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Die Analytik stabi ler  I sotope ist eine relativ junge  Disz ip l in ,  s ie hat erst in  den  
letzten Jahrzehnten Bedeutung in  der  erdwissenschaftl ichen Forschung er langt.  
Bisher bestanden an den heimischen erdwissenschaftlichen I nstituten nur  
beschränkte Mögl ichkeiten fü r  d ie Analytik  stabi ler Isotope,  und  d ie im Rahmen von 
Forschungsprojekten anfa l lende Analytik wurde zum Großtei l  i m  Ausland 
d u rchgefüh rt .  Derzeit entsteht am Institut für Mineralogie-Krista l lographie und 
Petrologie der  Karl-Franzens-Un iversität Graz ein lsotopenlabor, das in  e iner  ersten 
Ausbauphase für die Extraktion von Sauerstoff und Kohlenstoff aus Karbonaten und 
von Sauerstoff aus S i l ikaten vorgesehen ist . Mit d iesem Referat möchte ich 
zunächst g rund legende I nformation über die Geochemie stabi ler Isotope geben und 
schl ießl ich d ie  in  der Geologie wichtigsten Anwendungen der  Methode ansprechen.  

Grundlagen 

Begriffsklärung :  Ein Isotop ist ein Atom, das sich von e inem anderen Atom 
desselben chemischen Elementes nur durch d ie Anzahl der Neutronen im Atomkern 
unterscheidet .  Die Masse der  Atome ist zum übe rwiegenden Teil in  den 
Kernte i lchen,  den Protonen und Neutronen konzentriert. Die verschiedenen I sotope 
e ines chemischen Elementes unterscheiden sich demnach in  i h rer  Masse.  Das 
chemische Verhalten eines Atoms wird durch den Aufbau und die Konfigu ration der  
E lektronenhül le  best immt.  Die verschiedenen Isotope e ines chemischen Elementes 
haben identische Elektronenhül len und zeigen daher sehr ähnl iche,  p raktisch 
identische chemische Eigenschaften .  Aufgrund ihres Masseunterschiedes weisen 
die versch iedenen Isotope eines Elementes aber unterschiedl iches physikal isches 
Verhalten auf. Als Beispiel  s ind in der Tabe l le 1 d ie Isotope des Wasserstoffs 
angefüh rt .  Wasserstoff bes itzt d re i  I sotope.  Das Wasserstoffnukl id mit der  
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Massenzah l  1 ,  gesch rieben 1 H,  hat led ig l ich e in Proton im Atomkern . Das Nukl id 2
H ist e in  Wasserstoffatom mit einem Proton und e inem Neutron im Kern . Es  hat 

d ie Massenzahl 2 und wird auch als Deuterium, D, bezeichnet .  Das Nukl id 3H ist 
e in  Wasserstoffatom mit einem Proton und zwei Neutronen im Kern . Das 
Wasserstoffnukl id mit der Massenzahl  3 wird auch als Trit ium, T, bezeichnet.  
Tritium ist radioaktiv, es wandelt sich mit einer Halbwertszeit von 1 2,4 Jahren 
unter Aussend ung e ines E lektrons spontan in das stabi le 3He-Nukl id um. A l le d re i  
Nuk l ide 1 H,  2H und 

3
H s ind Isotope des chemischen Elementes Wasserstoff. 

Wasserstoff und Deuter ium sind stabi le Isotope, Trit ium ist ein rad ioaktives Isotop 
des Wasserstoffs . 

Symbol E lement Nukl id Protonen Neutronen Stabi l ität 
' H H ( le ichter) Wasser- Protium 0 stabi l  

Stoff 
2H D (m ittelschwerer )  Deuterium 1 stab i l  

Wasserstoff 
3

H T (schwerer) Trit ium 2 rad ioaktiv 
Wasserstoff 

Tabel le 1 :  Die Isotope des Wasserstoffs . 

Entdeckungsgeschichte der Isotope:  Die Idee der kle insten untei lbaren - atomos -
Tei lchen ist mehr als 2000 Jahre alt .  Sie geht auf d ie g riechischen Naturphi­
losophen Leukipp und Demokrit aus dem vierten und fünften vorchr ist l ichen Jahr­
hu ndert zurück.  Aufgrund der heftigen Kritik an der atomistischen Denkweise durch 
die ar istotel ische Schule geriet d ie Atomistik für lange Zeit i n  Vergessenhe it .  Erst 
in der zweiten Hälfte des 1 9 . Jahrhunderts erfuhr  sie mit den Beiträgen zur  kineti­
schen Theorie der Gase von C .  Maxwel l  und L. Boltzmann eine Renaissance a ls  
Gedankenmode l l .  Der experimentelle Nachweis der Existenz von Atomen gelang 
erst zu Beg inn  des 20.  Jahrhunderts .  Mit seinen Streuversuchen von a-Tei lchen an 
dünnen  Meta l lfo l ien konnte Rutherford 1 9 1 1 einen kle inen Atomkern,  i n  dem 
praktisch d ie gesamte Masse des Atoms konzentriert ist ,  und e ine negativ geladene 
E lektronenhül le  identifiz ieren .  Seit den Erkenntnissen von Rutherford kan n  eine 
Physik des Atomkerns und eine Physik der Atomhül le unterschieden werden .  
I n  der  Erforschung des  Atomkerns war das Phänomen de r  Rad ioaktiv ität von 
zentra ler  Bedeutu n g .  Die Radioaktivität wurde 1 894 von Becquerel !  entdeckt . 
Becquerel ls Arbeiten zur  Radioaktivität wurden von seiner Schüler in Marie Cur ie und 
deren Mann Pierre um d ie Jahrh undertwende weitergefü hrt .  Dem Ehepaar Curie 
gelang es,  mit chemischen Methoden aus versch iedensten Rohmater ia l ien rad io­
aktive E lemente zu isol ieren . Im Zuge d ieser Arbeiten wurde schl ießl ich das Phä no­
men beobachtet, daß Substanzen ein und desselben chemischen Elementes unter­
schied l iche Atomgewichte und gleichzeitig untersch ied l iche Rad ioaktivität auf­
weisen . Beisp ielsweise waren die Elemente Ion ium, das heutige 

230
Th, und 

Thorium, heute 
232

Th, chemisch völ l ig ident, es wurden aber leicht unterschiedl iche 
Atomgewichte und ganz unterschiedl iche Strahlungscharakteristika festgestel l t .  Der 
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eng l ische Chemiker  F .  Soddy schlug basierend auf d iesen Beobachtungen vor,  d ie  
chemisch identischen, in  ih rer  Strahlungscharakteristik und in  ih rem Atomgewicht 
aber unterschied l ichen Nukl ide als Isotope zu bezeichnen . Diese Bezeichnung - iso 

= gleich u nd topos = Platz, Ort ,  Stel le - bringt zum Ausdruck, daß al le Isotope 
eines E lementes im periodischen System der Elemente den g le ichen Platz e inneh­
men.  J . J .  Thompson konnte 1 9 1 3  das Phänomen der  lsotopie auch an stab i le n  
Nukl iden nachweisen .  M it e iner experimentel len Apparatur,  d i e  a l s  Urform eines 
Massenspektrometers bezeichnet werden könnte, identifiz ierte der eng l ische Physi­
ker zwei verschieden schwere, stabi le Nuklide des chemischen Elementes Neon.  
Exper imentelle Arbeiten zur Kernphys ik  wurden vom engl ischen Physiker Aston in  
den zwanziger und d reißiger Jahren vorangetrieben.  I m  Jahre 1 93 2  waren bereits 
202 Isotope von insgesamt 71 Elementen bekannt. Heute kennen wir ca . 1 700 
N ukl ide,  davon sind etwa 1 440 radioaktiv, nur 260 Isotope s ind stab i l .  

Physikalische Eigenschaften stabiler Isotope : Die  im Zusammenhang mit  stabi len 
Isotopen relevante Meßgröße ist das lsotopenverhä ltn is .  Damit wird das Verhältnis 
der relativen Häufigke iten der  verschiedenen stabi len Isotope e ines E lementes 
bezeichnet. Von den meisten Elementen mit e iner Ordnungszahl < 83 g i bt es  
mehrere stab i le Isotope.  Die lsotopenverhältnisse der meisten Elemente s ind in  der  
Geosphäre äußerst konstant. Nur  e in ige wenige E lemente zeigen s ign ifikante 
Variat ionen in ih ren lsotopenverhä ltnissen .  Die wichtigsten d ieser E le mente s ind 
Wasserstoff, Kohlenstoff, Sauerstoff und Schwefe l .  Die Elemente, i h re stab i len 
Isotope u nd deren relative Häufigkeiten s ind in  der Tabel le 2 dargestel lt. Die 
Geochemie stabi ler Isotope beschäftigt s ich mit der natür l ichen Variation der  
lsotopenverhältnisse d ieser Elemente in der Geosphäre. 

Element Nukl id relative Häufigkeit relativer Masseunterschied 

Wasserstoff 1 H 99, 9844% 1 00 %  
2H 0,01 56% 

Kohlenstoff 12c 98, 8920% 8 , 3 %  
13c 1 ,  1 080% 

Sauerstoff 1 60 99, 7590% 1 2, 5 %  
170 0,03740% 
180 0, 2039% 

Schwefel 32s 95, 1 0 % 6, 2 5 %  
33s 0, 74% 
34s 4,20% 
36s 0,0 1 6% 

Tabelle 2 :  Die stabi len Isotope der le ichten E lemente. 

Die erste Frage,  mit der wir uns in  diesem Zusammenhang befassen wol len ,  g i lt der 
Ursache für die natürl iche Variation in den lsotopenverhä ltnissen .  Abgesehen 
davon, daß d ie Elemente Wasserstoff, Kohlenstoff, Sauerstoff und Schwefel zu den 
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bei weitem häufigsten Elementen in der Geosphäre zählen, haben sie zwei wichtige 
gemeinsame Charakteristika . Zum ei nen haben sie nied rige Atomgewichte, und der 
relative Masseuntersch ied zwischen dem schweren,  relativ selten auftretenden und 
dem le ichten, hä ufigeren Isotop ist groß. Zum anderen neigen d iese E lemente zur  
Ausbi ldung von chemischen Bindu ngen mit  vorwiegend kovalentem Chara kter .  I m  
Fo lgenden sol l  er läutert werden,  welchen E influß d iese beiden E igenschaften auf 
d ie lsotopenfraktionierung haben .  

Der Masseneffekt läßt s ich am einfachsten mit  den Translationsgeschwindigkeiten 
im idealen Gas veranschaul ichen .  Für jedes bel iebige ideale Gas ist die kinetische 
Energie eines Gasteilchens bei gegebener Temperatur konstant, Ekin = kT. Außerdem 
g i lt für die kinetische Energie die Beziehung aus der klassischen Mechanik :  
Ekin = mv

2
/2.  I m  Wasserstoffgas g ibt es Moleküle mit  der Formel H2 mit der  Masse 

2, Moleküle mit der Formel HD mit der Masse 3 und Moleküle mit der Formel D2 mit 
der Masse 4. Im idealen Wasserstoffgas hat jedes d ieser Tei lchen die g le iche 
kinetische Energie kT. Werden d ie Ausdrücke für d ie kinetische Energie aus der 
klassischen Mechanik für d ie verschieden schweren Tei lchen g le ichgesetzt, so 
ergibt s ich,  daß d ie Translationsgeschwind igkeit des HD-Moleküls nur  81 % und d ie 
Translationsgeschwindigkeit des D2-Moleküls nur 7 1  % der Translat ionsgeschwin­
d igkeit des H2-Moleküls ist . Demnach bewegen s ich isotopisch schwere Moleküle 
langsam im Vergle ich zu isotopisch leichten Molekülen.  l sotopisch le ichte Spezies 
d iffundieren rascher von einer Quelle weg als ih re isotopisch schwereren 
Äqu ivalente . Die Quel le wird durch den bevorzugten Abtransport von isotopisch 
le ichten Spezies sukzessive an isotopisch schweren Spezies angereichert.  Die 
Diffusion stellt damit e inen Prozess der lsotopenfraktionierung dar ,  wobei  h ier  d ie  
Fraktionierung einz ig durch den relativen Masseunterschied der  verschiedenen 
isotopischen Spezies bewirkt wird . E in  ähnl icher Effekt tritt beim Übergang von 
Molekülen aus der f lüssigen in  d ie Dampfphase auf.  l sotopisch le ichte Spezies 
entwic keln einen g rößeren Dampfdruck als isotopisch schwerere Spezies.  Die 
isotopisch leichte Spezies ist daher im Dampf gegenüber der  F lüssig keit 
angere ichert. Zwischen der Dampfphase und der F lüssigkeit besteht e ine 
isotopische Fraktionierung .  

Die E lemente, deren stabi le Isotope in  der  Geosphäre fraktionieren, ne igen zur  
Ausbi ldung kova lenter Bindungen .  D ie Ausbild ung einer kova lenten B indung geht 
mit der Über lappung von E lektronenorbitalen einher.  Aus der Quantentheorie ist 
bekannt, daß s ich d ie Translationsenergie der E lektronen durch d ie Überlappung der 
Orbitale ern iedr igt .  Das hat zur Folge, daß d ie Energie e ines Atompaares gegenüber 
der  Energie von zwei isol ierten Atomen erniedrigt ist. Zwei Atome können nicht 
bel iebig nahe aneinandergebracht werden, da bei kleinen Abständen abstoßende 
Coulomb«sche Kräfte zwischen den positiv geladenen Kernen wirksam werden .  Das 
Wechselspie l  zwischen dem quantenmechanischen Effekt der Überlappung von 
E lektronenorbitalen und den Coulomb«schen Kräften zwischen den Atomkernen 
best immt d ie Form einer Potentialenergiekurve _ a ls Funktion des interatomaren 
Abstandes . Das M in imum der Energiekurve defin iert einen idealen Abstand der 
beiden Atomkerne .  Dieser Abstand stel lt keine fixe Größe dar, sondern die 
Atomkerne schwingen gegeneinander um dieseh M itte lwert .  Aus der  Quanten­
mechan ik  g i lt für d ie Energie der interatomaren Schwingung:  E = (n + 1 /2) h v, wobei 
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h das Planck'sche Wirkungsquantum, v die Schwingungsfrequenz, und n d ie 
Quantenzahl  der Schwingung repräsentieren .  Aus der klassischen Mechanik ist 
bekannt, daß die Frequenz einer mechanischen Schwingung u mgekehrt p ro portional 
zur Masse der schwingenden Tei lchen ist. Diese Beziehung ist d i re kt auf d ie 
Schwingung von Atomen im Potentialtopf übertragbar .  Schwe re Atome schwingen 
langsamer,  le ichte Atome schwingen schnel ler .  Demnach ist für e inen gegebene 
Quantenzahl  d ie  Schwingungsenergie von schweren Atomen kle iner a ls  d ie 
Schwingungsenerg ie von leichten Atomen. Im Verg leich zur  Energie von 
d issozi ie rten Atomen haben demnach isotopisch schwere Moleküle eine höherer 
Bindungsenergie als isotopisch leichte Moleküle. Die unterschiedl iche B indungs­
stärke hat unmitte lbare Konsequenzen für d ie Kinetik chemischer Reaktionen und 
auf d ie Verte i lung isotopischer Spezies zwischen koexistierenden Molekülen im 
Gle ichgewicht. lsotopisch leichte Spezies sind schwächer gebunden und demnach 
reaktiver a ls isotopisch schwere Spezies . D iese Eigenschaft machen sich 
beispielsweise Schwefe lbakterien zunutze, indem sie bevorzugt isotopisch le ichten 
Schwefel zur Energiegewinnung aus der Red uktion von Schwefel benutzen .  I n  
e inem System,  in  d e m  verschiedene Moleküle, d ie das gleiche chemische Element 
enthalten ,  i m  Gleichgewicht koexistieren, wird s ich eine lsotopenvertei lung 
e inste l len ,  d ie  für  das Gesamtsystem den energetisch günstigsten Zustand 
repräsentiert. Diese Gleichgewichtsverte i lung ist im a l lgemeinen dadurch 
gekennzeichnet, daß d ie lsotopenverhältnisse i n  koexistierenden Molekülen oder  
Phasen unterschiedl ich sind . Dieses Phänomen wird a ls Gleichgewichtsfraktio­
n ierung bezeichnet. Aus quantenmechanischen Überlegungen läßt s ich ableiten ,  
daß d ie  G leichgewichtsisotopenfraktionierung temperaturabhängig ist . Die 
G leichgewichtsfraktionierung stellt eine zentrale Größe in der Geochemie stabi ler  
Isotope dar .  Sie b i ldet d ie Grundlage für d ie wichtigsten erdwissenschaftl ichen 
Anwendungen .  

Notation :  Das lsotopenverhältnis in  e iner  Phase ist  das Verhältnis von schwerem 
zu le ichtem Isotop e ines Elementes in  der betreffenden Phase, es wird mit R 
bezeichnet (s iehe Tabelle 3 ) .  Die R-Werte s ind sehr kleine Zahlen,  und d ie  natürl iche 
isotop ische Variation kommt erst in  der dritten oder vierten Nachkommaste l le zum 
Ausdruck.  Aus diesem Grund werden lsotopenzusammensetzungen in  der 
sogenannten o-Notation angegeben .  Hier wird das l sotopenverhältnis e iner  
Substanz mit dem lsotopenverhältnis einer Standardsubstanz vergl ichen . Die 
isotopische Fraktionierung zwischen koexistierenden Phasen kann auf zwei Arten 
angegeben werden :  Der Quotient aus den lsotopenverhältnissen der koexistieren­
den Phasen wird a ls Fraktionierungsfaktor, a, bezeichnet, d ie Differenz zwischen 
den o-Werten von koexistierenden Phasen stel lt den /.i-Wert dar .  

Erdwissenschaftliche Anwendungen der Analvtik stabiler Isotope 

lsotopenthermometrie :  
Im a l lgemeinen sind d ie lsotopenverhältnisse von im Gleichgewicht koexistierenden 
Phasen unterschied l ich .  Die Unterschiede in den lsotopenverhältnissen verändern 
s ich mit der Temperatur .  Wird eine Gle ichgewichtsvertei lung bei hohen 
Temperaturen e ingefroren,  dann bietet d ie Messung von lsotopenverhältnissen in  
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koex istierenden Phasen d ie Mögl ichkeit, aus den beobachteten Unterschieden in  
den isotopischen Zusammensetzungen koexistierender Phasen Paläotemperaturen 
z u  best immen . 

Isotonische Zusammensetzung 
lsotopenverhältnis 

0-Wert 

Isotopenfraktionierun2 
Fraktionierungsfaktor 

Ll-Wert 

R = 
schwer Isotop 
leicht Isotop 

Ö = ( RProbe - Rsumdard ) · IOOO Probe 
R Standard 

RA a A-B = -
Rs 

L\ A-B = Ö A - Ö B 

Tabel le 3 :  Notation in der Geochemie stabi ler Isotope .  

Paläoklimatologie : Historisch gesehen lag die erste Anwend ung der lsotopenthermo­
metrie im  Bereich der Paläokl imatologie .  Der Entdecker des Deuter iums,  H. Uray, 
sch lug 1 947 vor, die Pa läotemperatur der Ozeane über d ie isotopische Zusam men­
setzung mariner Sedimente zu bestimmen.  Das im Gleichgewicht aus dem 
Meerwasser a usgefä l lte Karbonat ist isotopisch schwerer als das Meerwasser .  Die 
lsotopenfraktionierung zwischen Karbonat und Meerwasser wird mit s inkenden 
Temperaturen größer .  Wird davon ausgegangen, daß d ie isotopische Zusammenset­
zung des Meerwassers im laufe der Erdgeschichte konstant war, dann zeigen 
isotopisch schwere im Meerwasser ausgefäl lte Karbonate tiefe Temperaturen, 
isotopisch le ichtere Karbonate zeigen höhere Temperaturen an. EMIL IANI  ( 1 974) 
konnte mit d iesem Ansatz an Tiefseesedimenten die Kl imaentwick lung der letzten 
700 .000 Jahre erfassen .  D ie Sauerstoffisotopenfraktionierung zwischen Wasser 
und Wasserdampf wurde von DANSGAARD et al .  ( 1 969) benutzt, um mitte ls Bohr­
kernen aus dem Grönlandeis d ie Temperaturentwicklung vom letzten I nterglazia l bis 
i n  die Gegenwart zu verfo lgen . 

Hochtemperaturanwendungen der lsotopenthermometrie:  Zu Beginn der  sechziger 
Jahre untersuchten CLAYTO N & EPSTE IN ( 1 961 ) das Fraktionierungsverhalten von 
koexistierenden Mi neralphasen in  hochtemperierten Systemen wie metamorphen 
und magmatischen Gesteinen.  Sie stellten fest, daß auch bei hohen Temperaturen 
d ie Sauerstoffisotopenfraktionierung zwischen koexistierenden Minera lphasen g roß 
genug ist, daß sie massenspektrometrisch erfaßt werden kann .  Diese Erkenntnisse 
ha ben e ine ganze Generation von Experimentatoren motiviert, d ie  Gle ichgewichts­
fraktionierungsfaktoren zwischen gesteinsbi ldenden Mineralen bei hohen Tempera­
turen zu kal ibr ieren .  Die lsotopenfraktionierung zwischen koexistierenden Phasen 
n immt mit ste igender Temperatur ab. Das Paar Quarz-Magnetit zeigt den größten 
Frakt ionierungseffekt und auch die stärkste Temperaturabhängigkeit d es Fraktio-
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nierungsfaktors.  Quarz-Magnetit ste l lt somit das sensitivste Sauerstoffisotopen­
thermometer dar. Alle anderen Minera lpaare s ind im Prinzip auch a ls Thermometer 
verwendbar .  In der Praxis lassen sich aber nur jene M ineralpaare verwenden,  d ie  
eine ausreichend große Temperaturabhängigkeit des  Gleichgewichtsfraktionierungs­
faktors ze igen.  E in wesentliches Charakteristikum der lsotopenthermometrie ist i h re 
weitgehende Druckunabhängigkeit. E in zweiter Vortei l  der  lsotopenthermometrie 
ist die Tatsache, daß an d ie Komplexität der Paragenese äuße rst ger inge Anforde­
rungen gestel lt werden . Für die Anwendung der Sauerstoffisotopenthermometrie 
genügt die Koexistenz von zwei M ineralphasen, die Sauerstoff enthalten .  Die l soto­
penthermometrie stel lt in mineralogisch einfachen Systemen,  z . B .  in Quarz-Kalzit 
Adern, in  Serizitquarziten ,  in metasomatischen Systemen, „ . oft die e inzige 
Mögl ichkeit dar ,  Geothermometrie zu betreiben.  lsotopenthermometer s ind nicht nur  
i m  Sauerstoff-, sondern auch im Kohlenstoff-, Schwefel- und  i m  Wasserstoffsystem 
kal ibr iert. 

E ine wesentliche Voraussetzung für d ie Anwendbarkeit der  l sotopenthermometrie 
ist das Vorl iegen einer Gleichgewichtsisotopenverte i lun g .  In  einem System mit n 
M i neralphasen können n-1  unabhängige lsotopenthermometer def in iert werden .  
Liegt e ine Gle ichgewichtsverte i lung vor, dann müssen a l le n - 1  unabhängigen 
lsotopenthermometer d ie g le iche Temperatur ergeben .  Das ist  a l le rd ings  n icht in  
a l len natürl ichen Be ispielen der Fal l .  Die mit verschiedenen lsotopenthermometern 
für e in u nd dasselbe Gestein  ermittelten Temperaturen können mitunter stark 
var i ieren, s ie  werden dann als d iskordant bezeichnet. Die Diskordanz von lsotopen­
thermo metern läßt s ich meist auf Veränderungen der ursprüngl ichen lsotopenver­
te i lung wäh rend des Abkühlens nach dem Metamorphosehöhepunkt zurückführen. 
Wird e in  metamorphes Gestein  auf seinem retrograden Pfad a ls geschlossenes 
System betrachtet, dann kann sich d ie lsotopenvertei lung nur durch Isotopen­
austausch zwischen den koexistierenden Phasen verändern . Die treibende Kraft für 
den lsotopenaustausch während der Abkühlung ist d ie Veränderung der  Gle ichge­
wichtsfraktionierungsfaktoren als Funktion der Temperatur .  Eine Veränderung der 
lsotopenvertei lung im geschlossenen System bed ingt den Tranport von isotopischen 
Spezies zwischen den koexistierenden Mineralphasen. Im geschlossenen System 
ist der wichtigste Transportmechanismus d ie Diffusion . Die D iffusionsgeschwind ig­
keiten der  isotopischen Spezies in den Festphasen kontro l l ieren d ie  Raten des 
lsotopenaustausches. Bei hohen Temperaturen s ind d ie D iffusionsgeschwind ig­
keiten hoch und d ie lsotopenverhältnisse können permanent an d ie s ich während 
der  Abküh lung verändernden Ansprüche der Gle ichgewichtsverte i lung angepaßt 
werden .  Die D iffusionsgeschwind igkeiten nehmen mit s inkender Temperatur  expo­
nentiel l  a b .  Im Zuge der Abkühlung wird demnach der lsotopenaustausch i mmer 
langsamer .  Kommt der  lsotopenaustausch schl ießl ich vol lkommen zum er l iegen,  
dann wird d ie gerade vorherrschende lsotopenvertei lung e ingefroren .  D ie  e inge­
frorene Verte i lung entspr icht einer Abkühltemperatur .  Wie sehr d iese Abküh l­
temperatur  von der  Temperatur des Metamorphosehöhepunktes abweicht,  hängt 
vom Zusammenspiel  zwischen Abkühl raten und Transportgeschwindigke iten ab. Ist 
der  lsotopenaustausch langsam im Verg leich zur Abkühlrate, dann wird die 
e ingefrorene Temperatur nahe an der Maximaltemperatur l iegen . I st der  Isotopen­
austausch schnel l  im Vergle ich zur Abkühl rate, dann können Reequ i l ibr ierungs­
erschein ungen s ign ifikantes Ausmaß annehmen .  Das isotopische Muster, das s ich 
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im  Zuge der Abkühlgeschichte in einem mehrphasigen Gestein e instel lt ,  hängt von 
der  Modalzusammensetzung,  von der Abkühlrate und von den Diffusions­
geschwind igkeiten des Sauerstoffs in den ei nze lnen Mineralen ab. Die Modal­
zusammensetzung e ines Gesteins läßt sich mit petrograph ischen Methoden 
ermitte ln ,  und d ie Diffusionsgeschwind igkeiten von Sauerstoff in  den geste ins­
bi ldenden Mineralen s ind aus experimentel len Untersuchungen bekannt.  Demnach 
kann aus dem beobachteten lsotopenmuster e ines mehrphasigen Gesteins auf die 
Abkühl rate geschlossen werden.  B .  G I LETTI ( 1 986) konnte erstmals mit d iesem 
Ansatz die Abkühlrate des San Jose Tonal ites auf etwa 1 00 °C p ro Mi l l ion  Jahre 
bestimmen . 

Die Messung der  lsotopenfraktionierung zwischen koexistierenden M i neralphasen 
er laubt es,  einerseits Paläotemperaturen i n  hoch- und tieftemperierten Systemen zu 
best immen und andererseits Information über d ie  Abkühlraten von metamorphen 
und magmatischen Gesteinen zu extrah ieren .  

Fluid-Gesteinsinteraktion :  Neben der lsotopenthermometrie ist  d ie  Untersuchung 
von Phänomenen der  Flu id-Geste insinteraktion ein wichtiger Anwendungsbereich 
der Analytik stabi ler  Isotope.  Das Fluid in den Porenräumen der  Gesteine ist das 
effiz ienteste Transportmed ium in der Geosphäre.  Die le ichten E lemente 
Wasserstoff, Kohlenstoff, Sauerstoff und Schwefel bi lden d ie  Hauptbestandtei le der 
geologisch relevanten Fluids. Das s ind auch jene Elemente, d ie  d u rch e in 
ausgeprägtes Fraktionierungsverha lten ihrer stab i len I sotope gekennzeichnet s ind .  
D ie F lu ids  i n  der  Geosphäre weisen daher je nach Entwicklungsgeschichte und 
Herkunft charakteristische lsotopensignaturen auf .  Durch lsotopenaustausch 
zwischen Fluid und Geste in können d iese Signatu ren auf das Gestein ü bertragen 
werden .  Die isotopischen Muster, d ie  einem Gestein im Zuge von F lu id­
Gesteins interakt ion aufgeprägt werden, stel len e ine äußerst ha ltbare und 
informative Man ifestation von Transport- und Austauschprozessen dar .  

Wie s ich d ie  I nterakt ion von meteorischen Wässern mit magmatischen Gesteinen 
in  einem fossi len Hyd rothermalsystem manifestiert hat, wurde von H. Taylor  in 
einer Reihe von r ichtungsweisenden Arbeiten in den sechziger und siebziger Jahren 
untersucht.  Beisp ie lsweise zeigt d ie Sauerstoffisotopenzusammensetzung von 
Plagioklasen i n  den Magmatiten der Skaergaard I ntrusion e ine ausgeprä gte 
räuml iche Variation .  In ih rem Südosttei l  steckt die I ntrusion in  stark geklüfteten 
Plateaubasalten ,  hier weisen die Plagioklase e ine isotopische Abreicherung 
gegenü ber  den pr imär  magmatischen Zusammensetzungen auf .  I m  Nordwesten 
steckt die I ntrusion in  relativ d ichtem präkambrischen Basement, hier haben d ie  
P lagioklase i h re pr imär  magmatischen Zusammensetzungen weitgehend erhalten .  
D ieses Muster wurde von  Taylor dah ingehend interpretiert, daß isotopisch le ichtes 
meteorisches Wasser, das durch die thermische Anomalie der I ntrusion in  große 
Konvektionsze l len e i ngebunden wurde, bevorzugt i n  den geklüfteten Plateaubasal­
ten z i rkul ierte.  Durch I nteraktion mit dem meteorischen Hydrothermalwasser 
wurden die magmatischen Plagioklase zu isotopisch abgereicherten Zusammenset­
zungen verschoben. Bei gegebener Zusammensetzung des Ausgangsgeste ins  und 
des externen F lu ids hängt das Ausmaß der isotopischen Verschiebung von der 
Menge des zur Verfügung stehenden Wassers ab .  Aus Massenbi lanzrechnungen 
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le itete TAYLOR ( 1 974) eine Beziehung ab, d ie es erlaubt, d ie  isotop ische 
Verschiebung als Funktion der sogenannten "flu id/rock rat io" zu berechnen .  M it 
seinen Arbeiten konnte Taylor d ie meteorische Provenienz der  Hydrothermalwässer 
zeigen und die Menge des an der Hydrothermala lteration von plutonischen Körpern 
betei l igten Fluids abschätzen .  
Ist d ie  Geo metrie e ines Systems, in dem Phänomene von  Fluid-Gesteinsinteraktion 
auftreten ,  bekannt,  dann kann aus der räuml ichen Verte i lung von Isotopen mustern 
auf das Zusam menspiel  zwischen Transport- und Austauschprozessen gesch lossen 
werden .  In d iesem Zusammenhang ist d ie Analyse von lsotopenfronten von 
zentraler Bedeutung .  Scharfe isotop ische Fronten treten an l ithologischen G renzen 
zwischen unterschiedl ichen Gesteinstypen auf. Durch F lu id-Geste ins interaktion 
können derartige, anfängl ich scharfe Fronten verschoben und geg lättet werden .  Die 
Versch iebung und Glättung isotopischer Fronten bed ingt zwei Mechanismen : Zum 
einen muß Material über d ie l ithologische Grenze h inweg transportiert werden .  Zum 
andere n  b le ibt e ine isotop ische Front nur dann im Gestein  erhalten ,  wenn das 
Transportmedium,  das Porenflu id , mit den Festphasen des Gesteins  isotopisch 
austauscht.  Erfolgt der lsotopenaustausch rasch im Vergleich zum Materialtrans­
port ,  dann herrscht zu jedem Zeitpunkt und an jedem Ort im System lokales 
Gle ichgewicht. In d iesem Fall werden d ie Effekte der Transportprozesse zur Gänze 
dem Gestein aufgeprägt . Die beobachtbaren lsotopenmuster geben dann E inb l ick 
in  d ie relativen Beiträge von Advektion und Diffusion sowie in  d ie Zeitdauer der in  
d ie F lu id-Gesteins interaktion involvierten Prozesse .  S ind d ie Raten der  Austausch­
prozesse vergleichbar mit den Transportgeschwindigke iten ,  dann kann sich im Zuge 
von F lu id-Gesteinsinteraktion isotopisches Ungleichgewicht entwicke ln .  B i ldet sich 
beispielsweise eine isotop ische Front in  einem Gestein ,  das aus zwei Phasen mit 
unterschiedl ichen M ineral-Fluid Austauschraten besteht, dann werden die Fronten,  
d ie  aus d iesen beiden M ineralen ermittelt werden, nicht paral lel  ver laufe n .  Auch bei 
konstanter Temperatur können sich in  d iesem Fall systematische räu ml iche 
Variationen in  den Fraktionierungsfaktoren zwischen den koexistierenden Phasen 
entwickel n .  Derart ige Ung le ichgewichtsphänomene erlauben es,  Transportraten mit 
Austauschraten quantitativ in Beziehung zu setzen .  Systematische räuml iche 
Variat ionen von lsotopenfraktionierungen zwischen koexistierenden Phasen wurden 
in  Zusammenhang mit lsotopenfronten in  kontaktmetamorphen und in  regional meta­
morphen Gesteinen beobachtet. 
Die Ana lyt ik stabi ler Isotope bietet im Zusammenhang mit der Untersuchung von 
Phänomenen der Flu id-Gesteinsinteraktion d ie Mögl ichkeit, I nformationen über d ie 
Herkunft und Menge des hydrothermalen F lu ids aber auch ü ber  Transport und 
Austauschmechanismen in  der Geosphäre zu extrat"liere n .  Die heute i n  fossi len 
Hydrothermalsystemen beobachtbaren mineralogischen, geochemischen und 
isotopengeochemischen Muster stel len d ie über d ie Zeit integrierten Effekte einer 
Vie lzah l  von Prozessen dar,  d ie in  der Vergangenheit über geologische Zeiträume 
h inweg wirksam waren .  Erdwissenschaftl iche Untersuchungen s ind prädest in iert 
dafür, e in  vertieftes Verständnis des Langzeitverhaltens von thermischen oder 
chemischen Perturbationen in  der Geosphäre, wie sie Hyd rothermalsysteme 
darste l len,  zu erzeugen.  Neuerkenntnisse auf d iesem Gebiet sind nicht nur  von re in  
wissenschaftl ichem I nteresse sondern stel len auch e inen wesentl ichen Beitrag zur  
aktuel len Diskussion um eine nachhaltige Entwicklung der  natür l ichen U mwelt, d ie  
d urch anthropogene Perturbationen auf  lange Sicht beeinflußt wird , dar .  
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Ausb l ick 

Die Methode der  Ana lyt ik stabi ler  Isotope hat bisher zur  Klärung so mancher 
e rdwissenschaftl icher Fragestel lung wesentl ich beigetragen .  In diesem Referat 
wurden nur  die wichtigsten Anwend ungen in der Geologie und Petrologie 
angesprochen . Die Palette der mit Hi lfe der Ana lytik stabi ler Isotope bearbeiteten 
erdwissenschaft l ichen Frageste l lungen ist wesentl ich breiter gefächert als es hier 
dargeste l lt wurde .  Sie erstreckt sich von spektroskopischen Untersuchungen ü ber 
isotopische Substitutionen im atomaren bis h in  zum Stud ium globaler Stoff­
kreis läufe.  
Die Anwendungsgebiete der Analytik stabi ler Isotope gehen aber weit ü ber  den 
Rahmen der  erdwissenschaftl ichen Forschung h inaus . Die Analytik stab i ler  Isotope 
wird vor allem in  der Hydrologie und Meteoro logie, in der Umwelttechn ik ,  in der  
B io log ie ,  aber auch in  der Mediz in  und der Lebensmitteltechn ik  eingesetzt . N icht nur  
über  d ie  Analysetechn ik,  sondern auch über das  Studium der für d ie lsotopen­
frakt ionierung relevanten Prozesse g ibt es Querverbindungen und Anknüpfungs­
punkte zu den anderen naturwissenschaftl ichen und technischen Disz ip l inen .  I n  
unserem Fac hgeb iet ist mit den bisherigen Erfo lgen der Analytik stabi ler Isotope das 
Potential der Methode noch lange n icht erschöpft .  Sie bietet ein weites und 
fasz in ierendes Betätigungsfeld innerhalb der Erdwissenschaften . 
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