE-Muster von La bis Lu[91].

Die oft hohen Gehalte von U und Th in Zirkonen (U>Th) erklären sich aus der Tatsache, 
daß USiO4 (Coffinit) und ThSiO4 (Thorit) dieselbe Kristallstruktur haben wie ZrSiO4. Den-
noch ist auf Grund der großen Ionenradienunterschiede die Löslichkeit von U und Th in 
Zirkon beschränkt und mag bei etwa 4 Mol% liegen. Als Folge der großen Stabilität von Zir-
kon hat dieses Mineral eine außerordentlich große Bedeutung in der U-Pb-Geochrono-
logie. Darüber hinaus finden Zirkone zunehmend Verwendung in der Lu–Hf- und Sm–Nd-
Geochronologie[92].
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3.4.10 Titanit

Der Titanit, CaTiOSiO4, ist ein weit verbreitetes Mineral in Metamorphiten und Magmati-
ten, vornehmlich intermediärer und saurer Zusammensetzung, meist als Nebengemeng-
teil. Die dominierende Einheit in der Kristallstruktur des Titanits sind über Ecken mitein-
ander verbundene geknickte Ketten von TiO6-Oktaedern. Diese Ketten werden 
untereinander durch die SiO4-Tetraeder verknüpft, wobei die Tetraeder Sauerstoffe mit vier 
verschiedenen TiO6-Oktaedern in drei verschiedenen Ketten teilen (Abbildung 50). 
Dadurch entsteht ein Netzwerk aus [TiOSiO4]

2- mit großen Hohlräumen, in denen sich die 
Ca-Ionen befinden, unregelmäßig siebenfach durch Sauerstoff koordiniert. Die drei ver-
schiedenen Polyeder sind untereinander nur über Ecken und Kanten, nicht aber über 
gemeinsame Flächen verknüpft. In den CaO7-Polyedern können beträchtliche Teile des Ca 
durch andere schwere Erdalkalien oder REE ersetzt werden. So ist eine Varietät „Yttrotita-
nit“ mit bis zu 12% (Y,REE)2O3 beschrieben worden. In der Regel liegen die REE im Titanit 
jedoch als Spuren- oder Nebenelemente vor.

ABBILDUNG  50 Die Titanit-Struktur aus [SiO4]-Tetraedern, [TiO6]-Oktaedern und großen 
Hohlräumen, in denen das Ca sitzt. In der Skizze rechts ist diese Position in 
anderer Orientierung herausgezeichnet. Ca ist unregelmäßig siebenfach 
durch Sauerstoffionen (an den Enden der gezeichneten Stäbe) in Abständen 
zwischen ca. 0.228nm und 0.267nm koordiniert.

In Abbildung 51 sind REE-Muster für Titanite und andere Minerale aus metamorphen 
Gesteinen dargestellt (Granatamphibolite aus Südkalifornien und ein Metagranodiorit-
xenolith aus der Eifel). Gegenüber den Gesamtgesteinen sind die Titanite erheblich an REE 
angereichert, und dies gilt auch für Titanite im Vergleich zu koexistierenden Apatiten. 
Schon geringe Mengen an Titanit in einem Gestein können danach zum Hauptträger 
zumindest an leichten und mittelschweren REE werden. Bei Gegenwart von Granat kon-
zentriert dieses Mineral in den Granatamphiboliten die schweren REE. Im Metagrano-
dioritxenolith ist Granat nicht vorhanden, und dementsprechend ist der Titanit hier auch 
Hauptträger der schweren REE.

Experimentelle Daten bestätigen, daß Titanit kompatibel für alle REE ist mit einem Maxi-
mum des Einbaus bei den mittelschweren REE (Abbildung 52[98]). Auch Nb und Zr treten 
mit Verteilungskoeffizienten höher als 1 in Titanit ein.
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ABBILDUNG  51 REE-Muster von Granatamphiboliten und Mineralen[96] sowie einem Meta-
granodioritxenolith und Titanit[97]; zusammengehörende Minerale und 
Gesamtgesteine sind durch identische Linienmuster und Farben gekenn-
zeichnet. In den Granatamphiboliten haben Titanite höhere REE-Gehalte als 
die koexistierenden Apatite.

TABELLE  16:  Verteilungskoeffizienten zwischen Titanit und lamproitischer Schmelze[98]

rb21-1 rb31-3 rb33-3 rb34-3
Sr 2.77 ± 0.35 2.68 ± 0.46 5.88 ± 0.04 1.50 ± 0.43

Y 8.36 ± 0.55 5.42 ± 1.07 8.04 ± 0.71 4.52 ± 0.51

Zr 3.18 ± 0.19 1.92 ± 0.96 1.71 ± 0.37 1.29 ± 0.68

Nb 2.19 ± 0.35 2.20 ± 1.16 4.82 ± 1.03 1.84 ± 0.39

La 6.43 ± 0.60 4.73 ± 2.19 7.50 ± 1.41 2.39 ± 0.48

Ce 11.10 ± 1.04 7.57 ± 2.88 12.10 ± 1.95 4.01 ± 0.81

Nd 18.60 ± 1.70 12.40 ± 3.86 23.60 ± 2.64 7.48 ± 1.82

Sm 21.40 ± 2.19 14.00 ± 3.92 26.40 ± 1.19 8.89 ± 1.95

Eu 20.40 ± 2.10 13.80 ± 4.02 25.90 ± 2.13 6.85 ± 1.17

Gd 18.30 ± 1.40 11.90 ± 2.73 20.20 ± 1.75 7.82 ± 1.06

Dy 12.30 ± 1.06 8.27 ± 2.00 11.30 ± 0.31 5.33 ± 0.49

Er 8.32 ± 0.70 5.54 ± 1.23 5.34 ± 0.55 3.66 ± 0.51

Yb 4.51 ± 0.39 3.02 ± 0.57 3.31 ± 0.13 2.22 ± 0.33

Ta 7.54 ± 0.70 6.55 ± 2.06 8.82 ± 1.87 4.44 ± 0.41

Pb 0.05 ± 0.01 0.04 ± 0.01 0.07 ± 0.02 0.05 ± 0.02

Th 0.22 ± 0.05 0.16 ± 0.09 0.27 ± 0.08 0.25 ± 0.06

U 0.18 ± 0.05 0.14 ± 0.08 0.21 ± 0.04 0.21 ± 0.04
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ABBILDUNG  52 Verteilung von Spurenelementen zwischen Titanit und lamproitischer 
Schmelze[98]

Abbildung 53 zeigt, daß 
die Verteilungskoeffizi-
enten zwischen Titanit 
und Schmelze bei vorge-
gebener Zusammenset-
zung des Systems mit 
zunehmenden REE-
Gehalten sinken. Bei der 
für  die  Experimente 
gewählten Hauptele-
mentzusammensetzung 
des Systems war das 
Henrysche Gesetz bis zu 
einem Gehalt von ≈5000 
ppm in der Schmelze 
und bis 8000 ppm im 
koexistierenden Titanit 
erfüllt, wenn Sm als ein-
ziges  REE eingesetzt 
wurde[21]. Die Zugabe 
weiterer REE, die über 
denselben Mechanismus 
der Substitution in den 
Titanit eingebaut wer-
den, verursacht also eine 
deutliche Erniedrigung 
der Grenze, bis zu der 
das Henrysche Gesetz erfüllt ist.
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ABBILDUNG  53  Verteilungskoeffizienten zwischen Titanit und
Schmelze als Funktion der REE-Gehalte, die in dem experimentellen
System eingesetzt wurden. Die Zusammensetzung der Schmelze
entspricht derjenigen im oberen Diagramm der Abbildung 7, Seite
15[21].
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3.4.11 Minerale der Epidotgruppe

Dazu gehören neben dem Epidot Ca2Fe3+Al2OOH [Si2O7|SiO4] noch (Klino-) Zoisit 
Ca2AlAl2OOH [Si2O7|SiO4] und Allanit (= Orthit) (Ca,REE,Y,Mn, Th)2(Fe2+,Fe3+,Ti) 
(Al,Fe3+)OOH[Si2O7| SiO4]. Epidot und Zoisit treten in Metamorphiten auf; Epidot ist auch 
ein typisches Kluftmineral, während Allanit v.a. in sauren Magmatiten (Granitoiden), aber 
selbst in basischen Metamorphiten, vorkommen kann. Aufgebaut sind diese Minerale aus 
Oktaedern von AlO6 und AlO4(OH)2 parallel zur y-Achse, die durch SiO4-Tetraeder und 
Si2O7-Doppeltetraeder miteinander verbunden sind. Außerhalb dieser Ketten befinden sich 
weitere Al- oder Fe-Oktaeder sowie Ca und die anderen großen Kationen in unregelmäßiger 
neun- bis elffacher Umgebung, die das dreidimensionale Netzwerk vervollständigen (Struk-
turdaten siehe auch [95]).

ABBILDUNG  54 Kristallstruktur von Epidot mit den großen, von Ca eingenommenen Gitter-
plätzen (links). Dabei sind zwei etwas ungleichwertige Positionen A1 und A2 
zu unterscheiden, die oben rechts in etwas anderer Orientierung herausge-
zeichnet sind. Auf der A1-Position ist Ca von neun nächsten Sauerstoffen 
umgeben, auf der A2-Position von zehn. Im Allanit (= Orthit), dem Epidot-
mineral, das leichte REE als Hauptelemente enthält, ist die A2-Position von 
elf nächsten Sauerstoffen umgeben (Skizze unten rechts).

Infolge der weitgehenden Ersetzbarkeit von Ca durch REE oder Th im Allanit verwundert 
es nicht, daß Epidote und Zoisite ebenfalls wichtige REE-Träger sein können selbst in 
Gesteinen, in denen sie nur untergeordnet auftreten. Obwohl Allanit in der Regel nur ein 
Spurenmineral ist, können selbst Gehalte von weniger als 0.1% im Gestein den Hauptteil 

x

y
z

[FeO6]

[AlO6]

[SiO4]

Ca x

y

z

[IX]Ca

[XI]Ca

Allanit:

x

y

z

[IX]Ca

[X]Ca

Epidot:



Verteilungskoeffizienten

62 

der REE enthalten. In Abbildung 55 sind REE-Muster von Granatamphiboliten und Allani-
ten sowie Zoisit und Klinozoisit daraus aufgetragen[96]. Die Muster für Allanite sind auf die 
leichten REE und Gd beschränkt, weil die Daten mittels Elektronenstrahlmikrosonde 
gewonnen wurden. Ihre Gehalte an leichten REE liegen um rund zwei Größenordnungen 
über denen der Gesamtgesteine. Bei von den Autoren geschätzten Allanitgehalten von 
0.X% ist klar, daß dieses Mineral den größten Teil der REE enthalten kann.

Verteilungskoeffizienten zwischen Allanit und 
einer sauren Schmelze sowie Zoisit und einem 
Eklogit tholeiitischer Ausgangszusammensetzung 
sind in Abbildung 56 dargestellt. Auch für das Paar 
Allanit/Dazit erkennt man, daß bereits ‰-Mengen 
an Allanit den größten Teil des Budgets der leich-
ten REE eines intermediären Vulkanits ausmachen 
können. Prozentgehalte an Zoisit, wie sie in Eklo-
giten häufig vorkommen, können in diesen 
Gesteinen ebenfalls wesentlich für die Massenbi-
lanz der leichten REE sein und ungewöhnlich 
niedrige Gehalte an leichten REE in koexistieren-
den Pyroxenen und Amphibolen verursachen, 
während sie für die Bilanz der schweren REE ver-
nachlässigbar sind. Allerdings ist Allanit auch in 
Eklogiten gefunden worden, und so besteht die Möglichkeit, daß die in der Tabelle 17 und 
Abbildung 56 wiedergegebenen Zoisitdaten durch dieses Mineral beeinflußt sind.

ABBILDUNG  55 REE-Muster von Granatamphiboliten und Epidotmineralen[96]. Zusammen-
gehörende Gesamtgesteine und Minerale sind durch identische Linienmu-
ster und Farben unterschieden.

TABELLE  17:  Verteilungskoeffizien-
ten Epidotminerale/Matrix

Element 1[93] 2[47]

La 15 820

Ce 14 635

Nd 13.5 460

Sm 11 205

Eu 10 80

Gd 130

Tb 6.4 71

Yb 0.22 8.9

Lu 7.7
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3.4.12 Phosphate

Unter den Phosphaten finden sich wichtige Träger der REE in Gesteinen. Dies betrifft 
sowohl Minerale wie den Apatit, der als Nebenmineral in vielen Gesteinen auftritt, als auch 
Phosphate, die sich nur als Spurenminerale in Gesteinen saurer oder intermediärer Zusam-
mensetzung finden.

3.4.12.1 Apatit

Minerale der Apatitgruppe sind Verbindungen des Typs A5[XO4]3(OH,F,Cl) mit A=Ca und 
X=P im Apatit. Darüber hinaus können die A-Positionen durch Pb besetzt werden (Pyro-
morphit) und die X-Positionen durch As oder V (Mimetesit, Vanadinit). Hier soll nur der 
Apatit interessieren, der eine wichtige Nebenkomponente in vielen Magmatiten und Meta-
morphiten darstellt.

In der Apatitstruktur ist ein Teil der Ca-Ionen durch sechs Sauerstoffe koordiniert, während 
ein anderer Teil durch Sauerstoff und andere Anionen (F,Cl,OH) siebenfach koordiniert ist 
(Abbildung 57). Elemente wie die REE, Th oder U finden sich häufig in höheren als Spuren-
elementkonzentrationen im Apatit. Für den Einbau der REE sind zwei Substitutionsmecha-
nismen von Bedeutung[100]:

REE3+ +  ? Ca2+ + 

REE3+ + Na+ ? 2Ca2+ 

Si und Na sind typischerweise zu 0.X% in Apatit vertreten. Durch Reaktion mit Fluiden 
können diese Elemente aus dem Apatit entfernt werden, was zur Bildung von Einschlüssen 
von REE-Phosphaten wie Monazit und Xenotim führen kann[101].
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ABBILDUNG  56  REE in Epidotmineralen  
im Vergleich zur vulkanischen oder meta-
morphen Matrix; Quelle der Daten laut  
Tabelle 17. Die Daten für das Paar Zoisit/
Eklogit stimmen qualitativ mit dem Paar  
Zoisit/Granatamphibolit in Abbildung 55
überein, insofern als die leichten REE rela-
tiv im Zoisit angereichert sind, während  
die schweren REE in anderen Mineralen  
(Granat) konzentriert sind.
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ABBILDUNG  57 Struktur von Fluorapatit; ein Teil des Ca ist oktaedrisch durch Sauerstoff ko-
ordiniert (Oktaeder dargestellt), ein anderer Teil siebenfach (nur die Ca-Io-
nen gezeigt). Die Skizze rechts zeigt eines dieser CaO6F-Polyeder. Die 
Abstände zwischen Ca und den Sauerstoff- und F-Ionen liegen zwischen 
0.2338 und 0.2694nm.

Abbildung 58 zeigt, daß die REE-Gehalte von natürlichen Apatiten in der Regel sehr hoch 
sind; die extremen negativen Eu-Anomalien der S-Typ-Granitoide und SiO2-reichen I-Typ-
Granitoide sind vermutlich als Indiz dafür zu werten, daß in diesen Granitoiden ein 
beträchtlicher Teil des Eu zweiwertig vorliegt und daß Eu2+ im Vergleich zu Eu3+ schlechter 
in die Apatitstruktur paßt[99]. Markant ist auch, daß die REE-Muster der Apatite aus SiO2-
reichen I-Typ- und aus S-Typ-Granitoiden breite Maxima im Bereich zwischen ungefähr Nd 
und Gd aufweisen, während die Wirtsgesteine relative Anreicherungen der leichten REE 
zeigen. In der Massenbilanz können Apatite in vielen Gesteinen einen Großteil der REE 
beheimaten, selbst wenn sie zu nur weniger als einem Prozent in den Granitoiden vorkom-
men.
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ABBILDUNG  58 Normierte REE-Muster von Apatiten aus Granitoiden Australiens[99]

Ergebnisse experimentel-
ler Untersuchungen zum 
REE-Einbau in Apatit sind 
in  Abbi ldung 59 für 
Schmelzen verschiedener 
Zusammensetzung darge-
stellt. Für alle Schmelzen 
liegen die D-Werte höher 
als 1 und weisen Maxima 
im Bereich der mittleren 
REE auf. Auch hier beob-
achtet man wieder eine 
starke Abhängigkeit der D-
Werte vom Chemismus 
(bzw. der Struktur) der 
Schmelze.

Die Ergebnisse einer expe-
rimentellen Studie, in der 
neben den REE eine Reihe 
anderer Spurenelemente 
eingesetzt wurde, sind in 
Abbi ldung 60 darge-
stellt[102]. Für die REE sind 
die Ergebnisse mit den in 
Abbildung 59 angeführten Daten vergleichbar. Die Autoren konstatieren auch hier eine 
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ABBILDUNG  59  Experimentelle Daten zur REE-Verteilung zwi-
schen Apatit und Schmelzen[94]; Daten siehe Tabelle 18.
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Abhängigkeit der Verteilungskoeffizienten von der Zusammensetzung der Schmelze. In der 
Tendenz sind die Werte für Schmelzen mit hohen SiO2-Gehalten und/oder hohem Grad an 
Polymerisierung (abgeschätzt durch das molare Verhältnis von Al zu Alkalien plus Ca) 
höher als für niedrig polymerisierte und SiO2-arme Schmelzen. Verteilungskoeffizienten 
um 1 weisen Th und U als mäßig kompatible Elemente für Apatit aus, während die high 
field-strength-Elemente (HFSE) Nb, Ta, Zr und Hf sich als stark bzw. mäßig inkompatibel 
erwiesen. Unter den chemisch sich sehr ähnlich verhaltenden Elementen Zr und Hf baut 
Apatit drei- bis viermal mehr Zr ein (dieser Unterschied würde sich wegen des Unterschieds 
in den Atomgewichten noch verdoppeln, wenn man atomare Mengenverhältnisse als Ver-
teilungskoeffizienten benutzte).

ABBILDUNG  60 Experimentell bestimmte Verteilungskoeffizienten zwischen Apatit und 
Schmelze[102]. Die Zahlen neben den Symbolen stehen für die Gehalte an 
SiO2 (Gewichtsprozent) bzw. das molare Verhältnis von Al2O3/(CaO + Na2O 
+ K2O) der abgeschreckten Schmelzen, mit denen die Apatite im Gleichge-
wicht stehen, nach den Experimenten. Die Bedingungen der Synthese wa-
ren 1250 °C und 1 GPa für die Gleichgewichtseinstellung zwischen Apatit 
und Schmelze.

0.0001

0.001

0.01

0.1

1

10

Cs Rb Ba Th U Nb Ta La Ce Pr Sr Sm Zr Hf Gd Y Lu

53 / 0.12

57 / 0.30

56 / 0.60

62 / 0.62
59 / 0.29

45 / 0.39
47 / 0.45

57 / 0.13

50 / 0.44

41 / 0.42

A
p

at
it
/S
ch

m
el

ze



REE-Verteilungskoeffizienten wichtiger Minerale

 67

Abbildung 61 zeigt zum 
Vergleich REE-Daten für 
Apatit/Basalt, Apatit/
Dazit und ein Apatit/
Cpx-Paar aus einem Peri-
dotit. Die D-Werte für 
Apat i t /Basani t  s ind 
höher als die Ergebnisse 
der  exper imente l len 
Pet ro log ie .  Das  mag 
daran liegen, daß es sich 
bei den natürlichen Apa-
titen um Megakristalle 
handelt, deren Ursprung 
als Kumulate ihrer Wirts-
magmen nur vermutet, 
nicht aber bewiesen wer-
den kann. Das Beispiel 
des Apatit/Cpx-Paares 
zeigt, daß Apatit eine 
große Präferenz für die 
leichten REE gegenüber 
Cpx hat. Apatit könnte 
damit potentiell bedeutend für das REE- (und P-) Budget des Erdmantels sein. Er tritt aller-
dings in der Regel nur untergeordnet in Peridotiten mit anderen OH-haltigen Phasen auf 
(Phlogopit, Amphibol); seine Bildung ist dann sekundär (metasomatisch).

TABELLE  18:  Experimentell bestimmte Verteilungskoeffizienten Apatit/Schmelze

Element 1[94] 2[94] 3[94] 4[94]
47/

0.45a,[102]

a. erste Zahl der Probenbezeichnung steht für SiO2, zweite für molares Al2O3/(CaO + Na2O + K2O)

53/
0.12a,[102]

57/
0.30a,[102]

56/
0.60a,[102]

La 2.8 4.4 8 11.9 2.94 4.85 8.33 16.6

Ce 3.23 4.92 8.49 18.1

Pr 3.86 5.43 9.68 20.6

Sm 4.5 9.8 18.5 38.4 5.68 6.22 11.4 25.7

Gd 5.13 5.31 9.12 21.5

Dy 4.2 8.1 15.9 37

Y 2.91 2.58 3.82 8.73

Lu 1.8 4 7.5 20.4 1.22 1.06 1.39 3.01

Cs 0.0001 0.0002 0.0002 0.0001

Rb 0.0010 0.0013 0.0016 0.0009

Sr 1.37 2.43 3.72 5.10

Ba 0.06 0.10 0.14 0.14

Th 0.70 0.50 0.65 1.08

U 0.17 0.53 0.25 0.08

Nb 0.0024 0.0012 0.0018 0.0023

Ta 0.0013 0.0012 0.0014 0.0023

Zr 0.056 0.030 0.041 0.047

Hf 0.014 0.0065 0.013 0.012
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ABBILDUNG  61  REE-Verteilung zwischen natürlichem Apatit und
koexistierenden Schmelzen oder anderen Mineralen[88],[90]
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3.4.12.2 Monazitgruppe

Hierzu gehören neben Monazit (REE PO4) noch Brabantit (CaTh(PO4)2) und als intermediä-
res Glied Cheralith. Monazit ist isotyp mit Huttonit (ThSiO4), und daher enthält Monazit 
meist größere Mengen (einige Prozent) an Th, obwohl auch Th-freier Monazit bekannt ist. 
Unter den REE konzentriert Monazit die leichteren dieser Elemente, was wegen der Größe 
der REE O9-Polyeder einleuchtet. Monazit ist ein seltenes akzessorisches Mineral vor allem 
in granitischen Gesteinen und in Syenit- und Granitpegmatiten, aber auch in Karbonatiten 
und in einigen metamorphen und metasomatisch umgewandelten Gesteinen. Schon 
geringste Mengen an Monazit in einem Gestein können ihn zum Hauptträger der leichten 
REE machen, und daher darf seine Bedeutung gerade für saure Plutonite keinesfalls unter-
schätzt werden. Unreproduzierbare REE-Gehalte in Analysen können auf inhomogene Ver-
teilung von Monazit und anderer REE-reicher Akzessorien in solchen Gesteinen zurückge-
führt werden, und daher sind bei der Probenahme und Probenaufbereitung hier besondere 
Umsicht erforderlich.

ABBILDUNG  62 Struktur von Monazit. Die großen Kationen sind von neun Sauerstoffionen 
umgeben. Diese vierzehnflächigen Polyeder sind untereinander über Kanten 
verbunden. Die PO4-Tetraeder sind über Ecken und Kanten mit den Vier-
zehnflächnern verbunden. Die Dimensionen der (gestrichelt eingezeichne-
ten) Elementarzelle schrumpfen mit der Ersetzung von leichten REE durch 
die kleineren Th- oder Ca-Ionen. Im REE PO4 liegen die REE-O-Abstände zwi-
schen ca. 0.246nm und 0.278nm. Die rechte Skizze zeigt einen Einblick in 
eines dieser großen REE O9-Polyeder.

In Abbildung 63 sind Ergebnisse systematischer Untersuchungen der Akzessorien varisti-
scher Granite zusammengestellt[103],[104]. Man erkennt, daß die leichten REE in den Mon-
azitmineralen um rund vier Zehnerpotenzen gegenüber den Wirtsgesteinen angereichert 
sind, die schweren REE immerhin noch um zwei Größenordnungen. Demnach könnten 
bereits 0.01% Monazit in diesen Graniten die gesamten leichten REE enthalten. Die Mon-
azitminerale selbst zeigen weite Variationen in ihrer Hauptelementzusammensetzung hin 
zu Brabantit und Huttonit. Die Granite mit Brabantit und Cheralith sind hoch differenziert 
Al-überschüssig (peraluminös: molekulares Al übersteigt die Summe an molekularem Ca, Na 
und K, so daß neben Feldspäten noch andere Al-reiche Minerale auftreten) und reich an 
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Fluor und anderen flüchtigen Elementen. Monazite und Monazite mit einer nennenswer-
ten Huttonitkomponente treten dagegen vorzugsweise in F-armen Biotitgraniten und F-
reichen Li-Glimmer enthaltenden Graniten auf, die zur Gruppe der A-Typ-Granitoide 
gestellt werden.

ABBILDUNG  63 REE-Muster von Graniten aus dem Erzgebirge und dem Fichtelgebirge sowie 
ihrer Monazitminerale und Xenotime[103],[104]. Zusammengehörende Mine-
rale und Gesamtgesteine sind durch identische Farben und Linienmuster ge-
kennze ichnet .  D ie  REE -Minera le  wurden mi t te l s 
Elektronenstrahlmikrosondenanalyse gemessen. Wegen der großen negati-
ven Eu-Anomalien konnten die Eu-Gehalte nicht ermittelt werden; die Eu-
Anomalien der Minerale sind daher nur angedeutet. Für die mit Pfeilen mar-
kierten Proben und ihre Minerale sind die REE-Gehalte in Tabelle 19 angege-
ben.

3.4.12.3 Xenotim

Xenotim (Y,REE)PO4 ist isotyp mit Zirkon. Y und die REE sind achtfach durch Sauerstoff 
koordiniert (Abbildung 64). Diese Position ist erheblich kleiner als die der REE in Monazit, 
und so konzentriert Xenotim neben Y auch die schweren REE. Das Vorkommen von Xeno-
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tim deckt sich weitgehend mit dem von Monazit: Granite und Granitpegmatite und ver-
schiedene metamorphe Gesteine variabler Metamorphosegrade.

ABBILDUNG  64 Struktur von Xenotim. Sie besteht aus PO4-Tetraedern und (Y,REE)O8-Dode-
kaedern, die untereinander über gemeinsame Kanten verbunden sind. Ein 
solches Dodekaeder ist rechts herausgezeichnet. Die Abstände zwischen den 
REE und den Sauerstoffen liegen zwischen 0.2309nm und 0.2381nm, deut-
lich höher als im Zirkon, mit dem Xenotim isotyp ist (vergleiche Abbildung 
47, Seite 55).

TABELLE  19:  REE-Gehalte von Graniten und ihren Monazitmineralen und Xenotimen[103],[104]; 
Gehalte der Gesamtgesteine in ppm, der Minerale in Prozent

Element
KIB784 
Bulk

LAU807 
Bulk

SEI1056 
Bulk

KIB784 
Mon.

LAU807 
Mon.

SEI1056 
Mon.

KIB784 
Xen.

LAU807 
Xen.

SEI1056 
Xen.

La 7.50 4.16 18.20 5.39 7.97 12.19

Ce 17.20 8.33 46.40 16.90 16.73 25.44 0.09 0.07 0.04

Pr 2.34 1.00 6.14 2.63 1.63 2.71 0.04 0.03

Nd 8.86 3.49 21.40 13.20 6.19 11.40 0.39 0.21 0.27

Sm 3.48 0.90 6.34 4.55 1.64 2.26 0.63 0.38 0.20

Eu 0.07 0.07 0.24

Gd 4.03 0.80 6.25 3.00 1.21 1.77 4.25 2.56 3.49

Tb 0.87 0.16 1.33 0.21 0.11 0.19 0.90 0.67 0.79

Dy 5.99 1.05 9.21 0.95 0.52 0.53 5.60 4.43 5.98

Ho 1.25 0.20 1.90 0.11 0.04 0.11 1.14 0.87 1.31

Er 4.25 0.70 5.36 0.24 0.15 0.13 3.80 3.12 5.86

x

yz

[PO4]

[Y,REEO8]

x

y
z

[VIII](Y,REE)



REE-Verteilungskoeffizienten wichtiger Minerale

 71

Die Xenotimdaten 
in Abbildung 63
zeigen, daß ihre 
REE-Muster in Gra-
ni ten ungefähr 
komplementär zu 
denen der Mon-
azitminerale sind. 
Die  Gehal te  an 
schweren REE lie-
gen ca. vier Grö-
ßenordnungen 
über denen der Ge-
samtgesteine, und 
es ist leicht einzu-
sehen, daß Mona-
zit und Xenotim 
zusammen das 
REE-Budget saurer 
Plutonite und eini-
ger Metamorphite 
vollkommen do-
minieren können.

In Abbildung 65
sind die Konzen-
trationsverhält-
nisse der REE zwi-
schen Mineralen 
und Wirtsgestei-
nen aufgetragen. 
Diese Verhältnisse sollten allerdings nicht als Verteilungskoeffizienten verstanden werden, 
denn es ist unwahrscheinlich, daß Monazit und Xenotim jemals in Gleichgewicht mit 
einer Schmelze gestanden haben, die heute durch die Gesamtgesteine repräsentiert wird. 
Außerdem ist vorstellbar, daß bei der Kristallisation dieser Minerale in ihrer Umgebung 
Ungleichgewichte der Schmelze bezüglich der REE, Y, Th oder U erzeugt wurden. Weiterhin 
stellen die Granite nicht die Matrix dar, sondern Matrix plus Akzessorien. Aus diesen Grün-
den wurden in Tabelle 19 auch nur die REE-Gehalte aufgenommen.

Die Konzentration der REE in Akzessorien (70% – 95% der REE, von Y, Th und U können 
in Granitoiden und ihren krustalen Ausgangsgesteinen in Akzessorien gebunden sein[80]) 
bedingt leider, daß diese Elemente – anders als in mafischen und ultramafischen Gestei-
nen, in denen sie in die Hauptelemente eintreten – nicht für petrogenetische Modellrech-
nungen geeignet sind.

3.4.13 Perowskit

Eine Reihe von Verbindungen der Zusammensetzung ABO3 kristallisiert in der Perowskit-
struktur. Im Perowskit CaTiO3 sind die B-Ionen oktaedrisch von Sauerstoffen umgeben. Die 
Oktaeder sind über Ecken miteinander verknüpft und bilden ein dreidimensionales Netz-

Yb 4.54 1.00 8.86 0.05 0.03 0.02 3.61 5.53 8.28

Lu 0.68 0.16 1.33 0.41 0.83 1.22

TABELLE  19:  REE-Gehalte von Graniten und ihren Monazitmineralen und Xenotimen[103],[104]; 
Gehalte der Gesamtgesteine in ppm, der Minerale in Prozent

Element
KIB784 
Bulk

LAU807 
Bulk

SEI1056 
Bulk

KIB784 
Mon.

LAU807 
Mon.

SEI1056 
Mon.

KIB784 
Xen.

LAU807 
Xen.

SEI1056 
Xen.
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mit Mineralen aus:

La Ce Pr Nd Sm Eu Gd Tb Dy Ho Er Tm Yb Lu

1.15 1.10 1.05 1.00
Ionenradius [Å] für achtfache Koordination

ABBILDUNG  65  Konzentrationsverhältnisse der REE zwischen Monazit
bzw. Xenotim und den Wirtsgraniten für die in Abbildung 63 dargestell-
ten Mineral- und Gesteinsdaten. Auch hier sind zusammengehörende
Proben durch identische Farben und Linienmuster kenntlich gemacht. 



Verteilungskoeffizienten

72 

werk mit großen Lücken, in denen die A-Ionen zwölffach durch Sauerstoff koordiniert 
sind[105], siehe auch Abbildung 66. Im Idealfall ist die Struktur kubisch. Perowskit hat 
jedoch die Möglichkeit, eine Vielzahl von Kationen anstelle des Ca aufzunehmen. Der Ein-
bau kleinerer Ionen wird ermöglicht, indem die TiO6-Polyeder verdreht und/oder geneigt 
werden; dann kann die Struktur sogar monoklin werden. Der Einbau größerer Kationen 
stabilisiert dagegen die kubische Struktur.

ABBILDUNG  66 Struktur von tetragonalem Perowskit; die Ti-Ionen sind nicht exakt okta-
edrisch von Sauerstoffen umgeben, die Ca-Ionen ungefähr zwölffach (rechte 
Skizze), wobei die Abstände Ca–O zwischen rund 0.247nm und 0.268nm 
liegen.
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ABBILDUNG  67 Daten nach: 1+2: [107]; 3: [108]. Die Auftragung erfolgte gegen Ionenradi-
en in Achterkoordination, weil die Radien für Zwölferkoordination nicht für 
alle REE verfügbar sind.

Perowskite sind zwar keine wichtigen Minerale, sondern kommen nur untergeordnet in 
untersättigten basischen Magmatiten, Alkaligesteinen, Karbonatiten, sowie in Metamor-
phiten vor. Sie können die REE bis in den Prozentbereich hinein aufnehmen; solche REE-
reichen Perowskite finden sich vor allem in Alkaligesteinskomplexen. Nur wenige Vertei-
lungskoeffizienten zwischen Perowskit und Schmelze sind gemessen und in Abbildung 67
dargestellt. Daraus läßt sich keine systematische Variation von D ablesen; man kann ledig-
lich vermuten, daß der Verteilungskoeffizient mit zunehmender Polymerisation der 
Schmelze (hier: Al-Gehalt) wächst. Klar ist jedoch, daß Perowskit eine starke Präferenz für 
die leichten und mittelschweren REE hat. Dies ist in Anbetracht der großen Ca–O-Abstände 
im Polyeder auch nicht verwunderlich.

Silikate mit Perowskitstruktur sollten den unteren Erdmantel (unter 670 km) dominieren: 
Sie entstehen einerseits aus dem Zerfall von γ-Spinell (Ringwoodit, Hochdruckmodifikation 
von (Mg,Fe)2SiO4) in Mg-Perowskit (MgSiO3) + (Mg,Fe)O, andererseits aus der Entmischung 
aus Majorit (der seinerseits unterhalb von ca. 350 km aus der Lösung der Pyroxene des obe-
ren Erdmantels in Granat entsteht) bzw. dessen Lösung in Mg-Perowskit. Die durch Ent-
mischung aus Majorit entstandenen Perowskite sind Ca-reich (CaSiO3), die durch Lösung 
von Majorit in Mg-Perowskit entstandenen Perowskite enthalten einige Prozent Al. Frak-
tionierung solcher Perowskite könnte in der Frühzeit der Erde eine Rolle gespielt haben, als 
nach der Kollision der Erde mit einem Körper von der Größe des Mars der Mond entstand 
und Mond und Erde mehrere 100 km tiefe Magmenozeane gehabt haben mögen.

TABELLE  20:  Verteilungskoeffizienten Silikat-Perowskite/Schmelzen[106]

S2738 CPa AC0311 CP H1971 CP H2020b CP H2016a MP H2020a MP H2033b MP H1625 MP
P 0.2±0.1 0.8±0.5 0.33±0.09 0.36±0.05 0.4±0.1 0.38±0.07
K 0.10±0.02 0.2±0.1 0.44±0.08 0.42±0.06 0.013±0.004 0.007±0.004 0.010±0.004
Ti 1.1±0.1 1.5±0.1 1.6±0.1 1.1±0.1 0.8±0.4 0.81±0.02 0.44±0.03 0.93±0.06
Rb 0.23 0.5±0.1 0.37±0.06 0.018±0.008 0.023±0.006 0.010±0.004 0.08±0.04
Sr 1.29 1.4±0.3 0.65±0.07 2.4±0.5 0.008±0.003 0.005±0.004 0.0029±0.00

05
0.009±0.007

Y 7.3±0.9 9.0±0.9 8.1±0.1 22±0.3 0.39±0.04 0.43±0.04 0.31±0.04 0.42±0.05
Zr 1.5±0.1 1.6±0.4 2.7±0.2 1.7±0.2 1.38±0.04 0.8±0.1 1.2±0.2
Nb 0.33 0.36±0.07 0.31±0.04 0.3±0.1 0.23±0.3 0.22±0.01 0.07±0.01 0.09±0.03
Cs 0.3±0.1 0.7±0.4 1.1±0.3 0.7±0.3 0.010±0.002 0.006±0.005 0.010±0.002 0.08±0.06
Ba 0.09±0.01 0.3±0.1 0.1±0.1 0.1±0.1 0.008±0.005 0.004±0.005 0.002±0.003 0.013±0.009
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Experimentell bestimmte Verteilungskoeffizienten für die REE und eine Reihe von anderen 
Elementen sind in Tabelle 20 zusammengestellt und in den Abbildungen 68 und 69 aufge-
tragen. Es ist unmittelbar ersichtlich, daß alle REE sowie Zr, Hf, Th und U kompatible Ele-
mente für Ca-reiche Silikat-Perowskite darstellen und daß auch andere Elemente mit gro-
ßen Ionenradien nur mäßig inkompatibel sind (z.B. Nb, Ta, Rb, Cs). In derartigen 
Perowskiten könnten demnach große Mengen an wärmeproduzierenden Elementen unter-
gebracht werden. Im Gegensatz dazu sind lassen sich große Kationen in Mg-reichen 
Perowskiten nicht unterbringen. Die Fraktionierung macht hier für die REE zwei Größen-
ordnungen aus, wobei zudem noch eine grobe positive Korrelation zwischen dem Al-
Gehalt und den Verteilungskoeffizienten besteht. Corgne et al. (2005)[106] zeigen, daß die 
Verteilungskoeffizienten beider Silikat-Perowskite mit dem Modell von Blundy & Wood[35]

vereinbar sind. Das Maximum der Parabel für die dreiwertigen Kationen in Mg-reichem 
Perowskit liegt danach beim Sc3+, für die vierwertigen Kationen in Ca-reichem Perowskit 
bei U und Th. Obwohl ein unterer Erdmantel normaler peridotitischer Zusammensetzung 
nur ca. 5% Ca-reiche Silikat-Perowskite enthalten dürfte, wird dieses Mineral in der 
Massenbilanz den größten Teil der REE sowie von Th und U enthalten. Corgne et al. 
(2005)[106] zeigen zudem mit Modellrechnungen, daß ≈8% eines Gemisches beider Silikat-
Perowskite, die sich aus einem frühen irdischen Magmenozean ausgeschieden hätten (als 
Reservoir an der Grenze zwischen Erdmantel und -kern existierend?), ein plausibles Reser-
voir für den HIMU-Typ der Ozeaninselbasalte darstellen, während dadurch die chondriti-
schen Elementverhältnisse des restlichen Magmenozeans (des heutigen normalen Erdman-
tels) nicht stark verändert worden wären.

La 3.4±0.5 2.9±0.2 7±1 0.005±0.001 0.003±0.003 0.0012±0.00
01

0.009±0.007

Ce 5.9±0.6 6.4±1.1 5.3±0.5 12±3 0.014±0.002 0.014±0.004 0.009±0.001 0.015±0.007
Pr 6.9±0.7 6.6±1.1 6.1±0.5 14±3 0.010±0.002 0.009±0.002 0.007±0.001 0.031±0.007
Nd 6.7±2.2 7.8±1.4 7.4±0.7 18±4 0.016±0.002 0.016±0.001 0.015±0.002 0.04±0.02
Sm 8.4±1.2 9.7±1.1 8.8±1.1 23±4 0.046±0.006 0.05±0.01 0.04±0.01 0.06±0.03
Eu 10.3±1.4 8.4±0.9 26±5 0.071±0.007 0.072±0.04 0.06±0.01 0.10±0.02
Gd 8.0±1.7 9.5±1.1 9.0±1.2 0.10±0.02 0.11±0.01 0.09±0.02 0.18±0.05
Er 6.1±1.7 7.8±0.7 8.5±0.1 18±4 0.44±0.04 0.40±0.04 0.34±0.06 0.50±0.05
Yb 6.1±0.6 7.0±0.7 7.4±0.1 14±3 0.66±0.07 0.59±0.04 0.5±0.1 0.93±0.07
Lu 5.8±1.1 6.0±0.6 6.9±0.9 11±2 0.83±0.09 0.73±0.09 0.7±0.1 0.98±0.08
Hf 1.4±0.1 1.1±0.2 1.2±0.1 1.3±0.2 1.9±0.3 1.3±0.2 0.9±0.2 0.9±0.1
Ta 0.47±0.05 2.1±0.2 0.48±0.04 0.2±0.1 0.28±0.03 0.27±0.05 0.10±0.02 0.08±0.01
Pb 0.2±0.1 0.3±0.1 0.4±0.1 0.2±0.1
Th 11.3±1.7 7.7±0.8 10±1 14±3 0.010±0.002 0.005±0.001 0.003±0.001 0.021±0.008
U 9.7±1.4 7.3±0.6 7.8±0.7 13±3 0.030±0.003 0.022±0.002 0.012±0.003 0.027±0.007

Start-
mate-

rial

CMASTb-Sy-
stem, 20 GPa, 

2100 °C

CMAST-Sy-
stem +10% 
Ca(OH)2, 20 
GPa, 2100 °C

Al-armer Pyro-
lit + 20% 

CaSiO3, 25 
GPa, 2300 °C

Al-armer Pyro-
lit, 25 GPa, 

2300 °C

Al-armer Pyro-
lit, 25 GPa, 

2300 °C

Al-freier Pyro-
lit, >25 GPa, 

>2350 °C

Al-Fe-reicher 
Pyrolit, 25 

GPa, 2300 °C

a. „CP“ am Ende des Namens der Experimente steht jeweils für Ca-reichen Perowskit und „MP“ für 
Mg-reichen, Ca-armen Perowskit

b. Zusammensetzung im System CaO–MgO–Al2O3–SiO2–TiO2 

TABELLE  20:  Verteilungskoeffizienten Silikat-Perowskite/Schmelzen[106]

S2738 CPa AC0311 CP H1971 CP H2020b CP H2016a MP H2020a MP H2033b MP H1625 MP
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ABBILDUNG  68 REE-Verteilungskoeffizienten zwischen Silikat-Perowskiten und Schmelzen 
mit den Daten nach [106] aus Tabelle 20. Die Zahlen links neben den Mu-
stern der Mg-reichen Perowskite stehen für ihre Gehalte an Al2O3.

Ca-reich:

Mg-reich, Ca-arm:

0.09500.10000.10500.11000.1150
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ABBILDUNG  69 Verteilungskoeffizienten von Spurenelementen zwischen Silikat-Perowskiten 
und koexistierenden Schmelzen. Die Reihenfolge der Elemente entspricht 
derjenigen, die für den Magmatismus an mittelozeanischen Rücken aufge-
stellt wurde (siehe zur Erläuterung auch Kapitel 6.2.3, Seite 145).

3.4.14 Minerale der Spinellgruppe

Die allgemeine Formel der Spinelle ist AB2O4. 
Man kann sich diese Mineralgruppe vorstellen 
als kubisch dichteste Packung von Sauerstoffen 
(Abbildung 70). In diesem Netzwerk von n Sau-
erstoffen sind n Oktaederlücken und 2n Tetra-
ederlücken vorhanden. In den „normalen“ Spi-
nellen besetzen die größeren A-Kationen 1/8 der 
kleineren Tetraederplätze besetzen und die B-
Kationen die Hälfte der Oktaederlücken[105]. Bei 
den inversen Spinellen, zu denen auch Magnetit 
gehört, besetzt die Hälfte der dreiwertigen B-Kat-
ionen Tetraederplätze und die andere Hälfte 
sowie die zweiwertigen A-Kationen die Okta-
ederpositionen, also Fe3+(Fe2+Fe3+)O4. In vielen 
Spinellen sind jedoch wohl Ordnungszustände 
zwischen diesen Endgliedern der Besetzung ver-
wirklicht[116]. A-Kationen in den Spinellen kön-
nen sein Mg, Fe, Zn, Mn und Ni; die wichtigsten 
B-Kationen sind Al, Fe, Cr und Ti.
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ABBILDUNG  70  Parallel der Raumdiago-
nalen besteht die Spinellstruktur aus alter-
nierenden Lagen von Oktaedern und
Tetraedern;
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ABBILDUNG  71 Verteilung der REE zwischen Spinelle und koexistierende Schmelzen bzw. 
Klinopyroxen, Quelle der Daten siehe Tabelle 21. Die Numerierung ist iden-
tisch derjenigen in der Tabelle.

Aus dieser Besetzung läßt sich vermuten, daß die Spinellstruktur größere Kationen nicht 
gut inkorporieren sollte. Dennoch gibt es in der Literatur zahlreiche widersprüchliche 
Ergebnisse mit oft hohen REE-Gehalten für natürliche Paragenesen, die vielleicht darauf 
zurückzuführen sind, daß die meisten natürlichen Spinelle opak oder zumindest doch 

TABELLE  21:  Verteilungskoeffizienten Spinell/Schmelze und Spinell/Klinopyroxena

1 Mag/
Dazit[117] Spl/Cpx[60] 2 Spl/Cpx[59]

3 Spl/
Basalt[109]

4 Spl/
Basalt[107]

5 Mag/
Dazit[53]

La 0.0029 <0.00052 0.00043 0.24

Ce <0.00005 0.03 0.28

Nd <0.00016 0.035 0.35

Sm 0.0072 <0.00045 0.00013 0.05 0.39

Eu <0.00047 0.006 0.055 0.28

Gd 0.0055 <0.00024 0.065

Tb 0.007 0.36

Dy <0.00020 0.10 0.30

Ho 0.0079

Yb <0.00022 0.00052 0.007 0.10 0.20

Lu 0.023 0.0011 0.02 0.09 0.20

a. Nur Datensatz 1 beruht auf experimentell-petrologischen Ergebnissen.
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stark gefärbt sind, was die Identifizierung von Fremdmineralen in Spinellseparaten sehr 
erschwert. Einige noch am ehesten glaubwürdige Werte sind in Abbildung 71 sowie Tabelle 
21 aufgeführt. Demnach haben Mg-Al-Spinelle und auch Magnetit (nach den experimen-
tell-petrologischen Daten von [117]) D-Werte von durchweg <0.1. Noch niedrigere Vertei-
lungskoeffizienten Spl/Cpx ergeben sich aus einer Laserablationsstudie an Mineralen aus 
Peridotiten, in der nur Obergrenzen bestimmt werden konnten (siehe Tabelle 21[60]). Insge-
samt sollte daraus klar sein, daß Spinelle keinen nennenswerten Einfluß auf die REE-Frak-
tionierung von Magmen bei deren Bildung oder im Verlauf der Differenzierung ausüben.

3.4.15 Rutil

Im Rutil, TiO2, ist das Ti von 6 Sauerstoffen 
in der Form eines leicht verzerrten Okta-
eders umgeben, indem die Ti–O-Abstände 
zwischen 0 .1946nm (v iermal )  und 
0.1983nm (zweimal) liegen[105] (siehe auch 
Abbildung 72). Mit einer Reihe anderer 
Ionen vergleichbarer Radien bildet Rutil 
Mischkristalle durch gekoppelten Ladungs-
ausgleich nach 2M5+ + N2+ ? 3Ti4+. M5+ ist 
dabei vor allen Dingen V, Nb, Ta und Sb, 
N2+ vor allem Fe und Mn. Auch Reaktionen 
nach K3+ + M5+ ? 2Ti4+ sind möglich, 
wobei K3+ für Fe, Mn oder Al steht. Rutil 
wird zudem als Mineral für U–Pb-Isotopen-
analysen benutzt; U-Gehalte bis knapp 400 
ppm wurden dabei gefunden[110], mit 
hochauflösenden Analyseverfahren 
immerhin noch Gehalte  b is  ca .  10 
ppm[111]. Selbst für Sm–Nd-Isotopenanalysen wird es benutzt. Nach kristallstrukturellen 
Erwägungen erhebt sich jedoch die Frage, wie solch große Ionen wie U4+ und die leichten 
REE3+ im Rutilgitter inkorporiert werden können, zumal Rutil hohe Verhältnisse von Nb/
Zr und Ta/Hf aufweist, also innerhalb dieser Elemente bereits sehr stark diskriminiert, 
indem die kleineren Ionen stark bevorzugt eingebaut werden. Der Zr-Einbau ist zudem 
stark temperaturabhängig, wobei der Zr-Gehalt der aus hydrothermalen Lösungen und 
Schmelzen kristallisierten Rutile zwischen 700 °C und 1400 °C um mehr als zwei Zehner-
potenzen steigt[112]. Eigene Messungen von mit HF geätztem Rutil aus Eklogiten haben 
stets nur sub-ppm-Mengen (<0.1ppm) an REE ergeben, in Einklang mit kristallchemischen 
Erwartungen. Auch Literaturdaten weisen für natürliche Rutile keine nennenswerten REE-
Gehalte aus[96]. Experimentell-petrologische Ergebnisse, bei denen Rutil aus sehr Ti-reichen 
Schmelzen „andesitischer“ und „rhyolithischer“ Zusammensetzung kristallisiert wurde, 
zeigen ebenfalls einen stark inkompatiblen Charakter der REE (La, Ce, Pr, Sm, Gd, Lu) mit 
Verteilungskoeffizienten von weniger als 0.04[113]. Allerdings liegt nach demselben Daten-
satz DU typischerweise nahe 1 und um ca. 3 Zehnerpotenzen über dem Verteilungskoeffizi-
enten für Th (Abbildung 73). Die Gründe dafür sind unklar, aber nicht in einer Abhängig-
keit von der Sauerstoff-Fugazität begründet.

In einigen großen Lagerstätten von Ti-Mineralen in brasilianischen Karbonatiten ist der 
ursprüngliche REE-reiche Perowskit bei der lateritischen Verwitterung zu Anatas decalcifi-
ziert; dabei sind die REE freigesetzt worden und haben sich mit Apatit zu diversen Phos-
phaten und Cerianit (Ce,Th)O2 umgesetzt[9], was zumindest für dieses TiO2-Mineral die kri-
stallchemische Erwartung bestätigt. Es ist daher denkbar, daß sonst zitierte hohe REE-
Gehalte natürlicher Rutile und anderer TiO2-Phasen auf Verunreinigungen durch andere 
Opakminerale zurückzuführen sind. Auch Verwachsungen mit Titanit könnten eine Mög-
lichkeit darstellen, hohe REE-Gehalte in Rutilkonzentraten zu erklären.
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ABBILDUNG  72  Struktur von Rutil
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ABBILDUNG  73 Verteilung einiger REE und von high field strength-Elementen zwischen Rutil 
und Ti-reicher Silikatschmelze[113]

TABELLE  22:  Verteilungskoeffizienten zwischen Rutil und Schmelze[113]

MHD15_1a HD4_4b HD2_4c MHD16_1d

La 0.0031±0.0024 0.00019±0.00017 0.0001±0.0001 <0.04

Ce 0.00047±0.00022 0.00073±0.00024 0.00010±0.00009 0.0023±0.0003

Pr 0.00024±0.00022 <0.00076 0.00012±0.00005 <0.15

Sm 0.0020±0.0012 <0.0016 0.0018±0.0007 0.0007±0.0001

Gd 0.0011±0.0010 0.00073±0.00057 0.00066±0.00050 <1.0

Lu 0.038±0.002 0.025±0.002 0.018±0.002 0.4±0.3

Zr 4.1±0.1 4.8±0.6 7.7±0.6 8.8±0.5

Hf 6.0±0.3 7.6±0.6 10.6±0.7 12.0±1.7

Nb 22±1 41±5 96±11 51.1±5.5

Ta 80±13 195±29 210±37 113±23

Th 0.00014±0.00008 0.00017±0.00011 0.00017±0.00010 <0.004

U 0.40±0.04 2.5±0.6 0.21±0.03 3.8±2.9

a. Ti-reiche „andesitische“ Schmelze, log ƒO2 = -0.96, 1250 °C
b. Ti-reiche „andesitische“ Schmelze, log ƒO2 = -4.0, 1250 °C
c. Ti-reiche „andesitische“ Schmelze, log ƒO2 = -11.3, 1250 °C
d. Ti-reiche „rhyolithische“ Schmelze, log ƒO2 = -4.0, 1250 °C
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3.4.16 Ilmenit

Ein weiteres Mine-
ral, für das obskure 
REE-Verteilungsko-
effizienten in der 
Literatur zu finden 
sind, ist Ilmenit, 
FeTiO3,  der  mit 
Hämatit isotyp ist 
und in dem Fe und 
Ti oktaedrisch von 
Sauers tof fen 
umgeben s ind 
(Abbildung 74). 
I lmeni t  i s t  von 
weiter, aber wieder 
untergeordneter 
Verbre i tung im 
magmat i schen 
und metamorphen 
Bereich, kann in 
basischen Plutoniten aber auch zum Hauptmineral werden. Aus kristallchemischen Grün-
den sollte man niedrige REE-Verteilungskoeffizienten erwarten, was in der Tat auch durch 
experimentelle Versuche bestätigt wurde, deren vertrauenswürdigste in Tabelle 23 und in 
Abbildung 75 zusammengestellt. Danach kann Ilmenitfraktionierung die REE-Verteilung 
eines Magmas nicht nennenswert beeinflussen.

ABBILDUNG  74 Struktur von Ilmenit aus Lagen von [TiO6]- und [FeO6]-Oktaedern

TABELLE  23:  Verteilungskoeffizienten Ilmenit/basaltische Schmelze

1[117] 2[114] 3[115] 4[118] 5[118] 6[118] 7[118]

La 0.0072

Ce 0.006 0.0047 0.0004

Sm 0.0091 0.008 0.013 0.0051

Eu 0.0065

Gd 0.0077 0.013 0.006 0.007

Ho 0.012

Tm 0.08

Yb 0.07

Lu 0.029 0.17 0.031 0.11 0.16

Y 0.036 0.0050 0.021 0.029

Zr 0.63 0.80 0.78 0.6

Hf 0.84 1.24 1.0 0.77

Nb 1.9 0.88 0.55 1.6

Ta 2.7 1.47 0.76 2.3

x
y

z
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ABBILDUNG  75 Experimentelle Untersuchungen zur REE-Verteilung zwischen Ilmenit und 
mafischen Schmelzen; siehe Tabelle 23 für Literaturangaben.

3.4.17 Pyrochlor 

In Pegmatiten, Karbonatiten und 
kontaktmetamorphen Marmoren 
kann Pyrochlor wesentlicher Träger 
der REE sein. Dabei handelt es sich 
um eine Gruppe von Mineralen 
komplexer Zusammensetzung der 
ungefähren Zusammensetzung 
A2-mB2X6 (O,OH,F)1-n×pH2O, wobei 
die A-Kationen Na, Ca, K, Sn2+, Ba, 
Sr, REE, Pb, Mn und Fe2+ sein kön-
nen, die B-Kationen Ta, Nb, Ti, Zr, 
Fe3+, Sn4+ und W. Die X-Anionen 
sind O und Halogenide[9]. Das nominelle Endglied der Pyrochlorgruppe hätte die Zusam-
mensetzung A2B2X7. Die Struktur ist in Abbildung 76 skizziert[9]. Danach bilden die über 
Ecken vernetzten BX6-Oktaeder ein sperriges Gerüst mit großen Hohlräumen, in denen die 
A-Kationen sitzen. Es kann daher nicht verwundern, daß die Struktur die REE als Hauptele-
mente aufzunehmen vermag.

In Abbildung 77 sind REE-Muster von Akzessorien aus Granitoiden nach [80] zusammen-
gestellt. Die Minerale stammen allerdings nicht aus denselben Wirtsgesteinen, und auch 
die Muster der Wirtsgesteine sind nicht gezeigt, so daß diese Abbildung lediglich als grobe 
Orientierungshilfe zur Abschätzung der relativen Bedeutung solcher Minerale für SiO2-rei-
che Plutonite und ihre Edukte dienen kann.
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ABBILDUNG  76  Struktur von Pyrochlor
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ABBILDUNG  77 REE-Muster verschiedener Akzessorien aus Graniten und Granodioriten (so-
weit nicht anders vermerkt)[80].Der Xenotim–Zirkon-Mischkristall hat ein 
atomares P:Si-Verhältnis von rund 10:4.5.

3.4.18 Sonstige Minerale

In der Natur weit verbreitete Minerale und Mineralgruppen wie Chlorite, Chloritoid, Ton-
minerale, Hämatit oder (magmatische) Karbonate können nicht besprochen werden, weil 
verläßliche REE-Verteilungskoeffizienten mir – vielleicht aus Ignoranz – nicht bekannt 
sind. Um die Bedeutung solcher Minerale abschätzen zu können, dürfte es nichts schaden, 
kristallchemische Überlegungen anzustellen. Minerale, die Ca oder andere schwere Erd-
alkalielemente (Koordinationspolyeder ≥7) enthalten, werden sicherlich vergleichsweise 
hohe Gehalte vor allem an leichten REE haben können und/oder niedrige Mineral/
Schmelze-Verteilungskoeffizienten, während Minerale mit nur kleinen Kationen (Koordi-
nationspolyeder ≤6) eher niedrige Verteilungskoeffizienten und/oder REE-Gehalte aufwei-
sen dürften. Der Unterschied in den Ionenradien bewirkt, daß die schweren REE auf klei-
nere Gitterplätze eintreten können (Positionen mit kleineren Koordinationspolyedern 
und/oder geringere Kation–Sauerstoff-Abstände) als die leichten REE. Danach ist zu vermu-
ten, daß Chlorite und Chloritoide, aber auch Hämatit und andere bei hoher Temperatur 
gebildete Fe-Oxide niedrige REE-Verteilungskoeffizienten haben.
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ABBILDUNG  78 Struktur von Montmorillonit; eine Oktaederschicht aus [(Mg,Al)O6] ist durch 
zwei Tetraederschichten aus [(Si,Al)O4] umgeben; die Schichten werden 
durch austauschbare Kationen nur schwach gebunden.

Bei Tonmineralen und Karbonaten, die durch Verwitterungsprozesse entstehen, mögen Ver-
teilungskoeffizienten Mineral/Wasser von Bedeutung sein und infolge der extrem niedri-
gen Löslichkeit der REE in Wasser weit auf der Seite der Minerale liegen. Quellfähige Ton-
minerale der Montmorillonitgruppe (Abbildung 78) können zudem Alkalien und 
Erdalkalien wie Ca – damit sicherlich auch die REE – austauschbar aufnehmen, sowohl zwi-
schen den Schichtpaketen als auch infolge von Oberflächenladungen entlang der Oberflä-
che. Die REE-Verteilung in diesen bei niedrigen Temperaturen entstandenen Schichtsilika-
ten mag deshalb anders aussehen, als es bei Hochtemperaturprozessen der Fall wäre. Bei 
der Verwitterung werden die REE praktisch nicht mobilisiert, sondern bleiben weitgehend 
in den detritischen Mineralen festgelegt. Feinkörnige klastische Sedimente haben weltweit 
eine sehr uniforme REE-Verteilung. Hinweise, daß in Verwitterungsmineralen (Glimmer, 
Tonminerale) ein beträchtlicher Teil der REE mit Komplexbildnern (z.B. EDTA) oder Mine-
ralsäuren löslich sind[119], sind schwer zu interpretieren. Möglicherweise kommt auch 
anderen leicht löslichen Phasen, z.B. Phosphaten hier eine Bedeutung zu.

Versuche der Mitausfällung von REE mit Calcit und Aragonit aus wäßrigen Lösungen haben 
variable Verteilungskoeffizienten geliefert, die sich nicht vernünftig kristallchemisch erklä-
ren lassen[120]. Für Aragonit/Wasser werden sowohl relative Anreicherungen der leichten 
über die schweren REE als auch flache Muster gefunden, für Calcit/Wasser sowohl Verar-
mungen der leichten über die schweren REE als auch komplexe Muster, in allen Fällen aber 
Werte deutlich größer als 1 und abhängig von der Konzentration der REE in der Lösung. Als 
Ursache wird das Komplexbildungsverhalten der verschiedenen REE genannt.

Fe-Mn-Hydroxide und -Oxide sind bekannt dafür, eine Vielzahl von Kationen adsorptiv zu 
binden. Hydrothermale marine Fe-Mn-Krusten weisen hohe Gehalte an allen REE auf (101

– 103 ppm[121]; siehe auch Abbildung 180, Seite 192) und – als Folge der Komplexierung der 
REE und von Y durch Karbonat und organische Komplexbildner – ein unterchondritisches 
Y/Ho-Verhältnis im Gegensatz zum überchondritischen Verhältnis des Meerwassers.
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4.0 Kristallisations- und Schmelzmodelle

Die im vorigen Kapitel besprochenen Verteilungskoeffizienten bilden die Basisdaten für 
die Berechnung von Kristallisations- und Schmelzmodellen. Solche Modellrechnungen 
sollen helfen, partielle Aufschmelzprozesse und Magmenentwicklungen zumindest quali-
tativ zu verstehen. Quantitative Rechnungen scheitern in der Regel daran, daß nicht alle 
für die Berechnungen erforderlichen Parameter genügend gut bekannt sind; dazu gehört 
z.B. die p,T,X-Abhängigkeit der Verteilungskoeffizienten. Die REE eignen sich für derartige 
Rechnungen jedoch trotzdem relativ gut, weil es sich hierbei um eine Gruppe kohärenter 
Elemente mit systematischem Fraktionierungsverhalten handelt. Ihre Fraktionierungs-
muster liefern eine wesentlich sicherere Grundlage für petrogenetische Interpretationen 
als es absolute Werte von Modellrechnungen auf Grund deren Unsicherheit vermögen.

4.1 Kristallisationsmodelle
Infolge der Existenz von Dichteunterschieden zwischen einem Magma und sich daraus 
ausscheidenden Kristallen kommt es zu einer mehr (niedrig viskose basische Magmen) 
oder weniger guten gravitativen Separation (hochviskose saure Magmen) von Kristallen 
und Restschmelze. Da die Kristalle eine andere Zusammensetzung haben als die Schmelze, 
entstehen auf diese Weise Elementfraktionierungen, d.h. die Zusammensetzung der 
Schmelze wird sich mit zunehmendem Kristallisationsgrad kontinuierlich ändern. Die 
effektive Magmenfraktionierung wird dabei zwischen zwei Grenzfällen liegen: Wenn die 
sich ausscheidenden Kristalle ständig im Kontakt mit der Restschmelze bleiben und mit 
ihr reäquilibrieren, spricht man von einer Gleichgewichtskristallisation. Werden die Kristalle 
dagegen sofort weiterer Reaktion mit der Schmelze entzogen, z.B. durch Absinken auf den 
Boden einer Magmenkammer mit wenig Interkumulusschmelze oder durch Aufstieg des 
residualen Magmas, dann spricht man von fraktionierter Kristallisation, obwohl fraktionie-
rend (wirkende) Kristallisation der korrektere Begriff wäre. Es ist aber zu betonen, daß beide 
Modelle von Gleichgewichtsbedingungen ausgehen, im letzteren Fall allerdings nur von 
momentanem Gleichgewicht bei der Bildung des Kristalls. Um diesen Unterschied deut-
lich herauszustellen, spricht man im ersten Fall auch von vollständigem Gleichgewicht
(„total equilibrium“).

4.1.1 Gleichgewichtskristallisation

Bei der Kristallisation unter Bedingungen des vollständigen Gleichgewichts errechnen 
sich die Konzentrationen eines betrachteten Elements cl aus einer einfachen Massen-
bilanzgleichung, d.h. die Konzentration des betrachteten Elements l in der initialen 
Schmelze cl,0 ergibt sich als Summe des Anteils in der Restschmelze F � cl plus des Anteils 
in den Kristallen (1 – F) � cs, wobei F der Anteil der jeweils noch verbleibenden Rest-
schmelze ist (0≤F≤1):

cl,0 = F × cl + (1 – F) × cs [GL 36]

Eliminiert man in dieser Gleichung cs durch

D = cs/cl [GL 37]

wobei D für den Gesamtverteilungskoeffizienten aller sich aus dem Magma ausscheiden-
den Kristallarten i = 1,2,3... in den Mengenverhältnissen α (∑αi = 1) mit den individuellen 
Verteilungskoeffizienten Di steht:

D = ∑αiDi = α1D1 + α2D2 +α3D3 +... [GL 38]

dann erhält man:

cl,0 = F × cl + (1 – F) × D × cl,

cl,0 = cl × [F + (1 – F) × D]

oder, nach cl /cl,0 aufgelöst:
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[GL 39]

Die Auflösung erfolgte nach cl/cl,0, weil so die relative Änderung der Konzentration bei der 
Kristallisation direkt ersichtlich wird.

Eine analoge Gleichung läßt sich für das Verhältnis cs/cl,0 ableiten, indem man GL 37 nach 
cl auflöst und in GL 39 einsetzt:

[GL 40]

ABBILDUNG  79 Anreicherungsfaktoren in den Restschmelzen bzw. Kumulaten bei der 
Gleichgewichtskristallisation eines Magmas für verschiedene Werte der Ver-
teilungskoeffizienten als Funktion des Kristallisationsgrads

Abbildung 79 illustriert die relative Änderung der Konzentration eines betrachteten 
Elementes in der Schmelze und in einer kristallisierenden Phase als Funktion des Kristalli-
sationsgrades für verschiedene Verteilungskoeffizienten, die über den Verlauf der Kristalli-
sation als konstant angenommen wurden. Bei D-Werten <1 steigt natürlich die Konzentra-
tion des Elementes im Verlauf der Kristallisation sowohl in der Restschmelze als auch in 
den Kristallen an, und die Konzentration dieses Elementes in der Schmelze ist höher als 
die in den Kristallen. Der umgekehrte Trend ist charakteristisch für D-Werte >1, d.h. die 
Elementkonzentrationen in den Kristallen sind höher als in der Schmelze, und die Ele-
mentkonzentrationen in beiden Phasen sinken im Verlauf der Kristallisation. Bei einem D-
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Wert von 1 tritt natürlich keine Änderung mit der Kristallisation auf. Die maximal erreich-
baren Elementanreicherungsfaktoren in der Schmelze errechnen sich nach 1/D (oder D), 
wenn der Kristallisationsgrad gegen 1 geht; sie liegen also bei 100 für D=0.01 oder bei 0.1 
für D=10. Für die REE sind bei basischen Magmen D-Werte <1 typisch – also Anreicherung 
im Verlauf der Kristallisation in der Schmelze – während die D-Werte in sauren Schmelzen 
durchaus höher als 1 werden können, so daß bei weiterer Differenzierung die REE-Gehalte 
der residualen Schmelzen sinken.

4.1.2 Fraktionierte Kristallisation

Fraktionierte Kristallisation führt bei hohen Kristallisationsgraden zu extremen Element-
anreicherungen oder -verarmungen in der Restschmelze, je nachdem ob D<1 oder D>1 ist. 
Für die fraktionierte Kristallisation gilt eine analoge Formel wie für die Destillation von 
Flüssigkeiten (Rayleigh-Fraktionierung):

[GL 41]

und [GL 42]

ABBILDUNG  80 Anreicherungsfaktoren in den Restschmelzen bzw. Kumulaten bei fraktio-
nierter Kristallisation eines Magmas für verschiedene Werte der Verteilungs-
koeffizienten als Funktion des Kristallisationsgrads

Darin steht cl für die Konzentration in der momentanen Schmelze und cs für die Konzen-
tration in den Kumulaten, die sich aus dieser momentanen Schmelze ausscheiden. Das 
diesem Gesetz entsprechende Fraktionierungsverhalten ist in Abbildung 80 aufgetragen, 
wiederum für verschiedene D-Werte als Funktion des Kristallisationsgrades. Bei niedrigem 
Kristallisationsgrad und D-Werten <1 ist die Fraktionierung vergleichbar derjenigen, die 
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nach dem Gleichgewichtsmodell erzielt wird. Erst bei hohen Kristallisationsgraden (>80%) 
führt eine Rayleigh-Fraktionierung zu deutlich höheren Anreicherungen in Restschmelze 
und Kumulaten. Für D-Werte >1 resultiert eine Fraktionierung nach dem Rayleighschen 
Gesetz dagegen bereits bei geringen Kristallisationsgraden in einer extremen Verarmung 
des betrachteten Elementes sowohl in der Schmelze als auch in den Kumulaten.

Die unter natürlichen Bedingungen infolge von Kristallisation zu beobachtenden Fraktio-
nierungen dürften zwischen diesen beiden extremen Modellen liegen, da weder totales 
Gleichgewicht über die gesamte Kristallisation noch sofortiger vollständiger Entzug der 
Kumulate von der Schmelze vernünftige Annahmen sind. Darüber hinaus gehen beide 
Modelle von der unrealistischen Annahme der Konstanz der Verteilungskoeffizienten aus; 
tatsächlich ist dies aber nur für relativ kleine Kristallisationsintervalle anzunehmen. Für 
Elemente mit niedrigen Verteilungskoeffizienten können darüber hinaus Interkumulus-
schmelzen in den Kumulaten erheblich höhere Elementkonzentrationen einstellen als 
nach beiden Modellen zu erwarten.

ABBILDUNG  81 Änderung der REE-Muster und –gehalte durch Kristallisation verschiedener 
Minerale aus einem N-MORB-Magma. Für die Konzentrationen im N-MORB 
wurden die Werte aus Tabelle 27 auf Seite 146 gewählt. Die Verteilungs-
koeffizienten stammen aus Kapitel 3.4; fehlende Werte wurden interpoliert.

Im Prinzip sollten beide Modelle halbwegs geeignet sein, um die Fraktionierung von Mag-
men für geringe Kristallisationsgrade (≤30 – 40%) halbquantitativ zu beschreiben. Für die 
REE sollte das schon deshalb möglich sein, weil es hier mehr auf die relative Änderung des 
Fraktionierungsmusters ankommt und nicht so sehr auf die absolute Änderung der Kon-
zentrationen. In Abbildung 81 ist, ausgehend von einem tholeiitischen Magma, die REE-
Fraktionierung der Restschmelze für die Kristallisation von jeweils 20% Klinopyroxen, Oli-
vin, Plagioklas oder Granat aufgetragen. Bei solch geringen Kristallisationsgraden besteht 
praktisch kein Unterschied zwischen den Modellen der Gleichgewichts- und der fraktio-
nierten Kristallisation mit Ausnahme des Granats. Da Klinopyroxen, Olivin und Plagioklas 
D-Werte <1 haben (mit Ausnahme von DEu des Feldspats), reichern sich die REE in der 
Restschmelze an, aber das Fraktionierungsmuster ändert sich nicht. Nur im Fall der Plagio-
klasfraktionierung wird eine deutliche negative Eu-Anomalie erzeugt. Eine kombinierte 
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Kristallisation dieser drei Minerale wird ein ähnliches REE-Muster produzieren wie die Kri-
stallisation von Klinopyroxen oder Olivin allein, lediglich mit einer negativen Eu-Anoma-
lie. Als wichtige Konsequenz der Modellrechnungen ist festzustellen, daß fraktionierte Kri-
stallisation von Hauptmineralen einer basischen Schmelze (Olivin, Pyroxene, Feldspäte, 
Chromit, Amphibol, Glimmer) deren REE-Fraktionierungsmuster nicht wesentlich zu 
ändern vermag, da diese Minerale D-Werte <1 für die REE haben und diese Elementgruppe 
untereinander nicht extrem fraktionieren – mit der Ausnahme von Eu in den Feldspäten. 
Kristallisation von Granat kann dagegen eine Verarmung der schweren REE gegenüber 
dem Ausgangsmagma um ein Mehrfaches hervorrufen und damit eine erhebliche Ände-
rung von La/Lu. In der Natur werden derartige Fraktionierungen allerdings – zumindest 
bei tholeiitischen Magmen – nicht beobachtet, so daß Granatfraktionierung bei hohen 
Drücken in diesen Fällen wohl keine bedeutende Rolle spielen kann.

4.2 Schmelzmodelle
Magmen bilden sich in der Regel durch partielle Aufschmelzung von Mantel- oder krusta-
len Gesteinen. Auch hierbei lassen sich zwei Modelle als Endglieder definieren, das 
„Gleichgewichtsaufschmelzen“ und das fraktionierte Aufschmelzen, wobei die Prozesse in 
der Natur wohl am ehesten zwischen beiden Endgliedern liegen. Keines dieser Modelle 
berücksichtigt allerdings die Möglichkeit, daß die Teilschmelze aus dem Residuum nicht 
vollständig entfernt wird („trapped liquid“).

4.2.1 Gleichgewichtsaufschmelzung

Gleichgewichtsaufschmelzung („batch melting“, „total equilibrium partial melting“) liegt vor, 
wenn die Teilschmelze während des gesamten Prozesses im Gleichgewicht mit dem festen 
Gestein bleibt und sich mit diesem ins chemische Gleichgewicht setzt. Mathematisch las-
sen sich die bei diesem Vorgang einstellenden Elementgehalte in Teilschmelze und Resi-
duum wieder durch eine Massenbilanzgleichung beschreiben.

Der einfachste Fall der partiellen Aufschmelzung ist die modale Aufschmelzung, bei der die 
Minerale in den Proportionen in die Schmelze eintreten, in denen sie auch im Gestein 
vorliegen. Dies ist jedoch ein ziemlich unwahrscheinlicher Vorgang, der höchstens ein-
tritt, wenn ein Gestein eine Minimumzusammensetzung hat, z.B. ein Granit, oder prak-
tisch monomineralische Zusammensetzung aufweist, z.B. ein nicht metamorpher Ton-
schiefer. Für modale Aufschmelzung läßt sich eine der Gleichgewichtskristallisation 
analoge Massenbilanzgleichung aufstellen:

cs,0 = F × cl + (1 – F) × cs [GL 43]

mit cs,0 = Konzentration des betrachteten Elementes im Ausgangsgestein vor Schmelz-
beginn, cl = Konzentration des Elementes in der Schmelze, cs = Konzentration des Elemen-
tes im residualen Gestein und F = Schmelzanteil (0≤F≤1). Ersetzt man in dieser Gleichung 
wiederum cs durch D×cl, wobei analog GL 38:

D = ∑(xi × Di) [GL 44]

mit xi = modaler Anteil des Minerals i in Gestein und Schmelze, Di = cs/cl, ∑xi = 1, dann 
erhält man

cs,0 = F × cl + (1 – F) × D× cl

cs,0 = cl × [F + (1 – F) × D]

cs,0 = cl × [F + D – FD]

cs,0 = cl × [D + F × (1 – D)]

[GL 45]
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Durch Eliminieren von cl in dieser Gleichung erhält man entsprechend für die Konzentra-
tion des betrachteten Elementes im residualen Gestein:

bzw. für das Elementverhältnis zwischen residualem und Ausgangsgestein:

[GL 46]

Normalerweise werden jedoch die Minerale nicht in denselben Proportionen in die 
Schmelze eintreten, in denen sie im Gestein vorliegen. So werden z.B. aus einem Granat-
peridotit (Lherzolith) bevorzugt Klinopyroxen und Granat ausgeschmolzen, die den weit-
aus größten Teil der REE enthalten, während sich die REE-armen Minerale Olivin und 
Orthopyroxen im residualen Peridotit (Harzburgit) anreichern [Parallel damit ändert sich 
auch der Mineralchemismus dadurch, daß einige Elemente bevorzugt vor anderen in die 
Schmelze eintreten, z.B. Al vor Cr, Fe vor Mg, die leichten vor den schweren REE.]. Bei die-
sem Vorgang des nicht modalen Aufschmelzens[122] werden daher die Verteilungskoeffizien-
ten D nicht konstant bleiben, sondern die sich ändernde Mineralogie des residualen 
Gesteins reflektieren; sie sind also eine Funktion des Aufschmelzgrades. Man muß dann 
unterscheiden zwischen den Anteilen xi, mit denen die Minerale im Gestein vorliegen, 
und den Anteilen pi, in denen sie in die Schmelze eintreten (∑pi = 1). Zur Berechnung von 
D erhält man dann den folgenden Ansatz:

[GL 47]

wobei Di = cs/cl die individuellen Mineral/Schmelze-Verteilungskoeffizienten sind. In die-
ser Gleichung gibt (xi – F × pi) den sich ändernden Mineralbestand bei zunehmender parti-
eller Aufschmelzung wieder, die Division durch (1 – F) normiert diesen neuen Mineral-
bestand auf 1 (oder 100%).

Die Richtigkeit dieser Gleichung kann man sich z.B. durch das folgende Beispiel verdeut-
lichen: Gegeben sei ein Peridotit mit xi = 55% Olivin, 25% Orthopyroxen, 12% Klino-
pyroxen und 8% Granat. Die Anteile, in denen diese Minerale in die Schmelze eintreten, 
werden über das gesamte Aufschmelzintervall hindurch als konstant angenommen zu pi = 
15% Olivin, 25% Orthopyroxen, 30% Klinopyroxen und 30% Granat. Der Verteilungs-
koeffizient

[GL 48]

bleibt dann ebenfalls konstant. Zu Beginn der Aufschmelzung ergibt sich für dieses Bei-
spiel ein Verteilungskoeffizient 

Nach 20% partieller Aufschmelzung hat sich die Mineralzusammensetzung des residualen 
Peridotits geändert auf (xi – F × pi):

Olivin: 55 – 0.20 × 15 = 52%

Orthopyroxen: 25 – 0.20 × 25 = 20%

Klinopyroxen: 12 – 0.20 × 30 = 6%

Granat: 8 – 0.20 × 30 = 2%

∑: 80%
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Umnormiert auf 100% [Division durch (1 – F) = 0.80] erhält man daraus: 

Olivin 65%, Orthopyroxen 25%, Klinopyroxen 7.5%, Granat 2.5%.

Damit ergibt sich der Verteilungskoeffizient D, wenn 20% des Peridotits aufgeschmolzen 
sind, analog GL 47 zu

D = 0.65 × Dol/l + 0.25 × Dopx/l + 0.075 × Dcpx/l + 0.025 × Dgnt/l.

GL 47 kann noch vereinfacht werden:

[GL 49]

In dieser Gleichung steht Ds,0 für den Gesamtverteilungskoeffizienten des Ausgangs-
peridotits vor Beginn der Aufschmelzung und P wurde nach GL 48 definiert.

Durch Einsetzen in GL 45 läßt sich nun die Gleichung zur Berechnung des Elementgehal-
tes in der Teilschmelze bei nicht modalem Schmelzen ableiten bzw. das Verhältnis dieses 
Elementgehaltes zum Gehalt im Ausgangsgestein:

[GL 50]

Durch Einsetzen von GL 50 in die Massenbilanzgleichung GL 43 erhält man die entspre-
chende Formel zur Berechnung der Elementkonzentration im residualen Gestein relativ 
zur Konzentration im Ausgangsgestein:
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[GL 51]

ABBILDUNG  82 Anreicherungsfaktoren für die Schmelze bzw. das residuale Gestein für den 
Fall der Aufschmelzung unter vollständigen Gleichgewichtsbedingungen

Bei der Anwendung dieser Gleichungen ist zu beachten, daß sie nicht berücksichtigen, 
wann eine Phase vollständig aufgeschmolzen ist; sie lassen sich daher nur über relativ 
kleine Schmelzintervalle sinnvoll anwenden. Abbildung 82 illustriert die Gleichungen GL 
50 und GL 51 für den Fall inkompatibler Elemente (Ds,0 ≤ P<1) und den Fall kompatibler 
Elemente (Ds,0 ≥P>1) bei nicht modalem Aufschmelzen. Die Fraktionierung des betrachte-
ten Elementes in der Schmelze bzw. dem residualen Gestein hängt vom Unterschied zwi-
schen Ds,0 und P ab. Die inkompatiblen Elemente reichern sich in der Schmelze an mit 
dem höchsten Grad der relativen Anreicherung zu Beginn des Aufschmelzprozesses. Mit 
zunehmender Aufschmelzung sinkt der Elementgehalt im residualen Gestein und damit 
auch in der koexistierenden Schmelze, bis sich irgendwann die gesamte Masse des inkom-
patiblen Elementes in der Teilschmelze befindet*. In der Abbildung sind die Verteilungs-
koeffizienten so gewählt, daß dies bei 25% Aufschmelzgrad der Fall ist. Im Gegensatz dazu 
reichern sich die kompatiblen Elemente mit zunehmender Aufschmelzung im Residuum 
an; die koexistierende Schmelze hat immer niedrigere Gehalte, die sich ebenfalls mit dem 
Aufschmelzgrad erhöhen. Das Beispiel der inkompatiblen Elemente könnte z.B. das Ver-
halten der REE, das der kompatiblen Elemente das Verhalten von Ni bei der Aufschmel-
zung eines Mantelperidotits widerspiegeln.

* Man beachte, daß bei höheren Aufschmelzgraden GL 50 und GL 51 unsinnige Ergebnisse liefern, 
GL 51 wird negativ!
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4.2.2 Fraktionierte Aufschmelzung

Bei der fraktionierten Aufschmelzung wird der Extremfall angenommen, daß jeder infini-
tesimal kleine Schmelzanteil dem residualen Gestein sofort entzogen wird. Auch hier las-
sen sich modales und nicht modales Aufschmelzen unterscheiden. Für den Fall des moda-
len fraktionierten Aufschmelzens gilt zu jedem Zeitpunkt (für einen infinitesimalen 
Schmelzanteil)

[GL 52]

Darüber hinaus läßt sich cl auch ausdrücken als die (infinitesimal kleine) Änderung der 
Masse des betrachteten Spurenelements in der Schmelze ml mit der (infinitesimal kleinen) 
Änderung der Masse der Schmelze ML:

[GL 53]

Desgleichen läßt sich cs ausdrücken als Masse des Spurenelementes im residualen Gestein 
(= Differenz der Masse des Spurenelementes im Ausgangsgestein ms,0 minus ml), dividiert 
durch die Masse des residualen Gesteins:

[GL 54]

wobei ms,0 = Masse des Elementes im Ausgangsgestein

und Ms,0 = Masse des Ausgangsgesteins.

Die beiden letzten Gleichungen in GL 52 eingesetzt, ergibt:

[GL 55]

und daraus: [GL 56]

Die Lösung dieser Differentialgleichung ist:

[GL 57]

mit der Integrationskonstanten C. C läßt sich aus den Anfangsbedingungen ML = 0 und ml
= 0 ermitteln:

[GL 58]

GL 58] in GL 57 eingesetzt, ergibt:

[GL 59]

und daraus durch Vereinfachung:

    

c
c

D

c
x D

D Dl
s s

i i
i

s= = ( ) =( )∑ ,0 bei modalem Schmelzen

  c dm dMl l L=

    
c

m m

M Ms
s l

s L

=
−
−

,

,

0

0

dm
dM D

m m

M M
l

L

s l

s L

= ×
−
−

1 0

0

,

,

    

dm
m m D

dM
M M

l

s l

L

s L, ,0 0

1
−

= ×
−∫ ∫

    
ln ln, ,m m

D
M M Cs l s L0 0

1−( ) = × −( ) +

    
ln ln ln ln, , , ,m

D
M C C m

D
Ms s s s0 0 0 0

1 1( ) = × ( ) + ⇒ = ( ) − × ( )

ln ln ln ln, , , ,m m
D

M M m
D

Ms l s L s s0 0 0 0
1 1−( ) = × −( ) + ( ) − × ( )

    
ln ln ln ln, , , ,m m m

D
M M Ms l s s L s0 0 0 0

1−( ) − ( ) = × −( ) − ( )[ ]

    

ln ln,

,

,

,

m m

m D

M M

M
s l

s

s L

s

0

0

0

0

1−⎛

⎝⎜
⎞

⎠⎟
= ×

−⎛

⎝⎜
⎞

⎠⎟
⎡

⎣
⎢
⎢

⎤

⎦
⎥
⎥



Schmelzmodelle

 93

[GL 60]

Diese Gleichung wird differenziert. Setze zu diesem Zweck

[GL 61]

Nach der Definition von GL 53 ist . Außerdem ist (die Masse des Elementes 
von Interesse im Ausgangsgestein) dividiert durch (die Masse des Ausgangsgesteins) nichts 

anderes als die Konzentration dieses Elementes im Ausgangsgestein, also  
und der Aufschmelzgrad F die Masse der Schmelze ML dividiert durch die Masse des Aus-
gangsgesteins Ms,0. Damit vereinfacht sich obige Gleichung und man erhält für die Kon-
zentration des Spurenelements im zuletzt gebildeten Schmelzinkrement cl relativ zur Konzen-
tration dieses Elementes im Ausgangsgestein:

[GL 62]

Die mittlere Konzentration dieses Elementes in der Schmelze cl ergibt sich aus der Integration 
dieser Gleichung über das gesamte Schmelzintervall

[GL 63]

Die Form dieses Integrales entspricht der von GL 61; GL 60 liefert also die Form der 
Lösung:

[GL 64]
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mittlere Konzentration: [GL 65]

Schließlich erhält man noch für die Konzentration des betrachteten Spurenelementes im 
residualen Gestein relativ zum Ausgangsgestein durch Einsetzen von  in GL 62:

[GL 66]

Auf ähnliche Weise lassen sich die Gleichungen für nicht modales Schmelzen herleiten, das 
in der Natur sicherlich der Regelfall sein wird. Dazu wird zunächst GL 49 umgeschrieben:

[GL 67]

wobei Ms,0 wieder für die Masse des Ausgangsgesteins steht. Ms,0×F ist nichts anderes als 
die Masse der Schmelze ML:

[GL 68]

Dies, eingesetzt in GL 52, ergibt:

 

Außerdem werden cs und cl durch die Definitionen GL 54 und GL 53 ersetzt:

[GL 69]

[GL 70]

Die Lösung dieser Differentialgleichung ist ähnlich der Lösung von GL 56:

[GL 71]

Es gelten dieselben Anfangsbedingungen (ML, ml = 0) zur Berechnung von C:
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Eingesetzt in GL 71 wird daraus:

[GL 72]

Durch Differentiation wird daraus (analog GL 60, GL 60):

[GL 73]

Wie zuvor, gilt auch hier

 und F = ML/Ms,0 

und man erhält für die Konzentration des zuletzt gebildeten Schmelzinkrements relativ zur 
Konzentration im Ausgangsgestein bei nicht modalem Schmelzen:

[GL 74]

Die mittlere Elementkonzentration in der Schmelze ergibt sich natürlich wieder aus der Inte-
gration der letzten Gleichung über das gesamte Schmelzintervall:

[GL 75]
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[GL 76]

[GL 77]

Und schließlich ergibt sich noch für die Konzentration des Spurenelementes im residualen 
Gestein relativ zu der im Ausgangsgestein für nicht modales fraktioniertes Schmelzen 
durch Ersetzen von cl durch cs/D in GL 74, wobei für D die Definition GL 49 eingesetzt 
wird:

[GL 78]

[GL 79]

Abbildung 83 illustriert die Variation von GL 74, GL 77 und GL 79 für dieselben Parame-
ter, wie sie für „batch melting“ bereits in Abbildung 82, Seite 91 aufgetragen wurden. Der 
wesentliche Unterschied zwischen batch melting und fraktionierter Aufschmelzung liegt 
darin, daß im letzteren Fall für inkompatible Elemente (Ds,0,P < 1) die Konzentrationen im 
residualen Gestein sehr viel rascher gegen 0 gehen. Kein erkennbarer Unterschied besteht 
bei kompatiblen Spurenelementen. Es sei nochmals betont, daß keines dieser Modelle die 
Möglichkeit berücksichtigt, daß die Schmelze nicht quantitativ aus dem Residuum ent-
fernt wird. Insbesondere bei höheren Aufschmelzgraden ist daher damit zu rechnen, daß 
die Gehalte inkompatibler Spurenelemente im Residuum höher sind als nach diesen 
Modellen zu erwarten ist. Dennoch sollten diese Modelle, die letztlich alle auf die Überle-
gungen von Gast[123] zurückgehen, grobe Abschätzungen des Fraktionierungsverhaltens 
der REE bei partieller Aufschmelzung erlauben.
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ABBILDUNG  83 Anreicherungsfaktoren in der Partialschmelze, dem letzten Schmelz-
inkrement und im residualen Gestein nach dem Modell der fraktionierten 
Aufschmelzung für verschiedene Verteilungskoeffizienten und für nicht mo-
dales Schmelzen.

Die höchsten relativen Anreicherungen inkompatibler Spurenelemente sind bei den nied-
rigsten Aufschmelzgraden zu erwarten. Wie hoch der Aufschmelzgrad sein muß, damit das 
Magma vom Residuum segregieren kann, ist weithin unbekannt, wird aber sicherlich stark 
von der Viskosität des Magmas (damit dem Benetzungsverhalten der Mineralkörner) und 
den möglichen Mechanismen der Abtrennung abhängen. Bei der Entstehung basaltischer 
Magmen im Erdmantel geht man in der Regel davon aus, daß wenige Prozent Magma (bei 
Karbonatschmelzen vielleicht auch bereits ‰-Mengen) sich vom residualen Peridotit 
abtrennen können durch einen Kompaktionsmechanismus, d.h. unter dem Gewicht der 
auflagernden Gesteinssäule wird das Magma ausgepreßt[124]. Höhere Aufschmelzgrade sind 
sicherlich in der Erdkruste erforderlich, vor allem bei den hoch viskosen sauren Magmen, 
so daß man hier sicherlich mit Aufschmelzgraden >10% zu rechnen hat.
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ABBILDUNG  84 Modellrechnungen für die partielle Aufschmelzung von Spinellperidotit

Abbildung 84 illustriert die Fraktionierung, die nach den Modellen des „Batch Melting“ 
(Gleichungen GL 50 und GL 51 und der fraktionierten Aufschmelzung (GL 77, GL 74 und 
GL 79) von Erdmantelperidotit für Partialschmelze und Residuum berechnet werden bei 
Aufschmelzgraden von 0.5, 3 und 20%. Als Ausgangszusammensetzung wurde 55% Oli-
vin, 25% Orthopyroxen, 16% Klinopyroxen und 4% Spinell angenommen; die Verhält-
nisse, mit denen diese Minerale in die Schmelze eintreten, seien 15% Ol, 27% Opx, 50% 
Cpx und 8% Spinell. Verteilungskoeffizienten wurden sowohl aus experimentellen Unter-
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suchungen als auch aus Messungen natürlicher Paragenesen ausgewählt (bei unvollständi-
gen Mustern wurden fehlende Werte interpoliert.). Wenn der Peridotit ein unfraktionier-
tes REE-Muster aufweist, geben die Graphen direkt das Muster der Teilschmelzen an. 

ABBILDUNG  85 Modellrechnungen für die partielle Aufschmelzung von Granatperidotit

Es ist klar, daß die höchsten relativen Anreicherungen der REE für den Fall der fraktionier-
ten Aufschmelzung und bei den niedrigsten Aufschmelzgraden erreicht werden. Anderer-
seits ist die relative Anreicherung der leichten über die schweren REE selbst bei niedrigen 
Aufschmelzgraden geringer als in Alkalibasalten und ähnlichen Partialschmelzen des Erd-
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mantels beobachtet wird. Für die Residuen der Aufschmelzung berechnet man bei hohen 
Schmelzgraden hohe relative Verarmungen der leichten über die schweren REE sowie 
niedrige Gehalte aller REE, so wie das in manchen Hochtemperaturperidotitkörpern und 
Harzburgiten aus Ophiolithkomplexen zu finden ist.

Abbildung 85 schließlich zeigt für dieselben Aufschmelzgrade Schmelzmodelle für Granat-
peridotit. Dabei wurde für den Ausgangsperidotit eine Zusammensetzung von 55% Ol, 
25% Opx, 12% Cpx und 8% Gnt angenommen; die Verhältnisse, in denen diese Minerale 
in die Schmelze eintreten, wurden zu 15% Ol, 25% Opx, 35% Cpx und 25% Gnt gewählt. 
Dabei werden wesentlich höhere Fraktionierungen zwischen leichten und schweren REE 
erreicht als für Spinellperidotit, da Granat die schweren REE extrem über die leichten REE 
bevorzugt. Das Resultat sind ähnliche relative Anreicherungen der leichten REE in beiden 
Modellen, aber wesentlich niedrigere Gehalte an schweren REE in den Schmelzen, die sich 
aus Granatperidotit ableiten. Infolgedessen bleiben die Konzentrationen der schweren 
REE im Residuum relativ hoch, solange Granat eine residuale Phase ist. Im gewählten Bei-
spiel wäre der Granat nach 8/0.25 = 32% Aufschmelzung vollständig aufgeschmolzen. 
REE-Fraktionierungen, wie sie für das jeweils letzte Inkrement der partiellen Aufschmel-
zung (GL 74) berechnet werden, werden natürlich nicht in der Natur beobachtet, weil 
solch winzigste Mengen nicht segregieren können.

Darüber hinaus gibt es natürlich noch andere Modelle, partielle Aufschmelzprozesse zu 
erklären und zu berechnen. Eines, das zwischen dem des Gleichgewichtsaufschmelzen 
und dem der fraktionierten Aufschmelzung liegt, ist das der schrittweisen Aufschmelzung 
(„incremental partial melting“), bei der jeweils endlich kleine Schmelzmengen extrahiert 
werden[125]. Beim Modell des Zonenschmelzens wird angenommen, daß eine Schmelzzone 
ein Gestein durchwandert, und jeweils vollständig mit den Mineralen reäquilibriert[125]. 
Das Modell des Ungleichgewichtsschmelzens schließlich geht davon aus, daß Minerale und 
Schmelze überhaupt nicht reäquilibrieren, sondern daß die Minerale einfach ausge-
schmolzen werden, so daß die REE-Gehalte eines residualen Minerals zum Schluß des Auf-
schmelzvorgangs identisch sind mit denen zu Beginn[126]. Das Strömen von fluiden Pha-
sen durch Gesteinspakete, vor allen Dingen den oberen Erdmantel, wird gerne durch 
chromatographische Modelle beschrieben; die Minerale eines Gesteinspakets haben dabei 
im Endeffekt die Wirkung einer Ionenaustauschersäule[127].

4.3 Die inverse Methode des Modellierens
Nach den bisher beschriebenen Methoden stellt man zunächst eine Hypothese auf – z.B. 
daß eine bestimmte Suite von Gesteinen durch partielle Aufschmelzung nach dem Gleich-
gewichtsmodell aus dem Erdmantel erschmolzen wurde und dann eine magmatische frak-
tionierte Kristallisation erlebt. Dann werden die entsprechenden Gleichungen benutzt, 
um für ausgewählte Elemente deren Fraktionierungen zu berechnen; die Daten werden 
dann mit den analytischen Daten verglichen, um die Hypothese zu testen. Diese Methode 
kann sehr zeitraubend sein, zumal man sich aus der Literatur fast beliebig viele Daten für 
Verteilungskoeffizienten heraussuchen kann – solange, bis die Berechnungen mit den 
Beobachtungen übereinstimmen.

Man kann das Problem aber auch von der anderen Seite her angehen[128],[130], d.h. aus den 
Daten selbst kann man auf den Prozeß zurückschließen, der die geochemischen Daten so, 
wie sie aussehen, erzeugt hat. Beschrieben werden soll hier kurz das Verfahren, wie es von 
Hanson vorgeschlagen worden ist[130] und das extensiven Gebrauch von x-y-Variations-
diagrammen macht, wobei x und y für die Konzentrationen zweier Spurenelemente in der 
Gesteinssuite stehen. Man beschränkt sich zunächst auf die einfachsten Modelle – Gleich-
gewichtsaufschmelzen und fraktionierte Kristallisation.
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4.3.1 Gleichgewichtsaufschmelzen

Man betrachtet Gleichung GL 45 für zwei verschiedene Elemente i und j:

[GL 45]

Für hoch inkompatible Elemente und bei nicht allzugeringen Aufschmelzgraden F ist D << 
F, und die Gleichung geht gegen

[GL 80]

Eine höhere relative Elementanreicherung ist nach dem Modell des Gleichgewichtsauf-
schmelzens gar nicht möglich. Die höchste Anreicherung resultiert für F → 0 aus der GL 
45 Gleichung zu .

Division der Gleichungen für i und j führt zu

[GL 81]

Für Di = Dj ergibt sich daraus

[GL 82]

Dasselbe Resultat erhält man für Di, Dj << F:

[GL 83]

In einer Auftragung der Konzentrationen beider Elemente i und j gegeneinander ent-
spricht das der Gleichung einer Geraden durch den Ursprung und mit positiver Steigung, 
die dem Verhältnis der beiden Elemente in der Magmenquelle entspricht.

4.3.2 Fraktionierte Kristallisation

Für die fraktionierte Kristallisation gilt Gleichung GL 41:

Für hoch inkompatible Elemente (D→0) geht 

[GL 84]

genau wie beim Gleichgewichtsaufschmelzen nach GL 80. Betrachtet man auch hier wie-
der zwei Elemente i und j, dann erhält man durch Division

[GL 85]

Für Di = Dj = 0 ergibt sich daraus
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[GL 86]

Für Di, Dj << 1 und nicht allzuhohe Kristallisationsgrade (F ≥ 0.5) geht  gegen 1 (z.B. 
0.50.1 = 0.933), und damit GL 85 ebenfalls gegen GL 86. Auch bei der fraktionierten Kri-
stallisation sollte für eine Suite kogenetischer Gesteine die Auftragung zweier inkompati-
bler Spurenelemente gegeneinander also eine Gerade ergeben.

4.3.3 Unterscheidung partielles Aufschmelzen – fraktionierte Kristallisation

In den folgenden vier Abbildungen sind für verschiedene Werte von Di, Dj die nach den 
Gleichungen GL 45 und GL 41 berechneten Elementvariationen eingetragen, und zwar 
für partielle Aufschmelzgrade zwischen 5 und 30% (0.05≤F≤0.30) und Grade fraktionierter 
Kristallisation zwischen 0 und 50% (1≥ F ≥0.5). Dabei wird jeweils davon ausgegangen, 
daß die fraktionierte Kristallisation von dem Magma ausgeht, das durch 15% partielles 
Aufschmelzen entstanden ist. 

ABBILDUNG  86 Zwei ideal inkompatible Spurenelemente werden in kogenetischen Suiten 
von Magmatiten in Konzentrationen vertreten sein, die auf eine Gerade 
durch den Ursprung fallen.

Im ersten Fall (perfekt inkompatible Elemente, d.h. Di, Dj = 0 – Abbildung 86) liegen alle 
Punkte praktisch auf einer Geraden, die durch den Ursprung geht. Im zweiten (Abbildung 
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87) und dritten Fall (Abbildung 88) wurden für i und j ebenfalls niedrige D-Werte ange-
nommen. Für die fraktionierte Kristallisation ergeben sich praktisch immer noch Geraden, 
für die Gleichgewichtsaufschmelzung aber schon merklich gekrümmte Kurven. Die Gera-
den schneiden die Achse des kompatibleren der beiden Elemente (größerer D-Wert), in 
Abbildung 87 also die y-Achse, in Abbildung 88 die x-Achse. 

ABBILDUNG  87 Bei Betrachtung eines perfekt inkompatiblen und eines hoch inkompatiblen 
Elementes ergibt sich eine Kurve für partielle Aufschmelzung, aber immer 
noch näherungsweise eine Gerade für fraktionierte Kristallisation; diese Ge-
rade schneidet die Achse des weniger inkompatiblen Elementes bei einer 
positiven Elementkonzentration.

Aus diesen drei Diagrammen wird klar, daß für Elemente mit niedrigen D-Werten eine 
Unterscheidung zwischen den Prozessen der partiellen Aufschmelzung und der fraktio-
nierten Kristallisation für eine Serie kogenetischer Gesteine kaum möglich sein wird. Die 
Entscheidung läßt sich aber eher treffen, wenn man die Konzentrationen eines hoch 
inkompatiblen Elementes gegen die eines hoch kompatiblen Elementes aufträgt, wie das 
in Abbildung 89, Seite 105 gezeigt ist. Im Fall des partiellen Aufschmelzens wird nur eine 
relativ geringe Variation der Gehalte des kompatiblen Elementes erwartet, aber eine hohe 
Variation der Gehalte des inkompatiblen Elementes (Man beachte die unterschiedlichen 
Skalen der x- und y-Achse.). Für die fraktionierte Kristallisation wird dagegen mit einer 
großen Variation für das kompatible Element, aber nur einer geringen Variation für das 
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inkompatible Element zu rechnen sein. Bei gesteinsbildenden Prozessen wird es sicherlich 
selten vorkommen, daß D > 1 für die Seltenen Erden wird (Denkbar wäre z.B. die magma-
tische Kristallisation von Granat unter hohen Drücken oder die Bildung von REE-Minera-
len in hydrothermalen Lösungen; im letzten Fall könnten die REE allerdings nicht mehr 
als Spurenelemente behandelt werden, und der bisher beschriebene mathematische For-
malismus ließe sich nicht mehr anwenden.). Ni oder Cr stellen zumindest für Gesteine des 
Erdmantels oder basaltische Schmelzen und daraus kristallisierende Minerale geeignetere 
Beispiele für kompatible Elemente dar.

In dem folgenden fiktiven Beispiel (Daten in Tabelle 24) von Basalten und Andesiten einer 
Ozeaninsel (das scheidet die Möglichkeit der Krustenassimilation aus) soll untersucht wer-
den, wie man vorgehen könnte, um partielles Aufschmelzen von fraktionierter Kristallisa-
tion zu unterscheiden[130]. Gegeben seien sechs Gesamtgesteine mit den in der Tabelle auf-
gelisteten Elementgehalten. In den Gesteinen A bis D finden sich Olivineinsprenglinge 
(mit 2700 ppm Ni bei A bis C, aber nur 1230ppm Ni bei D), in den Gesteinen C bis F Cpx-
Einsprenglinge (mit 180ppm Ni in D) und in E und F Plagioklaseinsprenglinge, im Fall E 
mit 2850ppm Sr.

ABBILDUNG  88 Eine analoge Darstellung zu der in Abbildung 87 ergibt sich, wenn man die 
Gehalte zweier inkompatibler Elemente mit Verteilungskoeffizienten ≠0 ge-
geneinander aufträgt. Regressionsgeraden schneiden wiederum die Achse 
des weniger inkompatiblen Spurenelementes bei positiven Werten.
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ABBILDUNG  89 Trägt man die Konzentrationen eines inkompatiblen und eines kompatiblen 
Elementes gegeneinander auf, beobachtet man für partielle Aufschmelzung 
eine nur geringe Variation der Gehalte des kompatiblen Elementes bei einer 
beträchtlichen Variation der Gehalte des inkompatiblen Elementes. Beim 
Prozeß der fraktionierten Kristallisation verlaufen die Variationen entgegen-
gesetzt.

Eine Auftragung der K- gegen die Rb-Gehalte zeigt zunächst eine perfekte Korrelation 
(Abbildung 91, Seite 107). Die beste Gerade verläuft durch den Koordinatenursprung, was 
anzeigt, daß beide Elemente gleich (in)kompatibel sind und daß das Rb/K-Verhältnis der 
Serie wohl identisch mit dem der Quelle der Gesteine ist. Die hohe Variation der Element-
gehalte läßt vermuten, daß die Verteilungskoeffizienten für beide Elemente niedrig sind. 
Das ist für die Minerale in Gesteinen des Erdmantels zu erwarten und auch für die meisten 
aus Basalten und Andesiten kristallisierenden Minerale mit der Ausnahme von Biotit. Es 
läßt sich aus diesem Diagramm nicht unterscheiden, ob partielle Aufschmelzung oder 
fraktionierte Kristallisation für die Variation von Rb und K verantwortlich ist. Rb gegen Ce 
ergibt immer noch eine fast ideale Gerade (Abbildung 90, Seite 106). Sie schneidet aller-
dings die Ce-Achse, was darauf hinweist, daß dieses Element etwas weniger inkompatibel 
ist als Rb (Die graue Linie gibt die durch den Koordinatenursprung an). Ein für Olivin 
hoch kompatibles Element ist Ni. Olivin ist sowohl residuales Mineral im Erdmantel nach 
der Extraktion von Basalten als auch ein aus Basaltschmelzen kristallisierendes Mineral. 
Die Auftragung von Ni als hoch kompatibles gegen Rb als hoch inkompatibles Element 
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sollte daher Hinweise auf den Entstehungsmechanismus der Gesteine liefern können. In 
der Tat zeigt sich hier eine Auftrennung zwischen Basalten und Andesiten (Abbildung 92, 
Seite 107). Für die Basalte sind die Ni-Gehalte hoch und variieren kaum; für die drei übri-
gen Gesteine sind sie niedrig und variieren erheblich. Die Gesteine A bis C folgen daher 
wohl einem Aufschmelztrend; es handelt sich daher vermutlich um wenig fraktionierte 
Schmelzen des Erdmantels. D, E und F stellen wahrscheinlich einen Differenzierungstrend 
dar; und es wäre die Hypothese zu prüfen, ob sie durch Fraktionierung aus A bis C hervor-
gegangen sind. Hypothetische Fraktionierungstrends sind in der Abbildung eingetragen. 

TABELLE  24: Fiktives Beispiel einer Serie von Basalten bis Andesiten einer Ozeaninsel

A B C D E F
Basalt Basalt Basalt bas.Andes. Andesit Andesit

ppm Ni 270 265 275 93 25.2 23.9

ppm Zr 195 224 152 252 294 328

ppm Ce 88.9 102.6 69.3 115.5 135 150

ppm Nd 44.5 51.4 34.7 57.9 66.2 72.6

ppm Sm 9.77 11.29 7.62 12.71 14.33 15.64

ppm Eu 3.15 3.63 2.45 4.09 4.64 4.80

ppm Gd 8.86 10.23 6.92 11.53 12.92 14.04

ppm Dy 7.63 8.82 5.96 9.92 11.11 12.11

ppm Er 3.66 4.22 2.86 4.77 5.40 5.90

ppm Yb 3.00 3.47 2.34 3.90 4.45 4.91

ppm Rb 41.4 47.6 32.3 53.5 63.6 71.9

ppm Sr 652 750 509 843 997 940

%K 1.66 1.90 1.29 2.14 2.54 2.88
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ABBILDUNG  90   Für eine ko-
genetische Suite von Vulkani-
ten liegen die Konzentratio-
nen  von zwe i  hoch  
inkompatiblen Elementen in  
der Auftragung gegeneinan-
der auf einer perfekten Gera-
de durch den Koordinatenur-
sprung.
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Die übliche chondritnor-
mierte Auftragung der REE 
weist alle Gesteine als stark 
fraktioniert mit hohem La/
Yb aus, wobei die Muster 
ungefähr parallel zueinander 
verlaufen (Abbildung 93, 
Seite 108). Informativer ist in 
diesem Fall eine Normierung 
auf einen der drei Basalte, 
z .B.  denjenigen mit  den 
niedrigsten REE-Gehalten. 
Damit kann man die Fraktio-
nierung der Gesteine relativ 
zueinander besser erkennen 
(Abbildung 94, Seite 109). 
Hier  ze ig t  s i ch  nun für 
Gestein E möglicherweise 
e ine  k le ine  pos i t ive  Eu-
Anomalie, die auf kumulati-
ven Plagioklas zurückgeführt 
werden könnte, der als Ein-
sprengling in diesem Andesit 
vorhanden ist. 

Gestein F hat eine deutlich 
negative Eu-Anomalie; sie 
muß darauf zurückgeführt 
werden, daß F sich aus einer 
Schmelze ableitet, aus der 
schon Plagioklas ausgeschie-
den worden ist (z.B. Gestein 
E). Außerdem scheinen die 
Fraktionierungsmuster von E 
und F etwas nach unten 
durchgebogen zu sein. Das 
könnte darauf zurückgeführt 
werden, daß sie aus Schmel-
zen entstanden, die bereits 
Klinopyroxen ausgeschieden 
haben (z.B. D).

Der Effekt einer Plagioklas-
fraktionierung zeigt sich 
auch in der Auftragung von 
Rb gegen Sr (Abbildung 95, 
Seite 110). Gestein F hat 
einen zu geringen Sr-Gehalt, 
das ebenfalls in den fraktio-
nierten Plagioklas eingebaut 
worden sein könnte. Ein zu 
hoher Rb-Gehalt wäre nur 
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ABBILDUNG  91  Ein perfekt inkompatibles Element (Rb), auf-
getragen gegen ein hoch inkompatibles, ergibt für eine koge-
netische Suite von Schmelzen immer noch eine Gerade, die
aber nicht mehr durch den Ursprung verläuft.
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ABBILDUNG  92  Ein hoch kompatibles Element wie Ni wird bei
der Differenzierung rasch aus den Restschmelzen entfernt.
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dann eine mögliche Erklärung, wenn es in der Sequenz einen Hinweis auf Biotitanreiche-
rung gäbe.

ABBILDUNG  93 Die parallelen REE-Muster stimmen mit der Annahme einer kogenetischen 
Suite von Vulkaniten überein.

Wegen der starken Fraktionierung der REE stellt sich unter Umständen die Frage, ob Gra-
nat am partiellen Aufschmelzprozeß im Erdmantel beteiligt war. Die Auftragung von Ce 
gegen Yb (Abbildung 96, Seite 111) zeigt jedoch, daß auch das Yb inkompatibel war – 
etwas weniger allerdings als Ce. Die Variation des Yb-Gehaltes innerhalb der Basalte ist 
relativ hoch, was gegen residualen Granat bei der Aufschmelzung im Erdmantel spricht. 
Erst wenn der Granat weitgehend ausgeschmolzen ist, kann ja der Gehalt an schweren 
REE in der Schmelze drastisch ansteigen. In dem Fall würde man innerhalb der Sequenz 
(zwischen vielleicht 5 und 20% Aufschmelzgrad) aber sich kreuzende REE-Muster im 
Bereich der schweren REE erwarten, wie bei den Schmelzmodellen bereits gezeigt. Die Par-
allelität der REE-Muster läßt sich daher als Indiz gegen die Beteiligung von Granat als 
Mineral mit hohen Verteilungskoeffizienten für die schweren REE werten.

Als Fazit kann man feststellen, daß alle aufgetragenen Elemente, mit Ausnahme von Ni, 
ähnliche Verteilungskoeffizienten bei der Bildung der Basalte A, B und C hatten, oder 
zumindest, daß die Verteilungskoeffizienten erheblich niedriger als der Aufschmelzgrad F
waren.

Im folgenden soll noch getestet werden, ob D, E und F Differentiate der Basalte sein kön-
nen. Aus den Gehalten eines perfekt inkompatiblen Minerals wie Rb läßt sich nach GL 84
der Grad der fraktionierten Kristallisation (1 – F) errechnen. Wenn der basaltische Andesit 
D aus Basalt A entstanden wäre, ergäbe sich 

F ≈ cl,0/cl = 41.4/53.5 = 0.774 (Kristallisationsgrad 22.6%).

Wäre Gestein D aus B abgeleitet, ergäbe sich F ≈ 47.6/53.5 = 0.890 oder 11% fraktionierte 
Kristallisation, und bei Ableitung aus C wäre F ≈ 32.3/53.5 = 0.604 oder 39.6% Kristallisa-
tion. Für das tatsächliche „Mutter-Tochter-Paar“ muß sich Übereinstimmung auch mit 
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den Daten für andere Elemente ergeben, insbesondere auch für das hoch kompatible Ni. 
Mit den obigen (1 – F)-Werten lassen sich die D-Werte für Ni nach GL 41 berechnen:

[GL 87]

Bei Ableitung von D aus A: 

bei Ableitung von D aus B: 

und bei Ableitung aus C: .

ABBILDUNG  94 Dieselben Daten wie in Abbildung 93, diesmal aber normiert auf das Ge-
stein mit den geringsten REE-Gehalten (und damit vermutlich den am we-
nigsten differenzierten Vulkanit) zeigen die Fraktionierung der Suite 
untereinander besser als die Chondritnormierung.

Eine vernünftig erscheinende Annahme ist, daß sich der basaltische Andesit durch Frak-
tionierung von Olivin und Klinopyroxen aus einem der Basalte ableitet. Aus den Ni-
Gehalten von Gesamtgesteinen und Einsprenglingen ergeben sich -Werte zwischen 
rund 10 (A, C) und 13 (D) und -Werte um 2 (Gestein D). Mit Hilfe einer Massen-
bilanzgleichung läßt sich dann das Verhältnis von fraktioniertem Olivin zu Klinopyroxen 
für die drei möglichen Ausgangsschmelzen abschätzen:
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[GL 88]

und: Xol + Xcpx = 1 [GL 89]

wobei Xi die ausgeschiedenen Anteile von Olivin bzw. Klinopyroxen sind. Bei Ableitung 
von Gestein D aus Basalt A erhält man

[GL 90]

Mit dem zuvor berechneten D-Wert ergibt sich

oder 

Über den Rb-Gehalt wurde 
zuvor ein Kristallisationsgrad 
von 22.6% berechnet. 60% 
bzw. 71% davon wären Klino-
pyroxen, der Rest Olivin. In 
diesem Fall wäre für Gestein 
D ein REE-Muster zu erwar-
ten, daß infolge der Klinopy-
roxenfraktionierung in der 
Mitte ähnlich nach unten 
gebogen wäre wie die Ande-
site E oder F. Es ist deshalb 
eher unwahrscheinlich, daß 
A das Ausgangsgestein der 
fraktionierten Kristallisation 
ist.

Nach demselben Schema 
ergibt sich für den Fall, daß B 
das Ausgangsgestein ist

bzw. 

also zwischen 0% und 27% 
Klinopyroxen unter den aus-
geschiedenen Mineralen. Bei 11% fraktionierter Kristallisation, die mit Hilfe des Rb-Gehal-
tes errechnet wurden, hätte dieser geringe Anteil an Klinopyroxen keine Auswirkungen 
auf das REE-Muster des Gesteins. Basalt B könnte daher gut das Ausgangsgestein der frak-
tionierten Kristallisation sein, die zu Gestein D führte.

Für Basalt C als hypothetisches Ausgangsgestein errechnet man
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ABBILDUNG  95  Plagioklasfraktionierung gibt sich in den
Restschmelzen neben der negativen Eu-Anomalie (Abbildung
94) auch durch eine Erniedrigung des Sr-Gehalts in den Rest-
schmelzen zu erkennen.
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bzw. 

Dann müßte man jedoch erst 
recht  e ine Depress ion im 
Bereich der mittleren REE 
beim Gesamtgestein sehen, so 
daß Basalt C kein geeignetes 
Ausgangsgestein der Fraktio-
nierung darstellt.

Wenn sich Andesit E durch 
Fraktionierung (von Klino-
pyroxen und Plagioklas) aus 
Gestein D ableitet, kann man 
den Fraktionierungsgrad wie-
der mit Hilfe des hoch inkom-
patiblen Rb ableiten zu

F ≈ cl,o/cl = 53.5/63.6 = 0.84,

a lso  16% Frakt ionierung. 
Schließlich könnte man noch 
vermuten, daß sich Andesit F 
durch Fraktionierung von Pla-
gioklas (und Klinopyroxen) 
aus Andesit E ableitet und 
erhält

F ≈ cl,o/cl = 63.6/71.9 = 0.88

oder 12% Fraktionierung.

Natürliche Gesteine sind leider meist komplexe Systeme. Vulkanite, die durch kontinen-
tale Kruste eruptieren, assimilieren dabei oft Nebengestein. Außerdem ist es in solchen Fäl-
len nicht einfach, Gesteine zu finden, die den Anfangsverdacht einer kogenetischen Serie 
rechtfertigen. Am Ozeanboden ausgeflossene Basalte erfahren Reaktionen mit Meerwasser. 
So bleiben vor allem Gesteine von Ozeaninseln, um solche Modelle zu testen. Die Qualität 
von analytischen Daten ist zudem häufig nicht derart, daß man geringe Fraktionierungen 
erkennen könnte. Das hier skizzierte Verfahren der Fraktionierungsrechnung ist daher 
sicherlich idealisiert.

In sauren Magmatiten, vornehmlich Granitoiden, aber auch deren metamorpher Edukte, 
sind die REE in Akzessorien konzentriert (siehe z.B. die systematische Untersuchung von 
Bea, nach der 70% bis 95% der REE, von Y, Th und U in Akzessorien vorliegen[80]). Sie sind 
daher für petrogenetisches Modellieren der Entwicklung solcher Schmelzen ungeeignet. 
Die Kristallisation oder das Aufschmelzen REE-reicher Akzessorien wie Monazit, Xenotim, 
Allanit, Apatit oder Zirkon verursacht naturgemäß eine drastische Änderung der REE-
Gehalte der Schmelze. Kristallisations- und Schmelzbedingungen der Akzessorien, ihre 
chemische Variation sowie ihre Mengen und Mengenverhältnisse werden kaum gut genug 
bekannt sein, um für Modellrechnungen nützlich zu sein zu können.
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ABBILDUNG  96  Relativ hohe Variationen der Gehalte der
schweren REE sprechen gegen ihre Pufferung durch residua-
len Granat beim Aufschmelzprozeß.
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5.0 Kosmochemie der Seltenen Erden

5.1 Nukleosynthese und Meteorite
Wie schon im Einführungskapitel dargelegt, benutzt man die REE-Gehalte von chondriti-
schen Meteoriten, um die REE-Daten von beliebigen Proben zu normieren und aufzutra-
gen. Aus diesem Grund erfolgt hier ein kleiner Exkurs in das Gebiet der Meteoritik.

Das REE-Studium der Meteorite begann zu Beginn der 1960er Jahre in den USA mit neutro-
nenaktivierungsanalytischen Untersuchungen einer Reihe von Meteoritentypen[3],[131]. In 
dieser frühen Phase ging es vor allem darum, die solaren und kosmischen Häufigkeiten der 
REE zu ermitteln, während später vor allem Besonderheiten der REE-Verteilung in Ein-
schlüssen aus Meteoriten ins Blickfeld des Interesses rückten. Die Verfügbarkeit von Mond-
proben ab Ende der 1960er Jahre führte zu deren außerordentlich intensivem Studium. 
Mond- und Meteoritenproben stellen heute sicherlich das chemisch best untersuchte 
Material dar, das uns zur Verfügung steht.

Rund 86% aller Steinmeteorite sind Chondrite[132]. Diese stellen undifferenzierte Materie 
des frühen Sonnensystems dar, weil sie nach ihrer Bildung nie wieder aufgeschmolzen wur-
den (wohl aber variabel erhitzt); eine sekundäre Fraktionierung der REE hat daher nicht 
stattgefunden. Durch die Untersuchung solcher Meteorite läßt sich eine Vielzahl von 
Informationen über frühe Prozesse in der Entwicklung des Sonnensystems gewinnen.

Seit I. Kant stellt man sich vor, daß das Sonnensystem aus einer Gas- und Staubwolke ent-
standen ist – der präsolaren Wolke. Die Entstehung von Sternen kann heute in Dunkelwol-
ken (Staub- und Molekülwolken) in unserer Galaxis beobachtet werden. Irgendwann kolla-
bierte die präsolare Wolke unter der eigenen Gravitation, vielleicht unter dem Einfluß von 
Schockwellen einer nahen Supernova. Als Folge von Rotation flachte die Wolke zu einer 
Scheibe ab, dem solaren Nebel (solar nebula) und erhitzte sich durch Freisetzen von Gravita-
tionsenergie. Vielleicht während der T Tauri-Phase* der Sonne, d.h. noch vor Einsetzen der 
Kernfusion in ihrem Innern, wurde der Staub in der Umgebung verdampft und zusammen 
mit den Gasen in größere Entfernung vom Zentralgestirn fortgeblasen, wo sie kondensie-
ren konnten. Die Entstehung der Chondren, das sind rundliche Einschlüsse in den chon-
dritischen Meteoriten, und vielleicht die der noch etwas älteren Ca–Al-reichen Einschlüsse 
(CAI) in Chondriten fällt in diese Phase. Da Silikate und Metallphasen bei höheren Tempe-
raturen kondensieren als Gase aus Wasserstoff, Helium, Kohlenstoff, Stickstoff und Sauer-
stoff, konzentrierten sich erstere in geringerer Entfernung um das Zentralgestirn. Größere 
Körper bildeten sich durch Kollision mit kleineren, und es entstanden letztlich Asteroide 
und Planeten. Etliche dieser Körper, z.B. die Erde, der Erdmond oder die Mutterkörper von 
Achondriten und Eisenmeteoriten, erhitzten sich soweit, daß die Silikate aufschmolzen, 
wodurch die differenzierten Körper des inneren Sonnensystems entstanden. Das Alter des 
Sonnensystems kann mit knapp 4.6 Ga angesetzt werden, errechnet aus dem Alter vieler 
Meteorite. Unsere Galaxis (mehr als 10 Ga) und das Universum (13.7 Ga[135],[136],[137]) sind 
dagegen um einiges älter.

Interstellare Materie und damit auch die Dunkelwolken – der Rohstoff der Sterne – besteht 
zu ca. 3/4 aus Wasserstoff und 1/4 aus Helium mit weniger als 1 – 2% Anteil an schwereren 
Elementen; die daraus entstehenden Sterne bringen diese Elemente daher als Inventar mit 
(siehe Abbildung 97[133],[134] für unser Sonnensystem). Wasserstoff, ein Teil des Heliums 
und 7Li stammen aus den ersten drei Minuten nach dem Urknall (Big Bang), dem kosmolo-
gischen Beginn des Universums. Alle übrigen Elemente (mit Ausnahme von Be und B) sind 
in Sternen synthetisiert und am Ende des Lebens massereicher Sterne in den interstellaren 

* Während der wenige Ma dauernden T Tauri-Phase strahlt der Stern sehr hell und daher auch sehr 
stark im UV-Bereich des Spektrums. Dies verursacht einen intensiven Sonnenwind.



Nukleosynthese und Meteorite

 113

Raum geweht oder geschleudert worden. Je älter das Universum wird, desto größer ist der 
Anteil an Elementen schwerer als Li in den jeweils neu entstehenden Sternen.

ABBILDUNG  97 Häufigkeit der Elemente im Sonnensystem[134]; Elemente mit gerader Ord-
nungszahl sind häufiger als die benachbarten mit ungerader Ordnungszahl. 
Für 6Li sowie die Elemente Be und B gibt es keine Entstehungsreaktionen in 
Sternen; sie werden im Gegenteil z.T. abgebaut, was erklärt, weshalb sie so 
selten sind. Sie entstehen wahrscheinlich durch Reaktion von schwereren 
Elementen, z.B. C mit hoch energetischer kosmischer Strahlung in Molekül-
wolken. 11B mag zusätzlich bei Supernovae durch Neutrinos gebildet wer-
den, die Spallationsreaktionen an 12C verursachen.

Im Kern unserer Sonne vollzieht sich bei einer Temperatur um 1.5×107K die thermonu-
kleare Fusion von Wasserstoff zu Helium, aber nicht die Synthese schwererer Elemente in 
größerer Menge, weil die dazu nötigen Temperaturen zu niedrig sind. Erst in vielleicht 5 Ga 
wird der H-Vorrat im Zentrum der Sonne erschöpft sein und dann die Fusion von He zu C 
und O einsetzen. Ein Stern der Masse der Sonne hat damit bereits das Endstadium seiner 
Energieerzeugung erreicht. Sterne mit 5 – 8 Sonnenmassen und mehr gehen zwar mit 
ihrem Brennstoffvorrat wesentlich großzügiger um als die Sonne, und ihre Lebensdauer ist 
damit erheblich geringer, aber die Elementsynthese in ihnen schreitet bis zu den schwer-
sten Elementen voran. Wenn im Kern eines solchen Sterns der Vorrat an Helium weitge-
hend verbraucht ist, gerät das Gleichgewicht zwischen Gravitation (die nach einer Kon-
traktion des Sterns trachtet) und Strahlungsdruck (der alleine eine Aufblähung des Sterns 
verursachen würde) durcheinander, und der Kern kollabiert. Dadurch erhöhen sich die 
Temperaturen darin soweit (auf >600×106 °C) daß es zum Start der Fusion von Kohlenstoff 
zu Magnesium und Neon kommt und oberhalb von ca. 2×109 °C zur Fusion von Sauerstoff 
zu Silizium. Der Strahlungsdruck bewirkt zugleich, daß sich die äußeren Hüllen der Sterne 
zu Überriesen aufblähen. Siliziumbrennen führt schließlich zur Bildung der Elemente der 
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Eisengruppe. Weiter kann die Fusion nicht gehen; die Elemente der Eisengruppe haben die 
höchste Kernbindungsenergie je Nukleon, so daß bei einem weiteren Elementaufbau Ener-
gie verbraucht und nicht gewonnen wird. Es kommt in Roten Überriesen und Riesen 
jedoch bereits in der Phase des C- und O-Brennens zu einer weiteren Elementsynthese über 
den sogenannten s(low)-Prozeß. Dabei lagern sich Neutronen, die bei einigen (α,n)-Reaktio-
nen frei werden, an vorhandene Kerne schwererer Elemente an und bilden instabile und 
stabile Reaktionsprodukte. Die instabilen Nuklide zerfallen in einen stabilen Kern, bevor 
dieser – innerhalb von vielleicht 1 bis 10a – von einem weiteren Neutron getroffen wird. 
Auf diese Weise werden die meisten neutronenärmeren Isotope der schweren Elemente bis 
hin zum Wismut gebildet (schwarz dargestellte Hauptreihe in Abbildung 98[138]). 

ABBILDUNG  98 Elementsynthese in Sternen. Beim s-Prozeß vollzieht sich die Nukleosynthe-
se entlang der Reihe der stabilen Nuklide (schwarz). Beim r-Prozeß hat ein 
radioaktiver Kern erst dann Zeit zu zerfallen, bevor er von einem weiteren 
Neutron getroffen wird, wenn die Halbwertszeiten sehr kurz werden (in 
gelb ausgewiesene Nuklide). Die dicke rote Linie markiert die Nuklide, die 
am wahrscheinlichsten beim r-Prozeß entstehen, bevor sie β–-Zerfälle erlei-
den. Bei den „magischen“ Neutronenzahlen (50, 82, 126) entsteht ein 
Rückstau, weil Nuklide mit dieser Anzahl an Neutronen besonders kleine 
Wirkungsquerschnitte für den Neutroneneinfang aufweisen. Sie werden β–-
Zerfälle erleiden, bevor die Tochternuklide weitere Neutronen einfangen. 
Auf diese Weise entstehen die Maxima der Ausbeute bei Massenzahlen von 
knapp 130 und gut 190 (eingesetztes Diagramm; dieses gibt nur die relati-
ve Ausbeute für den r-Prozeß an; bei den genannten Maxima stammen viel-
leicht >75% der Nuklide insgesamt daraus). Nach [142].
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Unmittelbar im Anschluß an das Siliziumbrennen kommt es im Kern der Roten Überriesen 
zur katastrophalen Implosion, bei welcher bei Temperaturen oberhalb von 5×109K schlag-
artig (Sekunden) das 56Fe über 4He in Protonen zerfällt, die mit Elektronen zu Neutronen 
kombinieren und eine Flut an Neutrinos freisetzen. Dieser Kern ist extrem dicht (wie 
Atomkerne!) und nicht weiter komprimierbar. Durch elastische Reflexion des von außen 
nachfallenden Materials (ebenfalls Fe) wird eine gigantische Druckwelle ausgelöst, die den 
Stern entzwei reißt – eine Supernova vom Typ II entsteht. Die gewaltigen Neutronenfluß-
dichten lösen eine Serie weiterer Elementsynthesen durch den r(apid)-Prozeß mit 56Fe als 
Saatkernen aus. Hier hat ein entstehender radioaktiver Atomkern keine Zeit zu zerfallen, 
bevor er erneut – innerhalb von Millisekunden – von einem Neutron getroffen wird. Erst 
mit dem Abklingen des Neutronenstroms zerfallen die neutronenreichen Kerne in stabile 
Kerne. Dadurch entstehen die neutronenreichen Nuklide und die schwersten Elemente 
(Th, U und schwerere Elemente, die längst zerfallen sind). In der Hülle der Supernova wird 
die Hauptmasse der Nuklide mit mittleren Neutronenzahlen durch den s-Prozeß gebildet. 
Besonders neutronenarme Nuklide, die weder durch den r- noch den s-Prozeß aufgebaut 
werden können, entstehen wohl vor allem durch Protoneneinfang (p,γ) und/oder durch 
Photodisintegration (γ,n) (p-Prozeß). Da die Protonenflüsse im Innern von massereichen 
gealterten Sternen niedrig und solche Reaktionen zudem endotherm sind, ist die Häufig-
keit der durch den p-Prozeß entstandenen Nuklide niedrig.

Man wird annehmen dürfen, daß das Material der Molekülwolke, aus der sich das Sonnen-
system bildete, Material von mehr als einer Supernova und Roten Riesen[140] enthielt, da es 
solche Sternexplosionen schon seit <1 Ga nach dem Big Bang gegeben haben wird[141]. 
Andererseits belegen anomale Isotopenzusammensetzungen, z.B. bei W, in Meteoriten die 
Existenz von Nukliden mit kurzen Halbwertszeiten im frühen Sonnensystem, z.B. die von 
182Hf, das mit einer Halbwertszeit von 9 Ma in 182W zerfällt. Zumindest dieser Anteil muß 
– in geologischem Maßstab kurz – vor der Entstehung der Meteorite in das Rohmaterial des 
Sonnensystems, die Molekülwolke, gelangt sein. Die Überlegung, Schockwellen dieser 
Supernova hätten die Molekülwolke zum Kollaps angeregt, ergibt sich daraus zwanglos.

Die meisten der undifferenzierten Meteorite werden als Chondrite bezeichnet. Sie sind 
zusammengesetzt aus Metallphasen, Silikaten und Sulfiden. Wichtig ist, daß sie die nicht 
flüchtigen Elemente nahezu in solaren Verhältnissen enthalten. Eine Klassifizierung der 
chondritischen Meteorite findet sich in Tabelle 25[139]. Da von den CI- und CM-Chondri-
ten nur ein einziger petrologischer Typ bekannt ist, kann man die Indizes 1 und 2 hier 
auch fortlassen. Die CI-Chondrite kommen der solaren Zusammensetzung sehr nahe. Ihre 
REE-Gehalte bilden daher die Basis für die Normierungen in den Fällen, in denen es auf 
einen Vergleich mit solaren Häufigkeiten ankommt. In der Geochemie ist das jedoch meist 
nicht sonderlich wichtig, so daß meist andere Mittelwerte für Chondrite benutzt werden. 

TABELLE  25: Klassifizierung der Chondrite (nicht vollständig)

Name Gruppe
petrologi-
scher Typ Kennzeichen

kohlige Chondrite CI (I = Ivuna als 
namengebender 
Meteorit)

CI1 keine Chondren, hoher C-Gehalt; nahezu solare Zusam-
mensetzung

CM (Mighei) CM2 mit Chondren, hoher C-Gehalt

CO (Ornans) CO3, CO4 kleine Chondren, Al/Si<0.11

CV (Vigarano) CV2, CV3 große Chondren, Al/Si>0.11

gewöhnliche 
Chondrite

LL LL3–LL6 niedriges Gesamt-Fe, niedriger Metallgehalt (L steht für 
„low“; LL bedeutet very low)

L L3–L6 niedriges Gesamt-Fe

H H3–H6 hohes Gesamt-Fe (H für „high“)

Enstatitchondrite E E4–E6 hochreduzierte Silikate, Fe fast ausschließlich metallisch
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Entscheidend ist lediglich, daß die Konzentrationsverhältnisse der einzelnen REE bei den 
verschiedenen benutzten Mittelwerten untereinander gleich sind.

Bei der Konden-
sation des sola-
ren Nebels  in 
die primitiven 
Körper des Son-
nensystems fin-
det  e in  Über-
gang von einer 
Gasphase gerin-
ger Dichte (viel-
leicht 10-3atm) 
in  d ie  fes te 
Phase statt, der 
nicht mit den 
uns bekannten 
flüss ig - fes t -
Gleichgewich-
ten zu verglei-
chen is t .  Al le 
Kondensations-
modelle gehen 
davon aus, daß 
der  Nebel  ur -
sprünglich so 
heiß war,  daß 
alle Komponenten in der Gasphase vorlagen, daß der Nebel eine solare Zusammensetzung 
hatte und daß sich die kondensierenden Körner im thermodynamischen Gleichgewicht 
mit dem Nebel bildeten[143],[144]. Unter diesen Voraussetzungen sollte zunächst bei einer 
Temperatur von 1758 K Korund kondensieren, gefolgt von Perowskit [CaTiO3] bei 1647 K, 
Melilith [Ca2(Al2,MgSi(SiO7] bei 1625 K und Spinell [MgAl2O4] bei 1513 K. Die häufigsten 
Phasen, metallisches Fe und Forsterit, kondensieren erst bei 1473 bzw. 1444 K. Nach ther-
modynamischen Berechnungen sollten die REE2O3-Oxide in einem weiten Temperatur-
intervall zwischen ≈1590 K (Er) und 1140 K (Eu) kondensieren. Für Kondensation in reine 
Oxide sind die Konzentrationen jedoch viel zu niedrig gewesen, und so findet man die REE 
im Chondriten Allende in Hochtemperaturkondensaten, den Ca,Al-reichen Einschlüssen, 
angereichert. Thermodynamische Berechnungen der Verteilungskoeffizienten der REE zwi-
schen Gasphase und Kondensaten bei einer Temperatur von 1500K haben gezeigt, daß 
diese Werte extrem unterschiedlich sind und rund sieben Zehnerpotenzen umfassen zwi-
schen dem Minimalwert von 0.014 für Eu und 32000 für Lu. Diese D-Werte, definiert als

[GL 91]

sind in Abbildung 99 aufgetragen[145]. Man sieht, daß sich dabei keine glatten Muster erge-
ben, und so wundert es nicht, daß solche Kondensationsvorgänge völlig andere REE-Ver-
teilungsmuster in den Kondensaten erzeugen können als Gleichgewichtseinstellungen 
zwischen flüssigen und festen Phasen. Diese Berechnungen gehen davon aus, daß die REE 
in der Gasphase in Form ihrer Monoxide vorliegen (LaO, etc.). Es ist daher einsichtig, daß 
zusätzliche Komplikationen dann auftreten, wenn man berücksichtigen will, daß beträcht-
liche Anteile einiger Seltener Erden bei 10-3atm monoatomar vorliegen sollten; dies gilt für 
Sm, Eu, Tm und insbes. Yb. Die Verteilungskoeffizienten dieser Elemente werden daher 
empfindlich auf Änderungen der Sauerstoffugazität reagieren. Und Umgebungen mit 
unterschiedlicher Sauerstoffugazität scheinen astrophysikalisch plausibel. So ist z.B. vorge-
schlagen worden, daß sich Körner auch in den „Auswürfen“ von Supernovae bilden kön-
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nen, einer stark oxidierenden Umgebung, mit wenig Wasserstoff, aber viel C und O[146]. 
Auch ohne eine nahe Supernova ist die Annahme unterschiedlicher Sauerstoffugazitäten 
im solaren Nebel plausibel. Gebiete mit hohem C/O-Verhältnis sind vorgeschlagen wor-
den, um die Genese der hoch reduzierten Enstatitchondrite zu erklären[147]. Oxidierende 
Bedingungen sind für die Entstehung der Chondren angeführt worden.

5.2 Gesamtgesteinsanalysen von Chondriten
Die kosmochemischen Arbeiten in der frühen Zeit der REE-Analytik (erste Hälfte der 
1960er Jahre) waren ausschließlich Gesamtgesteinsanalysen gewidmet, meist von Chon-
driten. Man wußte zu jener Zeit, daß die Chondrite weitgehend unfraktioniertes Solar-
material darstellen. Um Modelle der Nukleosynthese zu testen, muß man die solaren Häu-
figkeiten möglichst vieler Elemente kennen, zumindest deren Häufigkeitsverhältnisse 
untereinander. Die REE als kohärente Gruppe von Elementen sollten dazu gut geeignet 
sein. Tatsächlich sind die REE-Häufigkeitsverhältnisse verschiedener Chondrite einander 
sehr ähnlich, zumindest im Rahmen der mittels NAA erzielbaren Genauigkeiten. Mit Hilfe 
der verbesserten Technik der Isotopenverdünnung, wurden dann jedoch auch Feinstruktu-
ren sichtbar. So fanden Evensen et al. (1978)[148] heraus, daß unter 77 Analysen von 50 ver-
schiedenen Chondriten 55 Analysen eine oder mehrere REE-Anomalien aufwiesen (>3% 
Unterschied zu den benachbarten REE für ID-Analysen, >20% für NAA-Analysen). Die REE-
Daten der von Evensen et al. selbst mittels ID analysierten Chondrite sind in Abbildung 
100 aufgetragen. Man erkennt nicht nur, daß die Chondrite nicht alle chondritische Häu-
figkeitsverhältnisse der REE aufweisen, sondern zudem, daß die Meteorite in sich nicht 
homogen zusammengesetzt sind (Beispiel: Orgueil). Eine zur Homogenisierung ausrei-
chende Menge Material ist von vielen der kostbaren Chondrite jedoch kaum erhältlich, so 
daß derartige Probleme nur durch eine Anzahl von Einzelanalysen verschiedener Teile des 
Meteoriten zu lösen sind. Aus den Daten für die Chondrite mit glatten (= unfraktionierten) 
REE-Mustern leiteten Evensen et al. chondritische REE-Mittelwerte ab, aus denen wie-
derum die Mittelwerte für verschiedene Gruppen von Chondriten erhalten wurden. Die 
Werte für die kosmochemisch wichtigen CI-Chondrite wurden z.B. durch Multiplikation 
der auf La normierten chondritischen Mittelwerte mit dem Faktor 0.2446 erhalten. 

Enstatitchondrite haben ungefähr die-
selben REE-Gehalte wie CI-Chondrite, 
während die REE in CV-Chondriten 
≈2.3fach höher liegen. Diese Konzen-
trationsunterschiede haben zwei Ursa-
chen, zum einen ein Verdünnungs-
effekt durch unterschiedliche Gehalte 
an volatilen Komponenten, zum ande-
ren eine solarnebelweite Fraktionierung 
der refraktären Elemente. Der übliche 
Weg, um Verdünnungseffekte zu elimi-
nieren, liegt in der Normierung auf Si. 
Nakamura[149] normierte seine Daten 
für verschiedene Klassen von Chondri-
ten auf diese Weise und fand, daß die 
Gehalte der REE in der Reihenfolge 

CV>CM≈C1>L≈H>E 

abnehmen. Dieselbe Sequenz findet 
man auch für andere refraktäre Ele-
mente und schreibt sie der genannten 
solarnebelweiten Fraktionierung zu. 
Die Tatsache, daß die einzelnen Klassen von Chondriten dennoch im Schnitt (nahezu) 
unfraktionierte REE-Muster haben, wird als Hinweis darauf gewertet, daß die solarnebel-

TABELLE  26:  REE-Gehalte in Chondriten [ppm]

Element
CI-

Chondrite
„Recommended“ 

Chondrite
La 0.2446 0.310

Ce 0.6379 0.808

Pr 0.09637 0.122

Nd 0.4738 0.600

Sm 0.1540 0.195

Eu 0.05802 0.0735

Gd 0.2043 0.259

Tb 0.03745 0.0474

Dy 0.2541 0.322

Ho 0.05670 0.0718

Er 0.1660 0.210

Tm 0.02561 0.0324

Yb 0.1651 0.209

Lu 0.02539 0.0322
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weite Fraktionierung der refraktären Elemente erst stattfand, nachdem die REE völlig kon-
densiert waren. Ausnahmen gibt es nur in der Klasse der CV-Chondrite (Allende, Mokoia) 
und möglicherweise bei den CO-Chondriten. Ungewöhnliche REE-Verteilungen weisen 
z.T. die Chondren und insbesondere die Ca–Al-reichen Einschlüsse auf. Einige Meteorite 
zeigen auch REE-Anomalien, die nicht mit bevorzugtem Beproben von Chondren und Ein-
schlüssen erklärbar sind, z.B. positive Ce- und Gd-Anomalien in Kohar, für die keine befrie-
digenden Erklärungen vorliegen.

ABBILDUNG  100 Seltene Erden in verschiedenen Gruppen von Chondriten

Für die Zwecke der REE-Normierung haben sich die Chondritgehalte aber sehr gut bewährt. 
In Tabelle 26 sind zwei Datensätze angegeben, der für die CI-Chondrite[148] und ein mittle-
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rer Wert für die verschiedenen Gruppen von Chondriten[139]. Da sich beide Datensätze nur 
durch einen konstanten Faktor für alle Elemente unterscheiden („Recommended Chon-
drite“ = 1.267×CI), ist es völlig gleichgültig, welche Werte man in der Geochemie zur Nor-
mierung benutzt.

5.3 REE-Verteilungen in Einschlüssen
Unter den Einschlüssen in Chondriten 
unterscheidet man zwischen den mm- 
bis erbsengroßen Kügelchen (Chon-
dren) ,  die vielleicht kondensierte 
Schmelztröpfchen darstellen und vor 
allem aus Olivin und Ca-armem Pyro-
xen bestehen, und den Ca–Al-reichen 
Einschlüssen (CAI), die zu den ältesten 
Objekten des Sonnensystems zählen 
(1– 2 Ma älter als die Chondren) und 
eine sehr niedrige O-Isotopie haben 
(um -50‰ im Gegensatz zu den Chon-
dren mit zwischen -5 und -10‰ 
sowohl für δ17O als auch δ18O)[150]. 
Eine Vielzahl von REE-Verteilungsmu-
stern kann zum Teil durch sehr unter-
schiedliche Verteilungskoeffizienten 
zwischen Gasphase und fester Phase 
bei der Kondensation des solaren 
Nebels erklärt werden; in Kombination 
mit Isotopendaten erhält man zudem 
Aufschlüsse über nukleosynthetische 
Prozesse.

Große Aufmerksamkeit ist in den vergangenen Jahrzehnten den CAIs gewidmet worden, 
die als das Resultat von Verdampfungs- und Kondensationsprozessen des Solarnebels nahe 
der frühen Sonne interpretiert werden (näher als der Ort der Entstehung der Chon-
dren)[150]. In diesen Einschlüssen findet man eine ganze Reihe refraktärer Elemente stark 
angereichert bis etwa 17fach CI-chondritisch, woraus man abgeleitet hat, es handle sich 
dabei um die ersten ≈6% (=100/17) der Elemente, die aus dem Solarnebel kondensierten. 
Die fast uniforme Anreicherung dieser Elemente legt zudem den Schluß nahe, daß diese 
Elemente dabei vollständig kondensiert sind. Viele der CAIs stammen aus dem CV/C3-
Meteorit Allende (V steht für den Meteorit Vigarano).

Die REE-Verteilungsmuster von Ca,Al-reichen Einschlüssen können i.a. in drei Gruppen I – 
III eingeteilt werden[152], für die je ein Beispiel in Abbildung 102 gezeigt ist. Die grobkörni-
gen CAIs weisen Verteilungsmuster des Typs I auf mit nahezu unfraktionierten Häufigkeits-
verhältnissen und ≈12 – 15fach chondritischen REE-Gehalten. Man erklärt diese Muster 
damit, daß (fast) die gesamten lokal vorhandenen REE bei der Kondensation der CAIs in 
diese Einschlüsse eingebaut wurden. Für die oft beobachteten kleinen positiven Eu-Ano-
malien gibt es keine allseits überzeugende Erklärung, weil von der Flüchtigkeit her analoge 
Yb-Anomalien beobachtet werden müßten, was nicht der Fall ist.

ABBILDUNG  101   Scheibe des kohligen Chondrits
(CV3) Allende mit rundlichen Chondren und einem
unregelmäßigen Ca–Al-reichen Einschluß (links ver-
g rößer t )  von  ht tp : / /www.meteo r lab . com/
METEORLAB2001dev/Open1.htm

http://www.meteorlab.com/METEORLAB2001dev/Open1.htm
http://www.meteorlab.com/METEORLAB2001dev/Open1.htm
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Die REE-Muster der Gruppen 
II und III sind i.w. auf feinkör-
nige Aggregate beschränkt. 
Die Muster der Gruppe II 
zeichnen sich durch große 
Anomalien von Eu (negativ), 
Tm (positiv) und Yb (positiv, 
relativ zu Er und Lu) aus, die 
der Gruppe III durch negative 
Anomalien von Eu und Yb. 
Die Verteilungsmuster der 
Gruppe III lassen sich viel-
leicht erklären durch die An-
nahme der überwiegend voll-
ständigen REE-Kondensation 
(hohe REE-Gehalte); nur Eu 
und Yb sind infolge ihrer ho-
hen Flüchtigkeit nicht völlig 
kondensiert. Bei genauerem 
Hinschauen erweist sich diese 
Erklärungsmöglichkeit als 
stark vereinfachend, weil Yb 
praktisch dieselbe Flüchtig-
keit aufweisen sollte wie die 
leichten REE, während Eu we-
sentlich flüchtiger ist. Tat-
sächlich beobachtet man aber 
nahezu chondritische Eu/Yb-
Verhältnisse in diesen Ein-
schlüssen (und auch in denen 
der Gruppe II) und La/Yb-Ver-
hältnisse bis ≈50. Die Annah-
me von stark reduzierenden 
Bedingungen bei der Konden-
sation bietet auch keine über-
zeugende Lösung, weil man 
dann auch die Anwesenheit von Sm2+ neben Eu2+ und Yb2+ erwarten sollte und damit auch 
ein anomales Verhalten des Sm. Der Wahrheit näher kommen könnten Mehrstufenmodel-
le der frühen Kondensation, bei denen die REE außer Eu und Yb vollständig kondensierten 
und später flüchtige Komponenten mit Eu und Yb zugemischt wurden[153].

Noch komplexer muß die Geschichte der feinkörnigen Einschlüsse des Typs II sein. Mit 
Ausnahme von Eu und Yb sind in dieser Gruppe die refraktärsten der REE in den niedrig-
sten Konzentrationen (Lu, Er) und die flüchtigsten (La-Sm) in den höchsten Konzentratio-
nen vorhanden. Das legt die Annahme nahe, diese Einschlüsse seien aus einem residualen 
Gas kondensiert, aus dem zuvor die refraktärsten Elemente ausgeschieden waren. In Abbil-
dung 103 ist das REE-Muster eines Einschlusses der Gruppe II dargestellt zusammen mit 
berechneten Konzentrationen für die Ausscheidung der REE aus einem residualen Gas, aus 
dem zuvor Hochtemperaturkondensate ausgeschieden und abgetrennt worden waren. 
Berechnete und gemessene Gehalte zeigen maximale Abweichungen um rund das Dreifa-
che voneinander, und die berechneten Werte geben auch die ominöse Tm-Anomalie wider. 
Da das Lu typischerweise um ca. das 100fache gegenüber La verarmt ist, müssen also 99% 
des Lu zuvor aus dem Solarnebel während einer ersten Kondensationsphase entfernt wor-
den sein. Um die negativen Eu und Yb-Anomalien zu erklären, muß man jedoch, genau 
wie für Gruppe III, annehmen, daß diese Elemente nicht mit den übrigen REE kondensier-
ten. Nach noch komplexeren Vorstellungen wird die Gegenwart einer beträchtlichen 
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ABBILDUNG  102  Typische REE-Muster Ca,Al-reicher Ein-
schlüsse des Allende-Meteoriten. Muster der Gruppe I sind
typisch für grobkörnige Einschlüsse; sie repräsentieren nahe-
zu Gesamtkondensation der REE. Ihre hohen REE-Gehalte von
ca. 15×fach chondritisch sind auf Abwesenheit von Si, Mg
und Fe zurückzuführen, die bei niedrigeren Temperaturen
kondensieren. Muster der Gruppen II und III sind typisch für
feinkörnige Einschlüsse. Gruppe-III-Einschlüsse haben niedri-
ge Gehalte der beiden flüchtigsten REE (Eu, Yb), weil sie vom
Gas isoliert wurden, bevor Eu und Yb vollständig kondensiert
waren. Einschlüsse der Gruppe II haben niedrige Gehalte so-
wohl der refraktärsten als auch der flüchtigsten REE. Sie mö-
gen sich nach der Kondensation einer ultrarefraktären Phase
gebildet haben.
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chondritischen Komponente gefordert, die berechnet wird unter der Annahme, sie trage 
das gesamte Lu des Einschlusses bei[154].

Diese Vorstellungen von 
der Genese der Einschlüsse 
der Gruppe II erfordern die 
vorherige Bildung einer 
komplementären Kompo-
nente als Erstkondensate 
des solaren Nebels mit 
hoher Lu-Anreicherung. 
Unter 96 Analysen von 
Ca,Al-reichen Einschlüs-
sen des  Meteor i ten 
Allende ist jedoch kein 
derartiger CAI gefunden 
worden[139]. Dagegen ist 
ein solcher ultrarefraktärer
Einschluß aus dem kohli-
gen Chondrit Murchison 
bekannt (siehe Abbildung 
104). Die aus Feststoff/
Gas-Verteilungskoeffizien-
ten berechneten Gehalte 
stimmen mit den gemesse-
nen recht vernünftig über-
ein bis auf Eu und Yb, 
deren zu hohe gemessene 
Gehalte vielleicht für die 
Gegenwart einer zweiten 
Komponente sprechen. 
Die 100fach chondritische Anreicherung von Dy, Ho und Lu läßt darauf schließen, hier 
handle es sich um das erste eine Prozent der Kondendationsreihe. Mineralogisch bestehen 
die Ca,Al-reichen Einschlüsse aus Spinell, Hibonit [(Ca,REE)(Al,Fe3+,Fe2+, Ti,Si,Mg)12O19] 
und etwas Perowskit, refraktäreren Mineralen als die CAIs des Meteoriten Allende. Daß sol-

Ca,Al-reicher Einschluß B-32 aus
dem Chondrit Allende
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ABBILDUNG  103  REE-Muster  
vom Typ II. Die berechneten  
Werte basieren auf der Flüch-
tigkeit der REE und können das  
Fraktionierungsmuster gut er-
klären. Die Tm-Anomalie ist bei  
Gas/Fest-Kondensationen zu  
erwarten, nicht aber bei mag-
matischen Fraktionierungen;  
ihre Existenz ist daher ein star-
kes Indiz für die Kondensation  
aus dem Solarnebel.
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ABBILDUNG  104  Ultrarefraktärer Einschluß aus dem Murchison-
Meteorit. Die REE-Verteilung entspricht ungefähr der, die das er-
ste Prozent Kondensat des Solarnebels darstellt und die erforder-
lich ist, um die Zusammensetzung des Gases zu erklären, aus
dem die CAI’s der Gruppe II des Meteoriten Allende kondensiert
sind.
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che Einschlüsse so selten gefunden werden, ist sicherlich z.T. ihrer Winzigkeit und den 
damit verbundenen analytischen Schwierigkeiten zuzuschreiben.

Eine kleine besondere Gruppe von Einschlüssen im Allende Meteorit sind die sogenannten 
„FUN-inclusions“ (fractionated – unknown nuclear)[155], Einschlüsse mit Isotopen-
anomalien bei einer Vielzahl von Elementen. Zumindest zwei von ihnen (C1, HAL) schei-
nen sich unter stark oxidierenden Bedingungen gebildet zu haben, ausgewiesen durch 
stark negative Ce-Anomalien ohne Gegenwart anderer Anomalien (siehe Abbildung 105). 
Die verschiedenen Isotopenanomalien erfordern die Anwesenheit von Komponenten 
(<0.1%) mit obskurer Entstehung (r-, p-, s-Prozesse für schnellen Neutroneneinfang, Ent-
stehung protonenreicher Nuklide bzw. langsamen Neutroneneinfang), die einer Supernova 
zugeschrieben werden[156] oder der unvollständigen Mischung von Komponenten ver-
schiedenen Ursprungs[157].

Insgesamt sind die REE-Gehalte aller Typen von Einschlüssen für die Massenbilanz der 
Chondrite nicht erheblich. Andernfalls müßte man anomale Muster auch in den Gesamt-
proben erwarten, was im großen und ganzen nicht der Fall ist. Die Vielzahl fundamental 
verschiedener REE-Muster der Einschlüsse deutet darauf hin, daß der solare Nebel ein ziem-
liches Chaos war, in dem neben- und/oder nacheinander Aufheizungs-, Abkühlungs- und 
Gas/Fest-Separationen stattfanden.
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ABBILDUNG  105  Fun-Ein-
schlüsse aus dem Allende-
Meteorit. Die großen ne-
gativen Ce-Anomalien von  
HAL und C1 weisen auf  
Bildung unter stark oxidie-
renden Bedingungen hin.  
Daß dies in eine Superno-
va war, ist eine nicht allge-
mein akzeptierte Erklä-
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5.4 REE in Achondriten
Achondr i te  s ind 
Meteorite,  die eine 
Phase einer magmati-
schen Differentiation 
erlebt haben. Zu ihnen 
gehören Eukr i t e , 
Howardite, Diogenite, 
Ureilite und die SNC-
Meteorite (Chassignite, 
Nakhlite, Shergottite). In 
den be iden er s ten 
dominieren Pyroxen 
(Pigeonit in den Eukri-
ten, Hypersthen in den 
Howarditen) und Pla-
gioklas den Mineralbe-
stand; die Diogenite 
bes tehen fas t  aus -
schl ießl ich  aus 
Hypersthen. In den 
Ureilite dominieren 
Olivin und Pigeonit; daher sind ihre REE-Gehalte sehr niedrig. Für die SNC-Meteorite ist 
eine Herkunft vom Mars wahrscheinlich. 

Die REE-Muster der Eukrite sind meist flach mit 6- bis 10fach chondritischer Häufigkeit. Ei-
nige Eukrite haben höhere REE-Gehalte und negative Eu-Anomalien, andere niedrigere Ge-
halte mit positiven Eu-Anomalien (siehe Abbildung 106[139]). Die meisten Eukrite lassen 
sich als partielle Aufschmelzprodukte (≤10%) eines Ausgangsmaterials mit chondritischer 
REE-Verteilung deuten; negative Eu-Anomalien weisen auf bereits ausgeschiedenen Plagio-
klas hin. Die Eukrite mit positiven Eu-Anomalien werden demgegenüber als Pyroxen-Pla-
gioklas-Kumulate der Eukrite mit Schmelzencharakter gedeutet (Serra de Magé nach viel-
leicht 50% fraktionierter Kristallisation, Moore County nach ca. 85% fraktionierter 
Kristallisation; diese Zahlen sind jedoch unsicher, da der REE-Gehalt der Ausgangsschmel-
ze nicht bekannt ist.). Das Alter der Eukrite ist identisch mit dem Alter des Sonnensystems. 
Der Mutterkörper der Eukrite muß also bereits vor 4.55 – 4.60 Ga eine Aufschmelzung er-
lebt haben.

5.5 Das Chondritmodell für die Erde
Der Erde wird ein den Meteoriten analoger Ursprung zugeschrieben – als Akkretionspro-
dukt des solaren Nebels. Um es sich dabei um homogen[159] oder heterogene Akkretion[160]

handelte, ist nicht klar. Homogene Akkretion hätte vorgeherrscht, wenn die Akkretionsge-
schwindigkeit niedrig war im Vergleich zur Abkühlungsgeschwindigkeit des Nebels, so daß 
sich zwischen Kondensaten und Gasen jeweils chemisches Gleichgewicht einstellen 
konnte. Heterogene Akkretion hätte vorgeherrscht, wenn die Akkretionsgeschwindigkeit 
so hoch gewesen wäre, daß sich kein chemisches Gleichgewicht hätte einstellen können. 

Wie lange die Akkretionsphase dauerte, ist unbekannt. Für die Erde nimmt man dasselbe 
Alter an wie für die undifferenzierten Meteorite, ≈4.55 – 4.60 Ga. Zu jener Zeit sollte die 
Hauptphase der Akkretion also im wesentlichen abgeschlossen gewesen sein. Die ältesten 
bekannten Gesteine auf der Erde datieren knapp 4 Ga zurück, und die ältesten umgelager-
ten Zirkone, die man in Sedimenten findet, ≈4.3 – 4.4 Ga[158]. Was davor geschah, darüber 
ist man nur auf Mutmaßungen angewiesen und auf Analogieschlüsse zu den Meteoriten 
und dem Erdmond, der bereits ein geologisch toter Körper war zu der Zeit, aus der die älte-
sten erhaltenen irdischen Gesteine stammen.
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ABBILDUNG  106  Seltene Erden in verschiedenen Achondriten
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ABBILDUNG  107 Normierte Elementhäufigkeiten im Silikatanteil der Erde

Der fundamentalste irdische Differentiationsprozeß – die Bildung des metallischen Erd-
kerns – fand wohl kurz nach Ende der Hauptphase der Akkretion statt[160], bedingt durch 
die frei werdende Akkretionsenergie und den Zerfall kurzlebiger Radionuklide wie 26Al und 
53Mn. In Analogie zur Chronologie des Mondes ist aber auch klar, daß die Erde in den 
ersten ≈500 Ma einem intensiven Meteoritenbombardement ausgesetzt war[161]. Nur so 
sind die vergleichsweise hohen Gehalte an Platinoiden im Erdmantel zu erklären. Die 
ursprünglich vorhandenen Platinoide werden als extrem siderophile Elemente bei der 
Mantel-Kern-Bildung praktisch quantitativ in den Kern gewandert sein. Nach der Segrega-
tion des Erdkerns und vor den Differentiationsprozessen, die zur Bildung der Erdkruste 
führten, dürften unter den lithophilen Elementen diejenigen, die bei den höchsten Tem-
peraturen aus dem solaren Nebel kondensierten, in Konzentrationen von etwas höher als 
in C1-Chondriten vorgelegen haben. Das ist darauf zurückzuführen, daß diese Elemente 
nicht in den Erdkern gegangen sein sollten. Viele dieser Elemente werden im primitiven 
Erdmantel in chondritischen Häufigkeitsverhältnissen vorgelegen haben, darunter die 
REE. Das läßt sich z.B. für Sm und Nd oder Lu und Hf durch die Isotopengeochemie bele-
gen. Die siderophilen Elemente sind mehr oder weniger stark im Erdkern konzentriert und 
die flüchtigen Elemente nach der Akkretion wieder teilweise von der Erde in den interpla-
netaren Raum entwichen. Durch die Prozesse, durch welche die Erdkruste im Verlauf von 
mehr als 4Ga aus dem primitiven Mantel differenzierte, hat sich die ursprünglich chondri-
tische Verteilung vieler lithophiler Elemente im Erdmantel geändert. Für die Minerale des 
Erdmantels hoch inkompatible Elemente haben sich in der kontinentalen Erdkruste ange-
reichert, während kompatible Elemente im Mantel konzentriert wurden.
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5.6 Der Mond
Die Proben, die von den Apollo-Missionen zur Erde gebracht wurden, sind, zusammen mit 
einigen Meteoriten, sicherlich die best untersuchten Gesteine überhaupt. Da die Proben 
jedoch meist klein bis sehr klein sind und nur an den wenigen Landeplätzen der Mondfäh-
ren aufgesammelt wurden, stellt sich die Frage, inwieweit sie repräsentativ für die Kruste 
des Erdtrabanten sind, und es kann nicht verwundern, daß längst nicht alle Fragen der Ent-
stehung und Entwicklung des Mondes befriedigend beantwortet werden konnten.

Auf der Oberfläche des Mondes lassen sich die hellen Hochländer von den dunklen Maria 
unterscheiden[162]. Die Hochländer bestehen aus Anorthositen mit untergeordneten Trok-
tolithen, Noriten und Gabbros, die Tiefländer aus Basalten. Der mittlere Al2O3-Gehalt der 
Hochländer liegt um 26%, was einem Anteil von 70% Anorthit entspricht. Die Plagioklase 
der Mondgesteine sind überwiegend extrem An-reich (>90). Die Na-Gehalte und die aller 
noch flüchtigeren Elemente sind auf dem Mond wesentlich geringer als auf der Erde. So 
sind die Gesteine praktisch H2O-frei, was sich in hoch reduzierenden Bedingungen äußert 
(Das gesamte Fe liegt als Fe2+ vor, und ein beträchtlicher Teil des Eu als Eu2+). Im krassen 
Gegensatz zu den Al-reichen Gesteinen der Hochländer, ist die Mehrheit der Maria-Basalte 
so Al-arm, daß Plagioklas keine Liquidusphase bei ihrer Kristallisation war. Die Mächtigkeit 
der Anorthositkruste liegt auf der Rückseite des Mondes bei bis >60km und ist auf der der 
Erde zugewandten Seite deutlich geringer. Bis in mindestens 900km Tiefe ist der Mond fest; 
darunter mag es noch geringe Anteile an Schmelzen geben.

Nach isotopengeochemischen Untersuchungen weisen die Gesteine der Hochländer Alter 
bis >4.4 Ga auf. Zu der Zeit, als sich die älteste (erhalten) Kruste auf der Erde bildete (knapp 
4 Ga), war die Bildung der Kruste auf dem Mond schon abgeschlossen. Diese frühe Kruste 
wurde zunächst intensiv von großen (Planetoide) und kleinen Meteoriten bombardiert. 
Der Einschlag der letzten großen Körper erfolgte vor 4 – 3.9 Ga. Diese Körper durchbrachen 
die anorthositische Kruste, und anschließend flossen basaltische Magmen aus der Tiefe in 
die Krater ein. Die ältesten datierten Mare-Basalte wurden um 4 Ga gebildet, und die jüng-
sten Alter der Mare-Basalte liegen um 3 Ga. Geringe vulkanische Aktivität hat es wohl noch 
bis vor ≈2 Ga gegeben.

Die Entstehung der Hoch- und 
Tiefländer des Mondes wird durch 
eine recht elegant klingende 
Theorie beschrieben[163]. Danach 
waren die äußeren Bereiche des 
Mondes kurze Zeit  nach der 
Akkretion bis in 300 – 400km 
Tiefe aufgeschmolzen, entspre-
chend etwa der Hälfte seines 
Volumens – ein umspannender 
Magmenozean. Beim langsamen 
Abkühlen kr i s ta l l i s ie r ten 
zunächst Olivin und Orthopyro-
xen aus und sanken im Magma 
ab. Nachdem schon mehr als die 
Hälfte dieses Ozeans kristallisiert 
war, begann die Kristallisation 
von Klinopyroxen, Ilmenit und 
Plagioklas; der letztere stieg an die 
Oberfläche des Magmas auf und 
bildete die Kruste der Hochländer. 
Infolge des intensiven Bombarde-
ments ist es nicht leicht, die 
Zusammensetzung der Kruste sicher zu rekonstruieren, und Anorthosite sind von den 
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ABBILDUNG  108  Seltene Erden in Anorthositen der
Hochländer des Mondes (Proben von Apollo-15)



Kosmochemie der Seltenen Erden

126 

Mondmissionen nur selten in Größen von mehr als 1cm zurückgebracht worden. REE-
Muster von Fe-reichen Anorthositen*, die typisch für die Hochländer zu sein scheinen, sind 
in Abbildung 108[164] angegeben. Die positive Eu-Anomalie ist größer als in Anorthositen 
auf der Erde als Ausdruck der reduzierenderen Bedingungen auf dem Mond. 

In den residualen Schmelzen rei-
cherten sich die für die zuvor kri-
stallisierten Minerale inkompati-
blen Elemente stark an (U, K, 
REE, P), und Teile der Schmelzen 
infiltrierten die Anorthosite. 
Diese Schmelzen wurden mit 
dem Akronym KREEP  oder 
urKREEP belegt. Diese Phase 
wurde z.B. in dem einzigen 
bekannten extrusiven Hochland-
basalt von Apollo 15 identifiziert 
(Abbildung 109). Gesteine mit 
granitischer Zusammensetzung 
sind selten; inwieweit sie als 
hoch differenzierte Produkte des 
Magmenozeans modelliert wer-
den können, ist nicht klar. Die 
negativen Eu-Anomalien weisen 
jedoch – zusammen mit dem 
Hauptelementchemismus – auf 
extreme Differentiation hin.

Störend im Bild des Magmenoze-
ans ist die Existenz von Troktoli-
then (Plag + Ol), Noriten (Plag + 
Opx) und Gabbros (Plag + Cpx) 
(Abbildung 110). Ihre Existenz 
kann nicht auf ineffiziente Separa-
tion von Plagioklas und mafischen 
Mineralen zurückgeführt werden, 
da die Mg/(Mg+∑Fe)- Verhältnisse 
dieser Gesteine zu hoch sind, um 
als kogenetisch mit den Anorthosi-
ten angesehen werden zu können. 
Eine Vorstellung ist, daß sie spätere 
Intrusionen in die Hochlandkruste 
darstellen.

Die Basalte der Mare (Abbildung 
111) können in erster Näherung 
als lunare Äquivalente der MORB-
Magmen der Erde aufgefaßt wer-
den. Ihre REE-Gehalte variieren 
aber wesentlich stärker. Ti-reiche 
Basalte (bis >10% TiO2) haben die weitaus höchsten Gehalte mit bis zu mehr als 100fach 
chondritischen Gehalten aller REE außer Eu, Cr-reiche grüne Gläser haben die niedrig-
sten[166]. Allen gemeinsam sind negative Eu-Anomalien, die auf eine komplementäre 

* Die untergeordnet auftretenden mafischen Minerale haben Mg/(Mg + ∑Fe)-Verhältnisse, die nied-
rig sind im Vergleich zum An-Gehalt der Plagioklase.
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Zusammensetzung zu den Hochländern hinweisen. Die relative Verarmung an leichten 
REE weist auf eine entsprechende Verarmung in der Quelle im lunaren Mantel hin. Es kann 
sich also nicht um die KREEP-Phase handeln. Man stellt sich daher vor, daß die aus dem 
Magmenozean ausgeschiedenen cpx-reichen Kumulate später zum Teil wieder aufschmol-
zen. Die Petrogenese einiger Basalte scheint mit der Assimilation von KREEP oder Material 
der lunaren Hochländer (granitische Gesteine) konsistent zu sein.

Die Interpretation des lunaren 
Magmenozeans ist weit verbrei-
tet, wird aber nicht von allen 
Fachleuten geteilt. Wenn der 
Magmenozean existiert hat, muß 
man sich fragen, ob die Erde als 
viel größerer Körper nach ihrer 
Akkretion nicht erst recht einen 
Magmenozean hätte haben müs-
sen. Für eine sehr frühe (>4.3 Ga) 
Differenzierung (und damit Frak-
tionierung von Sm und Nd, Rb 
und Sr oder U und Pb) auf der 
Erde gibt es von Seiten der Isoto-
pengeochemie aber keine schlüs-
sigen Hinweise. Die Sm-Nd-
Daten zeigen vielmehr, daß die 
Gesteine des frühen Archaikums 
mit wenigen Ausnahmen aus 
einem Mantel mit zeitintegriert 
annähernd chondritischem Sm/
Nd extrahiert wurden. Anderer-
seits mag die Existenz von fast 4.4 Ga alten Zirkonen in Metasedimenten Westaustrali-
ens[158] darauf hinweisen, daß es bereits zu jener Zeit auf der Erde höher differenzierte Mag-
men als Basalte und damit vielleicht eine erste Kruste gegeben hat. Dagegen erfreut sich die 
Idee des terrestrischen Magmenozeans einer gewissen Beliebtheit bei den experimentellen 
Petrologen, die Phasenbeziehungen unter hohen Drücken studieren[168]. Eine Auflösung 
des Widerspruchs bieten vielleicht die neueren Hypothesen, wonach der Mond durch Kol-
lision der jungen Erde mit einem Körper von der Größe des Mars entstanden ist[169]. Diese 
Kollision hätte auf das System Erde – Impaktor möglicherweise soviel Energie übertragen, 
daß der Mond bei seiner Entstehung weitgehend aufgeschmolzen worden wäre.
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6.0 Seltene Erden in Materialien der Erde

6.1 REE in Gesteinen des Erdmantels
Die Masse des Erdmantels macht ungefähr 2/3 der Masse der Erde aus. Um die geochemi-
sche Entwicklung der Erde zu verstehen, ist es daher wichtig, nicht nur die Zusammenset-
zung der Erdkruste zu kennen, sondern auch die des Mantels. Die uns zur Untersuchung 
zur Verfügung stehenden Gesteine des Erdmantels sind nicht zahlreich und stammen aus 
Tiefen von ursprünglich maximal ≈250 km. Dabei handelt es sich um (a) alpinotype Peri-
dotite (inklusive „Hochtemperaturperidotite“), (b) Peridotite, welche die Basis von Ophio-
lithkomplexen darstellen, (c) Peridotite, die man auf dem Ozeanboden findet und (d)
Xenolithe in basaltischen Gesteinen und Kimberliten[170]. Diese Peridotite bestehen im 
wesentlichen aus Olivin, Ortho- und Klinopyroxen sowie Al,Cr-Spinell oder Granat, dane-
ben evtl. noch aus OH-haltigen Mineralen (Amphibol, Phlogopit, Apatit). Erstarrte basalti-
sche Schmelzen und Kumulate, bestehend vor allem aus Granat und Klinopyroxen, sowie 
subduzierte Ozeankruste machen als Eklogite wohl nur geringe Volumina des Erdmantels 
aus, können jedoch Xenolithpopulationen mancher Vorkommen dominieren.

ABBILDUNG  112 Seltene Erden in alpinotypen Peridotiten
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Das Chondritmodell der Erde legt nahe, daß die Erde viele Elemente in chondritischen Ver-
hältnissen enthält (vergleiche Kapitel 5.5, Seite 123). Da die REE als lithophile Elemente 
nicht in nennenswerten Mengen in den Erdkern eingetreten sein sollten, sollte der primi-
tive Erdmantel diese Gruppe von Elementen ebenfalls noch in chondritischen Elementver-
hältnissen enthalten haben. Unterstützt wird diese Vermutung durch Sm-Nd-Isotopen-
analysen, die anzeigen, daß sich die ältesten Gesteine aus einem Erdmantel mit ungefähr 
chondritischem 143Nd/144Nd ableiten. Allerdings gibt es auch Hinweise, daß Erde, Mond 
und Mars ein Sm/Nd haben könnten, das um ≈5% über dem chondrischen Verhältnis 
liegt[171]. Da man davon ausgeht, daß die Erde als Ganzes die REE in denselben Konzentra-
tionen enthält, in denen man sie in kohligen Chondriten (nach Abrechnung der flüchti-
gen Komponenten) findet, dürfte der primitive Erdmantel die REE in einer Häufigkeit von 
1.9 – 2.6× der Konzentrationen in gewöhnlichen Chondriten* enthalten haben. Durch die Dif-
ferentiationsprozesse, die im Verlauf der Erdgeschichte die kontinentale Kruste entstehen 
ließen und durch die heute basaltische Magmen entstehen, ist der residuale Erdmantel 
heute an inkompatiblen Elementen verarmt. Da die leichten REE für die Minerale, die den 
obersten Erdmantel aufbauen, erheblich inkompatibler sind als die schweren, betrifft diese 
relative Verarmung die leichten REE weitaus stärker. Seismische Tomographie legt nahe, 
daß oberer und unterer Erdmantel gemeinsam konvektieren, daß also die Diskontinuität in 
670 km Tiefe keine Barriere für den Austausch von Materie darstellt – eine Einsicht, die sich 
inzwischen auch in der Geochemie durchsetzt[172]. Andererseits scheinen geochemische 
Argumente die Existenz eines alten isolierten angereicherten Reservoirs in der silikatischen 
Erde zu erfordern, möglicherweise als D''-Schicht[173],[172].

6.1.1 Alpinotype Peridotite und Hochtemperaturperidotite

ABBILDUNG  113 Links: Seltene Erden in zwei Standardgesteinsproben des US Geol. Survey: 
PCC1 aus dem alpinotypen Cazadero-Peridotit in Nordkalifornien und DTS1 
aus dem alpinotypen Twin Sisters-Peridotit in Washington; rechts: Variation 
der Seltenen Erden in zwei Hochtemperaturperidotiten.

Alpinotype Peridotite bestehen vorwiegend aus Lherzolith (Cpx>5%, Opx>5%, Ol 40 – 90%) 
und Harzburgit (Cpx<5%, Opx>5%, Ol 40 – 90%) mit untergeordneten Mengen an Dunit 
(Ol>90%) und Pyroxeniten (Ol<40%). Sie kommen in der Regel als tektonisch an die Erd-
oberfläche gedrungene Körper vor. Einige zeigen ausgeprägte Kontaktaureolen zum Neben-
gestein, weswegen man solche Körper früher als Hochtemperaturperidotite bezeichnet hat 

* Das ist identisch mit den Werten für „Recommended Chondrite“ im Kapitel 5.2, Seite 117.
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und meinte, sie seien als heiße (>1000 °C) plastische Massen aufgedrungen. Bekannte 
„Hochtemperaturperidotite“ sind der Lizard-Komplex in Cornwall (England), Mount 
Albert in Quebec (Kanada), und Tinaquillo in Venezuela. Bekannte alpinotype Peridotite 
im engeren Sinn natürlich die Komplexe in den italienischen Alpen wie Finero, Balmuccia, 
Baldissero und Lanzo, weitere bekannte Peridotitkomplexe die von Ronda in Südspanien 
und Lherz in den französischen Pyrenäen. In solchen Komplexen findet man typischer-
weise eine relative Verarmung der leichten über die schweren REE, wie man sie für Resi-
duen erwartet, die eine Teilschmelze von <10% verloren haben, die man sich als alkaliba-
saltisches Magma, vielleicht auch als fluide Phase vorstellen darf. Damit stellen diese 
Peridotite sicherlich keine Residuen partieller Aufschmelzung und Extraktion von tholeiiti-
schen Basalten dar. Abbildung 112, Seite 128[170] zeigt REE-Verteilungsmuster alpinotyper 
Lherzolithe, Harzburgite und Dunite. Die Gehalte an leichten REE sind wesentlich stärker 
variabel als die der schweren, sicherlich weil geringe Unterschiede im Aufschmelzgrad und 
Aufschmelzmechanismus sich auf die hoch inkompatiblen leichten REE stärker auswirken 
als auf die mäßig inkompatiblen schweren REE. Für die schweren REE beobachtet man in 
all diesen Lherzolithen Gehalte zwischen ≈0.5 und 3fach chondritisch, was als Indiz für eine 
ursprünglich (vor der Teilaufschmelzung) homogene Zusammensetzung weiter Bereiche 
des oberen Erdmantels gewertet wurde. Gehalte von 3× chondritisch scheinen für unfrak-
tionierten Erdmantel zu hoch; sie sind am ehesten auf lokale Anreicherungen der REE-Trä-
ger (Klinopyroxen, Granat) zurückzuführen.

ABBILDUNG  114 Ce-Yb-Variationsdiagramm: Für einen hypothetischen Spinell- und einen 
Granatperidotit mit zweifach chondritischer Häufigkeit der REE wurden die 
Fraktionierungstrends für Aufschmelzen nach dem Modell des vollständigen 
Gleichgewichts (jeweils die linken Begrenzungslinien der beiden Peridotitfel-
der) und dem der fraktionierten Aufschmelzung (rechte Begrenzungslinien) 
für die folgenden D-Werte berechnet: cpx/l = 0.098 (La), 0.29 (Yb); opx/cpx 
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= 0.012 (La), 0.23 (Yb); ol/cpx = 0.0001 (La), 0.02 (Yb); gnt/cpx = 0.03 
(Ce), 29 (Yb). Für das Ausgangsgestein wurden folgende Zusammensetzun-
gen angenommen: ol + sp 55%, opx 25%, cpx 20% (Spinellperidotit); ol 
55%, opx 25%, cpx 10%, grt 10% (Granatperidotit). Und für die Anteile, 
mit denen die Minerale in die Schmelze eintreten, wurden gewählt: ol 20%, 
opx 20%, cpx 60% (Spinellperidotit), ol 20%, opx 20%, cpx 30%, grt 30% 
(Granatperidotit). Die Zahlenwerte entlang der Kurven geben den Auf-
schmelzgrad an. Für das Spinellperidotitfeld sind die Verbindungsgeraden 
Linien gleichen Aufschmelzgrades nach den Modellen der totalen Gleichge-
wichts- und fraktionierten Aufschmelzung.

Alpinotype Harzburgite und Dunite, die fast nur aus Olivin mit untergeordnetem Ortho-
pyroxen bestehen, aber oft serpentinisiert sind, zeigen starke relative Verarmungen der 
mittleren über die schweren REE mit Gehalten mehrere Zehnerpotenzen niedriger als für 
unfraktionierten Erdmantel zu erwarten (siehe Abbildungen 112 und 113–links[170]). Vom 
Mineralbestand lassen sich solche Gesteine als Residuen hoher Aufschmelzgrade von Lher-
zolith interpretieren. Schwierigkeiten bereitet jedoch das Verständnis der U-förmigen Ver-
teilungsmuster, d.h. der relativen Anreicherung der leichten REE, die man auch bei fast 
allen übrigen Harzburgiten und Duniten findet. Derartige Muster werden meistens auch in 
Olivinen beobachtet und können dort „Verunreinigungen“ (Fluideinschlüsse, Schmelzein-
schlüsse, Fremdminerale), vielleicht auch der Besetzung von Gitterdefekten zugeschrieben 
werden. Will man bei den Harzburgiten und Duniten Schmelzeinschlüsse für die relative 
Anreicherung der leichten REE verantwortlich machen, kann es sich nicht um zurückge-
bliebene Teilschmelze („trapped liquid“) handeln, da diese keine starke relative Anreiche-
rung der leichten über die mittelschweren REE aufweisen sollte. Die Ursache der U-förmi-
gen Verteilungsmuster ist daher nicht bekannt, und es wurden auch keine systematischen 
Untersuchungen gemacht, die REE exakt zu lokalisieren.

Extreme relative Verarmungen der leichten über die schweren REE beobachtet man bei den 
Hochtemperaturperidotiten mit La/Yb-Verhältnissen von bis zu 100 (Abbildung 113–
rechts[170]), wie man sie rechnerisch durch fraktionierte Aufschmelzung – vor allem von 
Granatperidotit – mit effektiver Abtrennung der Schmelze, auf keinen Fall aber durch 
Gleichgewichtsaufschmelzung von Spinellperidotit modellieren kann.

ABBILDUNG  115 Stark idealisierter Querschnitt durch eine typische Ophiolithsequenz (an ei-
nem mittelozeanischen Rücken oder einem Randbecken mit Krustenausdün-
nung. Die seismische Moho liegt ungefähr an der Obergrenze der 
ultramafischen Kumulate.
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Rechnerische Versuche zu entscheiden, ob der Verlust der Teilschmelzen der alpinotypen 
Peridotite im Granat- oder Spinellstabilitätsfeld erfolgte, sind nur teilweise von Erfolg 
gekrönt, wie Abbildung 114 Ce-Yb-Diagramm[170] zeigt, weil die Auswahl von Verteilungs-
koeffizienten kritisch in die Rechnungen eingeht. Aus diesem Variationsdiagramm läßt 
sich lediglich wahrscheinlich machen, daß die meisten der untersuchten alpinotypen Peri-
dotite wohl ihre Teilschmelzen im Spinellstabilitätsfeld verloren haben. Für die Hochtem-
peraturperidotite ergibt sich dagegen eine Teilaufschmelzung eher im Granatperidotitfeld.

6.1.2 Ultramafite als Teile von Ophiolithen

Ophiolithe werden als Teile der 
ozeanischen Lithosphäre inter-
pretiert, die bei der Subduktion 
der ozeanischen Platte an die 
kontinentale Kruste oder In-
seln der Inselbögen ange-
schweißt wurden[174]. Generel-
les Einvernehmen darüber, wo 
Ophiolithe gebildet werden, 
besteht nicht. Die in den 70er 
Jahren weit verbreitete Mei-
nung, sie entstünden an ozea-
nischen Rücken, ist zumindest 
nicht immer haltbar. So haben 
z.B. die basaltischen Gesteine 
des Troodos-Ophioliths auf Zy-
pern einen Inselbogencharak-
ter[175]. Eine vollständige Oph-
iolithsequenz besteht aus 
metamorphen Ultramafiten als 
Basis, gefolgt von ultramafi-
schen Kumulaten, Gabbros, 
basaltischen Gängen („sheeted 
dikes“) und Pillowlaven (Ab-
bildung 115). Die basalen 
Ultramafite sind sicherlich Re-
siduen partieller Aufschmel-
zung. Ihre Zusammensetzung 
ist meist harzburgitisch. Be-
kannte Ophiolithe sind der 
Bay of Islands-Komplex auf 
Neufundland (Kanada), Samail 
im Oman, die Ophiolithe von 
Papua (Neu Guinea) oder die 
griechischen Ophiolithe von 
Pindos, Vourinos und Othris. 
Ihre REE-Verteilungen ähneln 
denen der alpinotypen Harz-
burgite, die seltenen Lherzoli-
the denen der alpinotypen 
Lherzolithe (Abbildung 116). 
Dementsprechend läßt sich die 
Genese dieser Gesteine auf dieselbe Weise als Residuen partieller Aufschmelzung nach ge-
ringen (Lherzolithe) bis mittleren (Harzburgite) Aufschmelzgraden erklären. 

Die U-förmigen Verteilungsmuster der Harzburgite des Ophiolithkomplexes auf Neukale-
donien wurden als Konsequenz eines Ungleichgewichtsaufschmelzprozesses gedeutet (d.h. 
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die leicht schmelzbaren Minerale schmelzen aus, ohne mit dem residualen Gestein zu 
äquilibrieren), bei dem ein aufsteigender Mantelperidotit nacheinander im Stabilitätsfeld 
von Granat, Spinell und Plagioklas partiell schmilzt[126]. Negative Eu-Anomalien der Harz-
burgite werden durch Ausschmelzen von Plagioklas erklärt. Dieses Modell setzt allerdings 
voraus, daß Olivin die niedrigsten Verteilungskoeffizienten für die mittelschweren REE hat, 
d.h. die U-förmigen Muster spiegeln den REE-Einbau in Olivin wider, denn nur so können 
die U-förmigen Muster erklärt werden.

6.1.3 Ozeanbodenperidotite

In den Ozeanen kommen Peridotite gele-
gentlich als geringmächtige Körper vor, 
die im festen Zustand in die ozeanische 
Kruste gedrungen sind. Am bekanntesten 
sind die Peridotite, welche die St. Paul’s 
Rocks aufbauen, eine Gruppe winziger 
Inseln im äquatorialen Pazifik weit vor 
der brasilianischen Küste (Abbildung 
117), sowie auf der Insel Zabargad im Ro-
ten Meer vor der Küste Ägyptens. Cha-
rakteristisch ist dabei, daß diese Perido-
tite zusammen mit alkalibasaltischen 
Gesteinen auftreten. Die Peridotite sind 
extrem heterogen zusammengesetzt, wo-
bei „trockene“ neben amphibolführen-
den Paragenesen vorkommen. Die letzte-
ren zeichnen sich durch hohe Gehalte an 
leichten REE aus, ähnlich wie man dies 
auch in vielen Peridotitxenolithen beob-
achtet. Die relative Anreicherung der 
leichten REE wird metasomatischen An-
reicherungen durch fluide Phasen zuge-
schrieben[176]. Andere Ozeanbodenperi-
dotite ohne assoziierte Alkalibasalte 
zeigen dagegen REE-Muster, die nicht 
von denen der alpinotypen Peridotite zu 
unterscheiden sind, z.B. die der Islas Or-
cadas im Südatlantik[170].

6.1.4 Xenolithe in Basalten und Kimberliten

Neben den alpinotypen Peridotiten sind 
die Xenolithe in alkalibasaltischen und 
kimberlitischen Gesteinen sicherlich die 
best untersuchten. Obwohl es sich bei 
ihnen nur um winzige Bruchstücke des 
oberen Erdmantels handelt, deren ursprüngliche Lokation im Erdmantel und mögliche 
Zuordnung zueinander man nicht kennt, sind sie für geochemische und petrologische 
Untersuchungen wertvoll, weil sie in der Regel frisch an die Erdoberfläche gelangen – 
zumindest wenn der Vulkanismus jung ist – und in ihnen die Hochtemperaturphasen-
gleichgewichte erhalten sind. Ein großer Nachteil ist jedoch, daß die inkompatiblen Ele-
mente – darunter auch die leichten REE – in den Wirtsgesteinen um Größenordnungen 
höher angereichert vorkommen, so daß man sich stets der Möglichkeit der Kontamination 
der Peridotite bewußt sein sollte. Xenolithe sind zufällige „Mitbringsel“ des Wirtsgesteins; 
sie stammen also aus Regionen oberhalb der Quellregionen der Magmen. In den Quellre-
gionen selbst wird der Sammlungsmechanismus der Schmelze und damit ihre Aufstiegsge-
schwindigkeit wohl nicht ausreichen, Gesteinsbruchstücke nach oben zu transportieren.
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Die REE-Verteilungsmuster der Peridotitxenolithe sind vielfältig. Es lassen sich jedoch, 
zumindest für Spinellperidotite, folgende Gesetzmäßigkeiten erkennen, wenn Kontamina-
tionen durch die Wirtsgesteine ausgeschlossen werden:

• Peridotite mit OH-haltigen Mineralen zeigen meistens eine relative Anreicherung der 
leichten über die schweren REE, unabhängig von ihrer sonstigen Zusammensetzung;

• „trockene“ Cpx-arme (≤5%) Peridotite weisen Minima im Bereich der mittelschweren 
REE auf, die den Mustern ihrer Olivine parallel sind;

• „trockene“ Cpx-reiche (≥10%) Peridotite zeigen eine relative Verarmung der leichten 
REE mit Gehalten an schweren REE ≈1.5 – 3fach denen in gewöhnlichen Chondriten.

Beispiele für diese drei Typen sind in Abbildung 118 gezeigt. In solchen Spinellperidotiten 
ist die Konzentration der schweren REE ein direktes Maß für den Gehalt an Klinopyroxen 
(+ Amphibol, falls vorhanden). Die leichten REE befinden sich z.T. als leicht lösliche Über-
züge auf den Mineraloberflächen, sind jedoch überwiegend ebenfalls in Klinopyroxenen ± 
Amphibol ± Apatit lokalisiert, daneben wohl auch in Silikatglas, das mit Fluideinschlüssen 
vorkommt.

ABBILDUNG  118 Seltene Erden in Spinellperidotitxenolithen vom Dreiser Weiher in der Eifel; 
nicht alle Fraktionierungsmuster lassen sich durch ein Einstufenmodell der 
partiellen Aufschmelzung und Schmelzextraktion beschreiben.
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Lediglich die REE-Verteilung der „trocke-
nen“ Cpx-reichen Peridotite läßt sich 
halbwegs zwanglos durch das Chondrit-
modell der Erde erklären, wenn man 
annimmt, bei diesen Gesteinen handle es 
sich um Residuen nach der Extraktion von 
Schmelzen geringer Aufschmelzgrade 
(<10%). Aber schon dies läßt sich in obi-
gem Beispiel nicht mehr verifizieren: Das 
REE-Muster von Gestein � könnte durch 
≈5% partielle Aufschmelzung aus dem von 
Peridotit � abgeleitet werden, während 
die Mineralogie einen Aufschmelzgrad 
von ≥10% erfordert. Die Klinopyroxene 
beider Gesteine haben identische Yb-
Gehalte, was sich ebenfalls nicht durch 
ein einfaches Aufschmelzmodell erklären 
läßt. Möglicherweise beruht der mineralo-
gische Unterschied z.T. auf Inhomogenitä-
ten, die sich wegen der Kleinheit der 
Xenolithe nicht erkennen lassen. Weltweit 
zeigen Cpx-reiche Spinellperidotitxenoli-
the (CaO>2%) relative Verarmungen der leichten REE (siehe Abbildung 119), aber mit 
Gehalten an schweren REE, die nur wenig niedriger sind, als für primitiven Erdmantel 
erwartet, z.T. sogar auch noch etwas darüber liegen. Überzeugende Hinweise für die Exi-
stenz von Peridotiten mit unfraktionierten REE-Mustern und Gehalten ≈2 – 2.5fach chon-
dritisch fehlen sowohl unter den Xenolithen als auch unter alpinotypen und Ozeanboden-
peridotiten. Auch aus der Untersuchung von Tholeiiten (siehe Kapitel 6.2.1, Seite 137) ist 
man zu dem Schluß gelangt, daß primitiver Erdmantel entweder nicht mehr im oberen 
Erdmantel vorhanden ist bzw. nur vernachlässigbar geringe Lithologien des oberen Man-
tels aufbaut oder daß solcher unfraktionierter Mantel nur noch in größeren Tiefen vor-
kommt und nicht an den partiellen Aufschmelzprozessen teilnimmt, durch die tholeiiti-
sche Basalte gebildet werden.

REE-Verteilungsmuster wie sie auf der vorigen Seite für Amphibollherzolith gezeigt wur-
den, lassen sich nur durch Zweistufenprozesse erklären[177]. Danach hat ursprünglich pri-
mitiver Erdmantel eine partielle Aufschmelzung erfahren, welche die Zusammensetzung 
von Hauptelementen und kompatiblen sowie mäßig inkompatiblen Spurenelementen 
bestimmt. Ein derartiger residualer Peridotit wurde irgendwann später von einer fluiden 
Phase oder einer Schmelze infiltriert, die das Produkt geringer Aufschmelzgrade von Gra-
natperidotit und daher an den leichten REE und anderen inkompatiblen Elementen hoch 
angereichert ist. Diese Komponente bestimmt daher die heutige Zusammensetzung an 
inkompatiblen Spurenelementen des Peridotits und führte zur Bildung von OH-haltigen 
Mineralen. Aus Sm-Nd-Isotopenuntersuchungen hat sich ergeben, daß diese Anreicherung 
in Xenolithen aus jungen Vulkangebieten geologisch jung ist und allenfalls vor einigen 
100 Ma stattgefunden hat. Dieses Zweistufenmodell stellt eine sinnvolle Arbeitshypothese 
dar, mehr nicht. Dadurch kann nicht die scheinbar paradoxe Beobachtung erklärt werden, 
daß die stark an „basaltischen Komponenten“ (K, Na, Ca, Al, inkompatible Spuren-
elemente) verarmten Harzburgite in der Regel relative Anreicherungen der leichten REE 
zeigen. Über das Ausmaß metasomatischer Prozesse im oberen Erdmantel, durch die Perido-
tite mit OH-haltigen Mineralen und hohen Gehalten inkompatibler Elemente gebildet 
werden, läßt sich nur spekulieren. Alle diese Xenolithe stammen natürlich aus Gegenden 
mit aktivem oder früherem Vulkanismus, mithin aus anomalem Erdmantel. Eine groß-
räumige metasomatische Veränderung des oberen Erdmantels ist schon deshalb außeror-
dentlich unwahrscheinlich, weil sie zu enormen Elementfraktionierungen führen müßte, 
die in den Teilschmelzen der Peridotite – basaltischen Gesteinen – nicht beobachtet wer-
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den. Immerhin werden die Ozeanböden aus Tholeiiten aufgebaut, die weltweit systemati-
sche relative Verarmungen an inkompatiblen Elementen zeigen. Und auch die alpinotypen 
Peridotite zeigen REE-Muster, wie man sie für residuale Gesteine des Erdmantels erwartet. 
Andererseits ist auch klar, daß die Subduktion von Ozeankruste und Mobilisierung von 
Fluiden durch ihre Dehydratation im Mantel zumindest lokal (im Mantelkeil darüber) zu 
Anreicherungsprozessen führen muß.

Als Fazit bleibt festzuhalten, daß die Gehalte an schweren REE cpx-reicher Peridotite der 
unterschiedlichsten Vorkommen zwischen 2 – 3× chondritisch liegen und damit gegen die 
Konzentrationen des hypothetischen unfraktionierten Erdmantels konvergieren. Cpx-rei-
che Peridotite (>10%) jeder Herkunft lassen sich als residuale Gesteine nach geringen Auf-
schmelzgraden modellieren; die Genese von Harzburgiten und Duniten ist dagegen wenig 
verstanden und erfordert Mehrstufenmodelle als Erklärung oder Modelle des Ungleichge-
wichtsschmelzens.

6.2 REE in aus dem Erdmantel stammenden Vulkaniten
Nach der in den Geowissenschaften dominierenden Vorstellung ist die kontinentale 
Erdkruste im Lauf der Erdgeschichte durch Differentiationsprozesse aus dem ursprünglich 
primitiven homogenen Erdmantel durch Extraktion von Teilschmelzen gebildet worden. 
Dabei reicherten sich natürlich die für Erdmantelminerale inkompatiblen Elemente in den 
Teilschmelzen an, und der residuale Erdmantel erfuhr eine komplementäre Verarmung. Es 
muß betont werden, daß die spezifischen Bildungsprozesse der kontinentalen Kruste in der 
Frühzeit der Erde nicht bekannt sind. Das gilt auch für die Frage, ob es im Archaikum Sub-
duktionsprozesse der heutigen Art gab. Andesitische Gesteine, die heute in den Subduk-
tionszonen dominieren, sind jedenfalls im Archaikum ausgesprochen selten[178]. Die 
archaische Kruste wird neben Komatiiten durch Granitoide (Tonalite, Trondhjemite, Gra-
nodiorite) dominiert.

Die Teilschmelzen, die in der Gegenwart im Erdmantel gebildet werden, haben in ihrer gro-
ßen Mehrheit basaltischen (Aufschmelzung von Peridotit) bis andesitischen Chemismus 
(Aufschmelzung der abtauchenden ozeanischen Kruste und des darüber liegenden Mantel-
keils). Sie repräsentieren niedrige bis mittlere Aufschmelzgrade ihrer Quellregion. Im 
Archaikum spielten darüber hinaus auch ultrabasische Schmelzen eine Rolle, die peridoti-
tischen Komatiite mit >20% MgO, die sehr hohe Aufschmelzgrade des Erdmantels von 
mehr als 30% repräsentieren müssen. Die dafür erforderlichen extremen Temperaturen 
(>1600 °C) konnten nur im gegenüber heute heißeren Erdmantel der Erdfrühzeit erzeugt 
werden.

Ein p,T-Diagramm für den oberen Erdmantel (Abbildung 120), daß unter der Annahme 
einer „normalen“ Temperaturverteilung in der Erde (konduktive Geotherme) der Solidus 
eines trockenen Peridotits nicht überschritten werden sollte[179]. Fluide Komponenten wie 
CO2 und H2O erniedrigen jedoch den Schmelzpunkt, im Fall von H2O im Granatstabilitäts-
feld soweit, daß der Solidus überschritten wird. Das heißt aber noch nicht, daß auf diese 
Weise die hohen Aufschmelzgrade erreicht werden, die zur Bildung tholeiitischer Magmen 
erforderlich sind, die zudem meist ziemlich trocken sind. Um – außer durch Addition von 
Fluiden – ein gegebenes Volumen eines Peridotits zur partiellen Aufschmelzung zu brin-
gen, sind zwei Möglichkeiten vorstellbar, einmal eine thermische Störung der Geother-
men, zum anderen adiabatische Druckentlastung. Dieser letzt genannte Punkt ist wohl der 
wichtigste Mechanismus, durch den große Volumina an Magmen im Erdmantel erzeugt 
werden.

Basische Magmen werden (heute) geotektonisch in verschiedener Umgebung gebildet 
(siehe Abbildung 121[180]), wobei sich diese einzelnen Magmentypen auch geochemisch 
unterscheiden: Unter den Ozeanen werden Basaltmagmen sowohl an konstruktiven Plat-
tengrenzen (mittelozeanischen Rücken, back-arc-Becken) und destruktiven Plattengrenzen 
(Inselbögen, Kontinent-Ozean-Subduktionszonen sowie ebenfalls back-arc-Becken), als 
auch innerhalb von Platten (Ozeaninseln) erzeugt. Unter den Kontinenten eruptieren basi-
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sche Mantelschmelzen in Riftzonen beim Aufbrechen von Kontinenten und innerhalb von 
Platten durch große Spaltensysteme als kontinentale Flutbasalte sowie in isolierten kleinen 
vulkanischen Zentren als K-betonte basische Magmen.

ABBILDUNG  120 Peridotitsolidi unter trockenen, unter H2O- und CO2-haltigen Bedingungen

6.2.1 Ozeanrückenbasalte

Als Ozeanrückenbasalte werden hier nur die verstanden, die an den mittelozeanischen 
Rücken extrudieren (MORB = mid ocean ridge basalt). Die Basalte, welche die zahlreichen 
„seamounts“ aufbauen oder die ozeanischen Plateaus, werden dagegen den Intraplattenba-
salten zugerechnet. Sowohl die Ozeanbodenbasalte als auch die Basalte der Seamounts und 
Plateaus sind in den vergangenen Jahren seit 1968 intensiv im Rahmen der Tiefseebohrpro-
gramme bearbeitet worden. Dabei wurden bzw. werden mit Hilfe von zwei Forschungs-
schiffen - früher der Glomar Challenger, jetzt der Joides Resolution - Bohrungen in die oze-
anische Kruste niedergebracht, um Kerne von Sedimenten und Magmatiten zu gewinnen.

Schätzungen der gegenwärtigen Produktionsraten basaltischer Magmen an allen mitteloz-
eanischen Rücken zusammen liegen zwischen ≈5 und 20km3 pro Jahr[166], während ent-
sprechende Schätzungen für „Hotspot“-Vulkanismus und Inselbogenvulkanismus sich nur 
auf ≈1.5 bzw. 1.7km3 pro Jahr belaufen. Die extrudierenden Basaltmagmen haben ganz 
überwiegend tholeiitische und Zusammensetzungen, die sich durch fraktionierte Kristalli-
sation aus Tholeiiten ableiten lassen. Der Streit, ob Tholeiite durch Differentiation aus pri-
mitiven Pikritmagmen entstehen[183] oder selbst die primären Schmelzen des ozeanischen 
Erdmantels bei Drücken von 9 – 11 kbar darstellen[184], ist bislang nicht entschieden. 
Pikrite werden jedoch in der ozeanischen Kruste so gut wie nicht beobachtet. Außerdem 
konvergieren die Zusammensetzungen von MORB-Gläsern gegen 10% MgO [Mg/(Mg+∑Fe) 
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≈ 70] und 300ppm Ni, was für primitive Magmen durchaus vernünftig ist[166]. Die Mächtig-
keiten an basaltischer Kruste, die an ozeanischen Rücken entstehen, betragen in der Regel 
nur 5 – 8km.

ABBILDUNG  121 Cartoon zur Illustrierung der Herkunft von basaltischen Schmelzen (IAB = 
Island Arc Basalts, CFB = Continental Flood Basalts, OIB = Ocean Island 
Basalts

Die REE-Verteilungsmuster 
ozeanischer Tholeiite bilden die 
Grundlage ihrer weiteren Unter-
teilung: Die volumetrisch große 
Mehrheit gehört dem Typ der N-
type MORB an. Sie zeigen charak-
teristischerweise eine relative 
Verarmung der leichten über die 
schweren REE. Das geht aus 
Abbildung 122[166],[186] hervor, 
die den Bereich der REE-Vertei-
lungsmuster von ≈90% aller 
MORB zeigt. Etwa 40% aller 
MORB haben Muster innerhalb 
des  inneren Bereiches  mit 
Gehalten an leichten REE zwi-
schen ≈7 und 15fach chondri-
tisch und Gehalten an nicht 
fraktionierten schweren REE 
zwischen ≈11 und 16fach 
chondritisch. Die vom Haupt-
elementchemismus als primitiv 
klassifizierten MORB haben 
REE-Gehalte um 10 – 15fach 
chondritisch (dicke schwarze 
Linie in der Abbildung). Stark fraktionierter N-type MORB kann dagegen REE-Gehalte bis 
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≈50fach chondritisch aufweisen; dabei bilden sich als Folge von Plagioklasfraktionierung 
meist negative Eu-Anomalien aus.

ABBILDUNG  123 MORB anomaler Rückensegmente; man beachte, daß Island sowohl auf 
dem Mittelatlantischen Rücken liegt als auch über einem Plume.

Ein zweiter nur untergeordnet vertretener Typ wird als P[lume]-type MORB oder E[nriched]-
type MORB bezeichnet, wobei sich das „enriched“ auf die Gehalte an inkompatiblen Ele-
menten bezieht, insbesondere die leichten REE; das „P“ soll ausdrücken, daß die Quellregi-
on solcher Basalte wesentlich tiefer liegt als die der N-type MORB. Ein Übergangstyp zwi-
schen P- und N-type MORB wird zuweilen noch als T[ransitional]-type MORB
bezeichnet[187]. REE-Verteilungsmuster für diese Typen sind in Abbildung 123 am Beispiel 
des Mittelatlantischen Rückens dargestellt[188]. Zu den E-type- und P-type-MORB mit hoher 
relativer Anreicherung der leichten REE zählen auch Alkalibasalte, die nicht unterscheid-
bar von Alkalibasalten in anderer geotektonischer Umgebung sind. Rückensegmente, in 
denen P-Typ Basalte vorkommen, sind meist durch eine herausgehobene Topographie ge-
kennzeichnet und liegen oft über mächtigen Plateaus – einer stark verdickten ozeanischen 
Kruste. Solche anomalen Rückensegmente liegen entlang des Mittelatlantischen Rückens 
z.B. auf den Azoren, Island oder Jan Mayen (siehe Abbildung 124[188]). Die Anreicherung 
der inkompatiblen Elemente kann nicht durch Fraktionierungsprozesse allein, z.B. die Kri-
stallisation von Pyroxenen, erklärt werden. So besteht entlang des Mittelatlantischen 
Rückens keine Korrelation zwischen der relativen Anreicherung der leichten REE und der 
Mg# [Mg/(Mg+∑Fe), Abbildung 125[188]]. Die Anreicherung muß daher ihre Ursache im 
Aufschmelzprozeß und/oder der Zusammensetzung der Quellregion haben.

E-type MORB ist interessanterweise nicht am EPR (East Pacific Rise) gefunden worden, dem 
größten „Spreading-Zentrum“ im Pazifik und eines mit der höchsten Spreizungsrate über-
haupt (bis ≈17cm pro Jahr für die Geschwindigkeit beider Platten relativ zueinander). Die 
Basalte hier haben z.T. über eine Länge von >1000km eine sehr homogene Sr- und Nd-Iso-
topenzusammensetzung. Offensichtlich finden bei den das Spreading verursachenden 
hohen Magmenproduktionsraten rasche und gründliche Durchmischungen der einzelnen 
Magmenschübe statt, so daß MORB sehr homogener Zusammensetzung extrudiert[189].
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ABBILDUNG  124 Variation der Anreicherung der leichten über die mittelschweren Seltenen 
Erden entlang des nördlichen Mittelatlantischen Rückens

Die REE-Verteilungsmuster der Tholeiite 
vom normalen Typ an den mittelozean-
ischen Rücken lassen wichtige Schlüsse 
auf ihre Quellregionen zu. Da N-type 
MORB mit primitiver Zusammensetzung 
– gleich ob es sich dabei um wirklich pri-
mitive Magmen handelt oder ob sie durch 
Olivinfraktionierung aus Pikriten entste-
hen – durch mittlere Aufschmelzgrade 
(>10%) aus Erdmantelperidotit hervorge-
gangen sein muß, wird sein REE-Muster 
das der Ausgangsperidotite widerspiegeln 
und nur zu höheren Gehalten verscho-
ben sein, falls Spinellperidotit Ausgangs-
gestein war. Ein Abfallen der Kurven bei 
den schweren REE (also deutliche Fraktio-
nierung innerhalb der schweren REE) 
würde auf Granatperidotit mit residualem 
Granat als Quelle schließen lassen. Das 
wird jedoch nicht beobachtet; also wird 
N-type MORB aus Spinellperidotit entste-
hen, der Aufschmelzprozeß und die 
Segregation der Schmelze mithin nicht in 
großen Tiefen stattfinden.

Die relative Verarmung der leichten REE ist darüber hinaus Indiz dafür, daß der Ausgangs-
peridotit bereits verarmt an inkompatiblen Elementen und nicht primitiver Erdmantel 
war, d.h. gegenüber primitivem Mantel bereits eine Teilschmelze geringen Aufschmelzgra-
des verloren hatte. Modellrückrechnungen von N-MORB auf die Quelle sind in Abbildung 
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126 dargestellt. Dieser Befund wird durch Nd-Isotopenanalysen ergänzt, die anzeigen, daß 
diese Verarmung geologisch alt sein muß (≥2 Ga). Damit zeigen sowohl Erdmantelperido-
tite als auch ozeanische Tholeiite, daß zumindest große Teile des oberen Mantels an den 
inkompatibelsten der REE relativ verarmt sind. Eindeutige Hinweise auf die Existenz von 
noch primitivem Erdmantel, der an Magmenbildungsprozessen teilnimmt, sind bisher 
nicht erbracht worden.

Wie die Bezeichnung P-type 
MORB vermuten läßt, neh-
men viele Petrologen und 
Geochemiker an, daß es sich 
bei der Quellregion um aus 
größerer Tiefe aufsteigendes 
Material handelt und daß 
auch der Aufschmelzprozeß in 
größerer Tiefe begann, im 
Bereich der Stabilität von Gra-
natperidotit. Ob die Segrega-
tion dieser Teilschmelzen 
bereits dort einsetzte, ist dage-
gen schwer zu entscheiden. 
Ergebnisse seismischer Tomo-
graphie legen für Island nahe, 
daß unter der Insel weniger 
dichtes und daher wohl heiße-
res Material aus mindestens 
400 km aufsteigt[190]. Eine 
Modellrechnung ist in Abbil-
dung 127 wiedergegeben. 
Dabei ist angenommen wor-
den, daß der P-MORB das Pro-
dukt von 25% fraktionierter 
Kristallisation (ol + cpx) eines 
pr imit iven Magmas  i s t . 
Sowohl für Spinell- als auch 
für Granatperidotit als Quelle 
im Erdmantel ist nach dem 
Modell eine starke relative 
Anreicherung der leichten 
über die mittelschweren REE 
zu fordern. Für Granatperido-
tit ergibt sich zusätzlich eine 
relative Anreicherung der 
schweren über die mittel-
schweren REE, also ein U-för-
miges Muster mit Gehalten an 
schweren REE, die höher sind 
als die des primitiven Erdman-
tels. Diese Gehalte an schweren REE wären noch höher, wenn der gewählte P-MORB eine 
primitive Mantelschmelze repräsentierte. Solche Muster sind nur für Cpx-arme Peridotite 
bekannt, d.h. bei niedrigen Gehalten an schweren REE (< 1× chondritisch). Es erscheint 
deshalb wahrscheinlicher, daß zumindest die Segregation der Partialschmelze erst im Sta-
bilitätsfeld von Spinellperidotit stattgefunden hat – falls Peridotit das Ausgangsgestein war. 

falls N-MORB entstanden ist
durch die folgenden prozen-
tualen Aufschmelzgrade von

Spinellperidotit:

Hypothetischer Spinell-
peridotit im Gleichge-

wicht mit N-MORB

N-MORB
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ABBILDUNG  126  Rechnungen zur Modellierung der Ent-
stehung von N-MORB. Die Berechnung erfolgte nach dem
Modell der totalen Gleichgewichtsaufschmelzung, so daß
gilt: cs,0 = cl × [Ds,0 + F(1 – P)]. Für Ds,0 und P wurden folgen-
de Werte gewählt: La 0.0114 / 0.0349, Ce 0.0164 / 0.0497,
Nd 0.0354 / 0.1069, Sm 0.0452 / 0.1338, Eu 0.0555 /
0.1612, Gd 0.0569 / 0.1595, Tb 0.0630 / 0.1725, Dy 0.0683
/ 0.1813, Er 0.0698 / 0.1725, Yb 0.0759 / 0.1747, Lu 0.0767
/ 0.1711. Das entspricht einem Beispiel, das im Kapitel 4.2,
Seite 88 durchgerechnet wurde und in dem für den Peridotit
eine Mineralzusammensetzung von Ol 55%, Opx 25%, Cpx
16%, Sp 4% angenommen wurde und für die Proportionen,
mit denen die Minerale in die Schmelze eingehen Ol 15%,
Opx 27%, Cpx 50%, Sp 8%. Werte von 10 – 20% partieller
Aufschmelzung sind für die Entstehung der MOR-Basalte
wohl am ehesten realistisch. Dafür konvergieren die Gehalte
an schweren REE nach dem Modell gegen 2.5 – 3× chondri-
tisch.
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Nd- und Sr-Isotopenanalysen 
zeigen, daß die meisten der P- 
und E-MOR-Basalte aus einem 
zeitintegriert an inkompati-
blen Elementen etwas verarm-
ten Mantel stammen (Sm/Nd 
> chondritisch, Rb/Sr < chon-
dritisch). Die aus dem REE-
Muster zu fordernde relative 
Anreicherung der leichten 
REE im Ausgangsgestein muß 
dann aus einem geologisch 
jungen Anreicherungsereig-
nis herrühren, also einer 
Zufuhr der inkompatiblen Ele-
mente in Form einer Teil-
schmelze oder fluiden Phase, 
die selbst Produkt niedriger 
Aufschmelzgrade sind. Dar-
über hinaus eröffnet  das 
Plume-Modell auch die Mög-
lichkeit, daß mehrere Kompo-
nenten an der Bildung von E- 
und P-MORB beteiligt sind, 
eine aus dem tiefen Erdmantel 
und eine, die beim Aufstieg 
des Plumes im oberen Mantel 
in  das  P lume-Mater ia l 
gemischt wurde.

6.2.2 Ozeaninselbasalte

Innerhalb der ozeanischen 
Platten und weit weg von den 
Rücken gibt es zahlreiche 
„Seamounts“, kleine subma-
rine Berge – allein im Pazifik 
einige 10000 – und Ozeanin-
seln als Ausdruck vulkani-
scher Aktivität. Viele der Sea-
mounts ordnen sich entlang 
von Bruchzonen an[191]. Dar-
über hinaus gibt es die ozeani-
schen Plateaus, von denen 
man annimmt, daß sie zum 
Teil einen Intraplattenur-
sprung haben, vor allem weil 
die magnetische Lineation 
fehlt, die man in den Basalten 
beidseits der Ozeanrücken findet, aber auch, weil Seismizität fehlt. Solche Plateaus machen 
≈10% der Ozeanböden aus und sind vor allem im Südwestpazifik konzentriert (Ontong 
Java, Manihiki, Nauru), wo sie Krustenmächtigkeiten von mehr als 30km erreichen[192]. 
Inseln, die mittelozeanischen Rücken aufsitzen werden je nach Betrachtungsweise zu den 
Ozeaninseln gerechnet oder nicht gerechnet. Die Entstehung von Island wird z.B. in einer 
Kombination von Prozessen an mittelozeanischen Rücken und aus großer Tiefe aufdrin-
gende Plumes gesehen.

Schmelze
vor fraktionier-
ter Kristallisation
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ABBILDUNG  127  Rechnungen zur Modellierung der Entste-
hung von P-MORB. Die Berechnung erfolgte nach dem Mo-
dellen der totalen Gleichgewichtsaufschmelzung (1 – 3, 5, 6)
bzw. fraktionierten Aufschmelzung (4) mit den folgenden
Werten für Ds,0 und P: La 0.0087 / 0.0246, Ce 0.0126 /
0.0353, Nd 0.0282 / 0.0790, Sm 0.0440 / 0.1233, Eu 0.0580
/ 0.161, Tb 0.0926 / 0.256, Yb 0.416 / 1.229, Lu 0.554 /
1.652 (Granatperidotit). Auch diese Werte entsprechen ei-
nem früheren Beispiel und nehmen eine Mineralogie des Gra-
natperidotits von Ol 55%, Opx 25%, Cpx 12%, Gar 8% an
und für die Proportionen, mit denen diese Minerale auf-
schmelzen Ol 15%, Opx 25%, Cpx 35%, Gar 25%. Für Spi-
nellperidotit wurden dieselben Werte gewählt wie im Modell
der Entstehung von N-MORB. Das dargestellte P-MORB-Mu-
ster stellt ungefähr die maximale relative Anreicherung der
leichten REE in Tholeiiten dar. Für die Rückrechnung des P-
MORB auf ein hypothetisches Ausgangsmagma durch 25%
fraktionierte Kristallisation wurde angenommen, daß die
Fraktionierung durch Ausscheidung von Olivin und Klino-
pyroxen (je 12.5%) erfolgte mit den Verteilungskoeffizienten
cpx/l: La 0.069, Ce 0.098, Nd 0.21, Sm 0.26, Eu 0.31, Tb
0.32, Yb 0.29 und Lu 0.28.
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Die bekanntesten und 
mineralogisch-geoche-
misch best untersuch-
ten Ozeaninseln sind 
neben Island sicher-
lich die Hawaii-Inseln. 
Ein favorisiertes Mo-
dell für die Entstehung 
solcher linearer Struk-
turen ist das Hotspot-
Modell ,  wonach die 
ozeanische Platte über 
e inen s ta t ionären 
Hotspot in der Asthe-
nosphäre driftet, den 
man sich als „Plume“ 
oder Diapir vorstellen 
kann. Das mag durch 
Abbildung 128 veran-
schaulicht werden[180]. Allerdings hat sich inzwischen gezeigt, daß die Plume-Quelle nicht 
fest ist. So wurde aus paläomagnetischen Daten abgeleitet, daß sich die Quelle des Hawaii-
Hotspots im Zeitraum zwischen 80 und 50 Ma vor heute um durchschnittlich 4 cm/a nach 
Süden verlagert hat[181],[182]. 

ABBILDUNG  129 Seltene Erden in Basalten des Bohrkerns HSDP2 aus der Mauna Kea-Abfolge; 
die Basalte stammen aus einer Tiefe zwischen 246m und 564m unter dem 
Meeresspiegel, sind ursprünglich aber alle subaerisch ausgeflossen; in gerin-
gerer Tiefe wurde Laven des Mauna Loa erbohrt. Alkalibasalte treten oben in 
der Abfolge auf, Tholeiite mit niedrigem SiO2 unten und die Tholeiite mit 
hohem SiO2 dazwischen.

Die Basalte der Ozeaninseln (abgekürzt OIB genannt) und Seamounts sind sowohl tholeii-
tischer als auch alkalibasaltischer Natur. Darüber hinaus können gelegentlich stark SiO2-
übersättigte Schmelzen auftreten bis hin zu Alkalirhyolithen. Die Tholeiite unterscheiden 
sich chemisch deutlich von denen der Ozeanrücken. Das betrifft neben höheren Gehalten 
an Fe und Ti und niedrigeren Gehalten an Al vor allem die hoch inkompatiblen Spurenele-
mente, die relativ zu denen in MORB angereichert sind. Die REE-Muster der Ozeaninsel-
tholeiite zeigen durchweg relative Anreicherungen der leichten REE und vom La zum Lu 

aktiv
erlo-

schen  erloschen und
erodiert  

Bewegung der Platte

Plume

Asthenosphäre

Lithosphäre

ABBILDUNG  128  Illustration der Plattenbewegung über einen statio-
nären Hotspot, welche die Bildung von linearen Vulkanketten verur-
sachen kann
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sinkende normierte Gehalte; die schweren REE erreichen dabei meist nicht die Gehalte von 
MORB, sondern liegen typischerweise halb so hoch. Abbildung 129[165] ist zu entnehmen, 
daß Alkalibasalte und Tholeiite des Bohrkerns HSDP2 aus Hawaii parallele Muster zeigen 
und praktisch nicht zu unterscheiden sind, auch wenn die Alkalibasalte tendenziell höhere 
REE-Gehalte aufweisen. Die Abfolge von SiO2-armen Tholeiiten, gefolgt von SiO2-reichen 
Tholeiiten und zum Schluß Alkalibasalten wird damit erklärt, daß sich die Stamm-Magmen 
der ersteren aus dem Innern des Plumes durch partielle Aufschmelzung eines allenfalls 
wenig an inkompatiblen Elementen verarmten Mantels ableiten (Aufschmelzgrade >15%), 
die primären Magmen der SiO2-reichen Tholeiite aus stärker verarmtem Mantel in seiner 
Peripherie (ca. 15-prozentige Teilschmelze), und die Stamm-Magmen der Alkalibasalte 
wären aus einem verarmten Mantel (Aufschmelzgrade um 8%) gefördert worden, nachdem 
die Pazifische Platte bereits über den Hotspot hinweg gewandert war[165].

Die Geochemie der REE ist allein nicht in der Lage, die Petrogenese der Ozeaninselbasalte 
entscheidend zu erhellen. Sie würde es erlauben, diese Vulkanite aus denselben Quellregio-
nen abzuleiten, aus denen auch die MORB stammen, nur durch niedrigere Aufschmelz-
grade unterschieden; die Fraktionierung zwischen den mittelschweren und schweren REE 
(Abbildung 129) legt zudem residualen Granat in der Quelle nahe, d.h. einen tieferen Ort 
der Aufschmelzung als für MORB bzw. einen tieferen Ort der Trennung von Schmelze und 
Restit. Die Nd-, Sr- und Pb-Isotopengeochemie zeigt sehr große Variationen bei diesen 
Basalten, die von einer Überlappung mit Werten für MORB (also zeitintegriertes Sm/Nd > 
bis >> chondritisch, z.B. Hawaii, Island) bis zu sehr radiogen für mindestens eines der Iso-
topensysteme reichen (also zeitintegriertes Sm/Nd < chondritisch, zeitintegriertes Rb/Sr > 
„bulk-earth“, z.B. Kerguelen, Samoa, Tahiti). Das würde im Fall der Tholeiite mit zeitinte-
griertem Sm/Nd < chondritisch Aufschmelzgrade von <<10% des Peridotits erfordern und 
widerspricht phasenpetrologischen Beschränkungen[193], wonach der Aufschmelzgrad 
nicht viel geringer als 10% sein sollte. 

Daher sind zur Genese von Ozeaninselbasalten auch komplexe Modelle der Entstehung 
entwickelt worden, die eine Mischung von alter subduzierter ozeanischer Kruste und Peri-
dotit beinhalten[194],[195],[196]; untergeordnet ist auch kontinentale Kruste beteiligt[197]. 
Danach sammelt sich subduzierte ozeanische Kruste an der seismischen Diskontinuität in 
670 km oder an der Mantel/Erdkern-Grenze an, heizt sich im Laufe beträchtlicher Zeiten 
(z.B. >108 a) infolge der gegenüber der Umgebung höheren Gehalte an radioaktiven Ele-
menten auf oder im Kontakt zum mehrere 100 °C heißeren äußeren Erdkern, wird dadurch 
gravitativ instabil und beginnt als Plume aufzusteigen, so wie das auch in Abbildung 121, 
Seite 138 skizziert ist. Der Kopf des Plumes dehnt sich dabei aus, indem er sich mit Erdman-
telmaterial der Umgebung vermischt. Partielle Aufschmelzung und Separation der Mag-
men mag in Tiefen >100 km stattfinden, so daß sie aus größeren Tiefen stammen als 
MORB-Schmelzen. Hohe 3He/4He-Verhältnisse einer Reihe von Ozeaninselbasalten werden 
vorzugsweise durch die Anwesenheit von Komponenten primitiven (unvollständig entga-
sten) Erdmantels gedeutet. In jedem Fall scheint ein tiefer Ursprung der Ozeaninselbasalte 
plausibel. Nicht alle Geowissenschaftler sind allerdings davon überzeugt, daß es Plumes 
gibt, die ihren Ursprung im unteren Erdmantel haben[198], und mindestens eine Internet-
Seite versteht sich gar als Forum gegen Plumes[199]. OIB sind häufig so Ni-reich, daß ihre 
Entstehung im Gleichgewicht mit residualem Olivin schwer vorstellbar erscheint. Das hat 
zur Entwicklung eines Modells geführt, wonach relativ SiO2-reiche Teilschmelzen subdu-
zierter Ozeankruste mit Erdmantelperidotit reagieren und diesen in Pyroxenit umwandeln. 
OIB könnten Teilschmelzen solcher sekundärer Pyroxenite darstellen[200],[201].
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Seamounts  können 
zum geringen Teil als 
Fortsetzung der linea-
ren Ket ten von 
Ozeaninseln angese-
hen werden (z.B. die 
der Hawaii-Emperor-
Kette) und haben in 
dem Fall denselben 
tiefen Ursprung. Für 
die isol ierten Sea-
mounts trifft das si-
cherlich nicht zu. Der 
Chemismus der Basal-
te  der  Seamounts 
re icht  von tholei -
itisch bis alkalibasal-
tisch, und dement-
sprechend variabel 
sind auch die REE-
Muster. Die Basalte 
der ozeanischen Pla-
teaus zeigen in ihren 
REE-Mustern und in 
ihrer Nd-Isotopie eine 
weite Variation zwi-
schen N-MORB-Typ 
und Ozeaninsel-Typ 
(siehe Abbildung 130[202]). Seit Ende der 1980er Jahre wird für die Entstehung der mächti-
gen ozeanischen Plateaus (Manihiki und Ontong Java, Kerguelen) und vor allem der kon-
tinentalen Flutbasalte Aufschmelzen im Dach von ausgedehnten, am ehesten aus dem un-
teren Erdmantel aufsteigenden Plumes verantwortlich gemacht[203],[204], wobei sich das 
Plume-Material stark mit normalem Mantel der Umgebung mischt. Darauf wird bei der Be-
sprechung der kontinentalen Flutbasalte noch einzugehen sein.

6.2.3 Erweiterte REE-Diagramme

Die REE-Daten vieler Magmen sind allein nicht zur Klassifikation und Erhellung der Petro-
genese dieser Gesteine geeignet. Es hat daher nicht an Versuchen gefehlt, weitere Spuren-
elemente, die bei den weit verbreiteten Verfahren der Spurenelementanalyse (Röntgenfluo-
reszenz, Neutronenaktivierungsanalyse, ICP) anfallen, zusätzlich für diese Zwecke zu 
nutzen. Ein Ergebnis dieser Bemühungen sind die erweiterten REE-Diagramme, in denen 
die Daten für zusätzliche Elemente – auch Hauptelemente – dem Grad ihrer Inkompatibi-
lität entsprechend, in die REE-Diagramme eingepaßt werden, die inkompatibelsten Ele-
mente am weitesten links. Diese Anordnung ist oft empirisch, hat also keine theoretische 
(kristallchemische) Grundlage, und je nachdem, welchen Zweck man mit diesen Diagram-
men verfolgt und welche Minerale bei der Bildung der Schmelzen eine Rolle spielen, kann 
man unterschiedliche Kompatibilitätsskalen der Elemente erhalten. Im einfachsten Fall 
läßt sich allerdings eine Anordnung verwenden, welche für MORB ein Muster ohne mar-
kante Ausschläge nach oben und unten ergibt.
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Kerguelen-
Plateau�

ABBILDUNG  130  Seltene Erden in ozeanischen Plateaubasalten aus
dem Südwestpazifik und dem Indischen Ozean
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TABELLE  27: Elementgehalte in C1-Chondriten, primitivem Erdmantel und 
Magmatiten der Ozeane und Ozeanränder [alle Werte in ppma]

Element
C1-Chon-

drite
primitiver 
Erdmantel N-MORB E-MORB OIB JB–2 JA–1

Cs 0.190 0.021 0.0070 0.063 0.387

Rb 2.30 0.600 0.56 5.04 31 6.2 11.8

Ba 2.41 6.60 6.30 57 350 208 307

W 0.093 0.029 0.010 0.092 0.560 0.26 0.27

Th 0.029 0.0795 0.120 0.60 4.00 0.34 1

U 0.0074 0.0203 0.047 0.18 1.02 0.17 0.35

Nb 0.240 0.658 2.33 8.30 48.0 4 3

Ta 0.0136 0.037 0.132 0.47 2.70

K 550 240 600 2100 12000 3570 6810

La 0.237 0.648 2.50 6.30 37.0 2.3 5.85

Ce 0.613 1.675 7.50 15.0 80.0 6.6 22.4

Pb 2.47 0.150 0.30 0.60 3.20 5.5 5.8

Pr 0.0928 0.254 1.32 2.05 9.70 8.7

Mo 0.900 0.050 0.31 0.47 2.40 0.54 0.85

Sr 7.25 19.9 90 155 600 173 266

P 1080 90 510 620 2700 435 700

Nd 0.457 1.250 7.30 9.00 38.5 6.4 8.2

F 60 25 210 250 1150 120 170

Hf 0.103 0.283 2.05 2.03 7.80 1.1

Zr 3.82 10.5 74 73 280 50 90

Sm 0.148 0.406 2.63 2.60 10.0 2.27 4.8

Eu 0.0563 0.154 1.02 0.91 3.00 0.83 1.38

Sn 1.65 0.130 1.1 0.8 2.7 0.5 0.8

Sb 0.140 0.0055 0.01 0.01 0.03

Ti 440 1205 7600 6000 17200 7130 5220

Gd 0.199 0.544 3.68 2.97 7.62 3.8 4.8

Tb 0.0361 0.099 0.670 0.530 1.050 0.73

Dy 0.246 0.674 4.55 3.55 5.60 3.98 5.45

Li 1.5 1.6 4.3 3.5 5.6 8 11

Y 1.57 4.30 28 22 29 25 31

Ho 0.0546 0.149 1.01 0.790 1.06

Er 0.160 0.438 2.97 2.31 2.62 2.55 3.5

Tm 0.0247 0.068 0.456 0.356 0.350

Yb 0.161 0.441 3.05 2.37 2.16 2.54 3.26

Lu 0.0246 0.0675 0.455 0.354 0.300

a. Daten für C1-Chondrite und primitiven Erdmantel aus McDonough & Sun[185], für N-type MORB, E-
type MORB und Ozeaninselbasalte (OIB) aus Sun & McDonough[186]; die Basaltdaten sind dabei Mit-
telwerte einer Auswertung von vielen Literaturdaten. Die Proben JB–2 und JA–1 sind Standardgesteine 
(Basalt bzw. Andesit) des Geol. Survey of Japan aus dem japanischen Inselbogen[207]
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ABBILDUNG  131 Aufgetragen nach den Durchschnittswerten für unfraktionierten Erdmantel 
von Sun & McDonough (1989)[186] mit Ausnahme von Cs und Pb. Deren 
Gehalte wurden durch Rückrechnung auf den Erdmantel über die konstan-
ten Verhältnisse von Rb/Cs = 80 und Ce/Pb = 25 berechnet, die in ozeani-
schen Basalten (MORB, OIB) gemessen wurden, also CsMantel = 0.635/80 = 
0.0079 und PbMantel = 1.775/25 = 0.071. Diese konstanten Verhältnisse be-
dingen denselben Grad an Inkompatibilität für Ce und Pb bei den Prozessen 
(partielle Aufschmelzung und evtl. fraktionierte Kristallisation), die zur Bil-
dung ozeanischer Basalte führen. Ohne die Umrechnung müßte dem Pb 
eine erheblich größere Inkompatibilität zugeschrieben werden, und es müß-
te zwischen Th und U aufgetragen werden.

In den meisten erweiterten REE-Diagrammen werden als Maß der Inkompatibilität die auf 
die Gehalte in primitivem Erdmantel normierten Elementhäufigkeiten in MOR-Basalten 
benutzt[205]. Eine andere Möglichkeit, die sich für die Untersuchung von Krustenbildungs-
prozessen anbietet, ist die Normierung auf Gehalte in der kontinentalen Erdkruste[206]. Im 
erstgenannten Fall ergibt sich für MORB natürlich ein glattes Muster, im zweiten Fall für 
die Durchschnittszusammensetzung der kontinentalen Kruste. Andere basische Magmatite 
dagegen fallen durch „Anomalien“ bei einigen Elementen auf, die evtl. Rückschlüsse auf 
ihre Petrogenese erlauben oder zumindest charakteristisch für eine bestimmte geotektoni-
sche Umgebung sind. Diese „Anomalien“ verleihen den Diagrammen ein unregelmäßiges 
Zickzackmuster, weshalb sich nicht nur im Angelsächsischen der Name Spidergrams für die 
erweiterten REE-Diagramme durchgesetzt hat. Das Zickzackmuster hat seine Ursache darin, 
daß Elemente nebeneinander angeordnet werden, die sich in Abhängigkeit von der Mine-
ralzusammensetzung des Ausgangsgesteins oder der Kristallisate geochemisch völlig ver-
schieden verhalten können. So sind z.B. Ta, Nb oder Th für die meisten den oberen Erd-
mantel aufbauenden Minerale extrem inkompatibel; dasselbe gilt für aus basischen bis 
ultrabasischen Schmelzen auskristallisierende Minerale. Die Gegenwart von residualem 
Phlogopit, Amphibol, Rutil (Ta, Nb) oder Apatit (Th) oder deren Ausscheidung bzw. die von 
Fe-Ti-Oxiden (z.B. Rutil unter Subduktionszonenbedingungen) aus (ultra)basischen 
Schmelzen kann aber dazu führen, daß die Inkompatibilität dieser Elemente stark 
abnimmt, so daß sich in den Partialschmelzen des Mantels oder den Restschmelzen einer 
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fraktionierten Kristallisation eine Depression der normierten Gehalte von Ta, Nb und/oder 
Th ausbildet. Es kommt noch hinzu, daß nebeneinanderstehende Elemente z.T. mit ande-
ren analytischen Methoden und mit unterschiedlicher Präzision gemessen werden, was 
allein schon ausreichend sein kann, um Anomalien vorzutäuschen. Das Zickzackmuster 
führt leider dazu, daß die erweiterten REE-Diagramme oft schwer lesbar sind.

In Tabelle 27 sind die zur Normierung erforderlichen Elementgehalte für CI-Chondrite, 
den primitiven oberen Erdmantel sowie für charakteristische Gehalte verschiedener ozea-
nischer basischer bis intermediärer Magmatite angegeben. In einem erweiterten REE-Dia-
gramm sind in Abbildung 131 die mittleren Elementgehalte für N-type MORB, E-type 
MORB und Ozeaninselbasalt aufgetragen. Einige Elemente auf der linken Hälfte des Dia-
gramms werden von verschiedenen Autoren etwas unterschiedlich angeordnet. Das liegt 
daran, daß für einige Elemente deren Gehalte in primitivem Erdmantel nicht genau 
bekannt sind, weil sie sich, z.B. auf Grund der Flüchtigkeit der Elemente, nicht aus dem 
Chondritmodell der Erde ableiten lassen. Ein anomales geochemisches Verhalten zeigt das 
Pb. Auf Grund seiner Kompatibilität bei der Entstehung von Basaltschmelzen unter den 
mittelozeanischen Rücken und Ozeaninseln wird es neben Ce gestellt. Da MOR Basalte aus 
einem zeitintegriert an inkompatiblen Elementen verarmten Erdmantel stammen, wäre zu 
erwarten, daß die Mantelquelle über ein U/Pb-Verhältnis verfügt, das erheblich unterhalb 
des Verhältnisses in primitivem Erdmantel liegt. In einem 207Pb/204Pb – 206Pb/204Pb-Isoto-
pendiagramm sollte sich das in einer Lage der MORB links der Geochronen äußern. Tat-
sächlich liegen sie rechts oder zumindest nahe der Geochronen. Das kann damit erklärt 
werden, daß ein großer Teil des Pb durch hydrothermale Prozesse an Spreizungszentren aus 
dem Basalt in Sulfide und Sedimente übertritt und zudem in Subduktionszonen aus der 
abtauchenden Ozeankruste in die Fluide und damit die Inselbogenvulkanite übertritt. Per 
Saldo verhält sich das Pb dadurch fast genauso inkompatibel wie U[197].

Benachbarte Elemente in den erweiterten REE-Diagrammen haben ähnliche Verteilungs-
koeffizienten für Aufschmelzprozesse im Erdmantel, und benachbarte hoch inkompatible 
Elemente haben daher häufig ziemlich konstante Verhältnisse in MORB und OIB, aus 
denen man direkt auf die Verhältnisse in der Quellregion schließen kann. Das betrifft z.B. 
Verhältnisse wie Nb/U (≈47), Ta/U (≈2.7) oder Ce/Pb (≈25)[197]. Solche Elementverhältnisse 
erfüllen damit denselben Zweck wie die Isotopenverhältnisse von z.B. 87Sr/86Sr, 143Nd/
144Nd oder die der Pb-Isotope.

Neben der Erkennung von Besonderheiten in den Fraktionierungsmustern bieten die 
erweiterten REE-Diagramme noch eine weitere Anwendung: Nicht jedes geochemische 
Labor hat die Ausstattung, REE zu analysieren (obwohl dies heute erheblich weniger Auf-
wand erfordert als noch um 1980); die meisten Labors verfügen jedoch über eine Röntgen-
fluoreszenzanlage, die es gestattet, einige der in den Diagrammen auftauchenden Elemente 
rasch und kostengünstig zu analysieren. Mit Hilfe der Elemente Sr, P, Zr, Ti und Y läßt sich 
die REE-Verteilung mafischer Magmen oft in ausreichender Näherung abschätzen*. Der P-
Gehalt dient dann zur Berechnung der Nd-Konzentration, Zr zur Berechnung von Sm, Ti 
zur Berechnung von Eu und Y zur Berechnung der Gehalte an Dy, Ho oder Er. Es muß aber 
nochmals betont werden, daß dieser Analogieschluß zu völlig falschen Interpretationen 
führt, wenn Minerale eine wesentliche Rolle bei der Petrogenese der betrachteten Gesteine 
spielten, die genau diese Elemente stark von den REE fraktionieren, also z.B. Plagioklas [Sr], 
Zirkon [Zr], Titanomagnetit, Rutil [Ti] oder Apatit [P].

Da die Abfolge der Elemente in den erweiterten REE-Diagrammen rein empirisch ist, 
erlaubt ihre Stellung keine Rückschlüsse, in welchen Mineralen im Erdmantel sie beheima-
tet sind. So befinden sich die leichten REE in einem „trockenen“ Mantelperidotit fast quan-
titativ im Klinopyroxen. Das gilt zwar auch z.B. für Sr, aber schon beim P ist das eher 
unwahrscheinlich, da dieses Element eventuell Si in den Kristallstrukturen ersetzen kann, 

* „poor man’s rare earths“
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so daß sein Eintreten daher auch in die Strukturen anderer Mantelsilikate möglich 
erscheint. In einem Erdmantelperidotit mit OH-haltigen Mineralen wird Apatit sicherlich 
ein wichtiger oder der wichtigste P-Träger, während für die Massenbilanz der REE auch 
Amphibole und Klinopyroxene eine wichtige Rolle spielen.

6.2.4 Vulkanische Gesteine der Inselbögen und aktiven Kontinentalränder

Inselbögen sind bekanntlich Schauplatz der Subduktion einer von zwei kollidierenden 
ozeanischen Platten. Der größte Teil von ihnen befindet sich in der westlichen Umrandung 
des Pazifiks. Zu den aktiven Kontinentalrändern gehören Kollisionen zwischen einer ozea-
nischen und einer kontinentalen Platte und Kollisionen zwischen zwei kontinentalen Plat-
ten. Die größten dieser Zonen befinden sich entlang der Westküste des amerikanischen 
Doppelkontinents sowie in einem Gebiet, das von den Alpen über den Himalaya bis nach 
Indonesien reicht. Im Bereich des Himalaya befindet sich die Kollision zwischen der Indi-
schen und der Eurasischen Platte im Stadium einer Kontinent–Kontinent-Kollision (der 
frühere Ozean dazwischen ist bereits verschwunden). Weiter im Südosten vor Indonesien 
wird ozeanische Indische Platte subduziert.

Die charakteristischen 
Magmenassoziationen 
von Ozean–Ozean- und 
Ozean–Kontinent-Kollisi-
onszonen s ind Kalk -
alkaligesteine mit einem 
charakteristischen Diffe-
rentiationstrend, der in 
der Regel mit Basalten 
beginnt und über basalti-
sche  Andes i te  sowie 
Andesite zu Daziten und 
(untergeordnet) Rhyoli-
then führt. Dabei ändert 
sich das Mg/Fe-Verhält-
nis nur wenig, weil die 
Kristallisation von Mg–
Fe-S i l ikaten (Ol iv in , 
Pyroxene) von der Aus-
scheidung von Fe-rei-
chen Oxiden (Magnetit, 
Titanomagnetit, Ilmenit) 
begleitet wird (Kalkalkalitrend). In Abbildung 132[180] werden die Häufigkeitsverhältnisse 
der Magmen verglichen, die bei der Kollision von zwei ozeanischen Platten bzw. einer 
ozeanischen mit einer kontinentalen Platte (am Beispiel der Anden) an der Erdoberfläche 
auftreten. Hoch differenzierte Vulkanite treten also in Inselbögen nur untergeordnet auf.

Bei der Entstehung der Magmen der Subduktionszonen müssen Beiträge von verschiede-
nen Reservoirs in Betracht gezogen werden (Abbildung 133); dies sind die abtauchende 
ozeanische Kruste [zunächst teilweise hydratisierter und später metamorphosierter Basalt 
(Gesteine der Blauschiefer- und Eklogitfazies, zuweilen auch solche der Amphibolitfazies) 
und geringe Anteile von Sedimenten], und der Mantelkeil darüber [vor allen Dingen die 
heiße Asthenosphäre]. Die Moho mag als Dichtefilter wirken, wo basaltische Magmen 
steckenbleiben und ihre Zusammensetzung durch fraktionierte Kristallisation und Assimi-
lation von Nebengestein verändern. Da die Kruste an einem aktiven Kontinentalrand in 
der Regel mächtiger sein wird als in einem Inselbogen, wird man erwarten, daß differen-
zierte Magmen in aktiven Kontinentalrändern häufiger anzutreffen sein werden (Abbil-
dung 132). Außerdem sind Vulkanite der aktiven Kontinentalränder bei gegebener Haupt-
elementzusammensetzung häufig reicher an Elementen wie K, Rb, Sr, Ba, Th und U und 

Häufigkeit
verschiedener
Gesteinstypen

Anden

Inselbögen

0

5

10

15

20

25

30

35

40

 p
ro
ze
n
tu
al
e 

H
äu

fi
g
ke

it

Basalte basaltische
Andesite

Andesite Dazite Rhyolithe

ABBILDUNG  132  Häufigkeitsverteilung von Vulkanittypen in Insel-
bögen und den Anden



Seltene Erden in Materialien der Erde

150 

weisen eine größere Variabilität in der Sr-, Nd- und Pb-Isotopenzusammensetzung auf. 
Diese Merkmale lassen sich einen größerem Anteil an Material der kontinentalen Kruste 
(durch Assimilation oder subduzierte Sedimente) zuschreiben. Eine Klassifikation der Sub-
duktionszonenvulkanite zeigt Abbildung 134[166].

ABBILDUNG  133 Illustration der Kollision einer ozeanischen mit einer kontinentalen Platte

Thermische Modelle für Orogenesen sind in Abbildung 135 für Japan skizziert[210]. Im 
Nordosten von Japan wird die dort 130 Ma-alte Pazifische Platte mit einer relativ hohen 
Geschwindigkeit von 9 cm/a subduziert. Infolge ihres hohen Alters ist sie kühl und daher 
vergleichsweise dicht. Aus diesem Grund und wegen der hohen Geschwindigkeit der Sub-
duktion bleibt an der Oberseite der Platte (der Ozeankruste) ein großer Temperaturkontrast 
zum Mantelkeil darüber bis in große Tiefe erhalten. Der aktive vulkanische Inselbogen liegt 
dort, wo die Oberfläche der subduzierten Platte 100 – 120 km tief liegt. Die Temperatur der 
subduzierten Ozeankruste beträgt hier nach der Modellrechnung nur knapp 500 °C, wäh-
rend im Mantelkeil nur 10 – 20 km darüber die Temperatur um 700 °C höher liegen mag. 
Bei 500 °C ist Lawsonit als H2O-Träger in der Ozeankruste noch stabil; sein Zerfall könnte 
in Subduktionszonen mit intermediären P–T-Pfaden (ca. 640 °C in 120 km Tiefe) knapp 1% 
H2O freisetzen[213]. Amphibole sind jedoch nur bis zu Drücken entsprechend ca. 80 km 
Tiefe stabil[210]. Wenn ihr Zerfall (beim Übergang von der Blauschiefer- in die Eklogitfazies) 
ursächlich für den Subduktionszonenvulkanismus verantwortlich ist, dann ist die Erklä-
rung von dessen Entstehung komplizierter als ursprünglich gedacht[210]: Nach der in Abbil-
dung 135 vorgestellten Skizze würden die durch den Amphibolzerfall freigesetzten Fluide 
aus maximal 80 km Tiefe in den Mantelkeil darüber wandern. Im Erdmantel sind 
Amphibole bis zu ca. 1100 °C stabil; die Fluide aus der Ozeankruste könnten daher die Bil-
dung von Amphibol im infiltrierten Erdmantel auslösen. Mit dem Sog durch die Subduk-
tion geriete dieses Paket von Erdmantel in größere Tiefe, ungefähr parallel den Isothermen 
in Abbildung 135. Wenn die Druckstabilität der Amphibole dabei überschritten wird, 
würde ihr Zerfall Fluide freisetzen, die im Mantel nach oben steigen und irgendwann 
erneut die Bildung von Amphibol auslösen würden. Auch dieses Mantelpaket würde mit 
der Zeit weiter in die Tiefe gelangen, die Amphibole wiederum zerfallen etc. Dieser Vorgang 
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läßt sich gedanklich fortsetzen, bis der Zerfall der Amphibole infolge Überschreitens ihrer 
Druckstabilität Fluide freisetzt, die nach oben in einen Mantel aufsteigen, der zu heiß ist, 
um erneut Amphibol zu stabilisieren. Erst jetzt würden die Fluide bei ≥1100 °C die Bildung 
von basaltischen Teilschmelzen im infiltrierten Mantelperidotit auslösen. Diese wandern 
nach oben und bauen den jungen Inselbogen auf, oder sie bleiben in einem mächtigen 
Inselbogen oder einem aktiven Kontinentalrand nahe der Moho stecken. Die Magmen dif-
ferenzieren durch Kristallisation von Olivin, Pyroxenen, später auch von Amphibolen und 
Biotit zu basaltischen Andesiten, Andesiten, Daziten bis hin zu Rhyolithen. Dies stellt die 
normale Abfolge der Vulkanite über einer Subduktionszone dar. Andesitische Gesteine spie-
len eine große Rolle in Modellen der Entwicklung der kontinentalen Erdkruste, und die 
Erdkruste als Ganzes mag auch eine andesitische Zusammensetzung haben – eine graniti-
sche Oberkruste und eine basische Unterkruste[178].

ABBILDUNG  134 In Subduktionszonen findet man verschiedene Fraktionierungsreihen, die 
sich in unterschiedlicher Anreicherung des K2O mit dem SiO2 ausdrücken. 
Die Reihe mit hohen K2O-Gehalten ist auf das Reifestadium von Inselbögen 
beschränkt.

Ein seltener Fall ist in der unteren Skizze von Abbildung 135 für den Südwesten von Japan 
dargestellt. Dort wird die Philippinen-Platte subduziert, die nur ca. 15 Ma alt ist und zudem 
nur die Hälfte der Geschwindigkeit aufweist wie die Pazifische Platte im Norden von Japan. 
Da die Philippinen-Platte jung ist, ist sie noch verhältnismäßig warm, und ihr Abtauchwin-
kel ist weniger steil. Die Kombination dieser Parameter führt dazu, daß die Philippinen-
Platte in gegebener Tiefe erheblich heißer ist als die Pazifische Platte. In rund 120 km Tiefe 
z.B. mehr als 800 °C und in 80 km Tiefe ca. 700 °C. Letztere Temperatur mag gerade ausrei-
chen, um durch das aus dem Zerfall der Amphibole freigesetzte Wasser eine Partial-
schmelze innerhalb der ehemaligen Ozeankruste zu erzeugen[210]. Diese Teilschmelzen sind 
aber nicht Basalt, sondern sie sind deutlich SiO2-reicher. Nach der Typlokalität auf der 
Aleuteninsel Adak werden Vulkanite, deren Entstehung man so deutet, Adakite genannt. 
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Sie scheinen charakteristisch für Subduktionszonen zu sein, bei denen die subduzierte 
Platte ein Alter von ≈40 Ma nicht überschreitet, weil sie sonst zu kühl wäre. Bei ihrem Auf-
stieg mögen die Adakitmagmen variabel mit dem Mantelkeil über der subduzierten Platte 
reagieren und chemisch etwas verändert werden (Aufnahme von Mg, Ni, Cr). Allerdings 
wurden akatische Vulkanite auch von einer „normalen” Subduktionszone beschrieben[211].

ABBILDUNG  135 Thermische Modelle für Subduktionszonen[210]

Die REE-Verteilung der Inselbogenbasalte ist sehr variabel und reicht von flach bis an leich-
ten REE beträchtlich angereichert (Abbildung 136); Muster wie sie für N-type MORB 
typisch sind, finden sich fast nur in kontinentfernen Subduktionszonen wie Izu-Bonin, 
Marianen oder Tonga. In der Sequenz Basalt – Andesit – Dazit steigen die Gehalte an REE 
an, vorwiegend bedingt durch die Kristallisation von REE-armen Mineralen und ihre Ent-
fernung aus den Magmen. In den höher differenzierten Schmelzen können sich negative 
Eu-Anomalien entwickeln. Außerdem steigt bei gegebenem SiO2-Gehalt die Konzentration 
an REE in der Reihenfolge von Magmen mit niedrigem K-Gehalt zu Magmen mit hohem 
K-Gehalt, was durch unterschiedliche Aufschmelzgrade und/ oder unterschiedliches Aus-
maß an metasomatischer Überprägung des Mantelkeils interpretiert werden kann.
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ABBILDUNG  136 Subduktionszonenvulkanite des Merapi auf Java[208] und des Izu-Bonin-Insel-
bogens[209]

Eine überraschende 
Abhängigke i t  des 
maximalen Verhältnis-
ses Ce/Y als Funktion 
der Tiefe zur Moho ist 
in Abbildung 137 dar-
gestellt[212]. Die Korre-
lation ist unabhängig 
vom MgO-Gehalt der 
Basalte, was dahinge-
hend interpret ie r t 
wird, daß Prozesse der 
Magmenfraktionie-
rung nahe der Moho, 
begleitet eventuell von 
Kontamination, dafür 
eher verantwortlich 
sind als Prozesse der 
Teilaufschmelzung. 
Die Korrelation beseht 
vorwiegend für Insel-
bogenbasa l te ,  d ie 
einen Kalkalkalitrend 
zeigen, nicht aber für 
Basalte, die einen tho-
leiitischen Trend auf-
weisen. Es wird speku-
liert, daß die Ursache 

1

5

10

50

La Ce Pr Nd Pm Sm Eu Gd Tb Dy Ho Er Tm Yb Lu

Andesit

Izu-Bonin-Inselbogen:

Dazit

Basalt
basaltischer Andesit

Merapi/Sunda-Inselbogen:

basalt. Trachyandesit

Basalt

ch
o

n
d

ri
tn

o
rm

ie
rt

e
 G

e
h

a
lt

e

1

2

3

4

10 20 30 40

Tiefe zur Moho [km]

m
ax

im
al

es
 C

e/
Y

y = 0.3029 e0.0554x

4–<7% MgO
7–<9% MgO
9–<12% MgO
>12% MgO

ABBILDUNG  137  Relative maximale Anreicherung der leichten über
die schweren REE, dargestellt am Beispiel Ce/Y (Y steht anstelle eines
Elements der schweren REE) als Funktion der Tiefe zur Moho für Basal-
te vieler Inselbögen. Der Fehlerbalken unten rechts ist eine Abschät-
zung für die Genauigkeit der seismischen Bestimmung der Tiefe zur
Moho. Die Korrelation besteht vornehmlich für Inselbogenbasalte, die
einen kalkalkalischen Trend zeigen.
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darin zu suchen ist, daß Kalkalkalibasalte H2O-reicher sind und daß die Anwesenheit von 
Wasser den Beginn der Kristallisation von Plagioklas verzögert. Ob diese Vermutung 
zutrifft, ist nicht klar, da auch Ce ein inkompatibles Element für Plagioklas darstellt, so daß 
das Ce/Y-Verhältnis durch Entfernung von Plagioklas aus der Schmelze nicht entscheidend 
beeinflußt wird. Viele alkalireiche SiO2-untersättigte (shoshonitische) Basalte zeigen ano-
mal hohe Ce/Y-Verhältnisse – vielleicht weil sie aus einem anomalen lithosphärischen Erd-
mantel stammen; für sie gilt der in Abbildung 137 dargestellte Trend häufig ebenfalls nicht.

Zur Unterscheidung der Insel-
bogenbasalte von verschiede-
nen Typen an inkompatiblen 
Elementen angereicherter 
MOR-Basalte reichen die REE 
allein nicht aus. Wegen der 
Vielzahl der am Schmelzpro-
zeß beteiligten Komponenten 
in Subduktionszonen, kombi-
niert mit fraktionierter Kristal-
lisation, welche die Magmen 
er l i t ten  haben mögen, 
erscheint zudem eine Model-
lierung der REE-Verteilungen 
nicht sehr sinnvoll, um die 
Petrogenese entscheidend zu 
erhellen. Produkte hoher Auf-
schmelzgrade der  subdu-
zierten Ozeankruste oder 
geringer bis mittlerer Auf-
schmelzgrade von Granatperi-
dotit und residualem Spinell-
per idot i t  so l l ten  ke ine 
sonderlich hohen Anreiche-
rungen der leichten REE im 
Vergleich zu denen in MORB 
zeigen und keine extrem nied-
rigen Gehalte an schweren 
REE. Dagegen sind die Ba-Gehalte solcher Inselbogenbasalte oft vergleichsweise hoch, was 
dem Beitrag von subduzierten Sedimenten – der Tonschieferkomponente – und eventuell 
von Meerwasser zugeschrieben wird[214]. Ausnahmen sind die Inselbögen, die entfernt von 
Kontinenten liegen (Tonga, Neue Hebriden) und nur gering mächtige Sedimentauflagen 
auf der basaltischen Ozeankruste zeigen. Ein Diagramm, welches zwischen MORB und 
Inselbogentholeiiten diskriminiert, beruht auf den Ba/La- und La/Sm-Fraktionierungen 
(siehe Abbildung 138[166]). Der Überlappungsbereich beider Gruppen wird hauptsächlich 
von den Vulkaniten kontinentferner Subduktionszonen eingenommen, wo die Auflage an 
kontinentalem Sedimentmaterial (Windeintrag) gering ist.

Ein anderes und noch wichtigeres Charakteristikum, das MORB und OIB einerseits von 
Subduktionszonenvulkaniten unterscheidet, ist deutlich in Abbildung 139 in der Form von 
negativen Ta- und Nb-Anomalien, untergeordnet auch von Ti, Zr und Hf, zu erkennen, also 
von Elementen mit einem hohen Verhältnis von Ladung zu Ionenradius (high field-
strength-Elemente HFSE). Ähnliche negative Anomalien zeichnen zwar auch Gesteine der 
kontinentalen Erdkruste aus (die ja zumindest heute im wesentlichen in Subduktionszo-
nen entsteht); Verdünnungseffekte durch Sedimentbeiträge bei der Bildung der 
Subduktionszonenmagmatite können die Anomalien jedoch in der Massenbilanz keines-
falls erklären. Die bevorzugte Vorstellung ist daher, daß bei der Bildung dieser Schmelzen 
ein residuales Mineral vorhanden ist, für das Nb und Ta kompatible Elemente darstellen, 
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ABBILDUNG  138  Vulkanite der Inselbögen unterscheiden
sich z.T. von denen der ozeanischen Spreizungszentren
durch höhere Ba/La-Verhältnisse bei gegebenem La/Sm. Dies
kann auf subduzierte Sedimente in der Quelle des Inselbo-
genmagmatismus zurückgeführt werden.
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die leichten REE jedoch nicht. Dazu kämen unter den Silikaten Amphibol[215] und Phlogo-
pit in Frage, unter den Oxiden Fe-Ti-Oxidminerale. Die letzteren sind allerdings nicht aus 
Peridotiten bekannt, sondern nur aus Eklogiten (Rutil[113]), und Inselbogenbasalte sind 
zudem Ti-untersättigt[216], sollten also nicht in Gegenwart eines residualen Ti-Minerals ent-
standen sein. Gegen residualen Amphibol spricht, daß dieses Mineral auch die REE in rela-
tiv hohen Konzentrationen einbauen sollte; gegen Phlogopit sprechen die positiven K- 
und Ba-Spikes der Subduktionszonenvulkanite.

ABBILDUNG  139 Erweitertes REE-Diagramm für Vulkanite des Merapi/Java und aus dem Izu-
Bonin-Inselbogen; es handelt sich um dieselben Gesteine, deren REE-Muster 
in Abbildung 136, Seite 153 aufgetragen wurden.

In Abbildung 140 sind Spurenelementmuster von Adakiten aus dem Süden Chiles in einem 
erweiterten REE-Diagramm dargestellt. Der Subduktionszonencharakter ist an den negati-
ven Anomalien von Nb, Ta und Ti leicht zu erkennen. Adakite zeichnen sich darüber hin-
aus durch hohe SiO2-Gehalte (>56%), hohe Al2O3-Gehalte (>15%), hohe Sr-Gehalte (>400 
ppm), niedrige Gehalte an schweren REE (<1.9 ppm Yb) und Y (<18 ppm), ein hohe Sr/Y-
Verhältnisse (>40) und oft kleine positive Eu-Anomalien aus. Die niedrigen Gehalte an 
schweren REE mögen auf die Anwesenheit von residualem Granat hinweisen; die hohen 
Sr-Gehalte und positiven Eu-Anomalien deuten darauf hin, daß residuale Plagioklase oder 
magmatische Kristallisation von Plagioklas bei der Entstehung keine Rolle gespielt haben.
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ABBILDUNG  140 Erweitertes REE-Diagramm für Adakite aus den südlichen Anden[218] und für 
Boninite (als Schmelzeinschlüsse in Spinell) von Cape Vogel/Neuguinea[219]

6.2.5 Magmatite der Backarc-Becken

Backarc- oder Randbecken sind geologisch kurzlebig. Sie entstehen hinter den Vulkan-
ketten von Inselbögen, wenn die Phase der Kompression vorübergehend einer Extension 
Platz macht[217]. Dann entwickelt sich dort ein Spreizungszentrum, das – bei geringeren 
Dimensionen und kürzerer Lebensdauer von maximal vielleicht 20 Ma – demjenigen an 
mittelozeanischen Rücken vergleichbar ist. Beispiele sind das Lau-Becken hinter dem 
Tonga-Inselbogen im Pazifik oder die East Scotia Sea hinter dem South Sandwich-Insel-
bogen im südlichen Atlantik. Infolge ihrer Nähe zu Inselbögen zeigen die Basalte der Back-
arc-Becken Affinitäten, die von Inselbogen- bis MORB-Charakter reichen, wobei der 
MORB-Charakter mit der zeitlichen und damit verbunden auch räumlichen Entfernung 
vom Inselbogen zunimmt. Das spiegelt sich auch in den Mustern der Spurenelemente 
wider, in Abbildung 141 für das Lau-Becken im Südwestpazifik dargestellt[221]. Basalte des 
Valu Fa-Rückens, der dem Tonga-Inselbogen (und der subduzierten Ozeankruste) am näch-
sten liegt, zeigen die Charakteristika von Inselbogenbasalten (negative Nb- und Ta-Anoma-
lien), während die Magmen im Norden des Beckens mit dem größten Abstand zum Insel-
bogen (Central Lau Spreading Center) MORB-Charakter aufweisen.

Die Bildung von Ophiolithen wird heute z.T. im Zusammenhang mit Backarc-Becken gese-
hen. Infolge ihrer meist größeren Nähe zu Kontinenten ist die Wahrscheinlichkeit größer, 
Ozeankruste eines Backarc-Beckens an einen Kontinent anzuschweißen als an einem mit-
telozeanischen Rücken gebildete Ozeankruste.
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ABBILDUNG  141 Erweitertes REE-Diagramm für Vulkanite aus dem Lau-Becken westlich hinter 
dem Tonga-Inselbogen[221]. VFR steht für den Valu Fa-Rücken im Süden des 
Lau-Beckens, der dem Tonga-Inselbogen (und damit der Subduktionszone) 
am nächsten liegt. CLSC steht für Central Lau Spreading Center im Norden 
des Beckens; es hat den größten Abstand zum Inselbogen. ELSC = Eastern 
Lau Spreading Center (unmittelbar nördlich des Valu Fa-Rückens), ILSC = In-
termediate Lau Spreading Center (zwischen ELSC und CLSC gelegen). Probe 
13–2 ist ein Andesit mit niedrigem Mg/(Mg+∑Fe) von 0.23, Probe 133GA 
ein basaltischer Andesit; die übrigen Gesteine sind Basalte.

Boninite sind Mg-reiche Andesite, die gelegentlich mit den Forearc-Becken von Inselbögen 
assoziiert sind (vor allem im westlichen Pazifik), die früher einmal eine Phase von Backarc-
Spreading durchlaufen haben[180]. Spurenelementmuster einiger Boninite von Cape Vogel 
auf Papua-Neuguinea sind in Abbildung 140 eingetragen[219]. Dabei handelt es sich um 
Schmelzeinschlüsse in Spinellen aus alterierten Boniniten. Man nimmt an, daß die 
Schmelzeinschlüsse ein primitives Boninitmagma repräsentieren. Auffällig sind die sehr 
niedrigen Gehalte an REE sowie relative Anreicherungen an Zr und Hf, während relative 
Verarmungen an Nb und Ta nicht sehr ausgeprägt sind. Diese Merkmale gelten als typisch. 
Die niedrigen REE-Gehalte und leicht U-förmigen REE-Muster werden, zusammen mit den 
hohen Mg-Gehalten, dahingehend interpretiert, daß ein refraktärer Erdmantel (der bereits 
eine Phase von Basaltschmelzextraktion erlitten hatte) später metasomatisch an den am 
leichtesten mobilisierbaren inkompatiblen Elementen (Cs, Rb, Ba) angereichert und erneut 
teilaufgeschmolzen wurde[220]. Wasserreiche Fluide werden dabei eine wesentliche Rolle 
gespielt haben, um den Schmelzpunkt dieses Peridotits herabzusetzen.
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6.2.6 Kontinentale Flutbasalte

Nach den MORB machen ozeanische (Seite 145) und kontinentale Flutbasalte das größte 
Volumen an Vulkaniten auf der Erde aus. Es handelt sich dabei um Spalteneruptionen von 
überwiegend differenzierten tholeiitischen Basalten. Alkalibasalte treten volumenmäßig 
stark in den Hintergrund. Bekannte Flutbasaltprovinzen sind das ≈1200 – 1100Ma alte 
Keweenawan (Lake Superior) in Minnesota, Wisconsin, Iowa und Ontario, das heute noch 
über eine Fläche von mehr als 106 km2 nachzuweisen ist oder der Dekkan (Grenze Kreide-
Tertiär) in Indien. Mit dem Auseinanderbrechen der Pangäa sind die Flutbasalte des Paraná 
in Südamerika und auf der anderen Seite Etendeka in Namibia, Karoo in Südafrika und eine 
Flutbasaltprovinz in der Antarktis assoziiert. Im Zusammenhang mit kontinentalen Flutba-
salten treten des öfteren auch große Lagenintrusionen auf, z.B. der Duluth-Komplex zeit-
gleich mit dem Keweenawan oder Muscox mit den spätpräkambrischen Coppermine-
Basalten in den kanadischen Northwest Territories[180].

Die vielfach niedrigen Mg/(Mg+∑Fe)-Werte der kontinentalen Flutbasalte zeigen an, daß 
sie meist nicht als unmodifizierte Partialschmelzen von Mantelperidotit angesehen werden 
dürfen. Ob der Chemismus dieser Tholeiite aber durch Differentiation von Pikriten (die 
man unter den frühen Eruptionen oft findet), verbunden mit Kontamination durch konti-
nentale Kruste geprägt wird, durch Aufschmelzung von Erdmantel ungewöhnlicher 
Zusammensetzung oder durch Mischung von Schmelzen aus einem tiefen Mantelplume 
und Komponenten aus dem umgebenden Erdmantel beim Aufstieg des Plumes, ist in den 
vergangenen Jahren Gegenstand kontroverser Diskussionen gewesen. Auch über einen 
ursächlichen Zusammenhang zwischen Flutbasaltvulkanismus und großen Impaktereig-
nissen wird nachgedacht[222],[223].

Die REE-Muster sind 
zur Aufklärung ihrer 
Petrogenese  le ider 
wenig aussagekräftig. 
Flutbasalte sind gene-
rell durch Anreiche-
rungen der leichten 
über die schweren REE 
gekennzeichnet (siehe 
Abbildung 142[167]). 
Die volumenmäßig 
ger ingmächt igen 
Basalte mit Mg-Zahlen 
>50 sind vergleichbar 
mit E-type MORB und 
zeigen oft kleine posi-
tive Eu-Anomalien. 
F lutbasa l te  s ind 
zudem durch große 
Variationen in den 
Verhäl tni s sen von 
18O/16O, 87Sr/86Sr und 
143Nd/144Nd gekenn-
zeichnet. So wurde z.B. für die Flutbasalte der Columbia-River-Provinz im Nordwesten der 
USA eine Variation im εNd von mehr als 20 Einheiten gemessen. Das macht es sehr unwahr-
scheinlich, solche Variationen allein durch Aufschmelzung von Erdmantel ungewöhnli-
cher Zusammensetzung erklären zu können. Sr- und Nd-Isotopenzusammensetzungen 
sind aber in einigen Fällen vereinbar mit der Kontamination basaltischer Magmen, abgelei-
tet aus einen normalen Erdmantel, durch Si-reiche kontinentale Kruste. Dafür sprechen im 
Fall der Columbia River-Basalte z.B. die Ba-Spikes[224]. Depressionen bei Nb und Ta sind 
manchmal allerdings so tief (z.B. Proben SH89 und SH90 in Abbildung 143), daß sie als 
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Ausdruck der Kristallisation von Ti-Oxiden angesehen werden müssen. Der Nachweis von 
Krustenkontamination fällt bei den Flutbasalten schwer, weil Xenolithe des tiefen Unter-
grundes nur sehr selten auftreten.

In einem Sr–Nd-Isotopendiagramm scheinen die Daten für die Sibirischen Flutbasalte par-
allel dem Manteltrend zu verlaufen und bei niedrigen εNd-Werten (≤0) hyperbolisch zu 
hohen 87Sr/86Sr-Werten aufzufächern[225]]. Das wird von den Autoren als Indiz gewertet, 
daß ein Plume aus dem tiefen Erdmantel in den oberen Erdmantel eindringt und partiell 
aufschmilzt. Die Schmelze wird mit Teilschmelzen des oberen Mantels gemischt und beim 
Eindringen in die kontinentale Erdkruste variabel durch Aufschmelzung von Nebengestein 
kontaminiert.

ABBILDUNG  143 Erweitertes REE-Diagramm für Dekkan-Flutbasalte[167]

Die Plume-Hypothese hat in den vergangenen Jahren erheblichen Auftrieb erhalten, zum 
Beispiel durch Laborexperimente mit viskosen Sirups[226],[203] oder Ergebnisse der seismi-
schen Tomographie[227],[228], wird andererseits aber auch heftig kritisiert[229],[230]. Ein expe-
rimentell erzeugter Plume ist in Abbildung 144 dargestellt. Dieses Experiment zeigt im 
Analogieschluß, daß sich der Kopf des Plumes beim Aufstieg ausdehnt und Nebengesteins-
material umfließt und einschließt. Wenn er die kühle Lithosphäre erreicht, breitet er sich 
seitlich aus; gleichzeitig schmilzt er infolge adiabatischer Dekompression partiell auf, und 
die Schmelzen bahnen sich Wege durch die Lithosphäre. Das mag erklären, weshalb der 
kontinentale Flutbasaltvulkanismus, z.B. im Dekkan, über große Distanzen hinweg prak-
tisch zeitgleich mit sehr hohen Magmenproduktionsraten einsetzt und schon, wie im Fall 
der Sibirischen Flutbasalte, nach 1 – 2 Millionen Jahren abebbt[232],[233]; zu diesem Zeit-
punkt soll der Vulkanismus nur noch aus dem Schweif gespeist werden. Dann könnte die 
Spur des Vulkanismus die Wanderung der Lithosphärenplatte über den stationären Hots-
pot nachzeichnen. Aus paläomagnetischen Untersuchungen ergibt sich allerdings, zumin-
dest für die Hawaii–Emperor Seamount-Kette, daß der Plume selbst nicht stationär im Erd-
mantel verweilt[234],[235].
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Die pikritischen Magmen, die oft das frü-
heste Stadium des Flutbasaltvulkanismus 
markieren, stellen hohe Aufschmelz-
grade des nicht kontaminierten Quell-
materials im Dach des Plumes dar; die 
tholeiitischen Magmen entstehen durch 
geringere Aufschmelzgrade des kühleren 
hybriden Materials (Mischung aus Quell-
material und eingeschlossenem peridoti-
tischem Erdmantel). Wenn die Quelle 
des Plumes identisch ist mit derjenigen 
der Ozeaninselbasalte, läßt sich erklären, 
weshalb gerade die pikritischen Magmen 
merklich an inkompatiblen Elementen 
angereichert sind, die tholeiitischen 
Laven dagegen nicht. Der Dekkan-Vulka-
nismus mag seine Spur in der Chagos–
Lakkadiven-Kette im Indischen Ozean 
hinterlassen haben; heute säße der Hot-
spot (Schweif des Plumes) ungefähr 
unter der vulkanisch aktiven Insel 
Réunion. Auch die Bildung der gewalti-
gen ozeanischen Plateaus im Südwest-
pazifik (Ontong Java, Manihiki) wird 
vorzugsweise aus großer Tiefe aufsteigen-
den Plumes zugeschrieben. Interessan-
terweise setzt der Vulkanismus im 
Ontong Java-Plateau vor ca. 120 Ma ein 
parallel mit dem Beginn der extrem lan-
gen geomagnetisch normal polarisierten 
Epoche („Superchron“), die von etwa 
118 bis 83 Ma Jahre vor heute währte. 
Inwieweit allerdings eine ursächliche 
Verbindung zwischen dem äußeren Erd-
kern, in dem das Geomagnetfeld der 
Erde erzeugt wird, und dem Aufstieg 
gewaltiger Plumes von der Kern/Mantel-
Grenze hergestellt werden kann, ist nicht 
unmittelbar klar.

ABBILDUNG  144  Modellexperiment eines thermi-
schen Plumes[231] – heiße Flüssigkeit wird am Bo-
den eines Beckens eingelassen und steigt dort in
kalter Flüssigkeit auf. Das untere Foto zeigt den
Plume während seines Aufstiegs. Im oberen Foto
hat ist er an eine undurchdringbare Grenze gesto-
ßen (Deckel auf dem Becken); hier muß sich der
Kopf des Plumes zur Seite hin ausbreiten. Dunkle
Farben entsprechen der heißen Flüssigkeit, hellere
Farben im Kopfbereich eingeschlossener kalter
Flüssigkeit.
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6.2.7 Vulkanismus kontinentaler Riftzonen und K-reiche kontinentale Vulkanite

Im Zusammenhang mit 
Extens ionstektonik 
(Ausdünnung der Kru-
s te )  t r i t t  auf  den 
Kontinenten generell 
basaltischer Vulkanis-
mus auf. Das gilt sowohl 
für die aus Spaltenerup-
t ionen s tammenden 
kontinentalen Flutba-
sa l te ,  d ie  in  Kapite l 
6.2.6, Seite 158 bespro-
chen wurden, als auch 
für den mehr isolierten 
und geringmächtigen 
alkalibasaltischen Vulka-
nismus, den man in Rift- 
und Grabenstrukturen 
findet. Das bei weitem 
größte solche Gebiet ist 
das ostafrikanische Rift-
system, das allein in 
Kenia und Äthiopien 
≈500000 km3 an Volu-
men ausmacht, vergli-
chen mit nur 12000 km3

im Rio Grande-Rift (süd-
liche USA) und ≈5000 
km3 im Baikal-Rift (Ost-
sibirien)[180 ] .  Zu den 
kontinentalen Riftzonen 
gehört auch der Ober-
rheingraben mit den 
benachbarten Gebieten 
des Westerwaldes und 
der Eifel, in denen der 
Vulkanismus mit einer 
Heraushebung des 
Gebietes verbunden ist. Manteldiapirismus (oder Aufstieg von Plumes) und, damit verbun-
den, Krustenausdünnung, sind die Ursachen der Riftentwicklung. Neben Alkalibasalten, 
Basaniten und Nepheliniten, die weitgehend primäre Mantelschmelzen darstellen mögen, 
kommen in kontinentalen Riftzonen differenzierte Produkte wie Phonolithe und Trachyte 
vor, die sich durch Differentiation aus den primären Magmen ableiten lassen. Dabei ist in 
Riftzonen mit geringer vulkanischer Aktivität der Vulkanismus weitgehend basaltisch, 
während in Riftgebieten mit hoher Magmenproduktion auch große Mengen saurer Laven 
gefördert werden, wie aus Abbildung 145 hervorgeht[180].

Darüber hinaus gibt es isolierten Vulkanismus inmitten stabiler kontinentaler Platten, der 
nicht erkennbar an Tektonik gebunden ist. Die Kimberlite, deren Vorkommen sich auf die 
alten Kratongebiete der Erde beschränkt, sind sehr reich an Fluiden, aber arm an SiO2-, 
Al2O3- und K2O und stellen ultramafische Brekzien dar – eine Mischung aus Kimberlit-
magma und Nebengestein. Sie treten in Explosionsröhren von meist nur wenigen 100m 
Durchmesser auf (Pipes). Rezenter Kimberlitvulkanismus ist nicht bekannt.
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ABBILDUNG  145  Häufigkeitsverteilung von Magmen in Riftzonen
mit verschiedener Magmenproduktionsrate
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Zwischen Basalten und Kimberliten stehen die fluidarmen Lamproite und Minette, die zum 
Teil im späten Stadium von Plattenkollisionen extrudierten, z.B. im Süden von Italien. Dies 
sind echte Vulkanite, sehr reich an K2O, aber am an Fluiden.

Kimberlite und (selten) Lamproite sind als primäre Träger von Diamanten von großer 
wirtschaftlicher Bedeutung. Auf Grund ihrer Diamantführung müssen sie aus Tiefen von 
≥150 km stammen.

ABBILDUNG  146 Spurenelementmuster von Vulkaniten des Vogelsbergs[236]
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Kontinentale Alkalibasalte und, mehr noch, Kimberlite und Lamproite, zeichnen sich 
durch hohe relative Anreicherungen der leichten über die schweren REE aus. Unter den 
Alkalibasalten nimmt die Anreicherung in der Reihenfolge von Alkaliolivinbasalten über 
Basanite und Nephelinite zu Melilithiten meistens zu. Der miozäne Vogelsberg ist der größte 
Vulkanbau in Mitteleuropa. Er wird vor allem von Basaniten und Alkaliolivinbasalten auf-
gebaut. Differenzierte Vulkanite und tholeiitische Basalte sind untergeordnet vertreten[236]. 
Die REE-Muster der Vulkanite (Abbildung 146) mit Ausnahme der Tholeiite verlaufen ein-
ander parallel, was darauf hinweist, daß die Magmendifferenzierung durch Kristallisation 
von REE-armen Mineralen wie Olivin und Pyroxenen erfolgte; die negativen Ti-Anomalien 
von Latit und Trachyt im erweiterten REE-Diagramm zeigen Fraktionierung von Ti-reichen 
Oxiden an. Die Fraktionierung innerhalb der schweren REE, welche auch die Tholeiite auf-
weisen, läßt auf residualen Granat in der Mantelquelle schließen. Das hohe La/Lu deutet 
auf geringe Aufschmelzgrade hin.

ABBILDUNG  147 Spurenelementmuster in einer Serie von Vulkaniten des Gedemsa-Zentral-
vulkans in Äthiopien[237]

Im Gedemsa-Zentralvulkan im Ostafrikanischen Rift findet man eine Abfolge von Vulkani-
ten, die von Basalt bis zu Rhyolith reicht[237]. Die Basalte haben, mit wenigen Ausnahmen, 
die niedrigsten Gehalte an inkompatiblen Elementen, Rhyolithe und Trachyte die höch-
sten (Abbildung 147). Peccerillo et al. (2003) stellen sich vor, daß Basalte und Rhyolithe 
durch fraktionierte Kristallisation zueinander in Beziehung stehen und daß dadurch eine 
zonierte Magmakammer entstand. Die geringen Häufigkeiten von Sr, P und Ti der Rhyo-
lithe im Vergleich zu den Basalten lassen auf die Ausscheidung von Plagioklasen, Phospha-
ten (Apatit) und Ti-reichen Oxiden schließen, während die höheren Gehalte an REE, die 
Anreicherung an SiO2 und Alkalien und die Verarmung an MgO und FeO durch die zusätz-
liche Entfernung von Mg–Fe-Silikaten (Olivin, Pyroxene) erklärt werden kann. Basalte und 
Rhyolithe weisen geringe Unterschiede in ihren Nd-Isotopien auf; dies erfordert nur sehr 
kleine Mengen an krustalem Material, welches bei der Fraktionierung von Basalt zu Rhyo-
lith assimiliert wird.
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ABBILDUNG  148 Spurenelementverteilung in südafrikanischen Kimberliten[238]

Kimberlite (Abbildung 148) und Lamproite (Abbildung 149) sind durch extreme relative 
Anreicherungen der leichten über die schweren REE ausgewiesen. Le Roex et al. (2003)[238]

modellieren diese Muster durch Aufschmelzgrade von 0.4 – 1.5% eines metasomatisch 
angereicherten Granatperidotits mit einer relativen Anreicherung der leichten REE von ca. 
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10-fach chondritisch und schweren REE in ungefähr chondritischer Häufigkeit. Die gerin-
gen Häufigkeiten an Kalium werden residualem Peridotit im metasomatisch angereicher-
ten Mantel zugeschrieben

ABBILDUNG  149 Spurenelementmuster von Lamproiten des Gaußbergs vor der Küste der 
Ostantarktis[239]
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Die Lamproite des Gaußbergs haben Pb-Isotopenzusammensetzungen links der Geochrone 
und oberhalb der Mantelentwicklungslinie in einem Diagramm von 207Pb/204Pb – 206Pb/
204Pb sowie sehr niedrige Nd- und hohe Sr-Isotopien[239]. Dies sind für Magmen, die aus 
dem Erdmantel stammen, sehr ungewöhnliche Verhältnisse. Murphy et al. (2002) schlagen 
als Erklärung vor, daß die Mantelquelle durch alte (spätarchaische) subduzierte Sedimente 
dominiert ist (zumindest, was die Elemente Pb, Sr und Nd angeht). Als zusätzliches Indiz 
für ihre Deutung führen sie eine Ähnlichkeit der Spurenelementmuster der Gaußberg-Lam-
proite mit den durchschnittlichen Gehalten der kontinentalen Kruste an (z.B. hohe nor-
mierte Gehalte an Ba, Rb und K, niedrige Gehalte an Ta und Nb). Die REE-Muster geben auf 
eine derartige Entstehung keinerlei Hinweise.

ABBILDUNG  150 Variation von La/Yb mit dem Aufschmelzgrad. Das Modell wurde berechnet 
für Werte von Ds,0 und P von 0.0087 und 0.0246 (La) bzw. 0.416 und 1.229 
(Yb) [Granatperidotit] sowie 0.0114 und 0.0349 (La) bzw. 0.0759 und 
0.1747 (Yb) [Spinellperidotit]. Das entspricht Werten der Verteilungskoeffizi-
enten von 0.069 bzw. 0.29 (La- und Yb-cpx/l), 0.00083 bzw. 0.0173 (La- 
und Yb-ol/cpx), 0.0015 bzw. 0.107 (La- bzw. Yb-opx/cpx) und 0.0004 bzw. 
4.4 (La- und Yb-gar/cpx). Als Zusammensetzung des Ausgangsperidotits 
wurden angenommen 55% ol, 25% opx, 12% cpx und 8% gar [Granatpe-
ridotit] bzw. 55% ol, 25%opx, 16% cpx, 4% Spinell [Spinellperidotit] und 
für die Verhältnisse, in denen diese Minerale in die Schmelze eintreten, 15% 
ol, 25% opx, 35% cpx und 25% gar [Granatperidotit] bzw. 15% ol, 27% 
opx, 50% cpx und 8% Spinell [Spinellperidotit]. Für den Granatperidotit las-
sen sich die Anreicherungsfaktoren durch Variation der Verhältnisse von 
Klinopyroxen zu Granat noch beträchtlich verändern.

In einer wichtigen Arbeit von 1973 haben Kay & Gast[240] auf Grund von Schmelzmodellen 
berechnet, daß sich kontinentale Alkalibasalte und K-reiche Vulkanite durch sehr geringe 
Aufschmelzgrade aus Granatperidotit abgeleitet werden können. Diese Überlegung ist in 
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etwas modifizierter Form längst Allgemeingut von Geochemikern und Petrologen gewor-
den. In Abbildung 150 ist die relative Anreicherung von La über Yb mit dem Aufschmelz-
grad von Granat- und Spinellperidotit modelliert, wieder mit dem Satz der bereits früher 
verwendeten Kristall/Schmelze-Verteilungskoeffizienten. Daraus ergibt sich, daß man die 
REE-Muster der alkalibasaltischen Gesteine sowie der Lamproite und Kimberlite (normier-
tes La/Yb bis größer als 100, angedeutet durch den Pfeil in der Abbildung) durch Auf-
schmelzung von Spinellperidotit mit flacher REE-Verteilung (normiertes La/Yb = 1) bei wei-
tem nicht erreichen kann, aus Granatperidotit jedoch sowohl durch fraktionierte als auch 
durch vollständige Gleichgewichtsaufschmelzung bei sehr geringen Aufschmelzgraden. Es 
ist allerdings anzumerken, daß die Nd-Isotopie von alkalibasaltischen Gesteinen in der Re-
gel auf einen Mantel hindeutet, der zeitintegriert Sm/Nd > chondritisch aufweist (εNd > 0), 
also an leichten REE verarmt war. Das erfordert eine Modifikation des Modells von Kay & 
Gast dahingehend, daß der Aufschmelzgrad entweder noch geringer sein muß als von die-
sen Autoren abgeschätzt – was sehr unwahrscheinlich wird – oder daß die Quellregion der 
Magmen eine metasomatische Voranreicherung an inkompatiblen Elementen geologisch 
kurze Zeit vor der Magmenbildung erfahren hat, wie zuvor bereits für die Kimberlitgenese 
beschrieben wurde[238].

6.2.8 Komatiite

Als Komatiite bezeichnet 
man eine Gruppe von 
ultrabasischen bis basi-
schen Vulkaniten, die 
fast ausschließlich in 
archai schen Green-
stone Belts vorkommen 
und die  nach e iner 
Lokalität in Südafrika 
benannt sind. Ausnah-
men sind die ≈90 Ma 
alten Komatiite auf der 
Insel Gorgona im Pazifik 
vor der Küste Kolumbi-
ens[241],[242] und die per-
misch- t r iad i schen 
Komatiite im Norden 
von Vietnam[243]; beide 
Vorkommen werden im 
Zusammenhang mit 
Flutbasaltvulkanismus 
gesehen.

Als peridotitische Komatiite werden Komatiite mit >20% MgO und Quenchtexturen (Skelett-
kristalle von Olivin) bezeichnet[166]. Ihre Genese erfordert extreme Temperaturen und Auf-
schmelzgrade bis vielleicht 50%, die offensichtlich vor allem im archaischen und gegen-
über heute heißeren Erdmantel verwirklicht waren. Eine Plume-Quelle von Komatiiten 
mag durch Os-Isotopenzusammensetzungen angezeigt werden, in welcher man eine Signa-
tur des äußeren Erdkerns glaubt, erkennen zu können[244]. In Abbildung 151 sind REE-Ver-
teilungsmuster von Komatiiten und assoziierten Basalten aus Karelien dargestellt[245]. 
Infolge der hohen Aufschmelzgrade werden die peridotitischen Komatiite das REE-Muster 
der Quellregion im Mantel darstellen. Die relative Verarmung an leichten REE deutet dann 
darauf hin, daß bereits vor ≥2.8 Ga Teile des Mantels an inkompatiblen Elementen verarmt 
waren. Überraschend sind die vielfach ausgeprägten negativen Eu-Anomalien, weil Plagio-
klas aus solche ultramafischen Schmelzen nicht kristallisiert. Diese Anomalien sind beson-
ders stark in den ultramafischen (olivinreichen) Kumulaten ausgeprägt.
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ABBILDUNG  151  Seltene Erden in ≈2.8 Ga-alten Komatiiten und Ba-
salten Kareliens[245]. Die niedrigsten REE-Gehalte zeigen Komatiite,
die durch Olivinkumulate dominiert sind.
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6.3 REE in Gesteinen der kontinentalen Erdkruste

6.3.1 Bildung der kontinentalen Kruste

Die kontinentale 
Erdkruste wächst 
heute durch den 
Magmatismus in 
den Subduktions-
zonen.  Dabei 
werden vor allem 
intermediäre (An-
desite) und basi-
sche (Tholeiite) 
Magmen geför-
dert, nur unterge-
ordnet hoch dif-
fe renz ier te 
Magmen. Ein po-
puläres Modell, 
das die Zusam-
mensetzung und 
Differentiation 
der Erdkruste be-
schreibt, ist das 
Andes i tmo-
dell[178]. Proterozoische und jüngere kontinentale Oberkruste ist dagegen neben Sedimen-
ten vor allem aus Granitoiden aufgebaut, also hoch differenzierten Gesteinen. Wenn das 
Andesitmodell stimmt, muß demnach die Unterkruste eine komplementäre basische Zu-
sammensetzung haben. Ob und gegebenenfalls in welcher Form es im Archaikum Subduk-
tionsprozesse gab, ist nicht sicher bekannt. Im Archaikum tritt eine bimodale Suite von Ge-
steinen in den Vordergrund – basische bis ultrabasische „Greenstones” (metamorphe 
Komatiite) und saure, Na-betonte Tonalite bis Trondhjemite.

Die Geschwindigkeit des Krustenwachstums ist mit einer Reihe von Modellen beschrieben 
worden, die von den Extremen, wonach vor ≈3.5 Ga die Masse der Kruste (mindestens) so 
groß war wie heute[246],[247] bis zu der Vorstellung einer ständigen Zunahme der Krustenbil-
dungsrate vom Archaikum bis heute reichen[248] (siehe Abbildung 152). Dabei lassen sich 
gegenwärtig nur Modelle vom letzten Typ aus isotopengeochemischen Gründen unwahr-
scheinlich machen, denn das „mittlere Alter” der Kontinente liegt schon um 2 Ga[206]. 
Nach dem ersten extremen Modell wäre der Teil des Erdmantels, der an den Differenzie-
rungsprozessen beteiligt war, bereits früh an den für Olivin, Pyroxene, Spinell und Granat 
inkompatiblen Elementen verarmt. Dies ist der Erdmantel, aus dem heute an den mittel-
ozeanischen Rücken basaltische Schmelzen gefördert werden. Es ist immerhin interessant 
zu erwähnen, daß viele cpx-reiche Lherzolithxenolithe „Modellalter” aufweisen, die eben-
falls um 2 Ga liegen.

Abbildung 153 zeigt ein erweitertes REE-Diagramm für die durchschnittliche Kruste (zum 
einen nach dem Andesitmodell, zum anderen das von Taylor & McLennan bevorzugte Mit-
tel) und durchschnittlichen N-type MORB[206]. Die relative Anordnung der Elemente ist in 
einigen Fällen anders als bei der Einführung der erweiterten REE-Diagramme vorgetragen; 
dort wurde die Inkompatibilitätsskala über die Elementgehalte in MORB erstellt. Die 
Umkehr der relativen Stellung von Th und U berücksichtigt zum Beispiel, daß U im sedi-
mentären Milieu oft sechswertig und dann als Uranylanion vorliegt, was ein völlig anderes 
geochemisches Verhalten verursacht als für die vierwertigen Kationen U4+ und Th4+. Pb ist 
nahe an das linke Ende der Skala gerückt, weil dieses hoch inkompatible Verhalten eher 
den natürlichen Befunden entspricht als eine Stellung bei den leichten REE, welche die 
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ABBILDUNG  152  Krustenwachstumsmodelle fallen sehr verschieden aus, je
nachdem, ob die Altersverteilung der Gesteine der Kontinente Grundlage
ist und/oder Annahmen über den Energiehaushalt der Erde als Funktion
der Zeit und damit „Intensität“ tektonischer Prozesse.
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experimentellen Ergebnisse seines Verhaltens bei der partiellen Aufschmelzung von Erd-
mantel reflektiert.

ABBILDUNG  153 Häufigkeit inkompatibler und kompatibler Elemente in Erdkruste und nor-
malen Basalten der mittelozeanischen Rücken.

Man erkennt aus diesem Diagramm, daß Kruste und N-type MORB für hoch inkompatible 
und mäßig inkompatible Elemente ungefähr komplementär sind. Da N-type MORB sich 
durch relativ hohe Aufschmelzgrade aus verarmtem Erdmantel ableitet, wird dieser Erd-
mantel ungefähr dasselbe Muster an inkompatiblen Elementen aufweisen. Das stützt die 
Vorstellung, wonach über den Verlauf der Erdgeschichte die kontinentale Erdkruste durch 
Differenzierung aus dem Erdmantel extrahiert wurde. Die Elementverteilungsmuster der 
Kruste und des an inkompatiblen Erdmantels lassen sich durch ein stark vereinfachtes 
Zweistufenmodell annähern (siehe Abbildung 154[206]). Danach kann man formal das 
Muster der kontinentalen Kruste als das einer 2%igen Partialschmelze des primitiven Man-
tels deuten. Das Muster von MORB läßt sich zum Beispiel erklären, wenn man annimmt, 
daß ein geringer Teil der 2%igen Partialschmelze des primitiven Mantels im residualen 
Mantel verbleibt (Muster 3). Eine 4%ige Partialschmelze dieses Mantels kann dann das für 
mäßig inkompatible Elemente in MORB beobachtete Maximum mit ≈10facher Häufigkeit 
simulieren.

Ein zweiter Mechanismus, der neben dem Subduktionszonenvulkanismus beträchtlich 
zum gegenwärtigen Krustenwachstum beitragen könnte, dessen Bedeutung aber gegenwär-
tig nicht quantifiziert werden kann, ist das „crustal underplating”, wonach basische Mag-
men – auch aus Plumes stammend – an der Kruste-Mantelgrenze infolge ihrer gegenüber 
sauren bis intermediären Krustengesteinen höheren Dichte steckenbleiben und erstarren. 
Am Kontakt könnte das basische Magma saure Gesteine (partiell) aufschmelzen und frak-
tioniert kristallisieren (AFC-Modell für assimilation – fractional crystallization); Rest-
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schmelzen könnten weiter aufsteigen. Diesem Underplating-Modell wird von Geophysi-
kern, Geochemikern und Petrologen zunehmend mehr Bedeutung beigemessen.
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Während man eine recht 
gute Vorstellung über die 
Zusammensetzung der kon-
tinentalen Oberkruste hat, 
ist das Wissen über den 
Chemismus der Unterkru-
ste naturgemäß beschränkt. 
E ine  Mögl ichke i t ,  d ie 
Zusammensetzung der 
Unterkruste abzuschätzen, 
besteht in der Erstellung 
einer Massenbilanz auf der 
Grundlage, daß „Oberkru-
ste + Unterkruste = Gesamt-
kruste” ergibt und daß die 
Zusammensetzung der 
Gesamtkruste – z.B. durch 
das Andesitmodell oder die 
Annahme, daß die archai-
sche Erdkruste noch nicht 
in Ober- und Unterkruste 
differenziert war – einiger-
maßen bekannt ist. Auf 
diese Weise wurden die 
Daten zum Teil erhalten, 
die in Tabelle 28 zusam-
mengestellt sind[178]. Dabei 
entspricht die Zusammen-
setzung der Gesamtkruste 
75% archaischer undiffe-
renzierter Kruste + 25% Kru-
ste, deren Chemismus aus 
dem Andesitmodell abgelei-
tet wurde. Die kursiv aufge-
führten Daten in  der 
Tabelle[249] lehnen sich für die Unterkruste stark an Xenolithe an. Zudem wurden als Unter-
kruste nur die Bereiche unterhalb ca. 20 – 25 km gewertet, die in Granulitfazies metamorph 
geprägt sind. Von der Unterkruste trennten Rudnick und Fountain (1995) noch eine in 
Amphibolitfazies geprägte mittlere Kruste zwischen ca. 10 – 15 km und der Unterkruste ab; 
ihre Zusammensetzung wurde aus einer Vielzahl von Krustenprofilen abgeleitet. Da mitt-
lere plus untere Kruste von Rudnick & Fountain[249] zusammen der Unterkruste von Taylor 
& McLennan[178] entspricht, ist der Unterschied zwischen beiden Modellen wesentlich 
geringer als in Tabelle 28 ausgewiesen.

Aufgetragen sind die Daten in einem erweiterten REE-Diagramm in Abbildung 155[178],[249]. 
Die inkompatibelsten Elemente sind natürlich in der Oberkruste angereichert. Dagegen 
besteht bei den mäßig inkompatiblen Elementen am anderen Ende der Skala kein großer 
Unterschied zwischen Ober- und Unterkruste, und mittlere und Gesamtkruste zeigen sehr 
ähnliche Elementgehalte. Die Elemente wurden in der Auftragung so gereiht, daß für die 
Gesamtkruste keine „Anomalien“ auftreten; dies gilt insbesondere für Nb, das neben ande-
ren „High Field Strength-Elementen“ (Ta, Hf, Zr, Ti) in Subduktionszonenmagmatiten und 
auch in den meisten Gesteinen relativ zu (für Erdmantelprozesse) ähnlich inkompatiblen 
Elementen wie Th oder K verarmt ist. 

TABELLE  28:  Modellzusammensetzung der kontinentalen 
Kruste [ppm]a

a.Daten von [178] und (kursiv und in Klammern) von [249]

Gesamtkruste
Ober-
kruste

mittlere 
Kruste Unterkruste

Cs 1.0 (2.6) 3.7 (2.4) 0.1 (0.3)

Rb 32 (58) 112 (62) 5.3 (11)

Pb 8.0 (12.6) 20 (15.3) 4.0 (4.2)

Ba 250 (390) 550 (402) 150 (259)

K 9100 (15800) 28000 (16700) 2800 (5000)

Th 3.5 (5.6) 10.7 (6.1) 1.06 (1.2)

U 0.91 (1.42) 2.8 (1.6) 0.28 (.2)

Nb 11 (12) 25 (8) 6 (5)

La 16 (18) 30 (17) 11 (8)

Ce 33 (42) 64 (45) 23 (20)

Sr 260 (325) 350 (281) 230 (348)

Nd 16 (20) 26 (24) 12.7 (11)

Hf 3.0 (3.7) 5.8 (4.0) 2.1 (1.9)

Zr 100 (123) 190 (125) 70 (68)

Sm 3.5 (3.9) 4.5 (4.4) 3.17 (2.8)

Eu 1.1 (1.2) 0.88 (1.5) 1.17 (1.1)

Ti 5400 (4200) 3000 (4200) 6000 (4800)

Gd 3.3 (3.6) 3.8 (4.0) 3.13 (3.1)

Tb 0.60 (0.56) 0.64 (0.58) 0.59 (0.48)

Dy 3.7 (3.5) 3.5 (3.8) 3.6 (3.1)

Y 20 (20) 22 (22) 19 (16)

Yb 2.2 (2.0) 2.2 (2.3) 2.2 (1.5)

Lu 0.30 (0.33) 0.32 (0.41) 0.29 (0.25)
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ABBILDUNG  155 Inkompatible Elemente in der kontinentalen Erdkruste nach den Daten von 
Taylor & McLennan (1985) für die Oberkruste und Rudnick & Fountain 
(1995) für Gesamtkruste, mittlere und untere Kruste

6.3.2 Seltene Erden in Plutoniten der kontinentalen Kruste

Bei der Kollision einer ozeanischen mit einer kontinentalen Platte entstehen basaltische 
Schmelzen im Mantelkeil über der subduzierten Platte. Diese Schmelzen können nahe der 
Moho steckenbleiben und differenzieren. Die weniger d ichten sauren Restschmelzen kön-
nen innerhalb der Kruste weiter aufsteigen und als Tonalite, Trondhjemite oder Granodio-
rite in der Oberkruste steckenbleiben. Dieselben Gesteinstypen können auch entstehen, 
wenn die Basaltschmelze in der Unterkruste kristallisiert und später (durch eine zweite 
Basaltintrusion) teilaufgeschmolzen wird. Untergeordnet können intermediäre Schmelzen 
auch durch direkte Aufschmelzung der subduzierten Platte entstehen; die modernen Ada-
kite mögen Ähnlichkeiten mit den archaischen tonalitischen Magmen aufweisen[250] oder 
auch nicht[251]. Bei der Kollision zwischen zwei kontinentalen Platten kommt es innerhalb 
der tiefen verdickten Kruste zur partiellen Aufschmelzung und Mobilisierung von Magmen 
die als granitische Schmelzen aufsteigen und in der Oberkruste steckenbleiben. Alle diese 
Plutonite werden unter dem Oberbegriff Granitoide zusammengefaßt. Die Magmen bilden 
in der Oberkruste mehr oder weniger große Plutone, oft in linearen Gürteln parallel zur 
Subduktions- bzw. Kollisionszone. Für die Oberkruste sind sie so charakteristisch, daß dafür 
eine granodioritische Zusammensetzung angesetzt wird[178]. Nach der großen Granit-
kontroverse von den 1940er bis hinein in die 1960er Jahre des 20. Jahrhunderts besteht 
heute Einigkeit dahingehend, daß auch die echten Granite (in der Definition des Streck-
eisen-Diagramms) intrusive Gesteine sind und nicht in-situ durch „Granitisierung” ent-
standen. Auch besteht ein weitgehender Konsens, daß sich echte Granite nicht direkt 
durch Differentiation von Basalt aus dem Erdmantel ableiten lassen, sondern durch Anate-
xis anderer Krustengesteine in Tiefen <40 km entstehen[252].
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Um die Bedeutung der Granitoide für die Evolution der kontinentalen Kruste abzuschät-
zen, sind die folgenden Beobachtungen wichtig[178]: Während des Archaikums dominieren 
die Na-reichen Varietäten, also Tonalite und Trondhjemite, welche die saure Komponente 
der bimodalen Sequenzen ausmachen. Seit dem späten Archaikum treten dann mit zuneh-
mender Häufigkeit die K-reichen Varietäten auf, also Granodiorite und Granite im engeren 
Sinn. Aus Isotopendaten (insbesondere Nd) wurde gefolgert, daß die Bildung der K-reichen 
Granitoide (und damit der Oberkruste) im Verlauf der Erdgeschichte episodisch erfolgt ist, 
insbes. von ≈2.8 – 2.5Ga, 2.0 – 1.6Ga, 1.2 – 0.9Ga sowie im Verlauf der bekannten Oroge-
nesen im Phanerozoikum. Diese Interpretation beruht vor allem auf Analysen von Gestei-
nen der Nordkontinente (Nordamerika, Nordeuropa) und von Australien.

Auf Grund von Unter-
suchungen an den 
Batholithen im Süd-
osten Australiens teilte 
man die dortigen Grani-
toide ihrem Ursprung 
nach in I(gneous)-Typ 
und S(edimentary)-Typ 
Gesteine ein[178]. Diese 
E inte i lung hat  s ich 
auch internat ional 
durchgesetz t .  Auf 
Grund ihrer anderen 
geotektonischen Stel-
lung werden davon 
noch M(antle)-Typ-[253]

und A ( lka l ine  oder 
anorogen oder 
„anhydrous“, also H2O-
arm)-Typ-Grani -
toide[254] unterschie-
den. Die ersteren sollen 
sich direkt durch Auf-
schmelzen des Mantel-
keils über einer Subduk-
tionszone ableiten oder 
durch extreme Differen-
z ie rung von Basa l t 
(Res t schmelzen in 
Lagenintrusionen), die letzteren zum Beispiel durch Aufschmelzen von dehydratisierter 
(granulitischer) Unterkruste. S-Typ-Granitoide haben SiO2-Gehalte zwischen ≈64 und 74%, 
ein hohes K2O/Na2O-Verhältnis (meist >1), ein hohes Al2O3/(Na2O + K2O + CaO)-Verhält-
nis (>1.05), relativ hohe Cr- und Ni-Gehalte und hohe initiale 87Sr/86Sr-Isotopenverhält-
nisse (Das sind die 87Sr/86Sr-Verhältnisse zur Zeit der Bildung der Granitoide.) (>0.708). All 
diese Merkmale sind auf ihre Ableitung aus Al- und K-reichen Metasedimenten zurückzu-
führen, meist tonige Gesteine, die auch relativ hohe Gehalte an Cr und Ni haben. I-Typ 
Granitoide dagegen haben durchweg niedrige Verhältnisse an K2O/Na2O, Al2O3/(Na2O + 
K2O + CaO) und 87Sr/86Sr, sehr variable SiO2-Gehalte und hohe Sr-Gehalte. Das niedrige 
87Sr/86Sr (gekoppelt mit relativ hohem 143Nd/144Nd) zeigt an, daß zwischen der Extraktion 
der basischen oder intermediären Ausgangsgesteine aus dem Erdmantel und der partiellen 
Anatexis und Granitmagmenbildung nur geologisch kurze Zeitspannen lagen. Besteht ein 
großer zeitlicher Unterschied zwischen beiden Ereignissen, dann kann sich der Sr- und Nd-
Isotopenunterschied zwischen I- und S-Typ Granitoiden allerdings verwischen. 
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ABBILDUNG  156  Profil der initialen Nd-Isotopenzusammensetzung
von Granitoiden im Westen der USA. Das in der Abbildung aufge-
tragene initiale εNd ist die 143Nd/144Nd-Isotopenzusammensetzung
einer Probe, zurückgerechnet auf die Zeit ihrer Bildung, relativ zur
Nd-Isotopenzusammensetzung eines über alle Zeit chondritischen
Reservoirs – der Gesamterde.
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Darüber hinaus ist festzustellen, daß zwischen I- und S-Typ Granitoiden ein kontinuierli-
cher Übergang bestehen muß, der besonders gut in der Nd-Isotopenzusammensetzung der 
Batholithe im Westen der USA erkennbar ist (Abbildung 156[255]), bei denen mit zuneh-
mendem Abstand von der Küste (der früheren Subduktionszone) der Einfluß des Erdman-
tels ab- und der Anteil an krustaler Komponente zunimmt. Die Nd-Isotopie der Granitoide 
an der Küste Nordkaliforniens und Oregons ist fast identisch mit Werten des Erdmantels 
und spricht damit für eine geologisch kurze Residenzzeit der krustalen Ausgangsgesteine, 
während im Osten Nevadas keine Mantelkomponente mehr nachzuweisen ist.

Im Lauf der variszischen Gebirgsbildung sind im Schwarzwald, den Vogesen, dem Bayeri-
schen und Oberpfälzer Wald, dem Fichtelgebirge, dem Erzgebirge und im Harz zahlreiche 
Granite intrudiert. Häufig sind dies Zweiglimmergranite. Ihrer Nd- und Sr-Isotopenzusam-
mensetzung entsprechend, handelt es sich weitgehend um S-Typ-Granite mit mehr oder 
weniger kleinen Anteilen einer Erdmantelkomponente[256],[257],[258],[259]. Das Vorhanden-
sein von (primärem) Muskovit spricht für die Herleitung aus Al-reichen Edukten, typi-
scherweise aus Metapeliten.

Die spätvariszischen 
Granite des Erzgebir-
ges (325 – 318 Ma alt) 
sind während einer 
Phase der Extension 
im Anschluß an den 
Kollaps des Orogens 
intrudiert. Es lassen 
sich drei Gruppen un-
terscheiden, nämlich 
Biotitgranite, Zwei-
glimmergranite und 
Li-Granite[259]. Ihre 
REE-Muster (Abbil-
dung 157) lassen sich 
im Verein mit anderen 
Spurenelementen (Ab-
bildung 158) derart in-
terpretieren, daß die 
Li-reichen Granite am 
höchsten differenziert 
sind. Kristallisation 
von Feldspäten verur-
sachte tiefe negative 
Eu-Anomalien und 
niedrige Sr-Gehalte. 
Ihre insgesamt gerin-
gen REE-Gehalte lassen sich durch Ausscheidung von REE-reichen Spurenmineralen erklä-
ren (Monazit, Xenotim, Orthit), d.h. die Seltenen Erden sind in Granitoiden nicht mehr als 
inkompatible Elemente zu betrachten. Das macht es schwierig bis unmöglich, aus ihrer 
Fraktionierung auf die Entwicklung solcher Magmen zu schließen. Die Nd- und Sr-Isoto-
penzusammensetzung dieser Granite zeigt an, daß Li-Granite und die beiden übrigen Ty-
pen aus unterschiedlichen Edukten erschmolzen sein müssen. Darüber hinaus werden die 
Li-Granite aus geringeren Aufschmelzgraden metasedimentärer Edukte abgeleitet als Biotit-
granite und Zweiglimmergranite. Sauerstoffisotopenanalysen der Granite des Schwarzwal-
des haben zu der Erkenntnis geführt, daß hydrothermale Alteration im Dach der Plutone 
eine verbreitete Begleiterscheinung bei der Abkühlung ist[260]. Serizitisierung der Feldspäte 
und Chloritisierung der Biotite verursachen nicht nur temperaturabhängige Verschiebun-
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gen im δ18O, sondern ändern auch die Rb/Sr-Verhältnisse und führen damit zu Verfäl-
schungen von Rb–Sr-Altersbestimmungen.

ABBILDUNG  158 Spurenelementmuster einiger varistischer Granite des Erzgebirges[259]

ABBILDUNG  159 initiale Nd-Isotopien von Granitoiden aus Mitteleuropa
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In Abbildung 159 sind noch initiale Nd-Isotopien von Granitoiden in Mitteleuropa gegen 
die Zeit ihrer Entstehung aufgetragen[261]. Es ist zu erkennen, daß die Granitoide in Harz 
und Schwarzwald im wesentlichen als S-Typ Gesteine zu klassifizieren sind, weil ihre Isoto-
pien zur Zeit der Magmenintrusion im oder in der Nähe des Feldes des mitteleuropäischen 
Grundgebirges liegen. Granitoide aus dem Odenwald und Xenolithe aus der mittleren Kru-
ste unter der Eifel haben Nd-Isotopensignaturen, die über dem Feld der mitteleuropäischen 
Kruste liegen; dies läßt auf eine Mischung zwischen einer Erdmantelsignatur (εNd ≥ 0) und 
einer krustalen Signatur schließen.

I-Typ-Granitoide kenn-
zeichnen die Westküste 
des amerikanischen 
Doppelkontinents. In 
Peru ist der Cordillera 
Blanca-Bathol i th  im 
Jungtertiär östlich hin-
ter dem großen Küsten-
bathol i th  int ru-
diert[262]. Er wird durch 
SiO2-reiche (>70%) und 
Na-reiche Zusammen-
setzungen dominiert. 
Die REE-Muster einiger 
Gesteine sind in Abbil-
dung 160 dargestellt. 
Tonalite, Quarzdiorite 
und Leukogranodiorite 
sind durch starke Frak-
tionierungen ausgewie-
sen mit sehr niedrigen 
Gehal ten an den 
schweren REE. Diese 
Muster erfordern die 
Mitwirkung von resi-
dualem Granat in der 
Quel le .  Das  Fehlen 
einer Eu-Anomalie zeigt die Abwesenheit von Plagioklas an. Die Nazca-Platte, die unter die 
Anden subduziert wird, ist an der Position des Cordillera Blanca-Batholiths zu alt, um 
direkt trondhjemitische Teilschmelzen aus der ehemaligen Ozeankruste zu erzeugen. 
Außerdem müßten Trondhjemite geringere Aufschmelzgrade subduzierter Ozeankruste 
repräsentieren als Tonalite. Der trondhjemitische Inselbogen (Cordillera Blanca) sollte 
daher näher an der Subduktionszone liegen als der tonalitische Inselbogen (peruanischer 
Küstenbatholith), wenn beide direkt aus der subduzierten Nazca-Platte erschmolzen wor-
den wären. Mit dem Hinweis auf seismische Daten argumentieren Petford und Ather-
ton[262], daß diese Granitoide Partialschmelzen einer basischen Intrusion in der Unterkru-
ste darstellen (die Kruste der Anden ist hier ca. 50 km mächtig; Plagioklas ist dort nicht 
mehr stabil), die dort in Granulitfazies (Granatpyroxenit) oder gar Eklogitfazies kristalli-
siert ist und durch einen späteren Wärmepuls (neuer Schub von Basaltmagma) teilaufge-
schmolzen wurde. Eine steile REE-Fraktionierung und die Abwesenheit ausgeprägter Eu-
Anomalien ist vergleichbar mit derjenigen der Tonalite und Trondhjemite der archaischen 
Kruste (z.B. [263], [264] – Abbildung 161). Sie müssen daher ebenfalls in großer Tiefe und 
in Gegenwart von residualem Granat und Abwesenheit von Plagioklas erschmolzen wor-
den sein.
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REE in Gesteinen der kontinentalen Erdkruste

 177

ABBILDUNG  161 REE in archaischen Tonaliten, Trondhjemiten und Dioriten

Granite vom A-Typ findet 
man einerseits in tieferen 
Bereichen kontinentaler 
Riftzonen, z.B. im Oslo-
Graben; in anderen Fäl-
len sind sie nach dem 
Ende einer Orogenese 
intrudiert, z.B. in SE-Aus-
tralien. Im Vergleich zu 
den I-Typ-Batholithen 
bilden sie in der Regel 
kleine Körper von maxi-
mal einigen zehner Kilo-
metern Durchmesser. 
Ihre Zusammensetzung 
reicht von peralkalisch 
(molares Na+K > Al – 
Alkaligranite im Streck-
eisen-Diagramm) bis Al-
überschüssig (molares Al 
> Na+K+Ca – Granite, 
zuweilen auch Granodio-
rite). Halogene, insbes. 
Fluor, erreichen oft grö-
ßere Gehalte; sie können 
als das Agens angesehen 
werden, das den Trans-
port von HFS-Elementen bewerkstelligt, die in diesen Graniten häufig angereichert sind. 
Zum Teil sind die Komplexe ringförmig und zoniert; dann treten neben den peralkalischen 
Graniten auch andere Granitoide, Syenite sowie vulkanische Äquivalente und sogar basal-
tische Vulkanite auf.

In der Unterkreide vor ca. 137 – 125 Ma sind in Zentralnamibia ca. 20 subvulkanische 
Komplexe von dominierend SiO2-reicher Zusammensetzung entstanden, zeitgleich mit der 
Bildung der Paraná–Etendeka-Flutbasaltprovinz, die das Auseinanderbrechen des süd-
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lichen Afrika und des südlichen Südamerika markiert. Bezüglich ihrer geotektonischen 
Stellung sind die Granitoide damit als anorogen zu charakterisieren. Die bekanntesten die-
ser Komplexe sind Erongo und der Brandberg. Zum Teil assoziiert mit diesen Granitoiden 
sind vulkanische Gesteine dazitischer bis rhyolithischer Zusammensetzung, untergeordnet 
sogar Basanite. Neben den Granitoiden treten geringe Volumina an alkalireichen Gabbros 
und an Karbonatiten als Subvulkanite auf. Die REE sind mäßig stark fraktioniert (Abbil-
dung 162), die Gehalte an schweren REE zum Teil sehr hoch, und negative Eu- und Sr-Ano-
malien sind stark ausgeprägt (Abbildung 163). Die Gehalte an Th, U, Nb und Ta können 
beträchtlich sein. Die initialen Nd-Isotopien sind äußerst variabel (zwischen -1 und -21 ε-
Einheiten, wobei der niedrige Wert der Isotopie mittelproterozoischer Gneise des benach-
barten Angola-Kratons ähnelt). Die Daten lassen sich durch ein binäres Mischungsmodell 
zwischen einer Erdmantelkomponente (entsprechend derjenigen der Etendeka-Flutbasal-
ten) und zwei krustalen Endgliedern erklären (mittlere Kruste des panafrikanischen 
Damara-Orogens sowie eine ältere Unterkruste). Basaltmagmen assimilieren danach Kru-
stenmaterial (und erzeugen Granite mit hohem εNd) oder stellen die Wärmequelle dar, wel-
che die partielle Aufschmelzung einer refraktären dehydratisierten Kruste verursacht hat 
(Granite mit niedrigem εNd). In jedem Fall zeigt die chemische Zusammensetzung dieser A-
Typ-Granitoide hohe Bildungstemperaturen an.

ABBILDUNG  163 Erweitertes REE-Diagramm für A-Typ-Granitoide und einen Vulkanit aus 
Namibia[265]

Eine enigmatische Gruppe von Gesteinen sind die Anorthosite, die i.w. aus Feldspat mit 
mittleren bis hohen Anorthitgehalten und aus untergeordneten mafischen Mineralen 
bestehen. Das Vorkommen von Anorthositmassiven intrusiver Natur ist fast ausschließlich 
auf das mittlere Proterozoikum (ca. 1.7 – 0.9 Ga) beschränkt. Große Anorthositkomplexe 
befinden sich in den Adirondack Mountains (Marcy-Massiv) im US-Bundesstaat New York 
und in Nain in Labrador. Darüber hinaus kommen Anorthosite als gering mächtige Lagen 
in archaischen Lagenkomplexen vor. Deren Feldspäte sind sehr anorthitreich (An80-95), und 
die Lagenkomplexe lassen sich einfach als Partialschmelzen des Erdmantels deuten, die in 
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der Kruste differenzierten. Demgegenüber haben die proterozoischen Anorthositkomplexe 
Feldspäte mit An40-60 und keine so einfache geologische Geschichte. 

Beispiele für REE-
Muster von verschie-
denen Anorthositen 
sind in Abbildung 
164 zusammenge-
stellt[178] , [266] , [267]. 
Die REE-Verteilungs-
muster entsprechen 
dabei i.w. denen von 
Feldspäten, die im 
Gleichgewicht mit 
einer Schmelze mit 
unfraktionierten REE 
stehen. Für das Bei-
spiel der archaischen 
Lagenintrusion ist 
die Interpretation 
sicherlich richtig, 
daß die Feldspäte 
Kumulate basischer 
Magmen sind. Und 
die Entstehung der anorthositischen Hochländer auf dem Mond stellt man sich so vor, daß 
es sich dabei um die frühe Kruste (>4 Ga) handelt, die aus einem tiefen Magmenozean kri-
stallisiert ist. Die proterozoischen Anorthositmassive haben aber im Gegensatz zu den 
archaischen Anorthositen nicht nur wesentlich anorthitärmere Feldspäte (was daran liegen 
könnte, daß der Mond arm an leichtflüchtigen Elementen wie den Alkalien ist), sondern 
auch erheblich niedrigere Mg/(Mg+∑Fe)-Verhältnisse. Diese Gesteine sind daher als Parti-
alschmelzen der tiefen Kruste gedeutet worden, und zwar entweder von Gesteinen tholeii-
tischer Zusammensetzung[266] oder einer Unterkruste, die zuvor eine granitische Teil-
schmelze verloren hatte[268]. Sowohl eine tholeiitische als auch eine residuale granulitische 
Unterkruste hätte niedrige Gehalte an wärmeproduzierenden Elementen. Die Wärme-
quelle, die zur Bildung der Teilschmelzen erforderlich wäre (>1300 °C), müßte dann wohl 
im Erdmantel zu suchen sein. Der Vorschlag, die Bildung der proterozoischen Anorthosite 
markiere die Wanderung eines Kontinents über einen stationären Hotspot[268] ist aber als 
höchst spekulativ anzusehen.

0.1

1

10

100

ch
o
n
d
ri
tn

o
rm

ie
rt
e 

H
äu

fi
g
ke

it

La Ce Pr Nd Sm Eu Gd Tb Dy Ho Er Tm Yb Lu

Anorthosite

Adirondacks (New York)
proterozoisch

Nain (Labrador)-
proterozoisch

Mond: Apollo15#15415

Bad Vermillion Lake(Ontario) - archaisch

ABBILDUNG  164  Verteilung der REE in präkambrischen Anorthositen



Seltene Erden in Materialien der Erde

180 

6.3.3 REE in Metamorphiten

6.3.3.1 Die kontinentale Unterkruste

Die Kenntnis der Zusammen-
setzung der kontinentalen Unter-
kruste ist wichtig für die Beurtei-
lung von Krustenmodellen. Weite 
Teile der Unterkruste sollten in 
Granulitfazies metamorph (oder 
direkt aus der Schmelze kristalli-
siert) vorliegen. Ihrer Natur nach 
sind die Gesteine der tiefen Kruste 
sowohl magmatischen als auch 
sedimentären Ursprungs. Sie sind 
uns einerseits in Form von tekto-
nisch an die Erdoberfläche trans-
portierter (z.B. Ivrea-Zone) und/
oder erodierter Unterkruste (vor 
allem in den Kratonen) als auch 
in Form von Xenolithen in alkali-
basaltischen und kimberlitischen 
Vulkaniten verfügbar. Druckab-
schätzungen von an der Ober-
fläche anstehenden Granuliten 
geben bis auf wenige Ausnahmen 
nur Bedingungen, die für mittlere 
Krustentiefen charakteristisch sind (<10 kbar) und in denen intermediäre und saure 
Gesteine dominieren. Es ist daher im Einzelfall zu entscheiden, ob solche Komplexe über-
haupt fossile Unterkruste repräsentieren. Darüber hinaus stehen Granulite in den Krato-
nen heute an der Erdoberfläche einer normal dicken Kruste an, und es ist zu fragen, was 
darunter folgt und in welcher Altersrelation diese Gesteine zu den Granuliten an der Ober-
fläche stehen. Granulitxenolithe geben demgegenüber oft Drucke, die für tatsächliche 
Unterkrustenbedingungen sprechen; sie haben in ihrer großen Mehrheit eine basische 
Zusammensetzung und stellen wohl die frischesten Proben der Unterkruste dar, die uns zur 
Verfügung stehen.

Beim Vergleich von an der Erdoberfläche 
anstehenden Granuliten mit bezüglich des 
Hauptelementchemismus ähnlich zusammen-
gesetzten Amphiboliten stellte Heier fest, daß 
Granulite niedrigere Gehalte an wärmeprodu-
zierenden und einigen anderen hoch inkom-
patiblen Elementen zu haben scheinen[269]. 
Dieser Befund ist inzwischen vielfach sowohl 
bestätigt als auch zurückgewiesen worden und 
scheint zumindest nur für einige Granulitkom-
plexe zu gelten, z.B. das Scourian in Schott-
land. Granulite sind unter den krustalen 
Gesteinen die einzigen, deren Minerale Fluid-
einschlüsse haben, die meist sehr CO2-reich 
sind. Das hat zu der – sehr kontrovers disku-
tierten – Interpretation geführt, daß die 
inkompatiblen Elemente bei der granulitfaziellen Metamorphose durch aus dem Erd-
mantel stammende fluide Phasen in höhere Krustenbereiche transportiert werden[270]. 
Durch diesen Verdrängungsmechanismus wird auch die Wasserarmut der Granulite erklärt. 
Demgegenüber steht die Vorstellung, daß die Unterkruste eine residuale Zusammenset-
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zung nach der Extraktion granitischer Schmelzen hat[178], eine Interpretation, die auch für 
die ≈2.5Ga alten Granulite des Scourian vorgebracht worden ist, aber weder klar zu bele-
gen[271] noch zurückzuweisen ist[272]. Die niedrigen initialen 87Sr/86Sr-Isotopenverhältnisse 
(<0.703) und niedrigen Rb/Sr-Verhältnisse der Granulite des Scourian werden heute aber 
vorzugsweise als primäre Charakteristika aufgefaßt, bedingt durch die Art der Ausgangsge-
steine. Die REE-Diagramme einiger Granulite des Scourian sind in Abbildung 165 darge-
stellt[271]. Der Befund, daß die REE-Gehalte geringer sind als die in granitischen Gesteinen 
der Oberkruste und der insgesamt positiven Eu-Anomalie, zusammen mit einigen Haupt-
elementtrends, veranlaßte die Autoren zu dem vorschlag der residualen Natur der Scou-
rian-Granulite.

Die Forderung nach einer positiven Eu-Anomalie der Unterkruste ist eine Konsequenz aus 
den Beobachtungen, daß (a) der residuale Erdmantel keine Eu-Anomalie zeigt* und (b) die 
Oberkruste eine deutlich negative Anomalie hat (Eu/Eu* ≈ 0.64 nach den Daten in der 
Tabelle 28 auf Seite 171†). Die Gesamtkruste sollte folglich (fast) keine Eu-Anomalie haben, 
und die Eu-Anomalie der Unterkruste läßt sich aus einer Massenbilanz abschätzen. Taylor 
& McLennan errechnen ein Eu/Eu* ≈ 1.12. Es sollte in der Unterkruste demnach größere 
Mengen an plagioklasreichen residualen oder Kumulatgesteinen geben. Unter den aufge-
schlossenen Granuliten – und hier vor allem unter den archaischen (siehe Abbildung 166
und Abbildung 167[274]) – sind dies vor allem Gesteine saurer und intermediärer Zusam-
mensetzung, während die basischen Glieder oft keine Eu-Anomalie oder gar eine negative 
zeigen[271],[275].

Unter den basischen Granulitxenolithen gibt es dagegen eine große Gruppe von Vertretern 
mit positiven Eu-Anomalien (siehe Abbildung 168[276],[277]); es sind dies vor allem Granu-
lite, die wegen ihrer meist hohen Mg/(Mg+∑Fe)-Verhältnisse als Kumulate angesprochen 
werden können. Weite Variationen der Gehalte kompatibler Elemente (Ni, Cr) machen es 
unwahrscheinlich, daß es sich dabei um residuale Gesteine handelt. Inwieweit die Gesteine 
in der tiefen Kruste per Saldo eine positive Eu-Anomalie haben, die ausreichend ist, um die 
negative Anomalie der Oberkruste zu kompensieren, ist nicht eindeutig zu ermitteln. Auch 
ist unklar, wie die großen positiven Anomalien der archaischen sauren Granulite entste-
hen. Es ist jedenfalls unwahrscheinlich, daß sie durch partielle Aufschmelzung in den Teil-
schmelzen erzeugt werden können; andererseits können sie auch nur dann als residuale 
Gesteine gedeutet werden, wenn das Ausgangsgestein in der tiefen Kruste bereits eine gra-
nitische bis granodioritische Zusammensetzung (sowie positive Eu-Anomalien) hatte[274]. 
Da nicht sinnvoll erscheint, der archaischen Unterkruste generell einen solch differenzier-
ten Chemismus zuzuschreiben, werden derartige Ausgangsgesteine in der Unterkruste 
wohl nur lithologisch geringe Mengen ausgemacht haben. Die basischen Granulitxenoli-
the werden demgegenüber meist als Kumulate von in die Unterkruste intrudierten basi-
schen Magmen angesehen. Aber auch sie nehmen sicherlich nicht die nötigen großen 
Mengen in der Unterkruste ein, die zum Ausgleich der negativen Eu-Anomalie der Ober-
kruste erforderlich ist – andernfalls wäre die Unterkruste wesentlich basischer als nach geo-
chemischen Überlegungen und auf Grund von geophysikalischen Beobachtungen zu 
erwarten ist.

* Negative Eu-Anomalien werden gelegentlich in Gesteinen beobachtet, die dem Erdmantel zugeord-
net werden, z.B. in Peridotitxenolithen aus Japan[273] oder Ultramafiten aus Ophiolithen [z.B.[126]]. 
Im ersten Fall mag subduzierte Ozeankruste mit Sedimenten für die Anomalie verantwortlich sein. 
Im zweiten Fall wurde vorgeschlagen, daß der Ophiolith beim Aufstieg im Stabilitätsfeld von Pla-
gioklasperidotit partiell aufschmolz, wobei Plagioklas quantitativ in die Schmelze eintrat. Die große 
Mehrheit der Mantelgesteine läßt jedoch im Rahmen der analytischen Fehler keine Eu-Anomalien 
erkennen.

† Eu* ist der aus dem REE-Muster zwischen Sm und Gd [oder Tb] interpolierte Eu-Gehalt unter der 
Voraussetzung, die Probe habe keine Eu-Anomalie. Eu* läßt sich rechnerisch ermitteln zu 

Eu Sm Gdn
Sm Gd Sm Gd Sm Gd

n n
n n n n n n* . log log . log log

= = = = ×+ × ×( )[ ] ( )[ ] [ ]10 10 100 5 0 5
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ABBILDUNG  167 Häufigkeitsverteilung von Eu-Anomalien in Granuliten

In Abbildung 169 ist die Zusammensetzung der Unterkruste, wie sie sich aus einer Auswer-
tung von Granulitxenolithen weltweit ergibt[278], der Modellzusammensetzung von Taylor 
& McLennan gegenübergestellt. Große Unterschiede ergeben sich vor allem bei den hoch 
inkompatiblen Elementen, während von den REE ab gute Übereinstimmung zu konstatie-
ren ist. Die erheblichen Unterschiede bei den schweren Alkalien und beim Ba ergeben sich 
vermutlich daraus, daß unter den Granulitxenolithen lokal auch pelitische Metasedimente 
stark vertreten sind (z.B. im Massif Central) und einen großen Einfluß auf die Mittelwerte 
der hoch inkompatiblen Elemente haben. Immerhin ist auch aus diesen Daten nicht abzu-
lesen, daß eine starke Verarmung der Unterkruste an Elementen mit großen Ionenradien 
und an wärmeproduzierenden Elementen ein allgemeines Merkmal dieser Region ist.
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Eine weitere Frage, welche sich 
durch Untersuchung von Xeno-
lithen mehrfach stellte, ist die 
nach dem – magmatischen und/
oder metamorphen – Alter der tie-
fen Kruste in Relation zu den 
Oberflächengesteinen, d.h. bleibt 
das Alter mit der Tiefe fast unver-
ändert, wird es höher oder gerin-
ger. Isotopenanalysen ergeben 
kaum jemals eindeutige Befunde. 
In Sm–Nd-Isochronendiagram-
men streuen die Daten einzelner 
Xenolithe mehr oder weniger um 
eine beste Gerade, wie in Abbil-
dung 170–links am Beispiel von 
Granuliten aus australischen Kim-
berliten skizziert ist[280]. Das wird, 
zusammen mit Spurenelement-
korrelationen, als Indiz dafür 
gewertet, daß die Xenolithe koge-
netisch sind. Ob die beste Gerade 
durch die Isotopendaten aber 
einem geologischen Alter (mag-
matische Bildung oder Granulitfa-
ziesmetamorphose) entspricht oder einer Mischungslinie[281] (ein in die Kruste eindringen-
des Magma assimiliert Nebengestein und erfährt parallel dazu fraktionierte Kristallisation), 
ist nicht zu entscheiden, auch wenn im Fall der Xenolithe von Calcutteroo einiges für letz-
tere Interpretation spricht (rechter Teil von Abbildung 170). 

ABBILDUNG  169 Vergleich zwischen einer Modellunterkruste und der mittleren Zusammen-
setzung von Granulitxenolithen
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ABBILDUNG  170 Sm–Nd-Isochronendiagramm (oben) und zurückgerechnete Sr–Nd-Isoto-
penzusammensetzungen (unten) von Granulitxenolithen aus Calcutteroo 
(Südaustralien)

Ein solcher Ursprung durch „crustal underplating” wurde auch für Ostaustralien durch Pb-
Isotopenanalysen nahegelegt[282]. Underplating mag ein Grund mit sein, daß in Xenolith-
populationen basische Chemismen dominieren, während in an der Erdoberfläche aufge-
schlossener Unterkruste saure bis intermediäre Zusammensetzungen überwiegen. Durch 
reflexionsseismische Untersuchungen ist in den vergangenen Jahren vielerorts (z.B. auch 
im Oberrheingraben/Schwarzwald) eine lamellierte Struktur der Unterkruste gefunden 
worden; eine Interpretation der Lamellen ist die, daß es sich um intrudiertes und kristalli-
siertes basisches Magma handelt. Wenn aber Underplating ein wesentlicher Mechanismus 
des Krustenwachstums (zumindest im Phanerozoikum) ist, dann wird verständlich, wes-
halb in den kaledonischen bis alpidischen Orogenesen scheinbar wenig neue Kruste durch 
Differentiation aus dem Mantel gebildet wurde, und die eingangs in diesem Kapitel 
erwähnten Modelle bedürfen einer Überarbeitung. Wenn tholeiitische wasserarme Mag-
men in der Unterkruste fraktioniert kristallisieren, dann wäre dies eine weitere alternative 
Möglichkeit, die trockene Natur und niedrigen Gehalte an LIL- (large ion lithophile) Ele-
menten in Teilen der kontinentalen Unterkruste zu erklären, ohne jedesmal Mechanismen 
des Verlustes einer Schmelz oder fluiden Phase – und damit von LIL-Elementen anrufen zu 
müssen.

6.3.3.2 Das Verhalten der REE bei der Metamorphose

Die in diesem Kapitel angeführten Beobachtungen und daraus abgeleiteten Modelle der 
Krustenzusammensetzung, insbesondere was die Unterkruste anbelangt, beruhen vielfach 
auf der Untersuchung von metamorphosierten Magmatiten. Dabei wurde stillschweigend 
unterstellt, daß bei der Metamorphose wesentliche und großräumige Elementmobilisie-
rungen unterbleiben. Natürlich werden bei der Metamorphose Fraktionierungen der Spu-
renelemente im Nahbereich als Folge der Änderung des Mineralbestands auftreten. Für Ele-
mente, die nur schlecht in die Kristallstrukturen der metamorphen Minerale passen, wird 
man mobiles Verhalten erwarten und mit einem Transport auch über größere Entfernun-
gen rechnen müssen, vor allem für Elemente, die in Fluiden gut löslich sind. Manche 
Minerale in Metamorphiten sind zudem oft zoniert, sowohl in bezug auf den Haupt-
element- als auch den Spurenelementchemismus als Folge der sich ändernden Temperatur- 
und Druckbedingungen und der Verfügbarkeit von Elementen. Vor allem der Granat 
gehört in diese Kategorie. So ist lange bekannt, daß die Kerne der Granate häufig reich an 
Mn sind. Beim Granatwachstum wird das Mangan aus der Umgebung rasch verbraucht, so 
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daß im späteren Stadium des Wachstums kaum noch Mn verfügbar ist; die Granate werden 
dann zunehmend reich an Fe und Mg. Solche prograden Wachstumszonierungen bleiben 
für Hauptelemente häufig erhalten, wenn die Metamorphosetemperaturen ≈650 °C nicht 
überschritten haben[283].

Ein Beispiel für REE-Zonierung in 
Granat ist in Abbildung 171 für 
Granatkern/-rand-Paare aus Eklo-
giten angegeben[284]. Danach 
haben die Granatkerne erheblich 
höhere Gehalte an schweren REE 
als die Ränder, aber wesentlich 
geringere Gehalte an mittleren 
REE bei identischen Nd-Konzen-
trationen. Die Unterschiede bei 
den schweren REE lassen sich 
plausibel erklären durch die 
Annahme, daß im späten Stadium 
der Metamorphose nur noch 
geringe Mengen an Yb und Lu aus 
dem Abbau anderer Minerale ver-
fügbar waren (Konkurrenz mit 
anderen Mineralen scheidet aus, 
weil Granat der einzige wichtige 
Träger der schweren REE in diesen 
Gesteinen ist.). Schwerer zu erklä-
ren sind dagegen die Unter-
schiede bei den mittleren REE. 
Möglicherweise führte die gerin-
gere Aufnahme dieser Elemente 
in die Granatkerne zu ihrer Konzentrierung in der Umgebung; als Folge erhöhte sich der 
Einbau beim weiteren Granatwachstum sukzessive.

Zonierungen der REE scheinen im Granat bis 
zu höheren Temperaturen erhalten zu bleiben 
als solche der Hauptelemente. Abbildung 172
zeigt die Zonierung von Yb, Er, Dy und Gd über 
ein Granatkorn aus einem Metapelit der oberen 
Amphibolitfazies des Damara-Orogens in 
Namibia[285]. Für die schweren REE findet man 
einen steilen Abfall der Gehalte zum Rand des 
Korns hin. Solche Muster werden häufig durch 
eine Rayleigh-Fraktionierung angenähert. 
Danach errechnet sich die Konzentration eines 
kompatiblen Spurenelementes CMin in einem 
Mineral zu

[GL 92]

Darin steht D für den Verteilungskoeffizienten, 
CMatrix für die Konzentration des betrachteten 
Elementes im Gesamtgestein (ohne das betrachtete Mineral Min), WMin/WMatrix steht für 
den relativen Massenanteil des Minerals Min im Gestein, WMin steht für die gesamte Masse 
des Minerals, das zu einem bestimmten Zeitpunkt in dem betrachteten Gesteinsvolumen 
vorhanden ist. Der Verteilungskoeffizient D wird abgeschätzt für WMin/WMatrix = 0, also den 
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Beginn des Wachstums des Minerals, indem die gemessene Konzentration des Elementes 
im Kern des Minerals für CMin eingesetzt wird (WMatrix geht dann gegen W0, die Masse des 
Systems). Weiterhin wird unterstellt, daß im Verlauf des Wachstums des Minerals die 
betrachteten Elemente nur von außen bezogen werden, daß also eine Homogenisierung 
durch Diffusion im Mineral unterbleibt. Man berechnet CMin für jeweils kleine Wachs-
tumsinkremente ΔWMin. Die Konzentration des Elementes in der Matrix verringert sich ent-
sprechend dem Anteil, der zu jedem Zeitpunkt im Mineral festgelegt ist. Es resultiert eine 
glockenförmige Konzentrationskurve für das Mineral, die umso schmaler und steiler ist, je 
mehr Körner des Minerals pro Volumeneinheit im Gestein vorhanden sind, weil benach-
barte Minerale miteinander in Konkurrenz treten[286],[287].

Systematische Untersuchungen zur (Im)Mobilität der REE bei der Metamorphose sind spär-
lich, wenn man von Versuchen zur hydrothermalen Verwitterung von Basalten absieht. 
Diese Versuche haben überwiegend zu dem Resultat geführt, daß die REE selbst bei Tempe-
raturen um 500°C nicht oder kaum mobil sind, wenn es sich bei der fluiden Phase um See-
wasser handelt[79]. Andererseits wurden in submarinen Hydrothermalquellen relativ hohe 
REE-Gehalte gemessen[288]. Als Ursache wird vermutet, daß die REE in Meerwasser stabile 
Karbonatkomplexe ausbilden können. Experimente unter Bedingungen des oberen Erd-
mantels zeigen, daß die REE in H2O- und/oder CO2-reiche fluide Phasen mit hohen Vertei-
lungskoeffizienten eintreten, die leichten REE stärker als die schweren REE[289]. Diese Expe-
rimente bieten eine Möglichkeit, die Anreicherung der leichten REE in vom 
Hauptelementchemismus her residualen Peridotiten zu erklären (siehe Kapitel 6.1, Seite 
128). Für Gesteine in der Natur wurde Mobilität der REE für die Bildung von Granuliten in 
Enderby-Land (Antarktis) und in Zentralaustralien beschrieben[290],[291]. Zumindest im letz-
ten Fall scheint die Ursache in der Gegenwart fluider Phasen bei der Metamorphose gele-
gen zu haben. Für Metamorphose unter trockenen Bedingungen gibt es dagegen keine har-
ten Hinweise auf eine Mobilität der REE. Nach dem gegenwärtigen Stand des Wissens sollte 
man daher davon ausgehen, daß sich die REE bei der Metamorphose immer dann mobil 
verhalten können, wenn fluide Phasen oder Schmelzen anwesend sind und mit dem 
Gestein (partiell) reäquilibrieren, also unter Bedingungen des offenen Systems. Bei der 
Metamorphose von primär trockenen Gesteinen ohne Beteiligung fluider Phasen wird man 
mit immobilem Verhalten der REE rechnen können.

In der Geochemie gelten die 
REE, verglichen mit vielen 
anderen Elementen, gemein-
hin als ziemlich immobil über 
den Bereich eines Handstücks 
oder größer. Daher glaubt 
man, aus der REE-Verteilung 
von Metamorphiten, zusam-
men mit  deren Haupt-
elementchemismus und eini-
gen anderen immobi len 
Elementen (Zr, Hf, Nb, Ta), auf 
die Art der Edukte schließen zu 
können. So zeigen z.B. viele 
Amphibolite und Eklogite REE-
Verteilungsmuster wie man sie 
in tholeiitischen Basalten oder 
Gabbros findet (siehe Abbil-
dung 173), saure Gneise zeigen 
Muster wie Granitoide oder 
Sedimente, basische Granulite 
Muster wie Cpx-Plag-Kumu-
late. Das ist in Abbildung 173
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am Beispiel von Eklogiten erläutert[284] Eklogite, die sich vom Hauptelementchemismus als 
ehemalige tholeiitische Schmelzen interpretieren lassen, bestätigen das durch ihre REE-
Muster. Al-reiche (disthenführende) Eklogite zeigen oft positive Eu-Anomalien, die auf 
Plag-reiche Kumulate als Ausgangsgesteine hindeuten, obwohl die heutige Paragenese kei-
nerlei Hinweis mehr auf die Existenz von Feldspäten zuläßt.

6.3.4 REE im sedimentären Bildungsbereich

6.3.4.1 Das Verhalten der REE bei der Verwitterung

Sedimente bauen weite Teile 
der kontinentalen Oberkruste 
auf und bedecken als mehr 
oder weniger dünne Haut die 
Ozeanböden. Der Anteil von 
Sedimenten in der kontinen-
talen Unterkruste ist schwieri-
ger abzuschätzen. Metasedi-
mente bilden jedoch sehr oft 
Teile von Granulitkomplexen, 
die ihre metamorphe Prägung 
in der tiefen Kruste erfahren 
haben. Man unterteilt die 
Sedimente gewöhnlich in kla-
stische, chemische und bio-
gene Sedimente. Klastische 
Sedimente können entstehen 
durch Verwitterung primärer*, 
und sekundärer Magmatite, 
von Sedimenten und allen 
Arten von Metamorphiten.

Bei einem vollständigen Ver-
witterungsvorgang können 
mindestens  dre i  S tadien 
unterschieden werden[178], die 
aber nicht jeweils vollständig 
durchlaufen werden müssen. 
Im ersten Stadium dominie-
ren noch die primären Mine-
rale, und es bilden sich amor-
phe  Phasen,  Chlor i te , 
Tonminera le  komplexer 
Struktur und Zusammenset-
zung, z.T. mit hoher Ionen-
austauschkapazität (Smektite: 
Montmorillonitgruppe). In 
einem intermediären Stadium 
ändert sich unter den Tonmineralen das Verhältnis Smektit/Illit zugunsten der Smektite. 
Im letzten Stadium ist die feinkörnige Fraktion durch Kaolinit, Gibbsit, Quarz und Eisen-
oxide bestimmt, alles Minerale, die nur noch geringe Ionenaustauschkapazität aufweisen. 
Dieses letzte Stadium, das bis zur Bildung von Bauxiten gehen kann, ist allerdings nur 
unter Bedingungen extremer Verwitterung an Land verwirklicht. Während des ersten und 

* Das sind Gesteine, die nach ihrer Differentiation aus dem Erdmantel noch nicht Verwitterungspro-
zessen ausgesetzt waren, sondern allenfalls Metamorphosen.
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des zweiten Stadiums werden insbesondere die Alkali- und Erdalkalielemente mobilisiert. 
Die größten der Ionen (K, Rb, Cs, Ba) können allerdings weitgehend in Tonminerale einge-
baut werden oder gegen kleinere Ionen ausgetauscht werden. Die REE und andere gemein-
hin als „inkompatibel” bezeichnete Elemente wie Nb, Ta, Ti, Zr, Hf oder Th gelten bei die-
sem Vorgang als wenig mobil. Bei der Bedeutung von Verwitterungsprozessen im 
geochemischen Kreislauf ist allerdings bedauerlich, daß wesentliche Details der Vorgänge 
bei der chemischen Verwitterung von Gesteinen auf den Kontinenten nur unvollkommen 
verstanden sind.

Eine schon recht alte Untersuchung 
wurde an einem Verwitterungsprofil 
über einem Granodiorit im Süd-
osten Aust ra l iens  vorge-
nommen[292]. Danach dringt CO2-
gesättigtes Regenwasser in den Bo-
denhorizont ein. Die Wirkung des 
CO2 wird noch verstärkt durch Hu-
mussäuren; beide bewirken eine 
Freisetzung eines Teils der REE, vor-
nehmlich als Karbonatkomplexe. 
Wenn diese Wässer auf den unver-
witterten Granodiorit treffen, grei-
fen sie Feldspäte und Biotite an. De-
ren Umsetzung zu Tonmineralen 
verursacht eine pH-Erhöhung, die 
wiederum zu einer Ausfällung und/
oder Adsorption der REE an die Ton-
minerale führt. Die REE werden 
demnach nur über geringe Distan-
zen in Lösung transportiert. Beim 
weiteren Transport der detritischen 
Minerale und Mineralneubildungen 
über fließende Gewässer in die Welt-
meere verbleiben sie dagegen offensichtlich an diese Minerale gebunden; sie verhalten sich 
also immobil.

TABELLE  29: REE-Gehalte von Meer-und Flußwasser [ppt = 10-12 g/g]a

a. See- und Flußwasserdaten aus: D.G. Brookins (1989)[295]; Daten für Hydrothermalwässer aus: A. 
Michard (1989)[296]

Atlantik, 
100m

Atlantik, 
2500m

NW-Pazi-
fik, Oberfl.

NW-Pazi-
fik, 

2500m

Garonne 
(Frank-
reich)

Valles Calde-
ra (New Me-

xico)

Dominica 
(Kleine An-

tillen)
Larderello 
(Italien)

MAR, 
23°N

La 1.81 4.08 1.2 6.5 47.5
Ce 2.35 3.68 1.4 1.3 79 200000 19900 8.3 410
Nd 1.85 3.61 0.74 4.3 37.9 90000 6800 3.1 244
Sm 0.401 0.714 0.15 0.80 7.8 16000 1070 0.69 60
Eu 0.0979 0.136 0.050 0.21 1.48 2700 328 0.2 234
Gd 0.536 1.13 0.25 1.3 8.5 13500 950 0.8 53
Dy 0.777 0.991 0.33 1.6 9500 920 0.45 33
Er 0.681 0.851 0.28 1.6 4.2 3980 585 0.25 12
Yb 0.614 0.829 0.19 1.4 3.64 3300 630 0.21 8
pH ≈8 ≈8 ≈8 ≈8 ≈5 1.33 1.96 8.32 4.7
T [°C] ≈3 ≈3 43 83 98 330
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ABBILDUNG  175  Korrelation zwischen pH-Wert und
Nd-Gehalt von Hydrothermalwässern [Daten von Mi-
chard (1989)[296]]
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Die Frage nach dem Bindungszu-
stand der REE an Tonminerale ist 
nicht leicht zu beantworten, da 
systematische Untersuchungen 
rar und nicht eindeutig interpre-
tierbar sind. Wegen der Feinkör-
nigkeit der Tonminerale ist es 
kaum möglich, die verschiedenen 
Minerale aus einem Gemenge zu 
trennen. Ätzexperimente haben 
gezeigt, daß 20 – 95% der REE mit 
Mineralsäuren (2%ige HCl) oder 
Komplexbildnern (Oxalsäure, 
EDTA) aus Tonen herausgelöst 
werden können[293],[294], was dar-
auf hindeutet, daß sie z.T. nur 
locker gebunden sind. Das trifft 
sicherlich auf Smektite zu, die 
über ein beträchtliches Ionenaus-
tauschvermögen verfügen und 
bei denen der höchste prozen-
tuale Anteil an REE in Lösung 
ging, während nur ein geringer 
Anteil der REE in Kaolinit löslich 
war. Ein Teil der REE wurde außer-
dem in den Tonen dispers verteiltem Apatit zugeschrieben[293]. Nach eigenen Erfahrungen 
kann ein beträchtlicher Anteil (bis 2/3) der schweren REE in Tonen auch an Spurenmine-
rale, insbesondere Zirkon gebunden sein.

Die Verwitterungsprozesse der 
basaltischen Ozeankruste sind 
bezüglich des REE-Verhaltens 
einigermaßen gut untersucht. 
Besonders anfällig für den Angriff 
des Meerwassers ist das basalti-
sche Glas, dessen Verwitterung als 
Palagonitisierung bezeichnet wird. 
Dabei bilden sich Zeolithe und 
smektitische Tonminerale. Die 
REE können dabei in geringem 
Maße mobilisiert werden, abhän-
gig  vom Verhältnis  Wasser/
Gestein, der Wassertemperatur 
und vor allem vom pH-Wert des 
Wassers[297].

Die geringe Mobilität der REE im 
Verwitterungskreislauf ist sicher-
lich auf ihre geringe Löslichkeit in 
Wässern mit neutralem oder alka-
lischem pH zurückzuführen. In 
Tabelle 29 sind die REE-Gehalte 
verschiedener Proben von Meer-
wasser, Flußwasser und verschiedenen Hydrothermalwässern aufgeführt und in Abbildung 
174 aufgetragen. Die Gehalte liegen für Meerwasser nur im ppt-Bereich, im Flußwasser 
schon wesentlich höher (infolge des niedrigeren pH-Werts) und können in Hydrothermal-
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wässern extreme Variationen zeigen, wobei sich eine Korrelation zwischen REE-Gehalt und 
pH-Wert zeigt Abbildung 175). Positive Eu-Anomalien (bis zu zwei Zehnerpotenzen) wur-
den nur in sauren und chloridbetonten Hochtemperaturwässern beobachtet. Insgesamt 
bleibt festzuhalten, daß die REE-Gehalte selbst in Hydrothermallösungen gering sind im 
Vergleich zu Gesteinen und daher für die Massenbilanz im marinen Bereich nur eine unter-
geordnete Rolle spielen.

Im Meerwasser kommen die REE vor allem als Komplexe 
gebunden an Karbonat und als freie Ionen vor (Abbil-
dung 176[295]), die zusammen mindestens 95% der in 
Lösung befindlichen REE ausmachen. Der Rest tritt als 
Phosphat-, Sulfat- und Chloridkomplexe auf. Bei Betrach-
tung der Tabelle 29 fällt auf, daß die REE-Gehalte in Ober-
flächenwässern der Meere niedriger sind als in Tiefenwäs-
sern. Die Ursache dafür l iegt darin, daß in den 
Oberflächenzonen ein Teil der ursprünglich gelöst zuge-
führten REE an anorganische und organische Schweb-
stoffe adsorbiert wird. Die anorganischen Schwebstoffe 
werden unterhalb der phototrophen Schicht in einigen 
100m Tiefe oxidiert und die REE daraus freigesetzt. Karbo-
natschalen lösen sich beim Absinken in die Tiefe unter-
halb der Karbonatkompensationstiefe auf. Die negativen 
Eu-Anomalien des Meerwassers spiegeln sicherlich die 
Quelle der REE – Gesteine der kontinentalen Erdkruste – 
wider. Ein weiteres markantes Merkmal des Seewassers ist 
die negative Ce-Anomalie. Sie ist darauf zurückzuführen, 
daß bei dem relativ hohen pH-Wert von ≈8 das Oxidati-
onspotential soweit erhöht wird, daß Ce4+ stabil wird, 
welches noch eine wesentlich niedrigere Löslichkeit im 
Wasser hat als die dreiwertigen REE und daher von diesen 
fraktioniert wird, vor allem durch Einbau in Mangan-
knollen (siehe Seite 191). Die Oxidation scheint in Fluß-
wässern, aber auch in ufernahen Flachmeergebieten, 
nicht stattzufinden, da in solchen Gewässern keine Ce-
Anomalie beobachtet wird.

Insgesamt wird nur ein geringer Teil (wenige Prozent) der REE den Ozeanen in gelöster 
Form zugeführt. Die niedrigen REE-Gehalte des Meerwassers bedingen kurze Residenzzei-
ten* τ von durchschnittlich nur einigen 100 Jahren, d.h. statistisch wird ein REE-Ion nach 
dieser Zeit wieder aus dem Meerwasser entfernt (siehe Tabelle 30[295]). Die besonders nied-
rige Residenzzeit des Ce ist das Ergebnis seiner höheren Wertigkeitsstufe und rascheren 
Entfernung durch Ausfällung. Für die Entfernung der REE aus dem Meerwasser sind sowohl 
biogene als auch chemische Prozesse verantwortlich. Unter den biogenen Prozessen sind – 
trotz niedriger Absolutgehalte – der Einbau in Schalen der Foraminiferen und in geringe-
rem Maße – trotz höherer Gehalte und Anreicherungsfaktoren gegenüber Seewasser von 
>107 – der Einbau in die phosphatischen Fischknochen und -zähne zu nennen (Abbildung 
177[119]; hier sind die REE-Gehalte auf die des nordamerikanischen Tonschieferdurch-
schnitts normiert). 

* Die residence time τ eines Elementes ist definiert als Verhältnis von (Masse dieses Elementes in den 
Ozeanen) dividiert durch den (durchschnittlichen jährlichen Elementfluß durch die Ozeane). Un-
ter Gleichgewichtsbedingungen wird dieser Elementfluß der jährlichen Einbringung des betrachte-
ten Elementes in die Ozeane durch die Zuflüsse und den Windeintrag entsprechen oder seiner 
Entfernung durch Ausfällung und Sedimentation.

TABELLE  30:  Residenzzeiten 
der REE im Meerwasser [a]a

a. Werte in [ ] sind inter- bzw.
extrapoliert


b

b. errechnet aus der Ausfällung
der REE (Sedimentationsrate)

�c

c. errechnet aus Eintrag von REE
in die Meere (Flüsse und Wind)

La 690 240

Ce 400 110

Pr [640] (360]

Nd 620 450

Sm 600 220

Eu 460 470

Gd 720 300

Tb [760] [320]

Dy 810 340

Ho [890] [380]

Er 980 420

Tm [980] [420]

Yb 970 410

Lu [970] [410]
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Unter den rein chemischen Pro-
zessen sind die Bindung an Mn-
Knollen, Zeolithe und Smektite
(Abbildung 178[293]), Phosphorite 
und hydrothermal alterierte 
Ozeankruste zu nennen. Dabei 
fällt auf, daß die biogenen Proben, 
aber auch Zeolithe und Smektite, 
meist negative Eu-Anomalien zei-
gen. Das deutet an, daß die REE – 
zumindest zum Teil – aus dem See-
wasser bezogen werden. Für die 
biogenen Proben ist das leicht ver-
ständlich, da Organismen dem 
Meerwasser die zum Aufbau ihrer 
Skelette notwendigen Metallio-
nen entnehmen müssen. Bei Zeo-
lithen und Smektiten ist die Erklä-
rung nicht eindeutig möglich, da 
sich diese Minerale auf Kosten 
anderer Minerale und von vulka-
nischem Glas bilden, die keine 
solche Anomalie haben sollten. 
Demgegenüber zeigt die positive 
Ce-Anomalie der Manganknollen 
an, daß bei der chemischen Ausfällung von Mn und anderen Elementen der Fe-Gruppe das 
vierwertige Ce mitgefällt wird. Dies ist zumindest ein wichtiger Prozeß, der die negative Ce-
Anomalie des Meerwassers erzeugt. In Tabelle 31 sind Abschätzungen der REE-Sedimenta-
tionsraten für den Pazifik, aufgeteilt auf verschiedene Komponenten, angegeben. Danach 
sind Smektite und Zeolithe für die Massenbilanz der den Ozeanen in gelöster Form zuge-
führten oder in der Ozeankruste mobilisierten REE am weitaus wichtigsten, aber dennoch 
von nur untergeordneter Bedeutung im Vergleich zum Detritus.

Im aquatischen Milieu kommt es durch Komplexbildungen von Kationen mit Karbonat 
und organischen Molekülen neben den durch unterschiedliche Ionenradien und Ladun-
gen hervorgerufenen Elementfraktionierungen auch zu überraschenden Effekten. Schon 
seit längerem bekannt ist die relative Anreicherung von Y gegenüber Ho im Meerwasser 
(siehe auch Abbildung 179 für den Nordwestpazifik). Beide Elemente haben identische 
Ionenradien, so daß sie sich unter normalen magmatischen und metamorphen Bedingun-
gen identisch verhalten, weshalb in der Petrologie Y auch als Ersatz für die schweren REE 

TABELLE  31: Jährliche REE-Sedimentationsraten im südlichen Pazifik [ng/cm2]a

a. Angaben nach [298]; Nicht berücksichtigt sind lithogene Komponenten, die ca. das 
Dreifache ausmachen.

REE-Einbau in: La Ce Nd Sm Eu Tb Yb
Biogenes CaCO3 0.49 0.36 0.46 0.08 0.02 0.01 0.04

Biogenes SiO2 0.10 0.14 0.09 0.03 0.01 0.00 0.02

Fe-Mn-Knollen 0.14 0.44 0.16 0.03 0.01 0.01 0.01

Montmorillonit 1.26 1.79 1.27 0.28 0.07 0.06 0.22

Phillipsit 0.50 0.18 0.50 0.10 0.02 0.02 0.07

Amorphe Phasen 0.42 1.64 0.45 0.08 0.02 0.02 0.03

∑ 2.91 4.55 2.93 0.59 0.15 0.12 0.38
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Verwendung findet. Da weder das Wasser von Flüssen noch Regenwasser eine nennenswerte 
Y/Ho-Fraktionierung aufweist, muß diese Separation im Ozean stattfinden.

ABBILDUNG  179 REE–Y-Fraktionierung in Meerwasser und in Regenwasser[299]

Links: Das Y/Ho-Verhältnis liegt im Meerwasser unabhängig von der Tiefe 
(mit Ausnahme des Ästuarbereiches) ungefähr doppelt so hoch wie in den 
meisten magmatischen und metamorphen Gesteinen. Rechts: Keine nen-
nenswerte Y/Ho-Fraktionierung zeigt Regenwasser. Das Maximum bei Gd 
mag zum Teil auf anthropogene Belastung zurückgeführt werden; Flußwas-
ser in Japan weist eine positive Gd-Anomalie gegenüber den benachbarten 
Elementen von mindestens einer halben Zehnerpotenz auf.

Als komplementäres Reservoir 
zur Anreicherung des Y im Meer-
wasser findet man in hydrother-
malen Mn-Krusten eine relative 
Verarmung (Abbildung 180). Die 
große positive Ce-Anomalie wird 
dahingehend interpretiert, daß 
CeIV im Gegensatz zu den im 
Meerwasser karbonatisch gebun-
denen übrigen REE ähnlich wie 
das Ti hydroxidisch gebunden 
vorliegt. In sekundär phosphati-
sierten Mn-Krusten kehrt sich die 
Y/Ho-Fraktionierung wieder um 
und ähnelt der des Meerwassers.
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6.3.5 REE in klastischen Sedimenten

Mehr als 95% der in die Ozeane 
transportierten REE ist gebunden 
an detritische Minerale in Sanden, 
Silten und Tonen. Es kommt 
daher nicht unerwartet, daß die 
REE-Gehalte von Sandsteinen und 
Tonschiefern im Durchschnitt 
erheblich höher sind als die von 
chemischen Sedimenten (verglei-
che Abbildung 181[178]). Mit Aus-
nahme der Evaporite und z.T. Grau-
wacken sind auch die REE-Muster 
sehr ähnlich, einschließlich der 
negativen Eu-Anomalie. Das läßt 
vermuten, daß in marinen Karbo-
naten die REE i.w. in den silikati-
schen Nebenbestandteilen zu 
suchen sind. In Sandsteinen 
stecken die REE im tonigen Binde-
mittel und in Schwermineralen 
(z.B. Zirkon, Monazit). Da der Zir-
kon bei der Verwitterung prak-
tisch unzerstörbar ist, reichert er 
sich in Sanden an; das hat zur 
Folge, daß die Gehalte an Zr und 
Hf in Sandsteinen in der Regel höher sind als in Tonschiefern. Als klastische Sedimente, die 
durch kurze Transportwege gekennzeichnet sind und einen erheblichen Anteil an 
Gesteinsbruchstücken enthalten können, vermögen Grauwacken das REE-Muster ihrer 
individuellen Ausgangsgesteine z.T. noch zu konservieren. Grauwacken mit intermediärer 
bis basischer Zusammensetzung können daher sogar positive Eu-Anomalien von ihren 
basaltischen Muttergesteinen (Amphibolite) ererbt haben.

Dagegen führen Verwitterung, Erosion und Transport in der Tonfraktion zu einer außeror-
dentlich guten Durchmischung und Homogenisierung, so daß tonige Sedimente für eine 
Reihe von nicht in Lösung transportierten Elementen* ideale Durchschnittsproben der 
Abtragungsgebiete auf den Festländern darstellen, entsprechend dem Einzugsgebiet großer 
Flüsse. Tonschiefer gehören daher zu den homogensten (und geochemisch langweiligsten) 
aller Gesteine. Tonschiefer von verschiedenen Kontinenten und auch Löß zeigen ähnliche 
Fraktionierungsmuster der REE mit hoher Anreicherung von La über die mittleren REE und 
nur geringer Fraktionierung zwischen Gd und Lu (siehe Abbildung 182[300], in der zum Ver-
gleich noch die Durchschnittszusammensetzung der Oberkruste angegeben ist). Selbst die 
Konzentrationen sind innerhalb eines Faktors von ≈1.3 konstant. Die negative Eu-Anoma-
lie ist ebenfalls sehr markant und läßt vermuten, daß die durchschnittliche kontinentale 
Oberkruste eine negative Anomalie derselben Größe aufweist, die letzten Endes auf inner-
krustale Fraktionierung zurückzuführen ist, weil die Gesamtkruste keine Eu-Anomalie zei-
gen sollte. Feinkörnige klastische Sedimente spielen daher eine wichtige Rolle bei der 
Ermittlung der Zusammensetzung der Oberkruste und der Modellierung der Krustenent-
wicklung[178]. Die fehlende Fraktionierung innerhalb der schweren REE weist darauf hin, 

* Dazu gehören neben den REE auch Sc, Y, Th und K; einigermaßen konstante La/Th- und Th/Sc-Ver-
hältnisse von Tonschiefern bestätigen dies. Andere immobile Elemente wie Zr, Hf, Nb und Ta befin-
den sich dagegen überwiegend in Schwermineralen, die sich bei der Verwitterung in Sanden 
anreichern, so daß ihre Gehalte in Tonschiefern nicht den krustalen Gehalten entsprechen.
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daß residualer Granat bei der magmatischen Bildung der Oberkruste durch innerkrustale 
Differenzierung keine Rolle spielte.

In einem erweiterten REE-Dia-
gramm sind in Abbildung 183
Daten für die Schwebfracht eini-
ger Flüsse aufgetragen (Daten 
von Taylor & McLennan[178]). 
Die Elementanordnung ist dabei 
vorgenommen wie die in Dia-
grammen für Partialschmelzen 
des Erdmantels (und nicht der 
kontinentalen Kruste entspre-
chend, weil dadurch Anomalien 
entfernt würden). Die negativen 
Anomalien bei Ta und Ti sind si-
cherlich Ausdruck der generell 
geringen Gehalte dieser Elemen-
te in der kontinentalen Erdkru-
ste, d.h. von den Edukten ererbt. 
Die besonders starke Anomalie 
für Sr ist dagegen ein Charakteri-
stikum nur der Oberkruste (ver-
gleiche Abbildung 155, Seite 
172), zumindest sofern sie durch 
klastische Sedimente und Grani-
te dominiert ist.

ABBILDUNG  183 Seltene Erden in der Schwebfracht einiger Flüsse

Die Homogenisierung bei der Bildung dieser Sedimente schließt auch die Nd-Isotopenzu-
sammensetzung ein. Die meisten Tone und Tonschiefer mit phanerozoischen Sedimentati-
onsaltern haben Nd-Modellalter*, die wesentlich höher liegen, nämlich zwischen 1.5 und 
2.0 Ga[301],[302]. Diese Alter kommen dem mittleren Alter der Kruste von ≈2 Ga nahe. Das 
weist darauf hin, daß die klastischen feinkörnigen Sedimente, die während des Phanerozoi-
kums abgelagert wurden, nur geringe Anteile – falls überhaupt – an juvenilen magmati-
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schen Komponenten enthalten können, sondern durch Verwitterung von Gesteinen ent-
stehen, die bereits eine lange krustale Vorgeschichte hatten. 

Bei klastischen Sedimenten höhe-
ren Alters schließt sich die Schere 
zwischen Sedimentations- und 
Modellaltern, wie man aus Abbil-
dung 184 entnehmen 
kann[178],[301]. Inwieweit die hohen 
Nd-Modellalter stratigraphisch 
junger Sedimente als Hinweis dar-
auf gewertet werden können, daß 
die Masse der kontinentalen Erd-
kruste vom Kambrium bis heute 
allenfalls noch unwesentlich zuge-
nommen hat, ist nicht mit Sicher-
heit entscheidbar. Wenn im Pha-
nerozoikum das crustal underplating
wesentlich zum Krustenwachstum 
beigetragen hätte, wären solche 
Magmati te  der  Verwit terung 
(noch) nicht zugänglich, und die 
Nd-Isotopensignatur der Sedi-
mente wäre zum Test von Krusten-
wachstumsmodellen nur von 
geringem Nutzen. Außerdem lie-
gen heute die meisten Sedimentati-
onsgebiete an passiven Kontinen-
talrändern und beproben nicht die Hauptgebiete der Entstehung neuer Kruste aus dem 
Mantel – die Inselbögen.

In den 1980er Jahren sind die Vorstellungen von Taylor & McLennan[178], daß sich archai-
sche klastische Sedimente von proterozoischen und phanerozoischen durch das Fehlen der 
Eu-Anomalie unterscheiden, sehr kontrovers diskutiert worden. Die Autoren stellten zur 
Erklärung die Hypothese auf, daß im späten Archaikum weltweit ein Differentiationspro-
zeß einsetzte, durch den die zunächst homogen zusammengesetzte Kruste in eine residuale 
Unterkruste – in der residualer Plagioklas für eine positive Eu-Anomalie verantwortlich ist 
– und, durch Teilschmelzenextraktion, eine granitische Oberkruste mit komplementären 
negativen Eu-Anomalien aufgespalten wurde. Verwitterung dieser Oberkruste führte dann 
ab dem späten Archaikum zur Ablagerung klastischer Sedimente mit negativen Eu-
Anomalien. 

* Die Modellalter werden in diesem Fall auch als crustal residence ages bezeichnet. Man berechnet sie 
aus der 143Nd/144Nd- und 147Sm/144Nd-Zusammensetzung unter der Annahme, daß die Sedimente 
letztlich (d.h. eventuell nach mehreren Zyklen von Verwitterung und Umlagerung) durch Verwit-
terung von Magmatiten entstehen, die aus an inkompatiblen Elementen verarmtem Erdmantel – 
ähnlich dem subozeanischen Erdmantel – differenzierten. Man geht ferner davon aus, daß bei in-
nerkrustaler Differenzierung (Bildung von Partialschmelzen), bei Metamorphosen und bei Verwit-
terungs- und Umlagerungsprozessen das Sm/Nd-Verhältnis nicht merklich fraktioniert wird. Für 
magmatische Differenzierung innerhalb der Kruste ist diese Annahme sicherlich falsch. Die Mo-
dellalter können in erster Näherung als grober Hinweis auf die Zeit angesehen werden, die seit der 
Extraktion der magmatischen – und damit in der Regel basischen – Edukte aus dem Erdmantel ver-
gangen ist. Keinesfalls stellen Modellalter tatsächliche geologische Alter dar. Bei den vielen Annah-
men, die in die Berechnung gesteckt werden, muß eine Unschärfe von einigen 100 Ma in Kauf 
genommen werden.
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Beispiele für archaische Sedimente 
sind in Abbildung 185[178] gege-
ben. Für die Darstellung wurden 
Proben mit 60 – 64% SiO2 und 11 
– 21% Al2O3 ausgewählt (Ausnah-
me: Isua mit 53% SiO2), um eini-
germaßen sicher zu gehen, daß sie 
in ihrer Hauptelementzusammen-
setzung heutigen feinklastischen 
Sedimenten entsprechen. An der 
Abbildung fällt auf, daß einerseits 
die Gehalte an schweren REE deut-
lich niedriger liegen (um den Fak-
tor 1.5 – 2) als in postarchaischen 
Tonschiefern, aber dem Mittelwert 
der Oberkruste nahe kommen. 
Tatsächlich zeigen die Proben aus 
den niedrigmetamorphen Green-
stone Belts keine negativen, son-
dern allenfalls einmal kleine posi-
tive Eu-Anomalien. Eine kleine 
negative Anomalie zeigt die Probe 
aus dem ≈3.8 Ga alten hoch meta-
morphen Terrain von Isua in 
Westgrönland. Ausgeprägte negative Eu-Anomalien wurden in Isua für saure Meta-
sedimente gefunden, von denen Taylor & McLennan eine Ableitung aus sauren Vulkaniten 
vermuten. Das Vorhandensein von negativen und positiven Eu-Anomalien in den Metase-
dimenten von Isua, die sich aus ultramafischen, mafischen und sauren Magmatiten ablei-
ten, scheint inzwischen gut dokumentiert[303].

Die Hypothese von Taylor & McLennan ist vielfach kritisiert worden, vor allem, weil ihre 
Datenbasis stark durch unreife Sedimente aus archaischen Greenstone Belts bestimmt ist, 
d.h. durch Sedimente, die den ersten Verwitterungszyklus überhaupt repräsentieren wer-
den, sich also aus Magmen ableiteten, die direkt aus dem Erdmantel extrahiert waren und 
daher keine Eu-Anomalie aufwiesen. Zudem stammt ein weit überproportionaler Anteil 
aus Australien. Unterstützung hat diese Kritik erfahren durch die Analyse von Metasedi-
menten aus einem altproterozoischen Greenstone Belt auf dem Guayana Schild und einem 
jungarchaischen passiven Kontinentalrandgebiet im Norden der USA (Abbildung S.29[304]). 
Danach haben die analysierten proterozoischen Sedimente im Durchschnitt ein Eu/Eu* 
von ≈0.80, die archaischen aber von 0.64, das praktisch identisch ist mit dem von moder-
nen Tonschiefern. Auch andere geochemische Charakteristika der Guayana-Metasedi-
mente sind ähnlich denen archaischer Sedimente aus Greenstone Belts (niedriger Th-
Gehalt ≈5 ppm, hohes La/Th ≈5, niedriges K2O/Na2O ≈0.8), während die Metasedimente 
aus Montana sich in diesen Kriterien nicht von postarchaischen Sedimenten unterschei-
den (hohes Th ≈11ppm, niedriges La/Th ≈2.7, hohes K2O/Na2O ≈1.7). Nachdem sich der 
Nebel gelichtet hat[178],[305], stellt sich mir der Stand der Diskussion folgendermaßen dar: 
Die Vulkanite der Greenstone Belts repräsentieren im wesentlichen direkte Schmelzen des 
Erdmantels; differenzierte saure Vulkanite treten nur untergeordnet in Erscheinung. Die 
Sedimente in den Greenstone Belts geben deren durchschnittliche REE-Zusammensetzung 
wieder und zeigen daher keine oder nur kleine – positive oder negative – Eu-Anomalien, 
und zwar unabhängig vom Alter dieser Komplexe. Die archaischen hochmetamorphen Ter-
rains stellen dagegen, ebenso wie ihre proterozoischen und phanerozoischen Äquivalente, 
stabilisierte und in sich differenzierte kontinentale Kruste dar, wobei sich die Granitoide 
durch negative Eu-Anomalien auszeichnen, ebenfalls unabhängig vom Alter. Sedimente, 
die sich an passiven Kontinentalrändern vor solchen Krustenblöcken ablagern, bilden 
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einen guten Querschnitt durch ihre Liefergebiete und zeigen ausgeprägte negative Eu-
Anomalien. 

Innerkrustale Differenzierung ist 
also nicht ein Merkmal der jün-
geren Erdgeschichte, sondern 
kam im Archaikum bereits ge-
nauso vor. Allerdings waren im 
frühen Archaikum wohl nur ge-
ringe Areale der Erdoberfläche als 
kontinentale Kruste stabilisiert. 
Außerdem unterliegen die basi-
schen Gesteine der Greenstone 
Belts leichter der Zerstörung als 
die der stabilisierten Kruste, so 
daß zu vermuten ist, das heutige 
Verhältnis von Greenstones zu 
hochmetamorphen Terrains sei 
stark zugunsten der letzteren ver-
schoben. Insgesamt mögen ar-
chaische Sedimente daher im 
Durchschnitt tatsächlich keine 
oder nur kleine negative Eu-Ano-
malien zeigen, die aber nicht die 
prinzipielle Abwesenheit von in-
nerkrustaler Fraktionierung im 
Archaikum bezeugen. Damit 
wird auch, zumindest zum Teil, 
erklärt, weshalb archaische Sedi-
mente Sedimentationsalter ha-
ben, die fast identisch mit den 
Nd-Modellaltern sind: Sie sind 
überwiegend Verwitterungs-
schutt von basischen Vulkaniten 
der Greenstone Belts, die – im 
Gegensatz zu den hochmetamor-
phen Terrains – bei ihrer Abtra-
gung nur eine sehr kurze krustale 
Vorgeschichte hatten.

Dieses Beispiel beleuchtet, wie 
leicht auch profilierte Geowis-
senschaftler infolge inadäquater, 
nicht repräsentativer Probe-
nahme und möglicherweise per-
sönlicher Voreingenommenheit 
zu falschen Schlüssen gelangen 
können – auch so etwas gilt es zu bedenken, wenn wir geneigt sind, unsere eigene Daten-
interpretation als die ultima ratio zu betrachten. Wissenschaftler von Nachbardisziplinen 
werden in der Regel die Grundlagen der Modelle ihrer Kollegen nicht hinreichend zu beur-
teilen vermögen und ihrerseits deren, vermeintlich gesicherte, Erkenntnisse in eigene 
Modelle einbauen – wenn sie dazu dienen, die eigenen Modelle zu stützen. Das Beispiel soll 
auch zeigen, daß REE-Daten nicht zusammenhangslos interpretiert werden dürfen, son-
dern daß alle verfügbaren Informationen bei der Konstruktion von Modellen gleichfalls zu 
berücksichtigen sind.
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7.0 Geochemie der Seltenen Erden – Epilog

Im folgenden sollen noch einmal kurz einige wichtige Charakteristika der Geochemie der 
REE rekapituliert werden:

• Die REE bilden eine Gruppe kohärenter Elemente, die mit zwei Ausnahmen in der 
Natur nur dreiwertig vorkommen. Unter reduzierenden Bedingungen (in magmati-
schen und metamorphen Gesteinen) kann ein Teil des Eu zweiwertig vorliegen. Unter 
stark oxidierenden Bedingungen im sedimentären Zyklus (vor allem im marinen Mi-
lieu) kann Ce vierwertig auftreten.

• Unterschiede in den Ionenradien bedingen, daß die dreiwertigen REE-Ionen unterein-
ander überhaupt fraktionieren. Benachbarte REE-Elemente fraktionieren in der Natur 
nur wenig voneinander; die Fraktionierungen zwischen den leichten und den schwe-
ren REE können dagegen ganz erheblich sein. Eu2+ und Ce4+ verhalten sich geoche-
misch jedoch völlig anders als die dreiwertigen REE-Ionen.

• Zur übersichtlichen Darstellung werden die REE-Gehalte von geochemischen Proben 
durch die Gehalte in einer Bezugsprobe dividiert und logarithmisch gegen die Ord-
nungszahl oder die Ionenradien aufgetragen. Dadurch erhält man glatte Kurven, evtl. 
mit Anomalien bei Eu oder Ce; große analytische Fehler lassen sich dadurch oft erken-
nen. Als Bezugsprobe dienen meistens chondritische Meteorite oder unfraktionierter 
Erdmantel.

• Die Verteilungen der REE 
zwischen einer Mineralart 
und einer koexistierenden 
Schmelze oder zwischen 
zwei Mineralarten unterein-
ander sind als Verteilungs-
koeffizienten D  wichtige 
Eingangsdaten für petroge-
netische Modelle. Die Vertei-
lungsmuste r  s ind für 
verschiedene Mineralarten 
charakteristisch und i.w. 
von der Kristallstruktur, un-
tergeordnet auch von der 
Struktur der Schmelze ab-
hängig. Die Größe der Ver-
teilungskoeffizienten selbst 
hängt vom Chemismus der 
Minerale ab (damit wieder 
von der Kristallstruktur), 
von der Zusammensetzung 
der Schmelze, der Tempera-
tur der Einstellung des Aus-
tauschgleichgewichts und, 
untergeordnet, dem Druck.

• Mit den D-Werten lassen 
sich die REE-Muster bei par-
tiellen Aufschmelz- und Kri-
stallisationsvorgängen in 
der Natur modellieren. Der Einfluß wichtiger gesteinsbildender Minerale auf die REE-
Fraktionierung sei mit den Abbildungen 187, 188 und 189 am Verhalten von La und 
Yb illustriert. Der Einfachheit halber wird von normierten La- und Yb-Gehalten = 1 zu 
Beginn des Prozesses ausgegangen. Die Pfeile geben dann die Richtung an, in die sich 
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das residuale Gestein bzw. die Teilschmelze (bei totaler Gleichgewichtsaufschmelzung) 
bzw. die Restschmelze (bei fraktionierter Kristallisation) nach 20%iger partieller Auf-
schmelzung bzw. Kristallisation des jeweiligen Minerals entwickelt. Diese Berechnun-
gen sind insofern unrealistisch, als daß sie von monomineralischen Gesteinen (bei 
partieller Aufschmelzung) bzw. von nur einer kristallisierenden Phase (bei fraktionier-
ter Kristallisation) ausgehen und daher nur die Trends beschreiben, die durch eine Mi-
neralart erzeugt wird. Die Anwesenheit mehrerer Minerale nebeneinander erzeugt La/
Yb-Fraktionierungen, die sich durch Vektoraddition der individuellen Trends abschät-
zen läßt.

Die Abbildungen sind z.B. fol-
gendermaßen zu lesen: Granat
baut die schweren REE mit D-
Werten >1 ein, die leichten 
REE dagegen so gut wie gar 
nicht. Bei partieller Aufschmel-
zung nach dem Modell des to-
talen Gleichgewichts wird sich 
der Yb-Gehalt also im residua-
len Granat gegenüber der Aus-
gangskonzentration erhöhen, 
während das La fast quantita-
tiv an die Schmelze abgegeben 
wird. Folglich wird nach der 
Schmelzextraktion der residua-
le Granat ein extrem niedriges 
La/Yb-Verhältnis haben, die 
Teilschmelze ein sehr hohes, 
und der Yb-Gehalt der Partial-
schmelze ist höher als der des 
Ausgangsgesteins. Plagioklas
baut dagegen die leichten REE 
bevorzugt über die schweren 
ein, wobei für alle REE die D-
Werte <1 sind. Daher werden 
sowohl der La- als auch der Yb-
Gehalt im residualen Anortho-
sit gegenüber der Anfangskon-
zentration abnehmen und sich 
beide Elemente in der Teilschmelze anreichern. Im residualen Anorthosit nimmt der 
Gehalt der hoch inkompatiblen schweren REE stärker ab als der Gehalt an weniger in-
kompatiblen leichten REE, so daß sein La/Yb höher ist als das vor Beginn der partiel-
len Aufschmelzung. Die Teilschmelze wird dann eine komplementäre Verarmung an 
leichten relativ zu den schweren REE aufweisen. Die D-Werte von Klinopyroxen sind in 
der Regel ebenfalls <1; dieses Mineral bevorzugt jedoch die schweren über die leichten 
REE. Der residuale Klinopyroxenit wird also ein niedrigeres La/Yb-Verhältnis und ge-
ringere Gehalte an allen REE haben als der Pyroxen vor Beginn der Aufschmelzung; 
die Teilschmelze hat ein komplementäres höheres La/Yb und höhere Gehalte an allen 
REE als der Ausgangspyroxenit. Gesteine, die Granat, Plagioklas und Klinopyroxen ne-
beneinander enthalten (z.B. Granulit), werden residuale Gesteine bzw. Schmelzen ent-
wickeln, die in den beiden Abbildungen in den gepunkteten Feldern zwischen den 
Vektoren für Granat und Plagioklas liegen.

• Durch Schmelz- und Kristallisationsmodelle sowie durch Mischungs- und Massen-
bilanzrechnungen läßt sich das Verhalten der REE bei magmatischen Differentiations-
vorgängen im Erdmantel und bei der Entstehung und Zerstörung der kontinentalen 
Erdkruste halbquantitativ beschreiben (Abbildung 190): Nach der Segregation des Erd-
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kerns enthielt der primitive Erdmantel die REE in chondritischen Häufigkeitsverhält-
nissen. Ab ≈3.8Ga vor heute begann sich stabile kontinentale Kruste zu bilden. Über 
den Bildungsmechanismus dieser frühen Kruste kann nur spekuliert werden. Formal 
läßt sie sich durch sehr niedrige Aufschmelzgrade des primitiven Erdmantels ableiten. 
Der nach Krustenextraktion residuale, an inkompatiblen Elementen verarmte Erdman-
tel hat die geochemischen Charakteristika des Mantels, aus dem die MORB-Magmen 
stammen. Partielle Aufschmelzung der primitiven Erdkruste führte, vermutlich jeweils 
geologisch kurze Zeit nach ihrer Bildung, zur Separation einer tonalitischen (heute gra-
nitischen) Oberkruste von einer residualen basischen Unterkruste. Durch die Verwitte-
rung der Oberkruste bilden sich Sedimente. Die feinkörnigen klastischen Sedimente 
stellen dabei für im Wasser immobile Elemente wie die REE einen guten geochemi-
schen Querschnitt über die Liefergebiete dar. Als Konsequenz der Subduktion der ozea-
nischen Kruste (Basalt mit einem geringen Anteil an Tiefseesedimenten) und ihrer 
Aufschmelzung unter den Inselbögen steigen dort andesitische Magmen auf, die bei 
niedrigen Drucken bis hin zu Daziten differenzieren und letztlich, zumindest zum Teil, 
in die kontinentale Kruste inkorporiert werden. Fluide Phasen der subduzierten 
Ozeankruste kontaminieren den Mantelkeil darüber und reichern ihn an „Large Ion 
Lithophile“ Elementen an. Dieser metasomatisch angereicherte Mantel kann als Quel-
le für obskure Vulkanite wie Boninite angesehen werden und eventuell auch für konti-
nentale alkalibasaltische Gesteine. Die letzteren stellen ebenfalls Additionen zur 
kontinentalen Kruste dar. Damit ist der Kreislauf partiell geschlossen. Er kann nicht 
vollständig geschlossen werden, weil ihm Teilreservoirs entzogen werden: Hoch refrak-
tärer Erdmantel wird nicht mehr schmelzfähig sein, bevor er nicht eine Wiederanrei-
cherung an inkompatiblen Elementen erfahren hat. Stabilisierte kontinentale Kruste 
ist kaum noch subduktionsfähig. Außerdem sollten sich die tektonischen und magma-
tischen Prozesse auf der Erde mit deren zunehmender Abkühlung verlangsamen.

ABBILDUNG  189 Entwicklung des La/Yb-Verhältnisses als Folge von fraktionierter Kristallisa-
tion hypothetischer monomineralischer Gesteine

• In Granitoiden und deren Edukten sind die REE oft weitgehend in Akzessorien gebun-
den. In diesem Fall sind die REE für petrogenetisches Modellieren nicht mehr sinnvoll 
einzusetzen.
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ABBILDUNG  190 Stark vereinfachte schematische Darstellung des REE-Kreislaufs
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