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„Aber dem nachspürenden Geist genügen diese wenigen Spuren, durch die du selber 
das übrige erkennen kannst.“ 
 
“Verum animo satis haec vestigia parva sagaci sunt, per quae possis cognoscere 
caetera tute.” 
 
Immanuel Kant: Untersuchung über die Deutlichkeit der Grundsätze der natürlichen 
Theologie und der Moral. 1763 
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I. Vorwort 

Als Gregor Samsa eines Morgens aus unruhigen Träumen erwachte, fand er sich in 

seinem Bett zu einem ungeheueren Ungeziefer verwandelt. Er lag auf seinem panzerar-

tig harten Rücken und sah, wenn er den Kopf ein wenig hob, seinen gewölbten, braunen, 

von bogenförmigen Versteifungen geteilten Bauch, auf dessen Höhe sich die Bettdecke, 

zum gänzlichen Niedergleiten bereit, kaum noch erhalten konnte. Seine vielen, im Ver-

gleich zu seinem sonstigen Umfang kläglich dünnen Beine flimmerten ihm hilflos vor 

den Augen. 

 

       Franz Kafka „Die Verwandlung“, 1924 

 

 

Die grundsätzliche Herausforderung, die die Erdgeschichte für denjenigen bereit hält, 

der sie studieren will, ist die zwingende Notwendigkeit eines fundamentalen Perspek-

tivwechsels. Schon der zeitliche Rahmen des gewohnten, menschlichen Begreifens wird 

verlassen, und zwingt den Betrachter zu einem hohen Maß an Abstraktion. Weiterhin 

ist es notwendig, die Konstanz der eigenen Umwelt grundsätzlich in Frage zu stellen. 

Die Erde verändert sich, mit der Ausnahme des anthropogenen Einflusses, in einer für 

den Menschen nicht beobachtbaren Geschwindigkeit. Daher wird die prinzipielle 

Gleichförmigkeit von Kontinenten, Atmosphärenzusammensetzung, Sonneneinstrah-

lung und weiteren natürlichen Gegebenheiten vom ungeschulten Betrachter als unver-

änderlich eingeschätzt. Die Geowissenschaften betrachten aber genau diese Konstanz 

nur als Momentaufnahme in einem Kontinuum der Veränderung. Die wenigen Prozesse, 

die das Aussehen der Erde in einem für Menschen erfassbaren Zeitraum verändern: Vul-

kanausbrüche, Erdbeben, Impakte, Bergstürze und weitere verhältnismäßig schnelle 

Prozesse erfahren daher auch ein besonderes Maß an Aufmerksamkeit seitens des Lai-

enpublikums.  

Für die Erforschung des Archaikums, als dem zweitältesten Erdzeitalter nach dem Ha-

daikum, gilt das in verstärkter Weise. Selbst die grundlegenden Konstanten der uns be-

kannten Umgebung müssen hier in Frage gestellt werden: Die Tatsache, dass wir die 

Luft der Atmosphäre atmen können ist ebenso in Zweifel zu ziehen, wie die Strahlung 
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der Sonne als konstante Wärmequelle der Oberfläche. Wie in dieser Arbeit gezeigt wird, 

ist beides für das Archaikum keine realistische Abschätzung der Bedingungen. Somit 

muss der Perspektivwechsel für die Erforschung der Frühzeit unseres Planeten noch 

fundamentaler erfolgen als für die Geowissenschaften allgemein bereits notwendig. 

In den Geowissenschaften wird zur Vereinfachung der notwendigen Abstraktion häufig 

auf das Axiom des Aktualismus zurückgegriffen. Diese Hypothese besagt, vereinfacht 

ausgedrückt, dass geologische Prozesse in der Erdgeschichte schon auf die gleiche Art 

abgelaufen sind, wie sie in der Gegenwart ablaufen. Damit lässt sich aus der Beobach-

tung von  rezenten, natürlichen Prozessen auf die Prozesse rückschließen, die zur Bil-

dung geologischer Phänomene in der erdgeschichtlichen Vergangenheit geführt haben. 

Für die Erforschung des Archaikums gilt dieses Aktualismusprinzip nur in sehr einge-

schränkter Form, da die herrschenden Bedingungen zu verschieden von den heutigen 

sind. Als Beispiel sei die große Schwierigkeit genannt, die Zusammensetzung des Meer-

wassers abzuleiten. In einer Welt, in der es keine Organismen gab, die dem Meerwasser 

permanent Carbonat durch den Aufbau von Kalkschalen entziehen, in der es keinen Sau-

erstoff in der Atmosphäre gab, der zu einer vollständigen Oxidation des Tiefenwassers 

führt, in der der Einfluss von Mittelozeanischen Rücken möglicherweise potenziert ge-

genüber heute war und in der die globale Durchschnitttemperatur bis zu 15°C über der 

heutigen gelegen hat ist es nicht möglich ohne direkte Beprobung eine genaue Zusam-

mensetzung des Meerwassers zu ermitteln. Die Möglichkeiten der Kombination aus den 

vielfachen Variablen sind schlicht zu zahlreich.  

Die Möglichkeit, die dem Wissenschaftler verbleibt ist es sich an das zu halten, was 

schon dem Namen nach „konstant“ ist in dieser Welt: Die Physik und die Chemie der 

Prozesse, die erforscht werden sollen. Die theoretische Physik liefert gute Argumente, 

um anzunehmen, dass die Naturkonstanten wirklich solche sind und auch über längste 

geologische Zeiträume konstant geblieben sind. Damit sind aktualistische Experimente 

über chemische Reaktionen und thermodynamische Zusammenhänge weiterhin eine 

Möglichkeit die uns so fremde erdgeschichtliche Epoche des Archaikums zu fassen und 

sogar Aussagen treffen zu können, wie diese Zeit ausgesehen haben kann. Im Sinne des 

Popper’schen Kritischen Rationalismus sind auch alle Aussagen in dieser Arbeit als Hy-

pothesen zu sehen, die weiterhin ihrer möglichen Falsifizierung harren.  
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Die unvermeidliche Frage nach dem Sinn und der Anwendbarkeit von solcher For-

schung lässt sich auf eine zweifache Art beantworten. Die erste Antwort besteht in dem 

Hinweis auf die erschreckende Aktualität der Frage nach den Auswirkungen von Ver-

änderungen in der atmosphärischen Zusammensetzung. Die Tatsache, dass die wich-

tigste Atmosphärenkomponente, die in dieser Arbeit behandelt wird, das Kohlenstoffdi-

oxid ist, verdeutlicht, dass die Erforschung der Geschichte von atmosphärischen Verän-

derungen große Bedeutung für unsere eigene Zukunft als Spezies haben könnte. Die 

Erhöhung des Kohlenstoffdioxidanteils in der Atmosphäre ist dabei ironischerweise 

eine der vorher genannten Veränderungen der Erde, die durch anthropogenen Einfluss 

so schnell voranschreitet, dass sie für den ungeschulten menschlichen Verstand erfass-

bar bleibt. Damit wird eine Verbindung zwischen den eben aufgezeigten, allgemein zu-

gänglichen Prozessen und den hoch abstrakten Prozessen, die Ziel der geowissenschaft-

lichen Forschung sind, aber selten der allgemeinen Öffentlichkeit bekannt werden, her-

gestellt. 

Die zweite Antwort besteht im Verweis auf die Grundlagen der Naturwissenschaft, die 

in den Werken und Erkenntnissen der Naturphilosophen der Antike liegen. Aristoteles 

schreibt als ersten Satz seiner Metaphysik: "Πάντες ἄνθρωποι τοῦ εἰδέναι ὀρέγονται 

φύσει. – Alle Menschen streben von Natur aus nach Wissen.“ Es ist also eine dem Men-

schen innewohnende Eigenschaft die Natur mit den Kräften seines Verstandes zu durch-

dringen und sein Wissen über die Prozesse, die ihn umgeben, zu vermehren. Somit ist 

letztlich die Naturwissenschaft ein Ausdruck ihres eigenen Forschungsgegenstandes: 

der Natur selbst. 

 

 

       Fabian M. Gäb, 17.05.2019 
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II. Abstract 

Siderite bands in mid to late Archaean Superior type Banded Iron Formations have been 

suggested as an indicator for the 𝐶𝑂&-content of the Archaean atmosphere.  Based on 

thermodynamical modelling it was  calculated, that the these 𝐹𝑒𝐶𝑂) minerals suggest 

an 𝐶𝑂& partial pressure of around 35.000 ppmV in the atmosphere (Ohmoto et al. 2004). 

A significantly increased 𝐶𝑂&-content in the Archaean is often advocated as a compen-

sator for the so called “Faint young sun effect” . This effect describes the decreased  

solar luminosity in the earlier years  of  Earth’s history.  Due to the lower radiation heat 

transmitted to earth by the sun, the surface temperatures should have been lower than 

today. Oxygen isotopes however show a rather increased surface temperature in the Ar-

chaean. To solve this paradox a massive “Greenhouse Effect” has been suggested. Mas-

sively increased 𝐶𝑂&-contents would impose a warmer climate and thus compensate the 

lower solar luminosity. 

However aside from the theoretical constraints on  the 𝐶𝑂&-content of the Archaean 

atmosphere actual evidence from proxies remain rare.  Therefore siderite would be an 

important indicator for 𝐶𝑂&. Implicit in this proposition is the premise that these siderites 

in Archaen Banded Iron Formations are primary precipitates of an ocean water that has 

been in chemical equilibrium with the atmosphere at the time of their formation.  This 

assumption has not been tested experimentally yet.  

In this thesis novel experiments are described, that test the possibility of siderite being 

precipitated from a Fe-enriched,  reduced  seawater proxy in equilibrium with a reduced, 

high 𝐶𝑂& atmosphere.  To achieve this  a seawater proxy was made from MilliQ®-water, 

NaCl and sodium-bicarbonate (𝑁𝑎𝐻𝐶𝑂)) and enriched in Iron and Manganese. The 

proxy was flushed with 𝑁&−𝐶𝐻.−𝐻& atmospheres with varying 𝐶𝑂&-content (0,1000 

and 5000 ppmV). It was tried to precipitate siderite via oversaturating the proxy  in terms 

of iron-carbonate. 

It was found that under no tested set of conditions the proxy actually precipitated sider-

ite. Instead an amorphous iron-carbonate-hydroxy phase was generated, that is described 

in the literature as “green rust”. However the addition of Manganese to the proxy in-

duced the precipitation of Rhodochrosite (crystalline 𝑀𝑛𝐶𝑂)). The latter is especially 
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important, since siderite bands in Banded Iron Formations are nearly Mn-free. Because 

no obvious reasons can be found for the Archaean seawater to be Mn-free, whilst being 

enriched in hydrothermal Fe, the precipitation of Rhodochrosite points against this 

Method of generation for the siderite beds. Together with the absence of crystalline si-

derite, this results leads to the conclusion, that siderite beds in Archaean Banded Iron 

Formation should not be used as a 𝐶𝑂&-proxy for the Archaean atmosphere. 
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1. Einleitung 

1.1.  Banded Iron Formations 
 

Als Banded Iron Formations werden sedimentäre Einheiten bezeichnet, die einen Gehalt 

von mindestens 60% an eisenhaltigen Mineralen, hauptsächlich Hämatit (𝐹𝑒&𝑂)) und 

Magnetit (𝐹𝑒)𝑂.), aufweisen. Diese eisenhaltigen Mineralphasen sind mit Silikatmine-

ralen vergesellschaftet (chert) und bilden Wechsellagerungen aus Lagen mit eisenrei-

cher oder 𝑆𝑖𝑂&-reicher Zusammensetzung.  

 

 
Abbildung 1.1 Beispielbild eines Stücks Banded Iron Formation aus der Hamersley Formation in Westaustralien. 
Die Wechsellagerung ist hier sehr deutlich zu sehen. Die roten Bänder sind eisenreicher und die helleren Bänder 
silikatreicher. Zu beachten ist die sehr strikte Trennung zwischen den Bänder und die kontinuierliche Ablagerung. 
Die Mächtigkeit der Bänder ist sehr variabel (siehe nächsten Abschnitt über die Skala der Bänderung) Quelle: 
Eigene Abbildung, Probe aus dem Besitz von C. Ballhaus. 

 

Sie sind gekennzeichnet durch eine ausgeprägte Bänderung in der Mikro-, Meso- und 

Makroskala. Innerhalb der BIFs wird hierbei zwischen zwei Typen unterschieden, den 

(Lake) Superior type Banded Iron Formations und den Algoma type Banded Iron For-

mations. Bei Letzteren handelt es sich um eher kleinräumige Einheiten, die über einen 

weiteren Zeitraum der Erdgeschichte abgelagert wurden. 
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Abbildung 1.2 Links ist das Makrolayering in Banded Iron Formations zu sehen. Die Bänderung ist im Maßstab 
von Dekametern zu sehen und prägt das Aussehen der Gesteine im Gelände. Das rechte Bild zeigt die Bänderung 
auf der Mesoskala von Dezimetern. In Abbildung 7.1 ist an den dünnen Bändern im oberen Drittel der Probe das 
Mikrolayering im Millimetermaßstab zu sehen. Quelle: Geländebilder von C. Ballhaus. 

 

Es finden sich Algoma type BIFs, die aus dem späten Proterozoikum stammen, bei-

spielsweise im Arabisch-Nubischen-Schild (Sims & James 1984).  

 

 
Abbildung 1.3 Zeitliche Verteilung der Entstehung von Banded Iron Formations. Vor 3 Ga entstanden ausschließ-
lich Algoma Type BIFs, deren Volumen aber nicht vergleichbar ist mit den großen Superior Type BIFs die ab ca. 
2,8 Ga entstanden sind. Quelle: Isley und Abbott 1999. 

 

Die Entstehung von Algoma type BIFs ist an vulkanische Prozesse gebunden (Gross et 

al. 1983) und unterscheidet sich damit deutlich von der Entstehung von Superior type 

BIFs. Algoma type BIFs sind proximale Ausfällungen bei hydrothermaler Aktivität, 

während Superior Type BIFs eine distale Ausfällung des bei hydrothermaler Aktivität 

freigesetzten Eisens darstellen. Allein die Ausdehnung der Superior type BIFs, die 

durchschnittliche Größe einer Lagerstätte beträgt 170 Megatonnen (Mosier & Singer 

1986), spricht deutlich gegen einen kleinräumigen Prozess wie Vulkanismus als auslö-

senden Faktor. Zudem sind Superior type BIFs nicht mit vulkanischen Gesteinen verge-

sellschaftet, sondern treten zusammen mit marinen Sedimenten auf. Sie wurden 



 23  

zusammen mit chert, Carbonaten und marinen klastischen Sedimenten abgelagert. Das 

Ablagerungsenvironment muss also (flach)marin gewesen sein und der Bildungsprozess 

muss eine sehr große Menge Eisen sehr effizient akkumuliert haben. 

Superior Type Banded Iron Formations sind von großer wirtschaftlicher Bedeutung, da 

sie heutzutage die Hauptquelle für Eisenerz sind. Als Lagerstätten eignen sich BIF be-

sonders, da sie sehr groß sind, und die Konzentration an Eisenerz sehr hoch (circa 60% 

Eisen im Gestein) ist. Das macht BIFs zu idealen Lagerstätten für Eisen. Die in BIFs 

enthaltenen Mengen an Eisen werden auf 150 Gigatonnen geschätzt (bei einem derzei-

tigen Eisenbedarf weltweit von ungefähr 1 Gigatonne pro Jahr). Aus diesem Grund wer-

den Banded Iron Formations weltweit abgebaut soweit sie vorkommen. Bekannte Minen 

sind zum Beispiel in Pilbara im Hamersley Becken in Australien, die Carajas Mine in 

Brasilien und die Mesabi Iron Range in den USA.  

Die Entstehung der Superior type BIFs ist zeitlich deutlich auf die Zeit von 2,7 Ga bis 

2,0 Ga beschränkt (Trendall 1973). Es handelt sich also um Gesteine, die im Neoarcha-

ikum bis hin zum Paläoproterozoikum abgelagert wurden. Die jüngsten, abbauwürdigen 

Superior type BIFs finden sich in Krywyj Rih in der Ukraine. Diese sind 1,9 Ga alt, 

stammen also aus dem Orosirium. Somit ist das Vorkommen der Superior type BIFs auf 

Gebiete beschränkt in denen Archaische bis frühproterozoische Kruste aufgeschlossen 

ist. Superior type BIFs finden sich also auf den alten kontinentalen Schilden der Erde: 

in Südafrika, Nordamerika, Südamerika, Asien und Australien. Aufgrund des Alters und 

der damit verbundenen geologisch langen Geschichte sind Superior type BIFs zumeist 

metamorph überprägt.  

Die Tatsache, dass Banded Iron Formations im späten Archaikum und frühem Protero-

zoikum abgelagert wurden und heute nicht mehr entstehen, macht sie zu einem idealen 

Proxy zur Ableitung von Unterschieden zwischen den Umweltbedingungen bei ihrer 

Ablagerung und denen von heute. Aus diesem Grund werden BIFs intensiv untersucht. 

Sie werden dabei als Studienobjekt zur Rekonstruktion von Parametern herangezogen, 

die die Zusammensetzung des damaligen Meeres und der damaligen Atmosphäre erklä-

ren sollen. Da diese Sedimente zum Ende des Archaikums in großer Mächtigkeit abge-

lagert wurden und heute gar nicht mehr entstehen, ist es eine schon lange akzeptierte 

These, dass die Unterschiede zwischen Archaischer Atmosphäre und Meerwasser zu 

heutiger Atmosphäre und Meerwasser massiv sind (Cloud 1973). Hierbei geht es 
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hauptsächlich um das Vorhandensein von gelöstem Eisen in Meerwasser und das Vor-

handensein von freiem Sauerstoff in der Archaischen Atmosphäre. 

Heutiges Meerwasser ist nahezu eisenfrei. Es enthält im Mittel circa 3 ppb gelöstes Ei-

sen. Für die Bildung von massiven Eisenlagerstätten wie Banded Iron Formations ist 

dieser Gehalt deutlich zu gering. Alleine in der Hamersley Lagerstätte ist mehr Eisen 

konzentriert als im gesamten Ozean gelöst ist. Der grundlegende Unterschied in Bezug 

auf BIFs zwischen rezentem und archaischem Meerwasser muss also ein deutlich er-

höhter Eisengehalt sein. Die Löslichkeit von 𝐹𝑒)a in modernem Meerwasser beträgt 

ungefähr  𝐾bc(de)f
∗ = 10gh,.	𝑚𝑜𝑙& ∙ 𝑙&	bei T = 25°C und S = 36 und pH 8,1 (Liu & Mil-

lero 2001). Um diese Löslichkeit signifikant zu erhöhen gibt es zwei unterschiedliche 

Methoden. Zum einen ist es möglich den pH-Wert des Meerwassers abzusenken. Die 

Löslichkeit von Eisen bei einem pH-Wert von 3 ist fast sechs Größenordnungen höher 

als bei pH 8. Dies ist aber keine für den archaischen Ozean realistische Größenordnung. 

Gegen solch niedrige pH-Werte spricht die Ablagerung von Carbonatgesteinen in ar-

chaischen Formationen. Ein solch niedriger pH-Wert würde die Carbonat-Alkalinität 

(siehe Kapitel 2) des Meeres gegen Null reduzieren, da sämtliches Carbonat entfernt 

würde: 

	

𝐶𝑂)&g + 2𝐻)𝑂a ⇌ 	𝐶𝑂& + 3𝐻&𝑂	 	 	 	 	 	 	 	 Eq.	1	

	

𝐻𝐶𝑂)g + 𝐻)𝑂a ⇌ 	𝐶𝑂& + 2𝐻&𝑂	 	 	 	 	 	 	 	 Eq.	2

	 	 	 	 	 	 	

Das 𝐶𝑂& würde aus dem Meer ausgasen und somit die Bildung jeglichen Carbonats ver-

hindern. Dieser grundlegende Zusammenhang zwischen pH-Wert des Meerwassers und 

der Verhinderung von Carbonat-Ausfällung wird im Laufe dieser Dissertation eine zent-

rale Bedeutung haben.  

Die andere Möglichkeit um die Löslichkeit von Eisen in Meerwasser zu erhöhen ist die 

Absenkung des Eh-Wertes des Meerwassers. Modernes Meerwasser ist bis zu den tiefs-

ten Bereichen des Ozeans oxidiert. Der Eh von Meerwasser liegt selbst in der Tiefsee 

bei ungefähr + 200 mV (Devey 2015).  
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Abbildung 1.4 Pourbaix-Diagramm der unterschiedlichen Eisenspezies in Wasser bei 25°C und 5 ppm Eisen im 
Wasser gelöst. Dargestellt ist zudem die Stabilität von Siderit bei 400 ppmV 𝐶𝑂& in der Atmosphäre. Besonders 
zu beachten ist der Übergang von festem Eisen(III) in Form von 𝐹𝑒(𝑂𝐻)) in gelöstes Eisen(II). Quelle: modifiziert 
nach Gäb et al. 2017. 

Bei so oxidierten Bedingungen liegt Eisen ausschließlich dreiwertig vor, als Eisen(III)-

Ion mit Hydroxyd-Ionen komplexiert. In Abb. 1.4 ist ein Phasendiagramm der unter-

schiedlichen in wässriger Lösung vorhandenen Eisenspezies gezeigt. Hierbei sind zwei 

Phasengrenzen besonders von Bedeutung. Zum einen ist der Übergang von festem Ei-

sen(III)-Hydroxid (𝐹𝑒(𝑂𝐻))) zu gelöstem Fe3+eine Parallele zur y-Achse und somit un-

abhängig vom Eh der Lösung. Dieser Übergang ist allein eine Funktion des pH-Wertes 

der Lösung. Diese Tatsache ist später für die Beprobung der in dieser Arbeit durchge-

führten Experimente wichtig (siehe Kapitel 4). So wird es nämlich ermöglicht eisenhal-

tige Proben zu entnehmen und durch Ansäuern den Eisengehalt der Lösung konstant zu 

halten, bis die Probe entsprechend analysiert werden kann. Somit ist klar, dass aufgrund 

der oben genannten Komplikationen bei der Absenkung des pH-Wertes der Lösung mit 

den Carbonat Phasen der Lösung nur Fe2+ als gelöste Eisenphase in Meerwasser in Frage 

kommt. Das Eisen in den Banded Iron Formations muss also vor deren Entstehung als 

Fe2+ im Wasser gelöst gewesen sein. 

Zum anderen ist der Übergang von festem Eisen(III)-Hydroxid (𝐹𝑒(𝑂𝐻))) zu gelöstem 

Fe2+ von Interesse. Hier wird offensichtlich, dass für eine pH-unabhängige Stabilisie-

rung von Eisen in Meerwasser eine drastische Absenkung des Eh-Wertes von 
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Meerwasser nötig ist. Der genaue Eh-Wert ist hierbei von der Menge an gelöstem Eisen 

abhängig. Im obigen Fall mit 10 µmol Eisen in Lösung ist die benötigte Absenkung 

circa. 900 mV. 

Ein Meerwasser mit einem so niedrigen Eh-Wert kann nicht im Gleichgewicht mit einer 

Atmosphäre mit moderner Zusammensetzung stehen. Der Grund hierfür ist der hohe 

Sauerstoffgehalt der modernen Atmosphäre (siehe Abb. 1.5). Mit 21% 𝑂& oxidiert die 

rezente Atmosphäre das Oberflächenwasser des Meeres zu stark. Durch die sehr effi-

zienten Umwälzungsbewegungen des Meeres, das Meer wälzt sich in circa 1000 bis 

5000 Jahren einmal komplett um (Peacock und Maltrud 2006), ist dadurch auch das 

Tiefenwasser komplett oxidiert. Es ist also nicht möglich, Eisen (in relevanten Mengen) 

in Meerwasser zu lösen. Diese Kopplung des Eisengehalts des Meerwassers an die Zu-

sammensetzung der Atmosphäre macht Banded Iron Formations zu einem vielverspre-

chenden Indikator für die Zusammensetzung der archaischen Atmosphäre. Hierbei las-

sen sich sowohl Hinweise auf den Sauerstoffgehalt finden als auch - und das wird das 

Hauptthema dieser Arbeit sein - auf den 𝐶𝑂&-Gehalt. Dabei ist zu beachten, dass die 

Betrachtung von Banded Iron Formations nicht trivial ist. BIFs sind sehr alte Gesteine 

(Siehe Altersverteilung Abb. 1.3). 

 

 

 
Abbildung 1.5 Zusammensetzung der Atmosphäre der modernen Erde. Der 𝐶𝑂&-Gehalt entspricht dem von 
NOAA-ESRL ermitteltem Wert für 10/2017 (gerundet, exakter Wert am 05.10.2017: 403 ppmV).  

 



 27  

Superior Type BIFs haben ein Alter von mindestens 2,5 Ga. Daraus ergeben sich meh-

rere Probleme, die die Erforschung dieser Gesteine behindern. Weniger als 5% der kon-

tinentalen Kruste an der Erdoberfläche sind Archaischen Alters (Korenaga 2018). Man 

muss sich also des grundsätzlichen Problems bewusst sein, dass BIFs keinen repräsen-

tativen Überblick über die Kruste des Archaikums bilden. Dafür sind sie schlicht zu 

selten. Gemäß dem ab esse ad posse valet Prinzips sind allerdings Schlüsse trotzdem 

zulässig. Da BIFs abgelagert wurden, müssen Bedingungen zu ihrer Entstehungszeit ge-

herrscht haben, unter denen BIFs abgelagert werden konnten. Wie oben ausgeführt müs-

sen sich diese Bedingungen aber fundamental von den heutigen unterschieden haben.  

 

1.2. Siderite in BIFs  

 

Banded Iron Formations bestehen vornehmlich aus Eisenoxiden, Eisensilikaten und 

Chert, die sich im Millimeter- bis Zentimetermaßstab abwechseln (Trendall und Block-

ley 1970, Trendall 2009, Bekker et al. 2014). Es wird allgemein davon ausgegangen, 

dass diese stratiforme, alternierende Abfolge im Zentimeterbereich eine primäre Abla-

gerung widerspiegelt, also nicht durch Metamorphose entstanden ist (Trendall und 

Blockley 1970, Trendall 1973, 2009, Krapez et al. 2003, Bekker et al. 2014). Unklarheit 

besteht allerdings in Bezug auf das Ausgangmaterial der Eisenminerale oder die Vor-

läuferminerale (Eugster 1969, Eugster and Chou 1973, Pecoits et al. 2009, Bekker et al. 

2014). Innerhalb dieser Abfolge von Eisenoxiden und Silikaten finden sich eingeschal-

tete Lagen von Siderit 𝐹𝑒𝐶𝑂)	(Bekker et al. 2014). Diese Lagen werden ebenfalls als 

primäre Ablagerungen interpretiert, da sie stratiform innerhalb der Sequenz aus Eisen-

oxiden und Eisensilikaten liegen (Klein und Beukes 1989, Kaufman et al. 1990, Ohmoto 

et al. 2004, Rosing et al. 2010). Nach Bekker et al. 2014 ist Siderit das häufigste Carbo-

nat Mineral in Banded Iron Formations und tritt üblicherweise als diskrete Lage von 

wenigen Millimetern Mächtigkeit innerhalb des Mikrobeddings der BIFs (wie oben be-

schrieben) aus mikrokristallinem Material auf. Bekker widerspricht der Interpretation 

des Siderits als primäre Phase, da er eine frühere Phase überwachsen haben kann, die 

sich noch im Kern mancher Kristalle finden lässt. Der Siderit sei eher diagenetischen 

Ursprungs und keine sedimentäre Phase, da er mit einer Erz-nahen Alteration verbunden 

sein kann (Bekker et al. 2014). 
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1.3.  Die Fragestellung 

 

Die dezidierte Fragestellung dieser Arbeit bezieht sich auf die Studie von Ohmoto et al. 

(2004) in Nature, in der aus den oben beschriebenen Siderit Bändern in den Archaischen 

Banded Iron Formations ein 𝐶𝑂&-Partialdruck der Archaischen Atmosphäre abgeleitet 

wird. In dieser Arbeit wird beschrieben, dass sich ein erhöhter 𝑝𝐶𝑂& von ungefähr 35000 

ppmV positiv auf die Stabilität von Siderit in Meerwasser auswirken würde. Der Car-

bonatGehalt des Meerwassers würde steigen, da durch den erhöhten	𝐶𝑂&-Gehalt in der 

Atmosphäre mehr Carbonat durch Regenwasser in den Ozean eingetragen werden 

würde (Ohmoto et al. 2004). 

Diese Annahme erscheint nicht sinnvoll, da ein erhöhter 𝐶𝑂&-Gehalt in der Atmosphäre 

zu einem niedrigeren pH-Wert im Ozean führen würde. Dieser Effekt ist heute durch 

den Einfluss von anthropogenem 𝐶𝑂& auf den Ozean sehr gut als „ocean acidification“ 

bekannt (Orr et al. 2005). Daher nehmen wir an, dass es in einem Ozean bei hohen 𝐶𝑂&-

Gehalten nicht möglich wäre ein Carbonatmineral direkt aus der Wassersäule auszufäl-

len. Der fallende pH-Wert des modernen Meerwassers führt, trotz deutlich geringerer 

𝐶𝑂&-Gehalte als im Archaikum postuliert, zu einem Sinken der Aragonit/Calcit-Sätti-

gung im Meer. In dieser Arbeit soll nun experimentell gezeigt werden, dass ein höherer 

𝐶𝑂&-Partialdruck in der Atmosphäre zum einen nicht zu einer gestiegenen Sättigung von 

Siderit führen kann und zum anderen in Kontakt mit einem Meerwasser eine Ausfällung 

von Siderit verhindert. Das Ziel ist damit eine Falsifikation der Theorie von Ohmoto et 

al. 2004 nach der sich aus massiven Sideriten in Banded Iron Formations ein stark er-

höhter 𝐶𝑂&-Partialdruck in der Atmosphäre ableiten lässt.  
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1.4. Siderit, Rhodochrosit, Calcit und Aragonit   

 

In dieser Arbeit wurden vier Minerale vertieft betrachtet: Calcit, Siderit und Rhodoch-

rosit sind Carbonate aus der Calcit Gruppe. Sie kristallisieren im trigonalen Kristallsys-

tem und besitzen eine sehr vergleichbare Mohs-Härte zwischen 3 und 4 (Okrusch und 

Matthes 2014). Bei Calcit handelt es sich um das Calciumcarbonat (𝐶𝑎𝐶𝑂)), bei Siderit 

um das Eisen(II)-Carbonat (𝐹𝑒ll𝐶𝑂)) und bei Rhodochrosit um das Mangan(II)-Carbo-

nat (𝑀𝑛ll𝐶𝑂)). Die drei Minerale lassen sich leicht an der Eigenfarbe voneinander un-

terscheiden: Calcit ist weiß, Siderit braun und Rhodochrosit rosa. Aragonit ist der Na-

mensgeber der Aragonit-Gruppe innerhalb der Carbonate, zu der beispielsweise auch 

Strontianit gehört, die im orthorhombischen Kristallsystem kristallisieren. Der Aragonit 

ist ebenfalls ein Calciumcarbonat (𝐶𝑎𝐶𝑂)). Aragonit ist aufgrund seiner dichteren Kris-

tallstruktur die Hochdruckmodifikation von Calcit und an der Erdoberfläche nur meta-

stabil. Er wird jedoch teilweise biogen gebildet; beispielsweise besteht die Perlmutt-

schicht mancher Mollusken aus Aragonit. Aragonit wandelt sich an der Erdoberfläche 

mit der Zeit in Calcit um und ist deswegen nur selten gesteinsbildend. Als Hochdruck-

modifikation findet er sich meist nur in Subduktionsmetamorphiten ab der Blauschiefer-

Fazies.  
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2. Carbonatsystem des modernen Meerwasser-Atmosphären-Sys-

tems 

Das Carbonatsystem im modernen Meerwasser ist eine Interaktion zwischen den Car-

bonat Spezies, die im Meerwasser gelöst sind (Carbonat Ionen, Hydrogencarbonat Ionen 

und physikalisch gelöstes 𝐶𝑂&) und dem 𝐶𝑂& in der Atmosphäre. Dabei werden der 

Carbonat- und Hydrogencarbonat Ionengehalt als Carbonat-Alkalinität (AC) zusammen-

gefasst, die wiederum circa 97% der Gesamtalkalinität (TA) ausmacht, die sich aus der 

Summe der Konzentration alle Ionen zusammensetzt, die Protonen aufnehmen können. 

Die Interaktion zwischen atmosphärischem 𝐶𝑂& und den gelösten Carbonat-Spezies 

wird durch mehrere chemische Gleichgewichte beschrieben. Der grundsätzliche Zusam-

menhang besteht darin, dass 𝐶𝑂& das Säureanhydrid der Kohlensäure ist, deren Säu-

rerestanionen wiederum Carbonat- und Hydrogencarbonat Ionen sind. Die Kohlensäure 

selbst ist ein unter Normalbedingungen instabiles Molekül (Adamczyk et al. 2009), das 

sofort dissoziiert. Das bedeutet, dass diese drei Phasen über die Kohlensäure und damit 

das Kalk-Kohlensäure Gleichgewicht verbunden sind. Damit ist das gesamte Carbonat-

system im Meerwasser auch pH-sensitiv.  

Die Gleichgewichte werden durch ein Set von Reaktionsgleichungen beschrieben: 

 

𝐶𝑂&(𝑎𝑡𝑚) ⇌ 𝐶𝑂&(𝑎𝑞)	 	 	 	 	 	 	 	 	 Eq.	3	

	

𝑘e	 = 	
[2dm(no)]
2dm(npq)

	 	 	 	 	 	 	 	 	 	 Eq.	4

	 	 	 	

𝐶𝑂&(𝑎𝑞) +	𝐻&𝑂	 ⇌ 	𝐻&𝐶𝑂)	 	 	 	 	 	 	 	 Eq.	5		

	

𝑘∗ = 	 [em2df]
[2dm(no)]

	 	 	 	 	 	 	 	 	 	 Eq.	6		

	

𝐻&𝐶𝑂) +	𝐻&𝑂	 ⇌ 	𝐻𝐶𝑂)g + 𝐻)𝑂a	 	 	 	 	 	 	 Eq.	7	

	

𝑘r =
[e2dfs]∙[rtsuv]

[em2df]
	 	 	 	 	 	 	 	 	 	 Eq.	8	
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𝐻𝐶𝑂)g + 𝐻&𝑂	⇌	𝐶𝑂)&g + 𝐻)𝑂a		 	 	 	 	 	 	 	 Eq.	9	

 

𝑘& = 	
w2dfmsx∙[rtsuv]

e2dfs
	 	 	 	 	 	 	 	 	 	 Eq.	

10	

 

Die Gleichgewichtskonstante, die in Eq. 4 formuliert ist, ist die Henry-Konstante von 

𝐶𝑂& in Meerwasser. Das Henry-Gesetz beschreibt die physikalische Löslichkeit eines 

Gases in einer Flüssigkeit. Die verschiedenen Henry-Konstanten der verschiedenen At-

mosphärenbestandteile spielen auch im weiteren Verlauf dieser Arbeit eine wichtige 

Rolle.  

Diese Gleichgewichte beeinflussen durch die oben beschriebenen Verknüpfungen so-

wohl den pH-Wert des Meerwassers als auch die 𝐴2 (Carbonat-Alkalinität).  Damit sind 

diese beiden Parameter direkt vom 𝐶𝑂&-Gehalt der Atmosphäre abhängig. Hierbei ist zu 

beachten, dass die AC  im Meerwasser nicht ausschließlich durch atmosphärisches 𝐶𝑂& 

eingetragen wurde. Der größte Teil des im Meerwasser gelösten Carbonats wurde durch 

kontinentale Verwitterung und hydrothermale Aktivität eingetragen (Berner 1992). Nur 

circa 15% der Carbonat-Alkalinität wird direkt durch den Eintrag von 𝐶𝑂& aus der At-

mosphäre gebildet. Allerdings beeinflusst der p𝐶𝑂& die 𝐴2 dadurch, dass die Speziation 

der Carbonat Ionen verändert wird. Aus den oben gezeigten Gleichungen geht hervor, 

dass der pH-Wert der Umgebungslösung die Gleichgewichtskonstanten für die Spezia-

tion zwischen Hydrogencarbonat und Carbonat beeinflusst (Eq. 7 und Eq.9). Ein höherer 

Gehalt von 𝐶𝑂&	in der Atmosphäre bewirkt nach Gleichungen Eq. 5, 7 & 9 einen sin-

kenden pH-Wert durch die Produktion von Oxonium Ionen. Ein niedrigerer pH-Wert 

wiederum bewirkt eine zunehmende Reaktion von Carbonat Ionen zu Hydrogencarbo-

nat Ionen. In Abbildung 2.1 ist zu sehen, wie die Verteilung der verschiedenen Carbo-

nat-Spezies vom pH-Wert abhängt. Modernes Meerwasser liegt bei einem pH-Wert von 

8,1, was bedeutet, dass es eine recht geringe Konzentration von 𝐶𝑂)&g- Ionen aufweist.  
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Abbildung 2.1 Abhängigkeit der relativen Konzentration der verschiedenen Carbonat Spezies vom pH-Wert der 
umgebenden Lösung. Der maximale Gehalt beträgt 0,001 mol/L. Hierbei ist zu beachten, dass der pH-Wert auf 
der X-Achse synonym zum 𝐶𝑂&-Gehalt der Atmosphäre verstanden werden kann, da der pH-Wert wie oben ge-
zeigt im Meerwasser stark von diesem abhängt. 

 

Die Versauerung durch die Aufnahme von 𝐶𝑂& in das Meerwasser ist in ihrer Bilanz für 

die 𝐴2 neutral. 

 

𝐶𝑂)&g +		𝐶𝑂&(𝑎𝑞) +	𝐻&𝑂	 ⇌ 	2	𝐻𝐶𝑂)g			 	 	 	 	 	 Eq.	

11	

	

𝐴2 = [2	𝐻𝐶𝑂)g] + 2 ∙ [𝐶𝑂)&g]	 	 	 	 	 	 	 	 Eq.	

12	

 

Somit verändert ein steigender Eintrag von 𝐶𝑂& in das Meerwasser zwar nicht die Car-

bonat-Alkalinität in ihrer Höhe, aber die Konzentration von Carbonat-Ionen im Meer-

wasser. 

Hieraus ergibt sich eine Abhängigkeit der Carbonat-Sättigung im Meerwasser vom at-

mosphärischen 𝐶𝑂&-Gehalt.  

 

Ωyz{,2| = 	
w2nm}x[2dfms]
~��	���,��

		 	 	 	 	 	 	 	 	 Eq.	

13	
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Ein Ω > 1 bedeutet, dass das Meerwasser an diesem Feststoff gesättigt ist und dieser 

anorganisch ausgefällt werden müsste. Allerdings kann sich ein relativ hoher Grad von 

Übersättigung metastabil erhalten. Das heutige Meerwasser ist um einen Faktor von 

circa 3 (Ω = 3) an Calcit übersättigt. Da aber in diese Sättigung nur die Konzentration 

des Carbonat- Ions als veränderlicher Faktor eingeht (der Calciumgehalt des Meerwas-

sers wird nicht durch den 𝐶𝑂&-Gehalt der Atmosphäre kontrolliert), sinken Omega von 

Calcit und Aragonit mit steigendem p𝐶𝑂& der Atmosphäre. Wie in Abbildung 8.1 ge-

zeigt, ist der Carbonat Gehalt des Meerwassers aufgrund des recht niedrigen pH-Wertes 

von circa 8,1 eher gering. Daher ist die Sättigung von Carbonat Mineralen im Meerwas-

ser empfindlich gegenüber kleinen Schwankungen im pH und damit im atmosphäri-

schen p𝐶𝑂&. Dieses Problem und die daraus resultierenden Auswirkungen auf eine Viel-

zahl von marinen, kalkschaligen Organismen wird „ocean acidification“ genannt und ist 

seit längerem ein Bereich intensiver Forschung (Andersson 2014 und Orr et al. 2005). 
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3. Carbonatsystem im Archaischen Meerwasser 

3.1. Atmosphäre und Meerwasser im Archaikum 

 

Das Carbonat-System des Meerwassers im Archaikum unterscheidet sich vom oben be-

schrieben modernen Wechselspiel nicht so dramatisch, wie der Unterschied in den aus-

gefällten Gesteinen vermuten ließe. Allerdings sind die genauen Bedingungen wie die 

Temperatur des Meeres, seine Alkalinität, der 𝐶𝑂&-Gehalt und der Sauerstoffgehalt in 

der Atmosphäre weitestgehend unbekannt.  Trotzdem bleiben die grundlegenden Wech-

selwirkungen, die sich aus der Thermodynamik des Kalk-Kohlensäure-Kreislaufs erge-

ben, gleich. Das bedeutet, dass eine Veränderung der Bedingungen nicht durch intrinsi-

sche, sondern durch die oben genannten extrinsischen Parameter hervorgerufen wurde.  

Die Zusammensetzung der Archaischen Atmosphäre ist nach wie vor ein ungelöstes 

Problem in den Geowissenschaften. Zwar gelten einige prinzipielle Unterschiede zu 

heute als fest etabliert, allerdings ist die genaue oder auch nur eine annähernd genaue 

Zusammensetzung im Prinzip unbekannt. Der wesentliche Unterschied zu heute ist 

gleichzeitig der am sichersten etablierte: Die Atmosphäre des Archaikums war im Ver-

gleich zur heutigen Atmosphäre dramatisch an Sauerstoff verarmt. In der Zeit vor 2,45 

Ga gilt ein niedriger Sauerstoff-Gehalt in der Atmosphäre als etabliert (Holland 2006). 

Als Gehalt wird am häufigsten ein Niveau von 10g�	𝑃𝐴𝐿 oder 2 ppmV 𝑂& genannt 

(Kasting 2001, Pavlov und Kasting 2002). 

Die Hinweise darauf bestehen klassisch in Pyrit- und Uraninitklasten in kontinentalen 

Sedimenten (Bekker et al. 2004), die unter einer stark oxidierenden Atmosphäre wie der 

heutigen nicht stabil gewesen sein können. Auch wenn der Sauerstoffgehalt in der Ar-

chaischen Atmosphäre diese Phasen ebenfalls nicht als Gleichgewichtsphase erhalten 

haben kann – dazu wäre ein Sauerstoffgehalt von ca. 10g�t	𝑃𝐴𝐿 notwendig – war die 

Atmosphäre doch so reduziert, dass diese stark reduzierten Sedimente metastabil erhal-

ten geblieben sind. Weitere Hinweise ergeben sich aus der massenunabhängigen Frak-

tionierung von Schwefelisotopen (mass independent fractionation sulphur MIF-S) 

(Farquhar et al. 2000 & 2002, Hu et al. 2003, Mojzsis et al. 2003). Auch diese geoche-

mischen Daten legen einen niedrigen Sauerstoffgehalt vor 2,45 Ga nahe. Da die Atmo-

sphäre wenig Sauerstoff enthalten hat, besteht die Möglichkeit, dass auch andere 
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reduzierte Komponenten in der Atmosphäre vorhanden waren. Häufig genannte Bei-

spiele sind Methan, Wasserstoff sowie Ammoniak. In welchen Größenordnungen diese 

Substanzen in der Atmosphäre enthalten waren ist dabei aber stark umstritten. Zudem 

ist bei allen drei Gasen strittig, ob sie überhaupt in der Atmosphäre enthalten waren. 

Während sich die Hinweise mehren, dass die Archaische Atmosphäre eine gewisse 

Menge an Wasserstoff - neueste Forschungen deuten auf bis zu 500 ppmV hin - enthal-

ten hat, geht man zurzeit davon aus, dass Methan und Ammoniak nicht dauerhafter Be-

standteil der globalen Atmosphäre waren. Allerdings ist diese Fragestellung Gegenstand 

von andauernder Forschung und könnte in Zukunft anders beantwortet werden. Eine 

weitere oftmals erwähnte Phase ist eine, im Vergleich zu heute erhöhte, Konzentration 

von Schwefeloxiden (𝑆𝑂�). Diese erhöhte Konzentration wird mit einer höheren mag-

matischen Aktivität im Archaikum begründet. Dagegen sprechen jedoch die sehr hohen 

Henry-Konstanten der Schwefeloxide (1,1M/atm für 𝑆𝑂& und ∞ M/atm für 𝑆𝑂) aus San-

der 1999). Diese verhindern, dass sich Schwefeloxide in der Atmosphäre anreichern 

können, da sie mit Niederschlag sofort zu Schwefliger Säure bzw. Schwefelsäure rea-

gieren und ausgewaschen und in Form von Sulfat ins Meer eingetragen werden würden. 

Dadurch werden sie in Form von Sulfat im Wasser gebunden. Ein weiterer Bestandteil 

und auch der Hauptbestandteil der Archaischen Atmosphäre dürfte auch Stickstoff ge-

wesen sein. Da molekularer Stickstoff aufgrund der N-N-Dreifachbindung verhältnis-

mäßig wenig reaktiv ist, gibt es keinen Grund anzunehmen, dass der Stickstoffgehalt 

sich vom rezenten Stickstoffgehalt unterschied. Das Gleiche gilt für die Edelgase 

(hauptsächlich Argon). 

Der wesentliche Parameter, der bisher nicht abgeschätzt wurde bleibt der 𝐶𝑂&-Gehalt. 

In der Literatur finden sich zahlreiche Veröffentlichungen in denen ein höherer 𝐶𝑂&-

Gehalt postuliert wird (siehe Tabelle 3.1). Der Grund dafür liegt im so genannten „Faint 

Young Sun Paradox“. Dabei wird davon ausgegangen, dass die Luminosität der Sonne 

im Archaikum 20% geringer war als heute und damit die Wärmestrahlung auf der Ober-

fläche der Erde ebenfalls reduziert war (Gough 1981, Sagan und Mullen 1972). Da aber 

aufgrund von Sauerstoffisotopie ein, gegenüber heute, wärmeres Erdklima angezeigt 

wird (Kasting und Howard 2006), entsteht ein Widerspruch (Goldblatt et al. 2009). Eine 

mögliche Lösung wäre ein massiver Treibhauseffekt durch eine stark erhöhte 𝐶𝑂&-Kon-

zentration in der Atmosphäre. Dadurch würde das wärmere Klima erklärt, obwohl die 
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Wärmeeinstrahlung der Sonne geringer war. Ein klassischer Proxy für den 𝐶𝑂&-Gehalt 

der Archaischen Atmosphäre sind Verwitterungsmuster in Paläo-Böden (Rye et al. 

1995, Watanabe et al. 2000, Driese et al. 2011). Diese Untersuchen deuten alle auf einen 

erhöhten 𝐶𝑂&-Gehalt hin. Allerdings sprechen neuere Veröffentlichungen gegen einen 

so hohen Partialdruck in der Atmosphäre. Untersuchungen an fossilen Tropfenspuren in 

Tuffen (2,7 Ga) lassen Rückschlüsse auf den Luftdruck der damaligen Atmosphäre zu. 

Daraus lässt sich ableiten, dass der atmosphärische Druck zu dieser Zeit maximal das 

Doppelte des heutigen Luftdrucks betragen haben könnte (Som et al. 2012). Das spricht 

gegen eine starke Anreicherung von 𝐶𝑂& und auch von Stickstoff. Die Atmosphäre muss 

also weniger 𝐶𝑂& enthalten haben, als sie heutzutage Sauerstoff enthält. Trotzdem muss 

der 𝐶𝑂&-Gehalt erhöht gewesen sein, um den oben erwähnten Treibhauseffekt produ-

ziert haben zu können. Die Abschätzungen in der Literatur gehen hier teils stark aus 

einander (siehe Tabelle 3.1) 

 
Tabelle 3.1 Auflistung der möglichen 𝐶𝑂&-Gehalte der Archaischen Atmosphäre in der der Literatur. Die 𝐶𝑂&-
Konzentration ist in ppmV angegeben. 

Autor 𝐶𝑂& [ppmV] Proxy für Ableitung 
Kasting (1987) > 100.000 Treibhaus-Effekt 
Grotzinger (1993) 30.000 - 300.000 carbonatische Evaporite 
Rye (1995) 30.000 Paläoböden 
Ohmoto (2004) > 38.000 Siderit in BIFs 
Lowe, Tice (2004) 14.000 - 100.000 Nahcolit (NaHCO3) als sedimentäres Mineral 
Haqq-Mishra (2008) > 30.000 Paläoböden und Methangehalt 

 

Aufgrund der Abschätzungen zur Atmosphärendichte und dem Vorhandensein des star-

ken Treibhauseffektes muss davon ausgegangen werden, dass der 𝐶𝑂&-Gehalt der At-

mosphäre im Archaikum gegenüber heute deutlich erhöht war, allerdings nicht so stark 

wie teilweise angenommen (Grotzinger und Kasting 1993, Kasting 1987 und Lowe und 

Tice 2007). Eine genauere Abschätzung ist im Moment nicht möglich. Hier soll daher 

vermieden werden, einen genauen Anteil anzugeben, da dieser immer mit einer hohen 

Unsicherheit verbunden wäre.  

Ebenso wie die Archaische Atmosphäre ist auch die Zusammensetzung des Archaischen 

Meerwassers weitestgehend unbekannt. Tatsächlich besteht hier (sofern das überhaupt 

möglich ist) eine noch größere Unsicherheit. Das grundlegende Problem für die 
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Betrachtung des Archaischen Meerwassers ist – neben dem Fehlen von Möglichkeiten 

das Meerwasser oder die Atmosphäre direkt zu beproben - die auf der Erde ablaufende 

Plattentektonik. Die älteste ozeanische Kruste ist circa 340 Ma alt und befindet sich im 

Mittelmeer (Granot 2016). Typischerweise ist ozeanische Kruste nur maximal 200 Ma 

alt bevor sie subduziert wird und erreicht damit nur 10% des Alters von Archaischen 

Gesteinen. Daher ist sämtliche ozeanische Kruste des Archaikums mit den darauf lie-

genden Sedimenten, die den besten Hinweis auf die Zusammensetzung des Meerwassers 

geben würden, bereits subduziert worden und damit nicht mehr erhalten. Die einzigen 

marinen Sedimente, die aus dem Archaikum erhalten sind, sind flachmarine und 

Schelfsedimente, deren Zusammensetzung nicht repräsentativ für den Gesamtozean des 

Archaikums ist. Die zentralen Gesteine dieser Arbeit, die Superior type Banded Iron 

Formations, sind selbst solche flachmarinen Sedimente. Da es also an direkten Proxys 

für das Meerwasser mangelt, ist man hier genau wie bei der Atmosphäre auf theoretische 

Überlegungen angewiesen und kann nur teilweise Informationen aus Gesteinen direkt 

ermitteln. Ein wesentlicher Unterschied des Meerwassers im Archaikum zu modernem 

Meerwasser lässt sich direkt aus den BIFs ableiten: Das archaische Meerwasser enthielt 

gelöstes Eisen. Der Eisengehalt in modernem Meerwasser ist sehr niedrig. Er liegt nur 

bei ungefähr 3 ppb (Liu & Millero 2011). In der Literatur wird für das Archaikum ein 

Wert von wenigen Zehner ppm angenommen (Eugster und Chou 1973). Das Meerwas-

ser war also um 4 Größenordnungen an Eisen angereichert gegenüber heute. Diese An-

reicherung von Eisen ist die Grundvoraussetzung zur Bildung der BIFs. Gleichzeitig 

muss davon ausgegangen werden, dass die grundsätzliche Löslichkeit von 𝐹𝑒)a im Ar-

chaischen Meerwasser nicht höher war als in modernem Meerwasser. Das bedeutet wie-

derum, dass das Eisen in Form von 𝐹𝑒&a im Wasser gelöst war. Damit muss der Archa-

ische Ozean im Vergleich zu heute hochreduziert gewesen sein. Im heutigen Ozean ist 

selbst das Tiefenwasser der abyssalen Regionen und der Hadalzonen oxidiert. Das war 

offensichtlich im Archaikum bis zum GOE anders. Als GOE wird das erste Auftreten 

von freiem Sauerstoff in der Atmosphäre bezeichnet. Dies führte dazu, dass das Redox-

Regime der Erdatmosphäre von reduzierend zu wechselte (z.B. Bekker 2004 und Duan 

et al. 2010) Die Quellen für das Eisen, das im Meerwasser gelöst war, wurden durch die 

Analyse der Rare Earth Element Spektren von BIFs als hydrothermale Lösungen iden-

tifiziert (Bau und Dulski 1996, Bau und Möller 1993). Während in modernen 
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hydrothermalen Systemen die an Metallen angereicherten Lösungen proximal ausgefällt 

werden, konnten sich durch das reduzierte Meerwasser im Archaikum die Metalle im 

Meerwasser anreichern. In modernen Black-Smoker Systemen wird das Eisen(II) aus 

den hydrothermalen Quellen mit Sulfid als Pyrit ausgefällt. Im Archaikum fand dieser 

Prozess möglicherweise nicht statt. Der Grund dafür liegt in einer weiteren Besonderheit 

des Archaischen Meerwassers. Heutiges Meerwasser enthält ungefähr 2700 mg/kg Sul-

fat (𝑆𝑂.&g). Dieses Sulfat im Meerwasser wird in hydrothermalen Systemen im Mantel 

zu Sulfid (𝑆&g) reduziert. Dieses Sulfid bewirkt dann die Ausfällung von Eisen als Pyrit 

(𝐹𝑒𝑆&). Archaisches Meerwasser enthielt hingegen kein Sulfat. In der Literatur wird die 

Abwesenheit von Sulfat im Meerwasser als etabliert angesehen (Canfield 1998, Habicht 

et al. 2002 und Crowe et al. 2014). In Evaporit-Abfolgen aus dem Archaikum fehlen 

zudem die Anhydrit- und Gipslagen, wie sie in modernen Evaporiten vorkommen. Die 

Eindampfungssequenz springt hier direkt von Calciumcarbonat zu Halit (Kempe und 

Degens 1985, Grotzinger und Kasting 1993, Eriksson et al. 2005).  

 

 
Abbildung 3.1 Schema der Funktionsweise eines hydrothermalen Systems. Zu beachten ist hier vor allen Dingen, 
dass das Sulfat aus dem Meerwasser im hydrothermalen Kreislauf zu Sulfid reduziert wird. Dieses Sulfid führt zur 
Ausfällung von Eisen in der Nähe des Black Smokers. Das Fehlen von Eisen im Archaischen Meerwasser würde 
die Ausfällung des Eisens massiv gehemmt haben und zu einer Anreicherung von Eisen in Lösung geführt haben. 
Auffällig ist zudem die Erwähnung von Mangan als Austrittsprodukt in hydrothermalen Fluiden Quelle: 
http://oceanexplorer.noaa.gov/explorations/02fire/background/hirez/chemistry-hires.jpg 

 



 39  

Damit fehlte der wesentliche Mechanismus, über den Eisen und andere hydrothermale 

Metalle ausgefällt werden. Es war also möglich, dass sich diese Metalle im Meerwasser 

anreicherten. In Abbildung 3.1 ist die Funktionsweise eines hydrothermalen Systems 

gezeigt. Hier ist deutlich zu erkennen, dass Sulfat aus dem Meerwasser in Sulfid umge-

wandelt wird. Damit sind die wesentlichen Unterschiede des Archaischen Meerwassers 

zum modernen Meerwasser aufgezählt, für die es hinreichende Belege gibt: Das Meer-

wasser war reduziert, da sonst kein Eisen in ausreichender Menge hätte gelöst sein kön-

nen. Das Meerwasser enthielt Eisen. Das Meerwasser war weitestgehend Sulfat frei.  

Eine oftmals aufgestellte Vermutung ist, dass das Archaische Meerwasser eine erhöhte 

Carbonat-Alkalinität hatte. Die grundlegenden Annahmen dafür sind, dass es im Archa-

ikum keine biotische Kalkausfällung aus Meerwasser gab. Dadurch, dass dieser Sink für 

Calciumcarbonat gefehlt hat, hätte sich die Carbonat-Alkalinität auf einem höheren Ni-

veau befunden (Grotzinger 1989, Sumner und Grotzinger 1996 a&b). Allerdings spre-

chen Analysen von Calcium-Isotopen gegen eine erhöhte Carbonat-Alkalinität (Blättler 

et al. 2016). 

Eine weitere Annahme, die bezüglich des Archaischen Meerwassers gemacht wurde, ist 

ein erhöhter pH-Wert des Meerwassers. Eine erhöhte Carbonat-Alkalinität hat einen 

Einfluss auf den pH-Wert des Meerwassers. Der pH-Wert steigt bei steigender Carbo-

nat-Alkalinität ebenfalls an, auch wenn der 𝐶𝑂&-Gehalt der Atmosphäre konstant bleibt. 

Die Carbonat-Alkalinität, die in den Experimenten dieser Arbeit verwendet wurde 

(siehe Kapitel 2) war mit 4500 µmol/kg fast doppelt so hoch wie die Gesamtalkalinität 

von modernem Meerwasser (circa 2300 µmol/kg). Unter dem Einfluss des 𝐶𝑂&-Partial-

drucks der aktuellen Atmosphäre (400 ppmV) bewirkte diese CA einen pH-Wert von 

8,20 in modernem Meerwasser und 8,65 in dem Proxy mit erhöhter Alkalinität. Unter 

der Annahme einer erhöhten Alkalinität im Archaikum wäre also ein erhöhter pH-Wert 

des Meerwassers sinnvoll, wenn man den 𝐶𝑂&-Gehalt der Atmosphäre außer Acht lässt. 

Da allerdings von einem stark erhöhten 𝐶𝑂&-Gehalt ausgegangen wird, und der Einfluss 

von 𝐶𝑂& auf den pH-Wert höher ist als der des Carbonat-Gehalts (siehe Kapitel 6), re-

sultiert das insgesamt nicht in einem erhöhten pH-Wert. Ein weiterer diskutierter Punkt 

ist die Anwesenheit von Ammoniak. In einer reduzierten Atmosphäre, die sowohl Stick-

stoff als auch Wasserstoff enthält, ist Ammoniak eine vorstellbare Phase: 
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𝑁& + 3𝐻& ⇌ 2𝑁𝐻)	 	 	 	 	 	 	 	 	 	 Eq.	

14	

 

Die Voraussetzungen für den Ablauf dieser Reaktion sind zwar aufgrund der hohen Ak-

tivierungsenergie (230 kJ/mol) extrem, hauptsächlich Blitzentladung, aber durchaus 

vorstellbar. Aufgrund der hohen Henry Konstante (KH) von circa. 63 mol ∙ kggr ∙

atmgr	(Sander 1999) hätten aber geringe Mengen von Ammoniak schon einen starken 

(lokalen) Effekt auf den pH-Wert des Meeres. Kasting (1982) zeigte, dass Ammoniak 

im Archaikum UV-instabil war und dadurch nicht in der Atmosphäre angereichert wer-

den und somit auch den globalen Ozean-pH-Wert nicht beeinflussen konnte. Eine lo-

kale, zeitliche begrenzte Beeinflussung ist natürlich weiterhin vorstellbar. Diese lokal 

extrem hohen pH-Werte, die durch Ammoniak hervorgerufen werden, sind auch hinrei-

chend belegt, da es sich hier um den Bildungsmechanismus von Konkretionen mit Fos-

silinhalt handelt. Auch dieser Einfluss ist allerdings lokal sehr stark beschränkt.  

 

 

3.2. Das Carbonatsystem im Archaischen Ozean 

 

Zusammenfassend lässt sich also sagen, dass die genaue Zusammensetzung von Atmo-

sphäre und Meerwasser unbekannt sind, sich aber einige gravierende Unterschiede zur 

heutigen Zusammensetzung aus Beobachtungen ergeben. Der wichtigste Unterschied ist 

sicherlich der potentiell stark erhöhte 𝐶𝑂&-Gehalt in der Atmosphäre. Wie in Kapitel 6 

beschrieben bewirkt ein erhöhter 𝐶𝑂&-Gehalt in der Atmosphäre einen stark absinken-

den pH-Wert im Meerwasser. Dieser Effekt wird in seiner Höhe von der Alkalinität 

beeinflusst. Die Carbonat-Alkalinität, die im modernen Meerwasser mit ca. 97% zur 

Gesamtalkalinität beiträgt, ist per definitionem ein Puffer: 

 

𝐴2 = [𝐻𝐶𝑂)g] + 2 ∙ [𝐶𝑂)&g] − [𝐻)𝑂a]	 	 	 	 	 	 	 Eq.	

15	
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Dies entspricht dem Kalk-Kohlensäure-Puffer, der unter anderem als pH-Puffer für das 

menschliche Blut eine wichtige Rolle spielt. Ein chemischer Puffer ist dabei eine Lö-

sung in der eine Säure und ihre konjugierte Base enthalten sind. Durch Verbrauch der 

jeweiligen Komponente bei Säure bzw. Basenzugabe wird die Änderung des pH-Werts 

gehemmt. Die Pufferkapazität eines Systems ist damit natürlich von der Konzentration 

der Säure und konjugierten Base und deren Verhältnis zueinander abhängig.  

Ein Puffer wird durch die Hendersson-Hasselbalch-Gleichung beschrieben: 

 

𝑝𝐻 = 𝑝𝐾� + 𝑙𝑜𝑔
[ys]
[ey]

	 	 	 	 	 	 	 	 	 Eq.	

16	

 

Im Fall des Carbonat- oder Kalk-Kohlensäure-Puffers ist Hydrogencarbonat (𝐻𝐶𝑂)g) 

die Base und Kohlendioxid bzw. die Kohlensäure (𝐻&𝐶𝑂)) die konjugierte Säure der 

ersten Stufe. Die entspricht dem 𝑝𝐾�r der Kohlensäure von 6,35. In der zweiten Stufe 

(𝑝𝐾�& der Kohlensäure) ist Hydrogencarbonat die Säure und Carbonat (𝐶𝑂)&g) die kon-

jugierte Base. Der 𝑝𝐾� liegt hier bei 10,33. Der Pufferbereich eines Puffers wird mit 𝑝𝐾� 

± 1pH angegeben. Das bedeutet wiederrum, dass Meerwasser im pH-Bereich von circa 

5,3 bis 7,3 und im pH-Bereich von 9,3 bis 11,3 gut gepuffert ist. Dies sind die pH-

Bereiche in denen eine Erhöhung der Carbonat-Alkalinität einen großen Effekt auf die 

Minderung der pH-Absenkung durch den 𝐶𝑂&-Gehalt in der Atmosphäre hat. Allerdings 

liegt der pH-Bereich, der aus einer realistischen Annahme des 𝐶𝑂&-Gehalt in der Atmo-

sphäre hervorgeht, nicht in diesen gut gepufferten Bereichen. Die meisten der neueren 

Autoren (siehe Kapitel 7.1) gehen von einem p𝐶𝑂& von ungefähr 10000 bis 40000 ppmV 

aus. In diesem Bereich werden pH-Werte von 7 – 8 erreicht (je nach Carbonat-Alkali-

nität). Hierzu wurden im Vorfeld dieser Arbeit Experimente gemacht. Mit einer Carbo-

nat-Alkalinität von 4500 µmol/kg werden bei 40000 ppmV 𝐶𝑂&-Gehalt in der Atmo-

sphäre ein pH-Wert von 6,9 und mit 400 ppmV 𝐶𝑂& ein pH-Wert von 8,4 erreicht. Bei 

einer Alkalinität von 2600 µmol/kg werden ebenfalls 6,9 bei 40000 ppmV und 8,2 bei 

400 ppmV erreicht. Die Verschiebung der erreichten pH-Werte durch die Veränderung 

der Carbonat-Alkalinität ist minimal. Damit ist davon auszugehen, dass, obwohl wir die 

genaue Höhe der Carbonat-Alkalinität im Archaischen Meerwasser nicht kennen, der 
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pH-absenkende Effekt von 𝐶𝑂& in der Atmosphäre als zutreffend betrachtet werden 

kann. In Kapitel 7 wird die Möglichkeit von weiteren pH-Puffern im damaligen Meer-

wasser diskutiert. Unter der Annahme, dass der pH-Wert im Meerwasser im Archaikum 

nur über das Carbonat-Gleichgewicht gepuffert war, so wie er es im heutigen Meerwas-

ser ist, ist davon auszugehen, dass der pH-Wert bei einem hohen 𝐶𝑂&-Gehalt in der At-

mosphäre niedriger gewesen sein muss. In Kapitel 3.1 wurde gezeigt, dass innerhalb der 

Literatur ein Konsens darüber herrscht, dass der 𝐶𝑂&-Gehalt in der Atmosphäre höher 

war. Die genaue Höhe bleibt umstritten. Damit bleibt übrig zu sagen, dass der wesentli-

che Unterschied des Archaischen Meerwassers zu heute ein niedrigerer pH-Wert war, 

trotz potentiell erhöhter Carbonat-Gehalte. 
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4. Methoden 

4.1. Versuchsaufbau 

 

Alle Experimente wurden in einem eigens für diese Versuchsreihe aufgebautem Setup 

durchgeführt. Das Ziel war es, die experimentellen Bedingungen, soweit es geht, zu 

vereinheitlichen um die Vergleichbarkeit der Ergebnisse zu verbessern. Unter diesem 

Gesichtspunkt wurde zu Anfang ein Versuchsaufbau entwickelt, der dann im Laufe der 

experimentellen Reihe nicht mehr verändert wurde. Daher wurden Vorversuche durch-

geführt, deren Resultate nicht in die Ergebnisse übernommen wurden. Am Ende stand 

ein Versuchsaufbau, der die Anforderungen des experimentellen Designs erfüllte und in 

allen in dieser Arbeit benutzten Experimenten benutzt wurde.  

Der Hauptreaktor wurde extra für diese Experimente in der Glasbläserwerkstatt des che-

mischen Instituts der Universität Bonn angefertigt. Es handelt sich um einen Glasbehäl-

ter mit ungefähr 600 ml Volumen. Im oberen Bereich des Reaktors wurden vier mit 

einem Normschliff versehene Anschlüsse angebracht, die der Aufnahme der Elektroden 

sowie des Gaseinlasses und Auslasses dienten. Durch die mit einem Schliff versehenen 

Glasanschlüsse waren diese Öffnungen Gas dicht. Die Elektroden wurden dazu in eigens 

hergestellte Teflon Fittings geschraubt, die mit dem Glasschliff des Anschlusses eben-

falls Gas dicht abschlossen. Am oberen Ende des Reaktors war ein ebenfalls mit einem 

Normschliff versehener, und damit gasdichter, Deckel angebracht, der dem Hinzufügen 

von Substanzen und der Probennahme diente. Im Reaktor befand sich ein Magnetrühr-

stab, der während der ersten Phase des Experiments die Lösung rührte. Das realistisch 

nutzbare Volumen für Experimente betrug so circa 375 ml. Damit blieben ungefähr 200 

ml Headspace in dem Reaktor, der durch den kontinuierlichen Gasfluss im Reaktor per-

manent ausgetauscht wurde. Dieser Gasfluss wurde eingestellt, indem eine Gasflasche 

mit der benutzten Atmosphäre an den Gaseinlass im Experiment angeschlossen wurde. 

Durch einen Durchflussregler wurde der Gasfluss auf circa. 0,1 �
q��

 eingestellt. Der Ga-

seinlass lag innerhalb der Lösung während der Experimente, so dass das Gas direkt in 

die Lösung geleitet wurde. Durch den leichten Überdruck im Reaktor wurde verhindert, 

dass die Atmosphäre im Raum das Experiment infiltriert. Besondere Aufmerksamkeit 
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wurde darauf verwendet, jede Verbindung, durch die das Gas geleitet wurde, extra ab-

zudichten. Dazu wurde jeder Übergang zwischen verschiedenen Komponenten der Gas-

leitung (Druckminderer zu Schlauch, Schlauch zu Glas etc.) mit Parafilm® abgedichtet. 

Der Reaktor wurde in einem Wasserbad platziert, das mit einem Umwälzthermostat auf 

einer Temperatur von 25°C ± 0,5°C gehalten wurde. So wurde eine konstante Tempe-

ratur der Experimente gewährleistet. Die pH- und Eh-Bedingungen innerhalb des Reak-

tors wurden mit Einstabelektroden überwacht die an ein Multiparameterinstrument an-

geschlossen waren, das wiederum mit einem PC zur kontinuierlichen Aufzeichnung ver-

bunden war. Die in den Experimenten verwendete Atmosphäre wurde durch kommer-

zielle Gasmischungen eingestellt. Diese wurden nach unseren Vorgaben von den Firmen 

Westfalen Gas und AirLiquide hergestellt und zertifiziert. Danach wurden diese Gasmi-

schungen unverändert dem Experiment zugegeben. Die jeweils verwendeten Zusam-

mensetzungen sind in den Kapiteln 4.2 und 4.3 beschrieben. 

 

4.2. Meerwasser Atmosphären Experimente 

 

In der ersten Reihe der Experimente wurde natürliches rezentes Meerwasser mit ver-

schiedenen künstlichen Atmosphären equilibriert. Das hierzu verwendete Meerwasser 

stammte aus der Ägäis in der Nähe der Inseln Lesbos und Sifnos und hat eine Alkalinität 

von circa. 2650 �q��
�{

. Was sich in guter Übereinstimmung mit den von Schneider et al. 

ermittelten Alkalinitäten für das östliche Mittelmeer befindet (Schneider et al. 2007). 

Die Salinität des Meerwassers wurde mit 3,8 % NaCl equiv. bestimmt. Auch das ist in 

guter Übereinstimmung mit den Werten aus der Literatur. Dieses Meerwasser wurde 

dann mit künstlichen Atmosphären mit variablem 𝐶𝑂&-Gehalt gespült. Diese künstli-

chen Atmosphären waren technische Gasmischungen der Firma Westfalen Gas bzw. 

AirLiquide. Bei diesen Experimenten wurde als Basis des Gemischs künstliche Luft 

verwendet. Dabei handelt es sich um Stickstoff-Sauerstoff-Gemische im Verhältnis 

80:20. Dieser Basis wurde dann 𝐶𝑂& zugemischt. Der 𝐶𝑂&-Anteil betrug 0, 1000 oder 

5000 ppmV. Mit diesen Atmosphären wurde das Meerwasser anschließend solange ge-

spült, bis sich ein pH-Gleichgewicht eingestellt hat. Dies war nach ungefähr 8h der Fall. 

Allerdings liefen die Experimente meistens 24h bis zum nächsten Schritt, sodass das 
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Gleichgewicht bereits seit 16h bestand und eventuelle kinetische Verzögerungen kom-

pensiert werden konnten. Ziel dieser Experimente war insgesamt, das experimentelle 

Setup zu testen. Die Thermodynamik des 𝐶𝑂&-Systems in modernem Meerwasser ist 

sehr genau bekannt (vgl. Zeebe und Wolf-Gladrow 2001). Eine Reproduktion der theo-

retisch vorhergesagten Ergebnisse bestätigte damit die Anwendbarkeit dieser Experi-

mente. 

 
Abbildung 4.1 Experimentelle Ergebnisse der pH-Experimente in modernem Meerwasser. Die Länge der schwar-
zen Symbole entspricht dem Fehler der Messungen. Die graue gestrichelte Linie entspricht den theoretischen Vor-
hersagen, die mittels thermodynamischer Modellierungen mit dem Programm PHREEQC (Parkhurst 1995) erstellt 
wurden. Quelle: modifiziert nach Gäb et al. 2017 

 

4.3. Redox-Experimente 

 

Experimente mit einer reduzierten Atmosphäre, die die Bedingungen im Archaikum si-

mulieren soll, waren aus naheliegenden Gründen anspruchsvoller durchzuführen. D Zu-

sammensetzung des Archaischen Meerwassers ist weitgehend unbekannt. Sicher ist nur, 

dass zu Beginn des GOE und der damit einsetzenden Bildung der Superior-type Banded 

Iron Formations das Meerwasser Eisen gelöst haben musste. Eisen muss in Form von 

𝐹𝑒&a vorgelegen haben, da 𝐹𝑒)a Wasser fast unlöslich ist (𝐾bc(de)f
∗ = 10gh,.	𝑚𝑜𝑙& ∙

𝑙&	bei T = 25°C und S = 36 und pH 8,1 (Liu & Millero 2011)). Die Bildung der BIFs 

basiert auf der Oxidation von 𝐹𝑒&a(aq) zu festen 𝐹𝑒)a-Phasen und der Sedimentation 
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dieser neu gebildeten Eisenminerale. Die Konzentration von 𝐹𝑒&a	im archaischen Meer-

wasser wird in der Literatur mit wenigen Zehner ppm angegeben (Eugster und Chou 

1973). Die Konzentration von Mangan im Meerwasser dürfte mehr oder minder äqui-

valent gewesen sein. Der Mangangehalt des Meerwassers lässt sich nicht an den BIFs 

ablesen, da diese weitestgehend manganfrei sind. Für die Hamersley-Formation wird im 

Eisenerz ein Mangan zu Eisen Verhältnis von ≈ 7 ∙ 10g.  angegeben (Pecoit et al. 

2009). Die REE-Spektren von Banded Iron Formations deuten allerdings darauf hin, 

dass der Ursprung des Eisens in hydrothermalen Lösungen liegt (Bau und Möller 1993, 

Bau und Dulski 1996). Da in modernen hydrothermalen Lösungen ebenso viel Mangan 

wie Eisen enthalten ist (Von Damm 1990, Chin et al. 1994, Kump und Seyfried 2005, 

Hannington et al. 2005, Reeves et al. 2011), gibt es keinen Grund anzunehmen, dass 

dies im Archaikum anders war. Es gibt keine Hinweise darauf, dass die grundsätzlichen 

Prozesse, die hydrothermale Lösungen an Metallen anreichern, im Archaikum anders 

abgelaufen sind. Ein deutlicher Hinweis darauf sind die Algoma type BIFs, die proximal 

zu hydrothermalen Quellen Eisen und Mangan abgelagert haben (Bekker et al. 2014). 

Damit wäre der Mangangehalt des Archaischen Meerwassers ungefähr gleich dem Ei-

sengehalt gewesen. 

Ein weiteres Problem bei der Durchführung von Experimenten zu Archaischer Meer-

wasser-Atmosphären-Interaktion ist, dass die Zusammensetzung der Archaischen At-

mosphäre höchst umstritten ist. Weitgehende Einigkeit besteht darüber, dass die Archa-

ische Atmosphäre vor dem GOE deutlich weniger Sauerstoff enthielt als die heutige 

Atmosphäre. In der Literatur sind Werte bis zu zwölf Größenordnungen geringer als 

heute angegeben (Pavlov und Kasting 2002). Weiterhin wird allgemein angenommen, 

dass der 𝐶𝑂&- beziehungsweise der 𝐶𝐻.-Gehalt der Atmosphäre deutlich erhöht war. 

Diese hohe Konzentration an Treibhausgasen wird angenommen, um den 

 „Faint-young-sun-effect“ zu kompensieren. So wird die Tatsache bezeichnet, dass die 

junge Sonne eine geringere Wärmeinstrahlung auf der Erde produzierte. Trotzdem legen 

Sauerstoffisotopendaten eine insgesamt höhere Temperatur im Archaikum nahe. Um 

dieses Paradox aufzulösen wird allgemein ein starker Treibhauseffekt angenommen, der 

durch 𝐶𝑂& und Methan verursacht wurde (Owen und Cess 1979, Kasting 1987 und Re-

ferenzen in diesen Arbeiten). Die dritte Komplikation ist, wie schon weiter oben be-

schrieben, technischer Natur. Innerhalb des Experimentes müssen reduzierte 
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Bedingungen aufrechterhalten werden. Das Experiment muss dazu von dem oxidieren-

den Einfluss, der durch die Raumluft ausgeübt wird abgeschirmt werden. Dazu ist eine 

permanente Zufuhr von reduzierend wirkender Gasatmosphäre nötig. Nur so kann die 

Lösung im Experiment bei pH und Eh-Bedingungen gehalten werden, die 𝐹𝑒&a und 

𝑀𝑛&a stabil in Lösung halten.  

Die ersten Tests unter diesen Bedingungen wurden durchgeführt, indem das oben be-

schriebene moderne Meerwasser mit Eisen versetzt wurde. Diese Experimente mussten 

jedoch verworfen werden, da bei modernem Meerwasser der Calciumgehalt so hoch ist, 

dass eventuell gebildetes Carbonat in Form von Calciumcarbonat (𝐶𝑎𝐶𝑂) in der Form 

von Aragonit) ausgefällt wird. Da es jedoch das erklärte Ziel dieser Experimente war 

Eisencarbonat in Form von Siderit zu stabilisieren, musste die Konkurrenzsituation zwi-

schen Calcium und Eisen bei der Carbonat Fällung eliminiert werden. Deshalb wurden 

die weiteren Experimente in einer Lösung durchgeführt, die hinsichtlich der relevanten 

Eigenschaften Meerwasser im Archaikum entsprach, aber keinerlei Calcium oder wei-

tere Kationen enthielt, die mit Eisen um die Bildung von Carbonat Mineralen konkur-

rieren konnten. Diese Lösung entspricht nach dem bisherigen Wissensstand nicht der 

Zusammensetzung von Archaischem Meerwasser. Wir nehmen auch nicht an, dass wir 

damit eine Zusammensetzung von Archaischem Meerwasser nachgebildet haben. Viel-

mehr handelt es sich um eine meerwasserähnliche Lösung, deren Zusammensetzung die 

Ausfällung von Siderit wahrscheinlicher macht. Dieser geochemische Proxy für Archa-

isches Meerwasser wurde für die Experimente hergestellt. Diesem wurden 3,5% NaCl 

zugemischt, um die Ionenstärke der Lösung an die von Meerwasser anzupassen. Zusätz-

lich wurde eine Carbonat-Alkalinität von 4500 µmol/kg eingestellt. Dazu wurde dem 

Milli-Q®-Wasser 𝑁𝑎𝐻𝐶𝑂)-Pulver hinzugegeben. So ergab sich eine Lösung, die in Be-

zug auf die Ionenstärke und die Alkalinität Meerwasser ähnelt, aber keinerlei störende 

Ionen wie Calcium, Magnesium oder Sulfat enthielt. Die eingestellte Alkalinität ist 

keine von uns angenommene Alkalinität des Archaischen Ozeans, sondern diente in die-

ser Höhe (ungefähr das Doppelte der rezenten Durchschnitts-Alkalinität) ausschließlich 

dazu eventuelle Carbonat Fällungen zu unterstützen. Der Lösung wurde kein Sulfat zu-

gesetzt, da in der Literatur beschrieben wird, dass das Archaische Ozeanwasser deutlich 

weniger Sulfat enthielt als modernes Meerwasser (Habicht et al. 2002, Canfield 1998 

und Crowe et al. 2014). Belegt wird dies zudem mit der Abwesenheit von mächtigen 
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Sulfat Lagen in Archaischen Evaporit-Abfolgen. In diesen folgt auf die Carbonate, unter 

Auslassung von Gips und Anhydrit, direkt Halit (Kempe und Degens 1985, Grotzinger 

und Kasting 1993 und Eriksson et al. 2005). 

Dieser Proxy wurde dann während eines Experiments mit einer künstlichen Atmosphäre 

gespült. Dazu wurde die Gasmischung, die die Atmosphäre darstellt, durch den Gasein-

lass des Reaktors in die Lösung geleitet und mit dem Magnetrührer verteilt. Die Durch-

flussraten lagen bei ungefähr 0,1 𝐿 ∙ 𝑚𝑖𝑛gr. Bei den Gasmischungen handelte es sich 

um technische Prüfgase, die von der Firma AirLiquide für die Experimente an gemischt 

wurden. Die Grundlage der Atmosphäre war ebenfalls Stickstoff. Dem wurden 1000 

ppmV Methan (𝐶𝐻.) und 500 ppmV Wasserstoff (𝐻&) zugemischt, um den reduzieren-

den Charakter der Atmosphäre einzustellen. Den Atmosphären wurden 0, 1000 oder 

5000 ppmV 𝐶𝑂& zugemischt. Alle Gehalte waren mit einer Toleranz von 2% eingestellt 

und seitens des Herstellers verifiziert. Auch hier war das Ziel nicht, dass diese Atmo-

sphäre der tatsächlichen Zusammensetzung der Archaischen Atmosphäre entspricht. 

Diese Zusammensetzung wurde so gewählt, um die Stabilisierung von Siderit in der 

Lösung soweit es geht zu gewährleisten. Daher enthielt die Atmosphäre keinen Sauer-

stoff um zu gewährleisten, dass Eisen nicht oxidiert wird. Wasserstoff und Methan dien-

ten dem Entzug von gelöstem 𝑂&.  

Nachdem die Lösung im Experiment in Bezug auf den Eh- und pH-Wert im Gleichge-

wicht mit der Atmosphäre stand, wurden dem Experiment entweder zweiwertiges Eisen 

oder Mangan in Form des jeweiligen Chlorids zugesetzt (𝐹𝑒𝐶𝑙& oder 𝑀𝑛𝐶𝑙&). Die zu-

gesetzten Konzentrationen waren mit 50, 100, 200 und 500 ppm deutlich höher, als die 

in der Literatur angenommenen Eisengehalte des Archaischen Ozeans. Hier werden we-

nige Zehner ppm Eisen genannt (Eugster und Chou 1973, Holland 1984, Grotzinger und 

Kasting 1993 und Trendall 2009). Diese stark erhöhten Konzentrationen dienten eben-

falls dazu Siderit möglichst zu stabilisieren. 

Nach Zugabe des Metallchlorids, wurde das Experiment 24h weiter gerührt, bis sich ein 

Gleichgewichtszustand eingestellt hatte. Danach wurde der Magnetrührer abgeschaltet 

und die Gaszufuhr in den Überstand der Lösung gelegt, damit eine stabile, aber dispers 

verteilte  Festphase sich von der Lösung separieren konnte und somit Feststoff und Lö-

sung getrennt voneinander untersucht werden konnten. Es wurden dann Proben der 
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Lösung und des Feststoffs entnommen und weiter analysiert (siehe 4.4). Zudem wurden 

die Eh- und pH-Profile der Experimente ausgewertet (siehe 5.1). 

 

 

4.4. Analytik 

 

pH- und Eh-Monitoring 

 

Den Veränderungen des Eh- und pH-Wertes kommt eine große Bedeutung zu. Sie zei-

gen die Reaktion des Systems auf alle Eingriffe am direktesten an. Eine Veränderung 

der Bedingungen schlägt sich in kürzester Zeit, teilweise binnen Sekunden, in den er-

mittelten Werten für Redoxpotential und pH nieder. Daher war es wichtig diese Daten 

zum einen kontinuierlich und zum anderen auch in Echtzeit zu messen. Die im Reaktor 

herrschenden Bedingungen mussten also während der kompletten Laufzeit des Experi-

mentes überwacht werden. Dies geschah durch eine Kopplung eines Multiparameter-

Messinstrumentes mit zwei Einstabelektroden. pH- und Eh-Elektroden messen die in 

ihrer Umgebung herrschenden pH- und Eh-Werte direkt ohne Zeitverzögerung. Durch 

Übertragung dieser Daten in eine Monitoring Software waren die herrschenden Bedin-

gungen im Reaktor zu jedem Zeitpunkt des Experimentes innerhalb der Fehler des 

Messsystems jederzeit bekannt. 

Das Überwachungssetup bestand aus einem an einen PC angeschlossenen LM 2000 

Multiparameter Labor Messinstrument der Firma Sensortechnik Meinsberg / Xylem 

Analytics. pH- und Eh-Wert wurden durch die Software kontinuierlich mit einem Mess-

punkt pro Minute aufgezeichnet. Als Elektroden wurden Einstabmessketten mit Kera-

mikmembran und Flüssigelektrolyt (3 molare KCl Lösung) verwendet (Typ EGA 151 

(pH) / EMC 30 (Redox)).  Diese Elektroden haben werksseitig angegebene Fehler von 

± 0,02 pH und ± 0,1% Eh. Die Kalibrierung der pH-Elektroden erfolgte als Zwei-Punkt-

Kalibrierung gegen zertifizierte Pufferlösungen zur Elektrodenkalibrierung (Alfa Aesar 

und Carl Roth) mit pH-Werten von 4,00 und 7,00. Eine Kalibrierung wurde als hinrei-

chend genau betrachtet, wenn die Asymmetrie der Elektrode bei weniger als ± 5 mV um 

0 mV lag. Bei einer größeren Asymmetrie wurde die Elektrolytlösung ausgetauscht und 

die Membran in Citronensäure gereinigt. Die Kalibrierung der Redoxelektrode erfolgte 
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gegen zertifizierte Pufferlösungen (Alfa Aesar und Carl Roth) mit eingestellten 427 mV 

Redoxpotential. 

 

Bestimmung der Alkalinität 

 

Die Titrationen dienten zwei verschiedenen Zwecken. Zum einen sollte die Carbonat-

Alkalinität vor und nach dem Experiment bestimmt werden. Dieser Parameter wurde 

herangezogen um die Effizienz der Fällungsreaktion zu quantifizieren. Zur Bestimmung 

der Carbonat-Alkalinität wurde ein Aliquot der Lösung mit einem Volumen von 50 ml 

mittels einer geeichten Vollpipette entnommen. Diese Probe wurde dann unter Benut-

zung eines Dosimat 1050 der Firma Metrohm titriert. Die Genauigkeit dieses Dosimaten 

ist mit ± 0,2 µL angegeben. Titriert wurde mit 0,1 n Salzsäure der Firma Merck, deren 

Konzentration ebenfalls zertifiziert war. Die Probe wurde bis zu einem pH-Wert von 4,5 

titriert.  An diesem Punkt ist Carbonat und Hydrogencarbonat zu 𝐶𝑂& reagiert. Danach 

konnte die Carbonat-Alkalinität gemäß den Anweisungen aus Zeebe: CO2 in seawater: 

equilibrium, kinetics, isotopes ermittelt werden (Zeebe und Wolf Gladrow, 2001).  

 

DIC-Analytik 

 

Die Analyse des DIC (dissolved inorganic carbon: 𝐷𝐼𝐶 = [𝐶𝑂&] + [𝐻𝐶𝑂)g] + [𝐶𝑂)&g]) 

wurde im INRES der Universität Bonn realisiert. Die Analysen wurden mit einem TOC-

VCPH Analyzer der Firma Shimadzu durchgeführt. Dazu wurde ein Aliquot der Lösung 

mit einer Spritze in versiegelte Probengefäße injiziert. Diese wurden vorher mit der im 

Experiment verwendeten Atmosphäre gespült. Diese Proben wurden im Analyzer mit 

einem Überschuss 𝐻)𝑃𝑂. versetzt und dann mit einem 𝐶𝑂& - freien Trägergas gespült. 

Die Phosphorsäure setzt das komplette DIC als 𝐶𝑂& frei und durch die Messung des 𝐶𝑂& 

- Gehalts im Trägergas mittels IR-Spektroskopie kann dann der DIC der Probe ermittelt 

werden. Das Spektrometer wurde vorher mit vier 𝐻&𝑂 −	𝑁𝑎𝐻𝐶𝑂) − 𝑁𝑎&𝐶𝑂) – Stan-

dards mit einem DIC-Gehalt von 10, 25, 50 und 100 mg kalibriert. Der Blank war der 

DIC – Gehalt von MilliQ®-Wasser im Gleichgewicht mit der Umgebungsluft. Das 
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detection limit wurde als dreimal der Gehalt des Blanks festgelegt. Weitere Details zur 

Analyse von DIC finden sich in Siemens et al. 2012. 

 

ICP-MS 

 

Die Analyse des Metallgehalts der residualen Lösung erfolgte mittels Lösungs-ICP-MS 

im Steinmann Institut der Universität Bonn. Die Lösungen wurden mit einer Thermo 

Scientific SF-ICP-MS Element XR gemessen. Dazu wurde eine Probe aus der vom Prä-

zipitat getrennten Lösung entnommen und in zwei Aliquote von je 4,8 ml aufgeteilt. 

Diese Aliquote wurden mit hochreiner konzentrierter Salpetersäure versetzt (4,8 ml 

Probe + 0,2 ml 𝐻𝑁𝑂)). Diese Ansäuerung diente der Stabilisierung des Eisengehalts in 

der Lösung. Durch die Absenkung des pH-Werts der Probe konnte auch 𝐹𝑒)a stabil in 

Lösung gehalten werden, sodass die Eisenkonzentration der Probe nicht durch Ausfäl-

lung von oxidiertem Eisen verändert werden konnte. Durch die hohe Salzfracht der 

Probe (3,5%) war es nötig, die Lösung vor der eigentlichen Messung stark zu verdünnen. 

Der hohe Natriumgehalt hätte ansonsten die Messgenauigkeit empfindlich gestört und 

zudem Ablagerungen im Nebulizer des Geräts gebildet. Daher wurde die Lösung, je 

nach zu erwartendem Metallgehalt, um den Faktor 10000 beziehungsweise 20000 ver-

dünnt. Damit sank die zu erwartende Konzentration von Eisen und Mangan in der Lö-

sung auf 1 bis 25 �{
{

  entsprechend 1 bis 25 ppb. Verdünnt wurde die Probe mit 0,28 n 

𝐻𝑁𝑂), die auch als Blank der Messungen diente. Zusätzlich wurde die Lösung mit 1 

ppb Scandium versetzt, welches als interner Standard der Messungen verwendet wurde. 

Der Eisen- und Mangangehalt der Lösungen wurden gegen Standards quantifiziert, die 

für diese Messungen hergestellt wurden. Diese Standards wurden aus zertifizierten Sin-

gle Element Standards für ICP-MS Messungen der Firma Carl Roth hergestellt. Dazu 

wurde die 0,28 n 𝐻𝑁𝑂), mit der auch die Proben verdünnt wurden und die den Blank 

der Messungen bildete, auf den gleichen Natriumgehalt wie die verdünnten Proben ein-

gestellt (130 ppb), um die Matrixeffekte, die dieses Natrium auf die Messung haben 

würde, in den Standards abzubilden. Anschließend wurden den Standards 1, 5, 10 und 

25 ppb Eisen und Mangan zugegeben. Die Maschine wurde anschließend mit diesen 

Standards kalibriert. Die Kalibrationskurven, die mit diesen Standards produziert 
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wurden wiesen einen 𝑅& 	> 	0,999 für alle gemessenen Elemente auf. Bei der Messung 

wurden die Proben mit einem Autosampler durch eine double-pass Sprühkammer (Un-

terer Teil zyklonisch und oberer Teil Scott-Typ) und einen MicroMist Nebulizer (Durch-

flussrate ca. 100 µL pro Minute) in das Plasma injiziert. Das Trägergas der Messungen 

war Argon. Der Gasdurchfluss betrug 1,2 L pro Minute. Die gemessenen Isotope waren 

𝑆𝑐.� , 𝑀𝑛�� , 𝐹𝑒��  und 𝐹𝑒�� . Es wurden 8 Proben pro Peak mit einer Bezugszeit von 10 

bis 20 ms gemessen. Insgesamt wurden 80 cycles (20 runs mit 4 passes) gemessen. Ge-

messen wurde im medium resolution Modus ( q
∆q

> 4000). Die Datenauswertung bein-

haltete eine Korrektur auf den Untergrund der Messung. Der Hintergrund lag für alle 

Elemente unter 1%. Weiterhin wurde auf eine Signaldrift und den internen Standard 

korrigiert.  

 

Raman-Spektroskopie 

 

Die Analyse des bei den Fällungsexperimenten gebildeten Präzipitats erwies sich als 

schwierig. Da es sich bei diesem Feststoff um eine Fe(II)-Verbindung handelt, oxidierte 

die Probe bei längerem Kontakt, circa > 3h, mit Luft. Diese Oxidation war durch die 

deutliche Verfärbung der Probe von Grün zu Rot leicht zu erkennen. Daher war eine 

Charakterisierung dieser Phase mittels Röntgendiffraktometrie nicht möglich. Es wurde 

daher versucht den Feststoff mit Raman-Spektroskopie in situ zu identifizieren. Dazu 

wurde der Feststoff während eines laufenden Experimentes ab sedimentiert und mit ei-

ner Glaskanüle aufgezogen. Diese Kanüle wurde dann umgehend zur Raman Analyse 

gebracht. Die Raman Spektren wurden durch die Glaskanüle direkt gemessen. Dadurch 

konnte die Oxidation der Probe ausreichend lange hinausgezögert werden. Eine Oxida-

tion der Probe war durch die Mikroskope des Raman Spektrometers direkt zu sehen, und 

so konnte die Analyse rechtzeitig gestoppt werden.  

Die Analysen erfolgten mit einem High-resolution Jobin Yvon HR800 Raman System, 

das einen He-Ne-Laser (Wellenlänge: 632 nm) als Anregungsquelle nutzt. Der Laser 

wurde durch ein 10x-Objektiv mit einer Blende von 0,4 fokussiert. Die Laserenergie, 

die zur Anregung benutzt wurde, betrug auf dem Präzipitat 7 mW. Die Raman Signale 

wurden fünfmal für je 60 Sekunden in 180° Rückstrahlgeometrie aufgezeichnet. Die 
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gestreute Raman Strahlung wurde durch ein Beugungsgitter mit 1800 Spalten pro mm 

gestreut, nachdem sie einen 100 µm Spektrometereingangsspalt und eine 1000 µm kon-

fokale Blende passiert hat. Die spektrale Auflösung mit diesen Einstellungen betrug 

circa 1,8 𝑐𝑚gr im relevanten Frequenzbereich und wurde gegen die Weite von Neon-

Banden kalibriert. 

 

Röntgendiffraktometrie 

 

Die Präzipitate der Fällungsexperimente in modernem Meerwasser wurden mit einem 

XRD Pulverdiffraktometer der Firma Bruker X-Ray charakterisiert. Dieses Diffrakto-

meter nutzt CuKa Strahlung und metallisches Silizium als internen Standard. Die Mes-

sungen wurden von Herrn Hans Henning Friedrich durchgeführt.  
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5. Ergebnisse 

5.1. pH- und Eh-Werte bei Experimenten mit reduzierter Atmosphäre 

 

pH/Eh-Wertentwicklung bei Zugabe von Eisen 

 

Eine zentrale Beobachtung bei der Durchführung der Experimente ist die Veränderung 

der pH und Eh-Werte während der Laufzeit der Experimente. Der pH-Wert und der Eh-

Wert sind hierbei die ersten und offensichtlichsten Anzeiger für Änderungen in der Zu-

sammensetzung des Systems. Dargestellt werden pH und Eh abhängig zur Laufzeit der 

Experimente. In Abbildung 5.1 ist der pH-Verlauf eines Experiments gezeigt, bei dem 

der Archaische Meerwasserproxy mit einer 𝑁& − 𝐶𝐻. − 𝐻& - Atmosphäre gespült und 

dann mit 200 ppm 𝐹𝑒&a versetzt wurde. Der 𝐶𝑂&-Partialdruck der Atmosphäre betrug 

5000 ppmV. Die relevanten Veränderungen im System sind mit Punkten in der Kurve 

markiert (Punkte 1 – 7).  An Punkt 1 wurde das Experiment unter den oben beschriebe-

nen Bedingungen gestartet. Sehr schnell, innerhalb einer Stunde, reagierte die Lösung 

mit einem Abfall in pH auf den erhöhten 𝐶𝑂&-Partialdruck der Atmosphäre (siehe Glei-

chung 3 & 4). Ein erhöhter 𝐶𝑂&-Gehalt produziert einen niedrigeren pH (siehe Kapitel 

2). Der pH-Wert fiel hier von 7,85 auf 7,55. Um sicherzustellen, dass es sich bei dem 

pH-Effekt ausschließlich um den Einfluss von 𝐶𝑂& handelt, wurden Experimente mit 

einer oxidierten Atmosphäre mit 5000 ppmV 𝐶𝑂&	durchgeführt. Bei Experimenten ohne 

Methan und Wasserstoff in der Atmosphäre wurden identische pH-Werte erreicht. Me-

than und Wasserstoff haben somit keinen pH-Effekt durch Hydrolyse in Wasser.  Von 

Punkt 2 bis Punkt 3 bewegte sich das System in einem nahezu Gleichgewichtszustand 

in Bezug auf pH (der geringe Abfall in pH beruht auf einer Abhängigkeit des pH-Werts 

vom Eh des Systems, der sich zu dieser Zeit weiter veränderte). An Punkt 4 erfolgte die 

Zugabe von 𝐹𝑒𝐶𝑙& zu der Lösung. 
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Abbildung 5.1 pH-Verlauf eines exemplarischen Experiments mit Archaischem Meerwasserproxy unter Reaktion 
mit einer reduzierten 𝑁& − 𝐶𝐻. − 𝐻& Atmosphäre mit 5000 ppmV 𝐶𝑂&-2Gehalt unter Zugabe von 200 ppm 𝐹𝑒&a. 
Die relevanten Punkte sind mit 1 – 7 markiert und werden im Text erläutert. Quelle: modifiziert nach Gäb et al. 
2017 

Diese Zugabe bewirkte eine kurzzeitige (wenige Minuten) Abweichung vom Gleichge-

wichtszustand. Mit dem Einsetzen der Fällungsreaktionen bei Punkt 5 begann ein kon-

tinuierlicher aber schwacher Abfall des pH-Werts. Diese Abnahme wird vermutlich 

durch einen Entzug von 𝐶𝑂)&g bewirkt, was in einem späteren Abschnitt auch belegt 

werden kann (Siehe Kapitel 5.2). Nach dem Abschalten des Magnetrührers und der Ver-

legung des Gasauslasses in den Überstand der Flüssigkeit erreicht das System nach 

Punkt 6 Gleichgewicht bevor das Experiment an Punkt 7 beendet wurde. 

Die Ergebnisse der Eh-Messung werden ebenfalls auf diese Weise präsentiert (Abb. 

5.2). Allerdings kann der Eh-Wert nicht als direktes Messergebnis betrachtet werden. 

Der Eh-Wert ist vom pH-Wert des Systems abhängig. Daher muss der gemessene Eh-

Wert, auf den gerade vorherrschenden pH-Wert korrigiert werden. In der Abbildung 5.2 

ist daher der ∆Eh angegeben. Der ∆Eh berechnet sich indem der gemessene Eh auf die 

untere Wasserstabilität normiert wird: ∆𝐸ℎ = 𝐸ℎ{cqc��c� + 0,059 ∙ 𝑝𝐻. Diese Norma-

lisierung ist eine Ableitung aus der Nernst-Gleichung und erlaubt es Protonen- und 

Elektronenaustausch im System unabhängig voneinander zu betrachten. 
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Abbildung 5.2 Eh -Verlauf eines exemplarischen Experiments mit Archaischem Meerwasserproxy unter Reaktion 
mit einer reduzierten Atmosphäre mit 5000 ppmV 𝐶𝑂&- Gehalt unter Zugabe von 200 ppm Fe2. Die relevanten 
Punkte sind mit 1 – 7 markiert und werden im Text erläutert. Quelle: modifiziert nach Gäb et al. 2017 

 

Punkt 1 markiert den Beginn des Experiments bei ca. 880 mV. Sobald die reduzierte 

Gasatmosphäre mit der Lösung reagiert, fällt der ∆Eh drastisch auf ungefähr 480 mV. 

Diese Absenkung resultiert aus der Entfernung von physikalisch gelöstem Sauerstoff 

aus der Lösung durch Spülung mit 𝑂&-freiem, 𝐶𝐻.- und 𝐻&-haltigem Gas. An Punkt 3 

erfolgte die Zugabe von 𝐹𝑒𝐶𝑙& in Form von Eisen(II)-Chlorid-Kristallen. Die Reaktion 

des Systems bestand im schnellen Abfall des Eh-Werts auf circa 50 mV (Punkt 4). Kurz 

darauf sank der Eh-Wert dann in die Nähe des minimal möglichen Wertes bei ∆Eh nahe 

0 mV. Das deutet darauf hin, dass durch die Oxidation von 𝐹𝑒&a Elektronen in das Sys-

tem freigesetzt wurden: 

 

𝐹𝑒&a ⇌ 	𝐹𝑒)a + 𝑒g		 	 	 	 	 	 	 	 	 Eq.	

17	

 

Das Verhältnis von dreiwertigem zu zweiwertigem Eisen an diesem Punkt ist mit Hilfe 

der Nernst-Gleichung auf ca. 1,9 ∙ 10grh berechnet worden. Wenige Stunden nach der 

Zugabe des 𝐹𝑒𝐶𝑙&   wurde die Lösung durch eine dunkelgrüne Festphase getrübt. In 

Reaktion auf diese Fällung stieg der ∆Eh wieder leicht an (zwischen Punkt 5 & 6), al-

lerdings verließ er nicht den Eh-Bereich, in dem 𝐹𝑒&a  die dominante Eisenspezies in 
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Lösung ist. An Punkt 6 wurde der Magnetrührer ausgestellt und der Gaseinlass des Ex-

periments wurde in den Überstand der Lösung verlegt, um weitere Perturbationen zu 

minimieren und den Feststoff ab zu sedimentieren. Das Verhältnis von dreiwertigem zu 

zweiwertigem Eisen an diesem Punkt liegt bei ca. 2,2	 ∙ 10gr�. Das Experiment wurde 

an Punkt 7 nach ungefähr 70 Stunden beendet. Das Präzipitat und die Lösung wurden 

wie in Kapitel 4 beschrieben analysiert. 

 
pH/Eh-Wertentwicklung bei Zugabe von Mangan 
 

Die Ergebnisse der pH/Eh-Wertentwicklung im Laufe des Experiments variierten je 

nachdem, ob Eisen oder Mangan dem Experiment zugegeben wurde. Daher ist es not-

wendig die oben gezeigten Abbildungen auch für ein Experiment mit Manganzugabe zu 

diskutieren. 

Die Grundbedingungen sind hier identisch: Die pH- und Eh-Wertentwicklung eines Ex-

perimentes mit Archaischem Meerwasserproxy bei Reaktion mit einer 𝑁& − 𝐶𝐻. − 𝐻&-

Atmosphäre mit einem 𝐶𝑂&-Gehalt von 5000 ppmV. Dem Experiment wurden 200 ppm 

𝑀𝑛&a in Form von 𝑀𝑛𝐶𝑙& hinzugegeben. Insgesamt sind die Reaktionen des pH-Werts 

sowie des Eh-Werts im experimentellen System mit Mangan subtiler und weniger dras-

tisch als bei Experimenten mit Eisen. Der pH-Verlauf in Abbildung 5.3 ist zwischen 

Punkt 1 und 2 im Wesentlichen identisch. Der pH-Wert sinkt als Folge der Protolyse 

von 𝐶𝑂& stark ab. Danach erreicht der pH-Wert ein Gleichgewicht mit dem herrschen-

den Partialdruck von Kohlendioxid. Die Zugabe von 200 ppm 𝑀𝑛&a hat außer einer 

kurzen Abweichung vom Gleichgewicht, die analog aber ausgeprägter auch bei der Zu-

gabe von Eisen stattfindet, keinen Effekt auf den pH-Wert des Systems. Nach dem Ab-

schalten des Magnetrührers und der Verlegung des Gaseinlasses über den Lösungsspie-

gel an Punkt 4 wird ein leichter aber kontinuierlicher Abfall des pH-Wertes beobachtet, 

der bei den Experimenten mit Eisenzugabe nicht zu sehen war. Das Experiment wurde 

an Punkt 5 beendet.  

Die Kurve des Eh-Werts wird, wie bei den Eisenexperimenten, auf die untere Wasser-

stabilität normiert und der Eh wird als ∆Eh angegeben.  
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Abbildung 5.3 pH-Verlauf eines Experiments mit reduzierter Atmosphäre mit einem 𝐶𝑂&2-Gehalt von 5000 ppmV 
unter Zugabe von 200 ppm Mn2+. Die relevanten Punkte sind mit 1 -5 markiert und werden im Text erläutert. 
Quelle: modifiziert nach Gäb et al. 2017 

 

Analog zum Eh-Verlauf des Experiments mit Eisen ist nach dem Anschalten der Gasat-

mosphäre an Punkt 1 zunächst ein Abfall des Eh-Werts zu sehen, der aus der Entfernung 

von 𝑂&(𝑎𝑞) aus der Lösung resultiert, bis bei Punkt 2 ein Minimum bei ca. 550 mV 

erreicht wird. Danach stellt sich ein Gleichgewicht ein. Die Zugabe von 200 ppm 𝑀𝑛&a 

bei Punkt 3 führt aber im Gegensatz zu der Zugabe von zweiwertigem Eisen zu keiner 

Reaktion des Eh-Werts. Das Standardpotential (𝐸t) der Reaktion 𝑀𝑛)a ⇌ 𝑀𝑛&a + 𝑒g 

liegt bei 𝐸t= 1510 mV und damit weit außerhalb des Darstellungsbereiches der Abbil-

dung. Bei der Zugabe des 𝑀𝑛𝐶𝑙& war das System also bereits so reduziert, dass keine 

Oxidation von 𝑀𝑛&a	stattfinden konnte. Ebenfalls wenige Stunde nach der Zugabe des 

𝑀𝑛𝐶𝑙& begann die Ausfällung eines weißen Feststoffs, was ebenfalls nicht im Eh-Profil 

sichtbar ist. 
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Abbildung 5.4 Eh-Verlauf eines Experimentes mit reduzierter Atmosphäre mit einem p𝐶𝑂&2 von 5000 ppmV unter 
Zugabe von 200 ppm Mn2+. Die relevanten Punkte sind mit 1 – 5 markiert und werden im Text erklärt. Quelle: 
modifiziert nach Gäb et al. 2017 

 

Nach dem Abschalten des Rührers und der Verlegung des Gaseinlasses an Punkt 4 fällt 

der Eh-Wert des Systems sehr subtil, bis an Punkt 5 der Feststoff komplett sedimentiert 

war und die Lösung sich wieder geklärt hatte. Anschließend wurde das Experiment be-

endet. 

Diese Reaktionskurven (sowohl pH als auch Eh) lassen drei grundlegende Beobachtun-

gen zu: Als Erstes ist es möglich, innerhalb des Experiments den Eh-Wert so zu kon-

trollieren, dass sich die Lösung im Stabilitätsbereich von gelöstem 𝐹𝑒&a befindet. Die-

ses System wird also trotz des chemischen Gradienten zur Umgebungsluft sehr reduziert 

gehalten. Zum Zweiten ist zu beobachten, dass Systeme, in denen Mangan als Metall-

komponente hinzugegeben wird, systematisch oxidierter sind als Experimente mit Ei-

senzugaben. Drittens bewirkt die Ausfällung eines Feststoffs aus diesen Lösungen im-

mer eine Abnahme des pH-Werts (auch wenn diese bei der Fällung in manganhaltigen 

Systemen weniger prominent ist). Daraus folgt, dass während der Fällung eine pH-ak-

tive Anionen Spezies (vermutlich Carbonat-Ionen) entfernt wurde. 

 

5.2. Ergebnisse der Titration 
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Die grundlegende Analyse der Lösung erfolgte in den Frühphasen des Projektes durch 

Titration auf Carbonat-Alkalinität. Dazu wurde ein 50 ml Aliquot der Lösung mit 0,1 n 

HCl bis zu einem pH-Wert von 4,5 titriert. Der Äquivalenzpunkt von Hydrogencarbonat 

liegt zwar bei pH 4,3, allerdings ist dieser Äquivalenzpunkt bei hoch salinen Lösungen, 

wie Meerwasser oder entsprechend dem Meerwasserproxy, der in diesen Experimenten 

verwendet wurde, in den basischeren Bereich verschoben. Der pH-Wert der Lösung 

wurde während der Titration mit einer pH-Elektrode überwacht.  

Grundsätzlich wurden zwei verschiedene Anwendungen der Titration durchgeführt. Bei 

der ersten Anwendung wurde die Lösung titriert, während der ausgefällte Feststoff noch 

in Suspension war. Diese Titrationen dienten ausschließlich als qualitativer Hinweis da-

rauf, dass der Feststoff Carbonat-Ionen enthält. Diese Form ist von untergeordneter Be-

deutung, und es wurden nur wenige dieser Titrationen durchgeführt. Die Ergebnisse sind 

in Abbildung 5.5 dargestellt. Hier ist deutlich ein Wiederanstieg des pH-Werts zu sehen, 

der durch die Zersetzung von fester 𝐶𝑂)&g-Phase hervorgerufen wird. Dass die festen 

Phasen, die sowohl in den Eisen- als auch in den Manganexperimenten ausgefällt wur-

den, auch Carbonat-Ionen enthalten, wird später noch mit weiteren Methoden analytisch 

gezeigt. 

Die zweite Anwendung der Titration, die im Rahmen dieses Projekts durchgeführt 

wurde ist die Titration der Carbonat-Alkalinität der Proben vor und nach dem Ausfällen 

der Festphase und der Trennung von Präzipitat und Lösung. Dieser Analytik kommt 

eine große Bedeutung zu, weil sie die Effizienz der Carbonat Fällung anzeigt. Die Ab-

senkung der Carbonat-Alkalinität entspricht der Präzipitationsrate des Metall-Carbo-

nats. Daher bedeutet eine große Absenkung der CA eine hohe Effizienz der Fällungsre-

aktion, während eine niedrige Absenkung entsprechend eine niedrige Effizienz bedeu-

tet. Diese Effizienz kann dann in Zusammenhang mit dem 𝐶𝑂&-Gehalt der verwendeten 

Atmosphäre und der Menge an zugebenem Metall gesetzt werden. 
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Abbildung 5.5 Titrationskurve eines Experiments mit fester Phase in Suspension. Der Wiederanstieg des pH-
Werts spricht deutlich für die Zersetzung einer Carbonat Phase. Quelle: modifiziert nach Gäb et al. 2017 

 

Daraus lässt sich ableiten, wie diese Faktoren die Fällungseffizienz und damit die Wahr-

scheinlichkeit für das Eintreten einer Fällung im natürlichen System, beeinflussen. In 

Abbildung 5.6 wird daher die Abnahme der CA relativ zum Ausgangswert des Proxys 

(4500 µmol/kg) für drei verschiedene 𝑝2dm  (<10, 1000 & 5000 ppmV) gezeigt. Es zeigt 

sich, dass die Fällung umso effizienter ist, je höher die zugegebene Menge an Metall-

chlorid und je niedriger der 𝐶𝑂&-Partialdruck ist. Zudem kann man auch hier ableiten, 

dass 𝐶𝑂)&g die vorherrschende Spezies ist, die dem System entzogen wird. Bei einem 

𝑝2dm nahe Null, korrespondierend einem nahezu maximalem 2df
ms

e2dfs
 - Verhältnis, ist die 

Effizienz der Fällung mit ca. 90% am höchsten. Im Gegensatz dazu beträgt die Abnahme 

der CA und damit die Effizienz der Präzipitation bei einem 𝑝2dm von 5000 ppmV (wenn 

das 2df
ms

e2dfs
 - Verhältnis an einem Minimum ist, siehe Kapitel 2) nur ca. 10%. Zudem ist 

zu bemerken, dass die Absenkung der CA größer ist, wenn wen dem Experiment Man-

gan zugegeben wurde. Besonders auffällig ist dies bei sehr hohen Mangangehalten. 

Diese Beobachtung weist darauf hin, dass es sich bei der ausgefällten Substanz um eine 

Carbonat Verbindung handelt. Diese These wird im weiteren Verlauf noch stärker un-

termauert. 
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Abbildung 5.6 Hier ist die Abnahme der CA in Abhängigkeit von der zugegebenen Menge Eisen bzw. Mangan 
zum Experiment und der Konzentration von 𝐶𝑂&	in der Atmosphäre dargestellt. Quelle: modifiziert nach Gäb et 
al. 2017 

 

 

 

 

 

5.3. Ergebnisse der ICP-MS-Analysen 

 

Die Ausfällung dieser Carbonat Phase senkt neben der Alkalinität natürlich auch die 

jeweilige Metallkonzentration in der Lösung. Diese Absenkung wurde mittels ICP-MS 

quantifiziert. Dazu wurde die Lösung nach Absaigerung der Festphase auf den Gehalt 

an Eisen bzw. Mangan analysiert. Diese Ergebnisse sind in Abb. 5.7 gezeigt. Es zeigt 

sich ein vergleichbares Bild wie bei der Analyse der Carbonat-Alkalinität.Die Effizienz 
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der Fällungsreaktion ist dann am höchsten, wenn die 𝐶𝑂&-Konzentration in der Atmo-

sphäre am niedrigsten ist. Massenbilanzierungen legen nahe, dass die Entfernung von 

Metallionen aus der Lösung dann am besten funktioniert, wenn die Ausgangskonzent-

ration des Metalls eher niedrig ist. Genau das beobachten wir auch hier. Insgesamt ist 

die Extraktion von Eisen, unter sonst gleichen Bedingungen, effizienter als die Extrak-

tion von Mangan. Dieser Effekt zeigte sich schon bei der Entfernung der Carbonat-Al-

kalinität. Der beschränkende Faktor für die Effizienz der Fällungsreaktion ist nach die-

sen Ergebnissen die Verfügbarkeit von 𝐶𝑂)&g-Ionen in der Lösung. Diese Konzentration 

ist wiederum eine direkte Funktion des Partialdrucks von Kohlenstoffdioxid in der At-

mosphäre (Siehe Kapitel 2). 

In den Gleichungen 1 – 8 ist beschrieben, wie sich der 𝐶𝑂&-Gehalt in der Atmosphäre 

auf den Carbonatgehalt der Lösung auswirkt. Durch die Produktion von 𝐻)𝑂a-Ionen in 

der Lösung wird der pH-Wert abgesenkt. Dass das auch im Experiment eintritt, wurde 

in Kapitel 5.1 gezeigt. Nach den in Kapitel 2 dargestellten Zusammenhängen, ergibt sich 

durch den sinkenden pH-Wert eine sinkende Konzentration von 𝐶𝑂)&g-Ionen in der Lö-

sung. Dadurch wird die Sättigung eines Metallcarbonats herabgesetzt:  

 

Ω�(ll)2df =
w�m}x∙[2dfms]
~���(ll)2df

	 	 	 	 	 	 	 	 	 Eq.	

18	 	 	 	 	 	 	 	

Mit sinkender Sättigung wird auch die Effizienz der Fällung herabgesetzt. Somit ist die 

Effizienz der Fällung eine direkte Funktion der 𝐶𝑂&-Konzentration in der Atmosphäre. 



 64  

Abbildung 5.7 Ergebnisse der ICP-MS Analysen des Überstand der Experimente. Zu sehen ist die Menge des 
Eisens bzw. des Mangans, die gegenüber der Ausgangslösung extrahiert wurde (in Prozent). Quelle: modifiziert 
nach Gäb et al. 2017.  

 

In Tabelle 5.1 sind die Werte der in den obigen Abbildungen dargestellten Ergebnisse 

noch einmal tabellarisch für jede Kombination aus Metallgehalt und	𝐶𝑂&-Gehalt der 

verwendeten Atmosphäre aufgeführt. 
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Tabelle 5.1 Aufstellung der Kombination der verschiedenen Variablen in den Experimenten (𝐶𝑂&−, 𝐹𝑒&a − 
und 𝑀𝑛&a-Gehalt). Es ist für jede mögliche Kombination angegeben, welche Resultate das Experiment hatte 
(pH, entzogener Metallgehalt und entzogene TA). Die unten stehen Abbildungen basieren in ihren Daten auf die-
ser Aufstellung. Quelle: Gäb et al. 2017 
𝐶𝑂&  Fe Mn TA nach Fällung TA entz.   Metall in Lösung entz. Metall pH pH 

[ppmV] [ppm] [ppm] [µMol/kg] [%] [ppm] [%] Metallzugabe Beprobung 

< 10 50 - 3278 ± 65 (2) 27,2 ± 1,4 2,3 95,4 9,3 9,1 

< 10 100 - 2418 ± 370 (6) 46,3 ±18 2,8 97,2 9,3 ± 0,2 (6) 8,75 

< 10 200 - 1121 ± 120 (2) 75,1 ± 3 29,9 ± 0,1 (2) 85 9,2 7,83 

< 10 500 - 600 ± 380 (3) 86,7 ± 8,7 218 56,4 9,36 6,96 

1000 50 - 4094 ± 53 (2) 9,0 ± 1,2 26 48 8,2 8,04 

1000 100 - 3920 ± 87 (2) 12,9 ± 2 49 ± 0.5 (2) 51 8,15 7,96 

1000 200 - 3252 ± 16 (2) 27,7 ± 0,8 88 56 8,23 7,89 

1000 500 - 1615 ± 50 (2) 64,1 ± 1,1 262 47,6 8,26 7,86 

5000 50 - 4135 8,1 25,5 49 7,65 7,57 

5000 100 - 4061 ± 310 (2) 9,8 ± 6,8 59,5 40,5 7,58 7,54 

5000 200 - 4105 8,8 117 41,5 7,56 7,42 

5000 500 - 4023 10,6 277 44,6 7,54 7,12 

< 10 - 50 2889 35,8 1,1 97,8 8,7 8,66 

< 10 - 100 1307 71 8,1 91,9 9,18 9,17 

< 10 - 200 809 82 124 38 9,04 7,53 

< 10 - 500 276 94 436 12,8 9,4 8,51 

1000 - 50 4113 8,6 49,7 88 8,16 8,14 

1000 - 100 2518 44 62 38 8,24 7,75 

1000 - 200 1965 56,3 119 40,5 8,24 7,57 

1000 - 500 883 80,4 352 29,6 8,23 7,48 

5000 - 50 4335 3,7 40 20 7,56 7,57 

5000 - 100 4261 ± 16 (2) 5,3 ± 0,4 81 ± 19 (2) 19 7,9 ± 0.3 7,66 

5000 - 200 4253 5,5 196 2 7,5 7,2 

5000 - 500 2657 ± 684 (2) 41 ± 17 461 7,8 7,52 6,9 
 

5.4. Charakterisierung der festen Phasen 
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Um die festen Phasen, die bei den Experimenten ausgefällt wurden- zu charakterisieren 

wurden drei Methoden angewandt: Wie bereits oben beschrieben wurde die Lösung mit 

Festphase in Suspension titriert, es wurde eine Massenbilanz zwischen den extrahierten 

Metallkationen und der extrahierten Carbonat-Alkalinität gebildet und die Feststoffe 

wurden in situ mittels Raman-Spektroskopie analysiert. 

 

Phasenidentifikation mittels Massenbilanzierung 

 

In Tabelle 5.2 wird die Extraktion von Eisen gegen die der Carbonat-Alkalinität in der 

Lösung bei Experimenten mit höchster Fällungseffizienz, also bei <10 ppmV 𝐶𝑂&, bi-

lanziert. Bei einer zeitgleichen Extraktion von Eisen- und Carbonat-Ionen aus der Lö-

sung liegt die Vermutung nahe, dass es sich bei der ausgefällten Phase um Siderit han-

delt. Die stöchiometrische Formel von Siderit ist 𝐹𝑒𝐶𝑂). Das bedeutet, dass für eine 

Massenbilanzierung der Sideritfällung auf jedes entfernte Eisen Ion ein 𝐶𝑂)&gIon extra-

hiert wurde. Da die Carbonat-Alkalinität als 

 

𝐴2 = [𝐻𝐶𝑂)g] + 2 ∙ [𝐶𝑂)&g] − 𝐻a		 	 	 	 	 	 	 Eq.	

19	
    

definiert ist, sollte das molare Verhältnis von Eisen zu Carbonat-Alkalinität  bc
m}

y�
 des 

Feststoffs, welches aus dem residualen Eisengehalt und der verbliebenen Carbonat-Al-

kalinität abgeleitet werden kann, idealerweise bei 0,5 liegen. Zumindest falls der Fest-

stoff tatsächlich Siderit ist. Stattdessen ergibt sich ein bc
m}

y�
 von größer 0,5 (Siehe Tabelle 

5.2 in der Spalte Fe2+ / 𝐴2 molares Verhältnis im Präzipitat). Zusätzlich steigt das Ver-

hältnis von Eisen zu Carbonat-Alkalinität kontinuierlich mit steigendem Anfangsgehalt 

des zugebenen Eisenchlorids an. Es ist offensichtlich, dass weniger Carbonat aus der 

Lösung extrahiert wurde, als zur Bildung von Siderit - bei der gegebenen Extraktion von 

Eisen (siehe Abb. 5.7) - notwendig gewesen wäre. Dies ist der erste belastbare Beweis 

für die Hypothese, dass es sich bei der ausgefällten Substanz nicht um Siderit handelt. 

Stattdessen muss es sich um eine andere Spezies handeln. Die Farbe der Ausfällung 

(grün) weist auf eine andere Substanz hin. Da es jedoch offensichtlich den Carbonat 
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Gehalt der Lösung absenkt, muss auch Carbonat im Feststoff enthalten sein. Bei dem 

Feststoff könnte es sich um ein Eisen-Hydroxid mit adsorbiertem Carbonat handeln, das 

in der Literatur als „grüner Rost / green rust“ beschrieben ist (vgl. Drissi et al. 1995, 

Appelo et al. 2002, Halevy et al. 2017). Eine weitere Option wäre, ein Gemisch aus 

mehreren Substanzen. In diesem Gemisch wären dann sowohl Siderit als auch eine oder 

mehrere Eisen(II)-Verbindungen enthalten, die sowohl Carbonat und Hydrogencarbonat 

als auch Hydroxid Ionen aus der Lösung entfernt hätten. Aufgrund der sehr reduzierten 

Bedingungen kann ausgeschlossen werden, dass es eine massenmäßig so relevante Aus-

fällung von Eisen(III)-Verbindungen gegeben hat.  

 
Tabelle 5.2 Massenbilanz der Extraktion von Eisen durch Carbonat Ausfällung. Zu beachten ist, dass das molare 
Verhältnis von Eisen zu extrahiertem Carbonat Gehalt deutlich über dem für die Bildung von Siderit benötigten 
Verhältnis von 0,5 liegt. (Gäb et al. 2017) 

Fe zuge-
geben  

Fe extra-
hiert  

Fe ex-
trahiert  

𝐴2 extra-
hiert  Fe2+ / 𝐴2 Anfangs-

pH  End-pH  

[ppm] [ppm] [µMol] [µMol] 
molares Ver-
hältnis im 
Präzipitat 

vor Metall-
zugabe 

(nach Ab-
trennung des 
Präzipitats) 

50 47,7 854 1222 0,7 9,31 9,13 
100 97,2 1740 2062 0,84 9,29 8,55 
200 170 3044 3380 0,9 9,17 7,83 
500 282 5049 3900 1,29 9,36 6,96 

 

Für die Massenbilanzierung der Manganexperimente unter ansonsten identischen Be-

dingungen ergibt sich ein einfacheres Bild. Bei niedrigeren Initialkonzentrationen von 

Mangan in der Lösung (50 & 100 ppm 𝑀𝑛&a in der Lösung) ergibt sich ein ��
m}

y�
 Ver-

hältnis von 0,5 (siehe Tabelle 5.3 Spalte Mn / CA molar ratio of precipitate) . Dieses 

Verhältnis passt genau zum stöchiometrischen Verhältnis von Mangan zu Carbonat im 

Mineral Rhodochrosit (𝑀𝑛𝐶𝑂)). Mit steigendem Mangangehalt der Lösung (200 & 500 

ppm 𝑀𝑛&a in der Lösung), und damit steigender Effizienz der Alkalinitätsextraktion, 

fällt das molare Verhältnis von Mangan zu Carbonat ab. Die einzig mögliche Erklärung 

dafür ist die zeitgleiche Ausfällung einer Phase, neben kristallinem Rhodochrosit, die 

stöchiometrisch mehr Carbonat pro 𝑀𝑛&a enthält (��
m}

2dfms
 < 1) als Rhodochrosit. 
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Tabelle 5.3 Massenbilanz der Extraktion von Mangan durch Carbonat Ausfällung. Hier ist auffällig, dass bei 50 
bzw. 100 ppm Mangan in der Lösung das Mn/CA-Verhältnis der Extraktion bei dem Wert 0,5 liegt, der für die 
Ausfällung von Rhodochrosit zu erwarten wäre. (Gäb et al. 2017) 

 

Fe zuge-
geben  

Fe extra-
hiert  

Fe ex-
trahiert  

AC ex-
trahiert  Fe2+ / AC  Anfangs-

pH  End-pH  

[ppm] [ppm] [µMol] [µMol] 
molares Ver-
hältnis im 
Präzipitat 

vor Metall-
zugabe 

(nach Ab-
trennung des 
Präzipitats) 

50 49 892 1790 0,5 8,7 8,67 
100 92 1675 3276 0,51 9,18 9,2 
200 76 1384 3742 0,37 9,15 7,96 
500 64 1165 4241 0,27 8,8 8,14 

 

Phasenidentifikation mittels Raman-Spektroskopie 

 

Ein direkterer Weg zur Identifikation der ausgefällten Festphase war die Analyse mittels 

Raman-Spektroskopie. Im Fall des ausgefällten Mangancarbonats war diese Analyse 

auch sehr einfach durchzuführen. Das Präzipitat wurde aus der Lösung entfernt, abge-

filtert und anschließend in einem Trockenschrank getrocknet (Siehe Kapitel 4). Der ge-

trocknete kristalline Feststoff wurde anschließen im Jobin Yvon HR800 Raman Spekt-

rometer am Steinmann Institutes analysiert (Siehe Kapitel 4.4). Mittels dieser Analyse-

technik wurde ein Raman-Spektrogramm der Festphase erstellt (Abb. 5.8). Hier kann 

die Substanz anhand der charakteristischen Vibrationen bei 718 und 1085,5 cm-1 ein-

deutig als kristalliner Rhodochrosit (𝑀𝑛𝐶𝑂)) identifiziert werden. Somit konnte das in 

der Massenbilanzierung postulierte Mangancarbonat mit einem  ��
m}

y�
 Verhältnis von 0,5 

(wie Rhodochrosit es ja aufweist) bestätigt werden. Die von der Massenbilanzierung 

nahe gelegten zusätzlichen carbonat-führenden Phasen konnten nicht nachgewiesen 

werden. Es kann jedoch nicht ausgeschlossen werden, dass zusätzlich zu kristallinem 

Rhodochrosit auch noch eine amorphe Spezies ausgefallen war, deren ��
m}

y�
 Verhältnis 

niedriger ist als das von Rhodochrosit. Kristalline Substanzen erzeugen ein deutlich in-

tensiveres Ramansignal als amorphe Substanzen. Wenn es sich bei der amorphen Sub-

stanz jedoch ebenfalls um ein Mangan-Carbonat handelte (nur mit einem von 1:1 ab-

weichenden Mangan zu Carbonat- Verhältnis), würde das schwächere Signal durch das 
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stärkere Rhodochrosit-Signal überlagert und ließe sich nicht mehr auflösen. Das Ra-

manspektrum ist somit kein Beleg dafür, dass diese zusätzlichen amorphen Phasen, de-

ren Existenz durch Massenbilanz naheliegt, nicht existieren. 

 

 
 

Abbildung 5.8 Raman-Spektrogramm der während der Mangan-Experimente ausgefällten Festphase. Die Vibra-
tionen bei 718 und 1084 cm-1 identifizieren die Substanz eindeutig als Rhodochrosit und somit als Mangancarbonat. 
Quelle: modifiziert nach Gäb et al. 2017 

Die Analyse des bei den Eisen-Experimenten ausgefällten Feststoffes erwies sich als 

deutlich schwieriger. Die ersten Versuche zur Analyse des Feststoffes scheiterten, da 

sich die Substanz im Kontakt mit Umgebungsluft binnen Minuten von grün-schwarz zu 

braun-Rot verfärbte. Offensichtlich wurde das in der Substanz enthaltene Eisen(II) 

durch den Luftsauerstoff zu Eisen(III) oxidiert. 

 

4𝐹𝑒&a + 3𝑂& ⇌ 2𝐹𝑒&𝑂)	 	 	 	 	 	 	 	 	 Eq.	

20	 	 	 	 	 	 	 	

Dadurch konnte die Substanz nicht getrocknet und dann analysiert werden, wie es bei 

dem Rhodochrosit der Fall war. Eine vergleichbare Veränderung des Präzipitats hat bei 

Rhodochrosit nicht stattgefunden. Durch diese Oxidationsreaktion war es nötig, das Prä-

zipitat der Eisenexperimente in situ zu analysieren. Dazu musste das Präzipitat in der 

Lösung abpipettiert und in einer mit der gleichen reduzierenden Gasmischung gefüllten 

Glasampulle gelagert werden. Die eigentliche Messung mit dem Raman-Spektrometer 

wurde dann durch die Glasampulle hindurch in der Lösung durchgeführt. Diese Art der 
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Messung ist verständlicherweise aufwändiger als eine direkte Messung eines kristalli-

nen Feststoffs. Durch die Glasampulle wird die Intensität des zurückgestrahlten Raman-

Lichts reduziert und damit die Intensität des Signals im Detektor erniedrigt. Dadurch ist 

es nötig mit höheren Laserenergien zu messen und diese erhöhte Laserenergie beschleu-

nigt die Umwandlung des Präzipitats. Diese Faktoren sorgen dafür, dass die Messung 

des bei den Eisenexperimenten gefällten Präzipitats weniger präzise war als die Mes-

sung von Rhodochrosit. Dennoch ist es gelungen verwertbare Daten zu erzeugen, die 

die Identifikation des Feststoffes ermöglichen. Das Raman-Spektrum (Abb. 5.9) zeigt 

eine ausgeprägte Vibration bei 1070 cm-1. Diese Vibration werden 𝛖l (𝐶𝑂)) innerhalb 

einer amorphen Struktur zugeordnet. Weiterhin fehlen die typischen Banden bei 1086,5 

cm-1 für Siderit (Rividi et al. 2010, Lafuente et al. 2015) (nicht in der Abbildung ge-

zeigt). Da kristalline Substanzen ein deutlich prägnanteres Raman-Signal aussenden als 

amorphe Substanzen, wäre in diesem Spektrum, in dem ja das amorphe Carbonat zu 

sehen ist, eine Vibration von Siderit sicherlich aufgefallen. 

 

 
 

Abbildung 5.9 Raman-Spektrogramm des bei den Eisenexperimenten ausgefällten Feststoffs. Auffällig ist hier, 
dass es sich im Gegensatz zu dem, bei den Mangan-Experimenten ausgefällten Rhodochrosit, nicht um eine kris-
talline Substanz handelt. Quelle: modifiziert nach Gäb et al. 2017  
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Es ist daher anzunehmen, dass kein Siderit bei der Fällungsreaktion gebildet wurde. Das 

Spektrum weist eine weitere, eher diffuse Vibration bei 1047 cm-1 auf. Diese Vibration 

kann keiner Substanz oder Ionenspezies in der Lösung zugeordnet werden. Es ist durch-

aus möglich, dass es sich bei dieser Vibration um ein Artefakt der Messung durch den 

Glasbehälter handelt. Eine Raman-Messung durch eine Glaswand hindurch ist sicherlich 

in ihren Möglichkeiten begrenzt. Trotzdem wurden so wichtige Informationen über das 

Präzipitat der Eisenexperimente gewonnen. Zum einen, dass die ausgefällte Substanz 

nicht kristallin ist im Gegensatz zum bei den Manganexperimenten ausgefällten Rho-

dochrosit und zum anderen, dass die Substanz in der Tat Carbonat-Ionen enthält und 

damit einen amorphen Eisen(II)-Carbonat-Komplex, wie den weiter oben erwähnten 

„green rust“ bildet.  

6. Diskussion 

6.1. Stabilisierung von Carbonatphasen durch hohe pCO2 

 

 Aus den im vorherigen Kapitel gezeigten Ergebnissen ergibt sich als erste Schlussfol-

gerung, die prinzipielle Unvereinbarkeit von hohen 𝐶𝑂& – Gehalten in der Atmosphäre 

mit einer Stabilisierung von Carbonatphasen in Lösung. In keinem der vorgestellten Ex-

perimente konnte beobachtet werden, dass die Stabilität einer Carbonatphase mit einer 

Erhöhung des 𝐶𝑂& – Gehalts in der Atmosphäre stieg. Diese Folgerung mag zunächst 

trivial erscheinen. Schließlich wird in der Literatur seit fast 20 Jahren eine Diskussion 

über ocean acidification als ein Effekt des anthropogenen 𝐶𝑂& – Ausstoßes geführt. Au-

toren wie Doney, Orr und Caldeira haben in verschiedenen Arbeiten deutlich gezeigt, 

dass eine Erhöhung des p𝐶𝑂& zu einer Versauerung der weltweiten Ozeane führt (Doney 

et al. 2009, Orr et al. 2005, Caldeira et al. 2003). Somit war nicht zu erwarten, dass in 

diesen Experimenten fundamental unterschiedliche Ergebnisse produziert werden. In 

der Literatur zur Archaischen Atmosphäre wiederum wird diese Frage kontrovers dis-

kutiert. In der Arbeit von Ohmoto aus dem Jahr 2005 wurde ein archaischer 𝐶𝑂& – Ge-

halt in der Atmosphäre von 30000 ppmV aus Sideriten in Banded Iron Formations 
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abgeleitet. Unter der Beachtung der präsentierten Experimente erscheint dieser Schluss 

fehlerhaft.  

 

 

6.2.  Siderit als primäre Ausfällung aus Meerwasser? 

 

Die grundlegende Frage, die in dieser Arbeit beantwortet werden sollte ist, ob es mög-

lich ist Siderit direkt und anorganisch aus Meerwasser auszufällen. Denn diese primäre 

Ausfällung muss möglich sein, um aus den Sideriten einen 𝐶𝑂& – Gehalt der Atmo-

sphäre zu der Zeit ihrer Bildung ableiten zu können. Nur primär ausgefällter Siderit kann 

während seiner Bildung im Gleichgewicht mit dem p𝐶𝑂& der Atmosphäre gestanden 

haben. Diese Annahme wird schon in der Literatur in Frage gestellt (Dauphas und Kas-

ting 2011, Reinhard und Planavsky 2011, Holland 1973) 

Was in diesen Experimenten beobachtet wurde spricht allerdings dagegen. Es ist nicht 

gelungen, in einem Experiment kristallinen Siderit direkt auszufällen oder zu stabilisie-

ren. Innerhalb der experimentellen Parameterbandbreite dieser Experimente wurde Si-

derit weder bei niedrigen p𝐶𝑂& noch bei hohen p𝐶𝑂& als Ausfällung aus einem Meer-

wasserproxy beobachtet. Stattdessen wurde eine Phase gebildet, die zwar zweiwertiges 

Eisen und Carbonat enthielt, aber keine kristalline Substanz war. Aufgrund der Instabi-

lität dieser Phase an der Luft war es unmöglich, die genaue Zusammensetzung zu ana-

lysieren. Die präsentierten Massenbilanzierungen sprechen allerdings dafür, dass es sich 

bei dieser Phase um „green rust“ handelt. Dieser wird in der Literatur als amorpher Fest-

stoff beschrieben, der aus einem Eisen-Carbonat-Hydrat-Komplex besteht (Drissi et al. 

1995, Appelo et al. 2002 und Halevy et al. 2017). Eine mögliche Zusammensetzung 

wäre [𝐹𝑒.ll𝐹𝑒&lll(𝑂𝐻)r&][𝐶𝑂)] ∙ 3𝐻&𝑂 (Fougèrit) dieser Zusammensetzung ähnlich. Wie 

oben ausgeführt, ist es allein durch die Auswirkung von hohen 𝐶𝑂&-Konzentrationen 

auf den pH-Wert eines Meerwassers unwahrscheinlich, dass eine carbonathaltige Phase 

stabilisiert wird. Durch die Reaktion von 𝐶𝑂& zu Kohlensäure (siehe Kapitel 2) wird der 

pH-Wert abgesenkt und somit die Konzentration des Carbonat-Ions in der Lösung er-

niedrigt (siehe Abbildung 2.1).  
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Damit sinkt die Sättigung jeder Carbonat-Verbindung und eine Ausfällung wird un-

wahrscheinlicher. Über die Beobachtung in den Experimenten hinaus lassen thermody-

namische Überlegungen die Ausfällung von Siderit unlogisch erscheinen. Die Abbil-

dung 6.1 zeigt die Stabilität von Siderit bei 400 ppmV und 40000 ppmV 𝐶𝑂& in der 

Atmosphäre bei einem Eisengehalt in der Lösung von 5 ppm - entsprechend der von 

Eugster und Chou 1973 vorgeschlagenen 𝐹𝑒&a-Konzentration für den Archaischen 

Ozean bei BIF Bildung. Diese Analyse belegt scheinbar die von Ohmoto angenommene 

Prämisse, dass ein steigender p𝐶𝑂& die Stabilität von Siderit erhöht. Abb. 6.1 zeigt aber, 

dass das Stabilitätsfeld von Siderit bei 40000 ppmV 𝐶𝑂& deutlich größer ist als bei 400 

ppmV. Allerdings verschiebt sich unter diesen Bedingungen auch der pH-Wert der Lö-

sung deutlich in den saureren Bereich. Der pH-Wert sinkt von 8,1 (unter Einfluss einer 

modernen Atmosphäre) auf 6,4 im Kontakt mit 40000 ppmV 𝐶𝑂&. Daraus wird ersicht-

lich, dass durch die Absenkung des pH-Werts das Meerwasser auch bei 40000 ppmV 

𝐶𝑂& außerhalb des Stabilitätsfeldes von Siderit liegt. Diese Aussage gilt nur dann, wenn 

der pH-Wert des Meerwassers ausschließlich von Carbonat-Speziation kontrolliert ist. 

Das ist allerdings auch eine Voraussetzung für das Ableiten des 𝐶𝑂&-Partialdrucks aus 

Siderit.  

Theoretisch gibt es Möglichkeiten in diesem System dennoch Siderit auszufällen. Zum 

einen könnte der Eisengehalt der Lösung deutlich höher gewesen sein als hier angenom-

men. Ein Eisengehalt von circa 250 ppm würde dazu führen, dass Siderit stabilisiert 

würde und trotz des sauren pH-Wertes der Lösung ausfallen würden.  
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Abbildung 6.1 Eh-pH-Diagramm des Systems Fe-C-H-O für 5 ppm Eisen in Lösung und zwei verschiedene 𝐶𝑂& 
Partialdrücke. Der 𝐶𝑂&-Gehalt in Lösung wurde mit der Henrykonstante (𝐾e = 3,38	 ∙ 10g&	𝑚𝑜𝑙 ∙ 𝑘𝑔gr ∙ 𝑎𝑡𝑚gr) 
berechnet. Feste Phasen im Diagramm sind 𝐹𝑒(𝑂𝐻)) und Siderit. Die anderen Spezies sind gelöste Spezies. Die 
rote Linie markiert den pH von modernem Meerwasser im Gleichgewicht mit diesem 𝐶𝑂&-Gehalt. Die thermody-
namischen Daten sind nach Faure et al. 1991. Quelle: modifiziert nach Gäb et al. 2017 

 

Allerdings liegt diese Eisenkonzentration weit außerhalb aller Abschätzungen für den 

Eisengehalt des Archaischen Meerwassers. Zum anderen könnte es sein, dass der pH-

Wert im Archaischen Ozean nicht ausschließlich durch das Carbonatgleichgewicht und 

den Kalk-Kohlensäure-Puffer kontrolliert war. Das würde allerdings bedeuten, dass Si-

derit kein 𝐶𝑂&-Sensor sein kann, da das e2df
s

2dfms
 - Verhältnis dann nicht durch den p𝐶𝑂& 

kontrolliert wurde. Zuletzt könnte Siderit durch eine stark erhöhte Alkalinität, also durch 

einen deutlich höheren Gehalt des Meerwassers an 𝐻𝐶𝑂)g und 𝐶𝑂)&g, stabilisiert worden 

sein. Der Grund für diese erhöhte Alkalinität könnte die stark erhöhte Erosion sein, die 

durch den erhöhten 𝐶𝑂&-Gehalt Atmosphäre bewirkt wird. Zum Beispiel produziert die 

Verwitterung von Anorthit aus magmatischen Gesteinen Alkalinität, wenn die Verwit-

terung mit 𝐶𝑂& abläuft: 

 

𝐶𝑎𝐴𝑙&𝑆𝑖&𝑂¡ + 2𝐻&𝑂 +	𝐶𝑂& ⇌ (𝐴𝑙&𝑆𝑖&𝑂¡)&g + 𝐶𝑎&a + 2𝐻𝐶𝑂)g +	2𝐻a		 	 Eq.	

21	

  Anorthit              Zeolith   (Kasting und Catling 
2003)  
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Im Archaikum wäre der Eintrag an Alkalinität durch Verwitterung möglicherweise auf-

grund des hohen 𝐶𝑂& - Gehaltes der Atmosphäre, der erhöhten Temperaturen und der 

möglicherweise erhöhten Mengen basaltischen (anorthitreichen) Gesteins erhöht gewe-

sen. Eine deutlich erhöhte Alkalinität und damit eine - bei gegebenem pH-Wert absolut 

erhöhte – Carbonat-Ionen-Konzentration würde auch Siderit in der Lösung stabilisieren. 

Die Alkalinität des Archaischen Ozeans ist bis dato unbekannt. Es gibt keine belastbaren 

Proxies die uns ermöglichen würden, einen Wert für die Alkalinität anzugeben. Daher 

ist es durchaus zulässig zu argumentieren, dass Siderit im Archaikum direkt aus Meer-

wasser ausgefällt werden konnte. Es sprechen aber gewichtige Gründe dagegen, dass 

dieser Mechanismus tatsächlich stattgefunden hat. Ein zentrales Resultat der oben be-

schriebenen Experimente ist die Tatsache, dass sich Eisen und Mangan in Bezug auf 

eine Fällung als Carbonat aus einer Lösung nahezu identisch verhalten. Ein Set von Be-

dingungen, bei denen eine Ausfällung von Eisen aus der Lösung stattgefunden hätte, 

hätte immer auch eine mindestens gleich effektive Ausfällung von Mangan bewirkt. In 

einigen Fällen war die Ausfällung von Mangan sogar effektiver. Da aber Siderit in Ar-

chaischen Banded Iron Formations nahezu manganfrei ist (Pecoit et al. 2009), spricht 

dieser Zusammenhang deutlich gegen eine direkte Ausfällung von Siderit aus dem 

Meerwasser (siehe Kapitel 6.3). Dass das Archaische Ozeanwasser Mangan enthalten 

haben muss, ergibt sich aus den Analysen der BIFs. Als Quelle für das Eisen im archa-

ischen Meerwasser wird aufgrund von REE-Spektren ein hydrothermales Fluid ange-

nommen (Bau und Möller 1993, Bau und Dulski 1996). Da moderne hydrothermale 

Fluide ebenso viel Mangan wie Eisen enthalten (Von Damm 1990, Chin et al. 1994, 

Kump und Seyfried 2005, Hannington et al. 2005, Reeves et al. 2011), gibt es keinen 

Anlass anzunehmen, dass hydrothermale Black Smoker im Archaikum kein Mangan 

förderten. 

Ein weiterer Punkt, der gegen eine direkte Ausfällung von Siderit direkt aus Meerwasser 

spricht, ergibt sich aus diesen Experimenten nur indirekt. Die Versuche wurden in einem 

calciumfreien Meerwasserproxy durchgeführt, da in der Frühphase des Projektes sehr 

schnell offensichtlich wurde, dass die Anwesenheit von Calcium-Ionen im Meerwasser 

zu einer direkten Ausfällung von Aragonit führt. Die in den BIFs beobachteten Siderite 

stehen jedoch nicht im Kontakt zu größeren Ausfällungen von Calcit/Aragonit. Diese 
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wären jedoch zu erwarten gewesen, da Bedingungen, die zu einer Ausfällung von Siderit 

geführt hätten (hoher pH-Wert und/oder hohe Carbonat Ionen Konzentration) ebenfalls 

Calciumcarbonat stabilisiert hätten. Die Produktion von Alkalinität, die die Stabilisie-

rung von Siderit bewirkt habe, würde ebenfalls größere Mengen 𝐶𝑎&a in das Meerwas-

ser eintragen, sofern das Meerwasser nicht schon primär Calcium-Ionen enthalten hat. 

Daher wäre eine Co-Präzipitation von Calcit/Aragonit zu Siderit ebenso zu erwarten, 

wie eine Co-Präzipitation von Rhodochrosit. Beides wird aber nicht beobachtet.  

Es zeigt sich also, dass es drei essentielle Gründe gibt, die gegen eine Ausfällung direkt 

aus dem Meerwasser sprechen: 

 

(1) Die prinzipielle Unvereinbarkeit von niedrigen pH-Werten, die durch einen ho-

hen 𝐶𝑂&-Gehalt der Atmosphäre bewirkt würden, mit einer stabilen Car-

bonatphase. Ein solch niedriger pH-Wert würde die Carbonatkonzentration so 

stark absenken, dass eine Übersättigung an Siderit (bei den angenommenen Ei-

senkonzentrationen für den Archaischen Ozean) nicht aufgebaut werden könnte. 

(2) Das Fehlen von Mangan in den Archaischen BIFs ist unvereinbar mit dem iden-

tischen Verhalten von Eisen und Mangan während der Ausfällung aus Lösung in 

Form einer Carbonatverbindung. Da es keine Gründe gibt anzunehmen, dass das 

archaische Meerwasser manganfrei war, spricht das Fehlen von Rhodochrositla-

gen gegen eine primäre Ausfällung der Sideritbänder. 

(3) Ebenfalls spricht das Fehlen von Calcit/Aragonit-Lagen gegen eine direkte Aus-

fällung. Bedingungen, die Siderit stabilisiert hätten, hätten eine größere Menge 

Calciumcarbonat produziert. 

Damit ist davon auszugehen, dass sich die Sideritbänder in Archaischen Banded Iron 

Formations nicht primär aus der Wassersäule gebildet haben. Sie sind somit ungeeignet 

als 𝐶𝑂&-Sensor für die Archaische Atmosphäre. 

 

 

6.3. Selektive Manganfraktionierung aus dem Meerwasser 
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Eine zentrale Frage, die sich bei der Auswertung der Experimente stellt, ist die nach der 

selektiven Anreicherung der BIFs an Eisen im Vergleich zu Mangan. Es gilt als etabliert, 

dass es sich bei der Quelle für das Eisen in BIFs um hydrothermale Fluide handelt. Dies 

belegen REE-Spektren (Bau und Dulski 1996, Bau und Möller 1993). Da moderne 

Black-Smoker-Fluide fast genauso viel Eisen wie Mangan enthalten (Von Damm 1990, 

Chin et al. 1994, Kump und Seyfried 2005, Hannington et al. 2005, Reeves et al. 2011), 

stellt sich die Frage warum dieses Mangan in BIFs nicht abgelagert wurde. Bei einer 

direkten Carbonatfällung aus der Wassersäule verhält sich Mangan wie in den Experi-

menten gezeigt nicht anders als Eisen. Tatsächlich ist die Fällung von Mangan als Car-

bonatphase sogar effizienter. Im Experiment wurde die Fällung von Rhodochrosit beo-

bachtet. Eine direkte Fällung von Siderit wurde jedoch in über 100 Experimenten nicht 

festgestellt. Die Extraktion von Carbonat aus der Lösung, die durch die Absenkung der 

Carbonat-Alkalinität bestimmt wurde, war bei Experimenten mit Mangan effizienter als 

bei Eisen. Wenn also die Sideritbänder direkt aus der Wassersäule ausgefällt worden 

wären, sollten sie Mangan oder Rhodochrosit enthalten. Da die Sideritbänder kein Man-

gan enthalten, stellt sich die Frage, durch welchen Prozess Eisen und Mangan separiert 

wurden. Hier drängt sich eine oxidative Trennung auf. Die Standard-Oxidationspoten-

ziale von Eisen und Mangan unterscheiden sich drastisch.  

 

𝐹𝑒)a +	𝑒g 	⇌ 	𝐹𝑒&a	 	 	 	 	 	 	 	 	 Eq.	

22	

	

𝑀𝑛)a +	𝑒g 	⇌ 	𝑀𝑛&a	 	 	 	 	 	 	 	 	 Eq.	

23	

	

Während das 𝐸t der oberen Reaktion bei + 770 mV liegt, liegt es bei Mangan bei 𝐸t = 

+ 1550 mV. Das bedeutet, dass in einer Atmosphäre im späten Archaikum, in der der 

Sauerstoffgehalt graduell zunahm, Eisen deutlich vor Mangan oxidiert worden wäre 

(Anbar und Holland 1992). Damit wäre es möglich, Eisen von Mangan über die gradu-

elle Oxidation des Ozeans zu trennen. Durch dieses Prinzip wäre also zuerst Eisen aus-

gefällt worden und dann sowohl zeitlich als auch stratigraphisch später Mangan. Es wäre 

also zu erwarten, dass in spät-Archaischen Ablagerungen das Mn/Fe-Verhältnis 
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ansteigt, je jünger die Ablagerungen werden, da der Sauerstoffgehalt in dieser Zeit kon-

tinuierlich anstieg. 

Tatsächlich finden sich in der Kungarra-Formation, die ungefähr zum GOE abgelagert 

wurde (Kranendonk et al. 2015), spät-Archaische BIFs die sich zum früheren Protero-

zoikum in manganreiche Eisenschiefer entwickeln. Eine ähnliche Fraktionierung von 

Eisen und Mangan aufgrund von Redox-Separation findet sich rezent auch an Black 

Smokern. Hier wird Eisen proximal am Schlot abgelagert (in Form von Sulfiden) und 

Mangan wird distal und in Umbern (manganhaltige Tongesteine) oder Manganknollen 

konzentriert (Robertson 1975, Boyle et al. 1990). 

Von der Perspektive der Elektrochemie aus lässt sich nicht beurteilen, auf welche Weise 

das Eisen oxidiert wurde. Hier existieren verschiedene Theorien wie upwelling von 

𝐹𝑒&a-reichen Tiefenwässern (Beukes und Klein 1992, Klemm 2000), photochemische 

Oxidation (Cairns-Smith 1978, Anbar und Holland 1992, Konhauser et al. 2002) oder 

organische Oxidation durch Bakterien (Konhauser et al. 2005, Planavsky et al. 2009, 

Posth et al. 2013, Bekker et al. 2014, Heimann et al. 2010). Die Elektrochemie der bei-

den Metalle bewirkt eine Trennung von Eisen und Mangan, wenn beide oxidiert werden, 

unabhängig davon auf welche Weise die Oxidation bewirkt wurde. 

 

 

6.4. Alternative Bildungsmöglichkeiten für Siderit 

 

Nachdem etabliert wurde, dass Siderit keine primäre Phase in den Banded Iron Forma-

tions sein kann, stellt sich die Frage nach der Herkunft der Sideritlagen. Aufgrund der 

Experimente kann vermutet werden, dass die in Kapitel 9.4 beschriebene amorphe Ei-

sen-Carbonat-Phase (oder green rust) die Vorläuferphase des Siderits (Halevy et al. 

2017) war. Diese Phase wäre dann diagenetisch zu Siderit umgewandelt worden. Das 

hätte aber zur Folge, dass die daraus resultierenden BIFs manganhaltig wären, was sie 

aber nicht sind (Steinhoefel et al. 2010). Die oben beschriebenen Überlegungen legen 

eher eine biologische Entstehung der Sideritlagen nahe. Hier würden die stratiformen 

Siderite ehemalige Bakterien- oder Algenmatten nachzeichnen (Walker 1984, Becker 

und Clayton 1972, Baur et al. 1985, Trendall 2009, Posth et al. 2013), die sich ehemals 
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am Interface zwischen Meerwasser und Sediment siedelten und dann während der Dia-

genese zu Siderit umgewandelt wurden, nach:  

2𝐹𝑒(𝑂𝐻)) + 2𝐶𝐻&𝑂	 ⇌ 		 2𝐹𝑒𝐶𝑂) +	𝐻&𝑂 + 3𝐻&		 	 	 	 	 Eq.	

24	

 

Hierbei kam es zu einer Redoxreaktion von Eisen(III) mit organischem Kohlenstoff 

(Halama et al. 2016, Posth et al. 2013). So wird Kohlenstoff oxidiert und Eisen reduziert 

und es kommt zur Bildung von Siderit. Da Bakterienmatte naturgemäß immer stratiform 

sind (Noffke 2009), würden die Sideritlagen pseudomorph diese Bakterienmatten nach-

zeichnen. Zudem sind Siderite in BIFs leicht in ihrer 13C-Isotopie relativ zu anorgani-

schen Carbonatsedimenten (Ohmoto et al. 2004, Johnson et al. 2008), was weiterhin die 

Theorie des organischen Ursprungs unterstützt.  
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7. Ammoniak als potentieller weiterer Puffer des Archaischen 

Meerwasser pHs 

7.1. Einleitung 

 

Im Archaikum ist der 𝐶𝑂&-Partialdruck der Atmosphäre also so hoch, dass der pH-Wert 

des Ozeans deutlich sauer gewesen wäre, wenn das Meerwasser ausschließlich über den 

Hydrogencarbonat-Carbonat-Puffer gepuffert war. In Kapitel 4 werden die Auswirkun-

gen von hohen 𝐶𝑂&-Gehalten auf den pH-Wert von Meerwasser gezeigt. Bei einem 𝐶𝑂&-

Partialdruck der Atmosphäre von 2% würde der zu erwartende pH-Wert des Meerwas-

sers bereits unter 7 liegen (siehe Abb. 4.1). In Abb 7.1 wird gezeigt, dass bei einem 

steigenden 𝐶𝑂&-Partialdruck der Atmosphäre der Calcium-Gehalt im Meerwasser eben-

falls stark steigen muss, um Calciumcarbonat weiter zu stabilisieren. Aus dem Archai-

kum sind Calcit-Sedimente bekannt (Grotzinger 1996). Um diese bilden müsste nach 

Abb. 7.1 ein stark erhöhter Calcium-Gehalt vorgelegen haben. Eine weitere Möglich-

keit, um die Stabilität von Calciumcarbonat zu erhöhen, besteht in der Annahme, dass 

der pH-Wert des Meerwassers nicht ausschließlich über das Carbonat-Gleichgewicht 

gepuffert war, sondern über eine andere Spezies, die rezent aufgrund des hohen Sauer-

stoff-Gehaltes der Atmosphäre keine Rolle mehr spielt. Die reduzierte Atmosphäre des 

Archaikums erlaubt es auch über andere Bestandteile nachzudenken, die sowohl pH-

aktiv als auch unter reduzierten Bedingungen stabil sind. Diese Herangehensweise wi-

derspricht dem Prinzip des Aktualismus, dessen Einhaltung in den Geowissenschaften 

meist sehr sinnvoll ist. Trotzdem ermöglichen die grundlegend unterschiedlichen Be-

dingungen im Archaikum die Spekulation über einen zusätzlichen Akteur im pH-Sys-

tem. Hier bietet sich zuerst Ammoniak an (𝑁𝐻)). 𝑁𝐻) ist als reduzierte Phase innerhalb 

einer reduzierten Atmosphäre stabil, im Gegensatz zu heute, wo 𝑁𝐻) in der Atmosphäre 

aufgrund des hohen Sauerstoffgehaltes nicht enthalten sein kann. Zudem ist 𝑁𝐻) eine 

Base: 

 

𝑁𝐻) + 𝐻&𝑂 ⇌	𝑁𝐻.a + 𝑂𝐻g	 	 	 	 	 	 	 	 Eq.	

25	
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𝑁𝐻) hat einen pKB-Wert von 4,75. Damit ist es eine starke Base und in der Lage den 

pH-Wert einer wässrigen Lösung deutlich zu erhöhen. 

 

 
 

Abbildung 7.1 Schreinemakers Analyse der Stabilität von kristallinem Calciumcarbonat und der unterschiedli-
chen Carbonat-Spezies in Abhängigkeit vom 𝐶𝑂&-Partialdruck der Atmosphäre und der Calcium-Konzentration 
in der Lösung. Quelle: modifiziert nach Gäb et al. 2017 

 

Eine weitere physikalische Eigenschaft von 𝑁𝐻) macht es zu einem vielversprechenden 

Kandidaten für eine zusätzliche pH-aktive Spezies in der Atmosphäre. Die Henry-

konstante von 𝑁𝐻) liegt bei KH  ~ 62 mol ∙ kg-1 ∙	atm-1. Damit wird es sehr effektiv aus 

der Atmosphäre in das Meerwasser transportiert und es reichen theoretisch geringe Men-

gen in der Atmosphäre um den pH-Wert des Meerwassers stark zu erhöhen. Mit 𝑁𝐻) in 

der Atmosphäre wäre es also möglich den Einfluss eines sehr hohen 𝐶𝑂&-Gehalts aus-

zugleichen. Die Henrykonstante von 𝐶𝑂& beträgt nur KH  ~ 3,38 ∙ 10-2  mol ∙ kg-1 ∙	atm-1. 

Dadurch könnte dann das Carbonation im Wasser stabilisiert werden und die Stabilität 

von Carbonat-Mineralen würde trotz eines hohen 𝐶𝑂&-Partialdruck erhöht werden. Si-

derit könnte so im Archaischen Meer stabilisiert werden. Daher wurden Experimente 

durchgeführt, in denen die Auswirkungen von sehr kleinen Mengen Ammoniak in der 

Atmosphäre auf den pH-Wert von Meerwasser und die Stabilität von Carbonat-Minera-

len untersucht wurden. 
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7.2. Experimente 

 

In diesen Experimenten wurden die Auswirkungen eines geringen Ammoniakgehalts in 

einer Atmosphäre auf den pH-Wert eines Meerwassers und auf die Bildung von Car-

bonatmineralen aus diesem Meerwasser untersucht. Außerdem wurde eine Konkurrenz-

situation zwischen dem pH-senkenden Effekt von 𝐶𝑂& und den basischen Auswirkun-

gen von Ammoniak simuliert. 

 

Methoden 

 

Dazu wurde modernes Meerwasser aus der Ägäis (Salinität = 3,8% NaCl equiv., TA = 

2650 µmol/kg) mit einer Atmosphäre mit 5000 ppmV 𝐶𝑂& gespült. Nach Einstellung 

eines Gleichgewichts wurde dieser Atmosphäre eine zweite im Verhältnis 1:1 zuge-

schaltet. Die zweite Atmosphäre bestand aus Stickstoff dem ausschließlich 50 ppmV 

Ammoniak zugesetzt waren. Die kumulative Zusammensetzung der Atmosphäre betrug 

also 2500 ppmV 𝐶𝑂& und 25 ppmV Ammoniak (100:1). Während des Experiments 

wurde der pH-Wert des Meerwassers kontinuierlich gemessen und alle 24h wurde eine 

Probe entnommen, die auf DIC und TA analysiert wurde.  
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 Ergebnisse 

 
 

Abbildung 7.2 Verlauf des pH-Wertes in einem Experiment mit Ägäischem Meerwasser, das mit einer 𝐶𝑂&-rei-
chen Gasmischung gespült wurde. Nach ca. 24h wurde dieser Gasmischung dann eine weitere Mischung mit 
50ppmV 𝑁𝐻) zugemischt (Verhältnis 1:1). Die mit den Punkten 1 – 6 markierten Punkte werden im Fließtext 
erläutert.  

 

Der pH-Wert des Meerwassers lag bei Beginn des Experiments unter dem Gleichge-

wichts-pH-Wert mit der Atmosphäre. Das liegt daran, dass der 𝐶𝑂&-Partialdruck inner-

halb des Lagerbehältnis ein anderer ist. Das Experiment beginnt daher bei einem pH von 

7,62 (Punkt 1 in Abb.7.2). Nach Zuschalten der Atmosphäre mit 5000 ppmV 𝐶𝑂& fiel 

der pH-Wert innerhalb weniger Stunden auf 7,24 (Punkt 2). Dieser Wert wurde für 

Meerwasser schon in früheren Experimenten gefunden und auch bestätigt. Nach Zu-

schalten der zweiten, 𝑁𝐻)-haltigen Atmosphäre stieg der pH-Wert sehr schnell an 

(Punkt 3). Nach weniger als 12h erreichte der pH-Wert ein Maximum bei 9,28 (Punkt 

4). Dieser pH-Wert blieb dann bestehen, bis es zu einer spontanen Ausfällung von Ara-

gonit aus dem Meerwasser kam. Danach sank der pH-Wert wieder (Punkt 5). Nach der 

Ausfällung von Aragonit – also nachdem Ωyzn{���p ≈ 1 erreicht war – stellte sich ein 

neuer Gleichgewichts-pH mit der Atmosphäre ein (Punkt 6). 

Der Verlauf von DIC und TA wurden ebenfalls stark von Ammoniak beeinflusst. In 

Abbildung 7.3 ist die Entwicklung von DIC und TA während der Dauer des Experiments 

dargestellt. Auffällig ist hier, dass im Gegensatz zu Experimenten ohne zusätzlichen 
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Ammoniak sowohl DIC als auch TA deutlich ansteigen. Eine alleinige Zufuhr von 𝐶𝑂& 

führt nicht zu einer Erhöhung von TA, da die Reaktion von 𝐶𝑂& mit Carbonat zu Hyd-

rogencarbonat in Bezug auf TA neutral ist (siehe Kapitel 6). 

 

 
Abbildung 7.3 Verlauf von TA und DIC während des Experiments mit 25 ppmV Ammoniak und 2500 ppmV 
CO2 in der Atmosphäre. Zuerst steigen beide Werte stark an um dann bei einsetzender Fällung von Aragonit aus 
dem Meerwasser wieder abzufallen.  

 

Die Ausfällung von Aragonit deutet darauf hin, dass durch die Anwesenheit von Am-

moniak große Mengen von Hydrogencarbonat zu Carbonat reagieren und damit das Sät-

tigungsprodukt von Calciumcarbonat stark ansteigt (Siehe Eq. 11). 

 
 

7.3. Diskussion 

 

Der sinkende pH-Wert unter Einfluss der Atmosphäre ist ein klassischer Fall von „ocean 

acidification“. Durch die Aufnahme von 𝐶𝑂& werden Protonen freigesetzt (siehe Kapitel 
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6). Der pH-Wert sinkt. Bei Addition von Ammoniak steigt der pH-Wert wieder stark an. 

Ammoniak ist eine starke Base und setzt Hydroxylionen frei (siehe Eq. 23). Diese Re-

aktion ist aus zwei Gründen effizienter als die Versauerung durch 𝐶𝑂&. Zum einen ist 

Ammoniak als Base stärker als 𝐶𝑂& als Säure. Der pKS-Wert von 𝐶𝑂& beträgt 6,52 der 

pKB-Wert von Ammoniak hingegen 4,75. Zum anderen ist die Henry-Konstante von 

Ammoniak deutlich größer. Ammoniak wird also effektiver aus der Atmosphäre in das 

Wasser überführt und ist deutlich pH-aktiver. Dadurch ist Ammoniak selbst in geringen 

Konzentrationen geeignet, den Effekt von 𝐶𝑂&	außer Kraft zu setzen. Durch die Anwe-

senheit von Ammoniak ist zudem eine effektivere Aufnahme von 𝐶𝑂& in Form von Hyd-

rogencarbonat möglich. Während die Erhöhung des 𝐶𝑂&-Gehalts in der Atmosphäre und 

damit die Absenkung des pH-Wertes von Meerwasser normalerweise keinen Einfluss 

auf die Alkalinität hat. Die Anzahl der negativen Ladungen und damit das Protonenauf-

nahmepotenzial ist auf beiden Seiten der Reaktion gleich. 

𝐶𝑂&(𝑎𝑡𝑚) + 𝐻&𝑂 + 𝐶𝑂)&g ⇌ 2𝐻𝐶𝑂)g	 	 	 	 	 	 	 Eq.	

26	

 

Dieser Zusammenhang ist unter dem Einfluss von Ammoniak anders: 

𝐶𝑂&(𝑎𝑡𝑚) + 𝑁𝐻) ⇌ 𝐻𝐶𝑂)g + 𝑁𝐻.a	 	 	 	 	 	 	 Eq.	

27	

	

𝑁𝐻) + 𝐻𝐶𝑂)g ⇌ 𝐶𝑂)&g + 𝑁𝐻.a		 	 	 	 	 	 	 	 Eq.	

28	

 

Hier ist die Alkalinität auf der Produktseite der Reaktion um 50% erhöht. Dieser Zu-

sammenhang wird auch in den Experimenten bestätigt. Im Gegensatz zur Entwicklung 

der Alkalinität in Abwesenheit von Ammoniak, die weitestgehend unabhängig vom 

𝐶𝑂&-Gehalt der Atmosphäre ist, finden wir in diesem Experiment einen kontinuierlichen 

Anstieg der Alkalinität. Durch diese Zufuhr an Alkalinität wird auch die Carbonat-Kon-

zentration im Meerwasser stark erhöht. Während bei der Aufnahme von 𝐶𝑂& Carbonat 

zu Hydrogencarbonat umgebaut wird, steigt der Carbonatgehalt unter Anwesenheit von 
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Ammoniak. Der steigende pH-Wert des Wassers verschiebt das Gleichgewicht des Hyd-

rogencarbonat-Carbonat-Puffers in Richtung Carbonat (siehe Kapitel 6). Dadurch steigt 

die Sättigung des Meerwassers an Calciumcarbonat: 

Ωyz{ =
w2nm}x∙[2dfms]
~��(yz{)

	 	 	 	 	 	 	 	 	 	 Eq.	

29	

 

Die Sättigung ergibt sich aus dem Produkt der Calcium- und Carbonatkonzentration ge-

teilt durch das Löslichkeitsprodukt (in diesem Fall für Aragonit). Da sowohl die Calci-

umkonzentration als auch das Löslichkeitsprodukt über die Dauer des Experiments un-

veränderliche Größen sind, hängt die Aragonitsättigung der Lösung ausschließlich von 

der Carbonatkonzentration ab. Somit ist Ammoniak in der Lage, die Aragonitsättigung 

der Lösung deutlich zu erhöhen. Dies führt über die zunehmende Laufzeit des Experi-

ments zur Ausfällung von Aragonit. 

In Abbildung 7.4 ist eine REM-Aufnahme der während des Experimentes ausgefällten 

Substanz zu sehen. Hierbei handelt es sich um Aragonit, der anorganisch aus dem Meer-

wasser gefällt wurde, da der Grad der Übersättigung zu hoch wurde. Meerwasser im 

Kontakt zu Umgebungsatmosphäre ist um den Faktor 3 an Aragonit übersättigt. Diese 

Übersättigung hält sich allerdings metastabil in Lösung. Ab einer Übersättigung von 

circa Faktor 9 fällt spontan Aragonit aus, was durch die vorherigen Experimente gezeigt 

wurde.  Warum Aragonit ausfällt und nicht Calcit (obwohl der Übersättigungsgrad noch 

höher ist) konnte bisher nicht geklärt werden. 
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Abbildung 7.4 REM-Bild der ausgefällten weißen Substanz. Es handelt sich hier um Aragonit, der in der typischen 
nadeligen Form kristallisiert und sich zu Spherulen zusammenballt. Diese Struktur erinnert stark an natürliche 
anorganische Calciumcarbonat-Ausfällungen wie Ooide. 

 

Ammoniak würde sich also eignen, um den Effekt einer stark an 𝐶𝑂& angereicherten 

Archaischen Atmosphäre auf die Ausfällung von Siderit aufzuheben. Trotzdem ist Am-

moniak wahrscheinlich kein Faktor, der für die Ausfällung von Siderit maßgeblich war. 

Dazu müsste es sichere Hinweise auf Quellen für Ammoniak in der Archaischen Atmo-

sphäre geben.  Eine Option wäre vulkanogenes 𝑁𝐻). Moderne vulkanische Gase ent-

halten kaum 𝑁𝐻). Es ist unwahrscheinlich anzunehmen, dass der Archaische Mantel 

deutlich reduzierter war als der moderne Mantel (Canil 1997) und daher ist eine deutlich 

erhöhte Ammoniakkonzentration in vulkanischen Gasen ebenfalls unwahrscheinlich. In 

einer reduzierten Atmosphäre, die sowohl Stickstoff als auch vermutlich Wasserstoff 

enthalten hat (Der Wasserstoffgehalt der Archaischen Atmosphäre wird immer wieder 

kontrovers diskutiert, allerdings ist davon auszugehen, dass alleine durch den fehlenden 

Abbau von vulkanogenem Wasserstoff mit atmosphärischem Sauerstoff ein gewisse 

Menge Wasserstoff in der Atmosphäre enthalten war, moderne vulkanische Gase ent-

halten ebenfalls Wasserstoff), bildet sich Ammoniak durch die Reaktion von Stickstoff 

mit Wasserstoff bei Blitzentladungen. Dadurch entstanden wahrscheinlich keine großen 

Mengen Ammoniak, aber durch die erhöhte Stabilität aufgrund von fehlendem 
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Sauerstoff und die sehr große Henrykonstante von 𝑁𝐻), hätte dieser Prozess zu einer 

möglichen Anreicherung von Ammoniak im Meerwasser führen können. Zudem muss 

über die Möglichkeit von organischem Ammoniak nachgedacht werden. Die Haupt-

quelle für Ammoniak heutzutage ist die bakterielle Aktivität bei der Zersetzung von 

organischer Materie. Da organische Materie immer Aminosäuren und damit reduzierte 

Stickstoffverbindungen enthält (Sowohl in 𝑁𝐻) als auch in Aminosäuren ist die Oxida-

tionszahl von Stickstoff -III) setzt der Abbau organischer Materie Ammoniak frei. Es ist 

dabei schwierig, das Ausmaß dieses Prozesses im Archaikum zu bestimmen. Da aber 

höheres Leben gefehlt hat, ist dieser Prozess ebenfalls wahrscheinlich ungeeignet um 

größere Mengen Ammoniak zu produzieren. Allerdings würde die Ammoniakproduk-

tion direkt am Sediment-Meerwasser-Interface stattfinden und der pH-Wert damit lokal 

dort erhöht werden, wo eine potentielle Sideritbildung verortet gewesen sein muss. 

All diesen Prozessen ist somit gemeinsam, dass sie zu einem gewissen Grad spekulativ 

sind und zudem nur eine sehr kleine Menge Ammoniak, wenn überhaupt, produziert 

haben können. Es ist kein Mechanismus offensichtlich, der einen konstanten Ammoni-

akeintrag hätte gewährleisten können. Zudem haben Kasting (1987) und Wolf und Toon 

(2010) konklusiv gezeigt, dass Ammoniak in der Atmosphäre instabil ist, da es photo-

lytisch zu Stickstoff und Wasserstoff abgebaut wird. Damit bleibt der Einfluss von Am-

moniak auf das Carbonatgleichgewicht im Archaischen Ozean spekulativ. Falls aller-

dings eine lokale, biologische Ammoniakgenese am Sediment-Meerwasser-Interface 

stattgefunden hat, wäre dieser Eingriff in das Carbonatgleichgewicht so schwerwiegend, 

dass eine Ableitung des 𝐶𝑂&-Gehalts der Atmosphäre aus diesen Gesteinen wiederrum 

nicht möglich ist.  
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8. Conclusion 

8.1. Bildung von Siderit 

 

Das erste Fazit, das hier gezogen werden kann, betrifft die Bildung von Siderit in Ar-

chaischen Superior Type Banded Iron Formations. Nach den Experimenten dieser Stu-

die kommen wir zum Schluss, dass diese Siderite keine primären Ausfällungen aus dem 

Archaischen Meerwasser sind. Dagegen sprechen drei wesentliche Punkte, die hier noch 

mal aufgezählt werden. 

 

• Die Absenkung der Alkalinitäten in Abhängigkeit vom 𝐶𝑂&-Gehalt der Atmo-

sphäre zeigt, dass eine Ausfällung von carbonatischer Festphase umso unwahr-

scheinlicher wird, je mehr 𝐶𝑂& in der Atmosphäre enthalten ist. Die in der Lite-

ratur angegebenen hohen 𝐶𝑂&-Gehalte in der Archaischen Atmosphäre, die auch 

von Ohmoto et al. 2004 aus den Sideritlagen abgeleitet wurden, hätten einen 

wirksamen Inhibitor gegen die Fällung des Siderits dargestellt.  

• Es ist in den Experimenten nie gelungen kristallinen Siderit aus einer Lösung 

auszufällen. Das produzierte Material entsprach dem von Halevy et al. 2017 be-

schriebenen „green rust“. Es ist vorstellbar, dass diese Phase während der Diage-

nese zu Siderit kristallisierte. Damit wäre der Siderit aber wiederum keine pri-

märe Ausfällung aus Meerwasser. Eine Ableitung von Archaischen p𝐶𝑂& wäre 

somit nicht möglich. 

• Das wichtigste Argument gegen die Hypothese von Siderit als primärer Ausfäl-

lung aus Meerwasser ist aber das Fehlen von Mangan in diesen Ablagerungen. 

Die Experimente haben gezeigt, dass Mangan und Eisen sich in Bezug auf die 

Ausfällung aus Meerwasser nahezu identisch verhalten. Mangan bildet sogar e-

her die kristalline Phase Rhodochrosit, die wir im Experiment, im Gegensatz zu 

Siderit, nachweisen konnten. Eine Ausfällung von manganfreiem Siderit aus ei-

nem Meerwasser, dass sowohl Eisen als auch Mangan enthält, ist nach Auswer-

tung der oben beschriebenen Experimente nicht möglich.  

 



 90  

Diese drei Punkte zusammen legen also den Schluss nahe, dass Siderit keine primäre 

Ausfällung des Archaischen Meerwassers ist. Damit muss die Herkunft dieser Sedi-

mente anders erklärt werden. Wir stimmen grundsätzlich der Hypothese zu, dass die 

Siderite eine Pseudomorphose von Bakterienmatten oder Algenmatten sind, die dia-

genetisch mit oxidativ gefälltem Eisen(III) zu Siderit reagierten (Posth et al. 2013, 

Halama et al. 2016 und Tang et al. 2018). Die stratiforme Verteilung der Siderite 

sprechen ebenso dafür, wie die grundsätzlich leichte Kohlenstoffisotopie. In Kapitel 

6.3 wurde erläutert wie schrittweise Oxidation des Meerwassers zu einer Fraktionie-

rung von Eisen und Mangan geführt haben kann. Die Kombination aus diesen Fak-

toren: leichte Kohlenstoffisotopie, stratiforme Natur der Siderite und die Möglich-

keit Eisen und Mangan oxidativ zu trennen, lässt die methanogene Bildung der Si-

derite als realistischste Möglichkeit erscheinen. Ein schematischer Ablauf dieser Bil-

dung sähe wie folgt aus. Das eisen- und manganhaltige Archaische Meerwasser wird 

durch sukzessiven Anstieg des Sauerstoffgehaltes in der Atmosphäre schrittweise 

oxidiert. Dabei wird Eisen(II) deutlich vor (in Bezug auf Eh und in Bezug auf die 

zeitliche Abfolge) Mangan(II) zum jeweiligen dreiwertigen Ion oxidiert. Das in 

Meerwasser unlösliche Eisen(III) fällt in Form von Oxiden und Hydroxiden aus und 

wird am Meeresboden sedimentiert. Das Mangan verbleibt als 𝑀𝑛&a gelöst im Meer-

wasser. Auf den Fe(III)-haltigen Mineralen bilden sich Algen- oder Bakterienmatten 

ähnlich den modernen Stromatolithen. Während der Diagenese nach Bedeckung die-

ser Biofilme reagiert der organische Kohlenstoff mit dem dreiwertigen Eisen in einer 

Redoxreaktion zu Siderit (Siehe Kapitel 6.4). Das Mangan im Meerwasser wird deut-

lich später bei einer fortgeschrittenen Oxidation des Meerwassers ausgefällt. 

Dadurch ist es in den späteren Banded Iron Formations stratigraphisch von den Si-

deriten getrennt. Dieses Modell erklärt die im Feld gemachten Beobachtungen sehr 

präzise.  

8.2. Siderit als CO2 Indikator für das Archaikum 

 

Das zweite Fazit betrifft die Eignung der Siderite in den Superior Type Banded 

Iron Formations als 𝐶𝑂&-Indikator für die Archaische Atmosphäre. In Ohmoto et 

al. 2004 wird aus den Sideriten ein 𝐶𝑂&-Partialdruck der Atmosphäre von ca. 35000 
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ppmV abgeleitet.   Unter Beachtung der oben beschriebenen Experimente lässt sich 

zusammenfassend sagen, dass die Ableitung nicht zulässig ist. Die Siderite eignen 

sich nicht als Indikator für den 𝐶𝑂&-Partialdruck, da sie bei ihrer Entstehung nicht 

mit diesem in Gleichgewicht standen. Für diese Tatsache ergeben sich aus den vor-

gestellten Experimenten mehrere Gründe. 

Es ist in den gezeigten Experimenten nicht gelungen durch eine direkte, inorgani-

sche Fällung aus dem Meerwasserproxy Siderit zu fällen. In keiner Kombination 

von 𝐶𝑂&- und Eisengehalt war fester Siderit eine stabile Phase. Weder bei hohen 

noch bei niedrigen 𝐶𝑂&-Gehalten kam es zu einer Ausfällung, die ausgefällte Sub-

stanz war stattdessen ein amorpher Eisen-Carbonat-Komplex („green rust“ siehe 

Kapitel 5.4). Obwohl die Identifikation als green rust nicht durch Analytik bestätigt 

werden konnte, da die Substanz unter Atmosphäreneinfluss nicht stabil ist, legen 

die Massenbilanzierung und die Literaturrecherche (Drissi et al. 1995, Appelo et 

al. 2002 und Halevy et al. 2017) diesen Schluss nahe. Es steht jedoch fest, dass es 

sich bei der Substanz nicht um kristallinen Siderit handelt. 

Eine thermodynamische Analyse der Siderit-Stabilität in Meerwasser zeigt, dass es 

schwierig ist, Siderit zu stabilisieren. In Abbildung 6.1 ist die Stabilität von Siderit 

in Abhängigkeit vom 𝐶𝑂&-Partialdruck der Atmosphäre gezeigt. Der Eisengehalt 

ist nach Eugster und Chou, 1973 auf 5 ppm gesetzt. Es ist zu erkennen, dass das 

Siderit-Stabilitätsfeld tatsächlich mit zunehmendem 𝐶𝑂&-Gehalt in der Atmosphäre 

wächst. Dies stimmt mit der Vorhersage aus Ohmoto et al. 2004 überein. Allerdings 

verschiebt der gestiegene 𝑝𝐶𝑂& den pH-Wert des Meerwassers stärker zu saureren 

Bedingungen. Der minimale pH-Wert, bei dem Siderit noch stabil ist, verschiebt 

sich zwar von ca. 10 (bei 400 ppmV 𝐶𝑂&) auf ca. 8 (bei 40000 ppmV 𝐶𝑂&), aber 

der pH-Wert des Meerwassers sinkt auch von 8,1 auf 6,4. Damit liegt das Meer-

wasser wieder außerhalb des Stabilitätsfeldes von Siderit. Daraus lässt sich ablei-

ten, dass solange der pH-Wert des Meerwassers im Archaikum nur über das Car-

bonatgleichgewicht gepuffert wird wie es heute der Fall ist, es sich nie im Stabili-

tätsfeld von Siderit befinden kann. Der gestiegene 𝐶𝑂&-Gehalt in der Atmosphäre 

wird den pH-Wert immer stärker absenken, als er das Stabilitätsfeld von Siderit 

vergrößern würde.  
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Theoretisch existieren Möglichkeiten diesen Zusammenhang auszuhebeln und Si-

derit im Meerwasser zu stabilisieren. Die erste Möglichkeit bestünde in einer dras-

tischen Erhöhung des Eisengehaltes in der Lösung. Bei einem Eisengehalt von ca. 

250 ppmV würde das Sideritstabilitätsfeld so stark vergrößert, dass der pH-Effekt 

übertroffen würde. Eine Eisenkonzentration dieser Höhe ist allerdings selbst für 

das Archaikum unwahrscheinlich. Der Eisengehalt im Archaischen Ozean lag 

wahrscheinlich im niedrigen Zehner-ppm Bereich (Trendall  1973 und Eugster und 

Chou 1973). Zudem wurde in den von uns durchgeführten Experimenten mit 500 

ppm Eisen in Lösung ebenfalls keine Sideritausfällung beobachtet. Es ist also denk-

bar, dass eine Ausfällung von Siderit ohne Zwischenstufen thermodynamisch nicht 

möglich ist. Eine andere Möglichkeit ist eine Pufferung des Meerwassers über ein 

anderes, zusätzliches System außer dem Hydrogencarbonat-Carbonat-Puffer. Wie 

im Kapitel 7 gezeigt, wirkt sich ein zusätzlicher pH-Puffer im Meerwasser massiv 

auf das Carbonatgleichgewicht aus. Ein erhöhter Gehalt von Ammoniak im Wasser 

würde also zu einer Sideritausfällung führen können.  

Eine weitere Möglichkeit die Ausfällung von Siderit zu ermöglichen besteht in der 

Erhöhung der Carbonat-Alkalinität des Wassers 

𝐴2 = [𝐻𝐶𝑂)g] + 2 ∙ [𝐶𝑂)&g]	 	 	 	 	 	 	 	 Eq.	

30	

 

Ω¢�£cz�p =
[bcm}]∙[2dfms]
~��¢�£cz�p

	 	 	 	 	 	 	 	 	 Eq.	

31		

 

Aus den Gleichungen 30 und 31 geht hervor, dass die die Stabilität von Siderit 

letztlich auch eine Funktion der Alkalinität ist. Die Sättigung von Siderit hängt von 

der Konzentration der Carbonationen in der Lösung ab. Eine Erhöhung der Car-

bonatkonzentration bewirkt also eine Erhöhung der Sideritsättigung im Meer. 

Wenn sich die Alkalinität durch Zugabe von Hydrogencarbonat oder Carbonat er-

höht, in der Natur passiert das zum Beispiel durch Feldspatverwitterung und den 

Eintrag der Verwitterungsprodukte in das Meer (siehe Kapitel 6.2), wird das 
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Verhältnis von Hydrogencarbonat zu Carbonat abhängig vom pH-Wert angepasst 

wie in Kapitel 6 dargestellt. Insgesamt führt aber jede Erhöhung der Alkalinität zu 

einer Erhöhung der Carbonatkonzentration und damit zu einer Erhöhung der Side-

ritsättigung. Damit ist eine stark erhöhte Alkalinität in der Lage eine Ausfällung 

von Siderit zu bewirken. Ob die Annahme eine stark erhöhten Alkalinität für den 

Archaischen Ozean sinnvoll ist, wird in Kapitel 6.2 diskutiert. Die Experimente 

dieser Arbeit wurden bei einer gegenüber heute um 100% erhöhten Alkalinität 

durchgeführt und haben kein Siderit produziert. Es ist aber sehr sicher anzunehmen, 

dass die Siderite in den Banded Iron Formations kein Produkt einer erhöhten Alka-

linität sind, weil sie nahezu manganfrei sind (Pecoit et al. 2009). Die Experimente 

haben deutlich gezeigt, dass sich Eisen und Mangan in Bezug auf eine Fällung als 

Carbonatmineral nahezu identisch verhalten. Es wurde nicht festgestellt, dass über 

die Fällung als Carbonat eine Trennung zwischen Eisen und Mangan herbeigeführt 

werden konnte. Aufgrund der Tatsache, dass das Eisen in den BIFs aus hydrother-

malen Fluiden stammt (Bau und Dulski 1996 und Bau und Möller 1993), diese aber 

heute Mangan in ähnlicher Konzentration wie Eisen enthalten (Chin et al. 1994) 

und damit gemäß dem Aktualismus-Prinzip im Archaikum ebenfalls enthalten ha-

ben, gibt es keinen Grund warum die Siderite in den BIFs nicht ebenfalls Mangan 

enthalten sollten, wenn sie direkt als Carbonat ausgefällt wurden. Somit muss man 

annehmen, dass diese Art der Fällung nicht aufgetreten ist. 

Allgemein gesprochen führt jede Erhöhung des pH-Wertes bei Beibehaltung des 

Stabilitätsfeldes von Siderit oder jede Vergrößerung des Siderit-Stabilitätsfeldes 

bei Beibehaltung des pH-Wertes zu einer Ausfällung von Siderit (Siehe Abb. 6.2). 

Allerdings bedeutet jede dieser Möglichkeiten, dass die Stabilität von Siderit nicht 

mehr alleinige Funktion des 𝐶𝑂&-Gehalts in der Atmosphäre wäre. Die so gebilde-

ten Siderite wären nicht mehr im Gleichgewicht mit dem 𝑝𝐶𝑂& der Atmosphäre. 

Daher lassen sie auch keine Rückschlüsse auf dessen Höhe zu. Sie sind somit als 

𝐶𝑂&-Indikator in jedem Fall ungeeignet.  

Es gibt Möglichkeiten, die ein Meerwasser im Archaikum in die Sideritsättigung 

hätten bringen können, wie oben gezeigt, aber diese Möglichkeiten sind entweder 

unrealistisch oder führen final zu der Fragen, warum dann in den Archaischen 

Banded Iron Formations Rhodochrosit als Mineral fehlt.  
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Ultimativ sagen also die Experimente und die darauf basierenden thermodynami-

schen Überlegungen aus, dass der 𝐶𝑂&-Gehalt in der Atmosphäre, den Ohmoto et 

al. 2004, aus den Sideriten abgeleitet hat, keine Relevanz hat, da diese Siderite bei 

ihrer Entstehung nicht mit dem 𝑝𝐶𝑂& der Atmosphäre in Gleichgewicht gestanden 

haben können.  
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9. Ausblick - Bestimmung des Sauerstoffgehaltes in der Archai-

schen Atmosphäre 

 

9.1. Der Sauerstoffgehalt in der Archaischen Atmosphäre 

 

Der Sauerstoffgehalt in der Archaischen Atmosphäre ist ein Parameter dessen Höhe in 

der Forschung kontrovers debattiert wird. Der Sauerstoffgehalt dient als Gradmesser für 

die Unterschiedlichkeit der Archaischen Atmosphäre von der heutigen Atmosphäre. 

Weiterhin ist die Präsenz von Sauerstoff beziehungsweise sein Fehlen von großer Rele-

vanz für die Ermittlung der Meerwasserzusammensetzung. Der Gedanke, dass in der 

Frühzeit der Erde (Archaikum und Hadaikum) der 𝑝𝑂& sehr niedrig gewesen sein muss, 

ist schon lange etabliert. Schon 1927 wurde eine Arbeit publiziert, in der eine reduzierte 

Atmosphäre im Archaikum postuliert wurde (MacGregor 1927). MacGregor stützte sich 

besonders auf das Fehlen der typischen, roten, kontinentalen Sedimente und stellte fest, 

dass das Fehlen von Fe(III)-haltigen Mineralen wie Hämatit auf eine reduzierte Atmo-

sphäre schließen lassen muss. 

Eine sauerstoffarme Atmosphäre gilt allgemein auch als Voraussetzung für die Entwick-

lung von Leben auf der Erde, da Sauerstoff, als starkes Zellgift, zunächst eine Gefahr 

für primitive Mikroorganismen darstellt. Tatsächlich sind die meisten Archaeen, die all-

gemein als primitivste Form des Lebens angesehen werden, streng anaerobe Organis-

men. Für sie ist Sauerstoff toxisch. Aus diesen Gründen kommt dem Sauerstoffgehalt in 

der Archaischen Atmosphäre eine große Bedeutung zu. Unstrittig ist auch, dass der Sau-

erstoffgehalt im frühesten Proterozoikum (zwischen 2,4 und 2,1 Ga) sprunghaft und 

massiv angestiegen ist (Lyons et al. 2014, Holland 2002). Diese Grenze bildet das so 

genannte Great Oxidation Event (GOE) (Bekker et al. 2004, Lyons et al. 2014). Das 

GOE bezeichnet hierbei den Übergang einer reduzierenden Atmosphäre, wie sie im Ar-

chaikum vorhanden war, zu einer oxidierenden Atmosphäre mit circa 2% bis 4% Sau-

erstoffanteil (Holland 2006). Der Beginn des GOE ist geochemisch definiert. Zu Beginn 

des GOE finden sich keine massenunabhängig fraktionierten Schwefelisotopen-Signale 

mehr in den Gesteinen (Farquhar et al. 2001 und Farquhar et al. 2000). Hierbei wird der 
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∆ 𝑆)) , der ∆ 𝑆).  und der ∆ 𝑆)�  bestimmt.  Stattdessen setzt die massenabhängige Isoto-

penfraktionierung für Schwefel ein (Bekker 2014). Die  .Ein weiterer geochemischer 

Proxy für die Redox-Bedingungen in der Atmosphäre ist die Fraktionierung von Mo-

lybdän-Isotopen. Diese zeigen ebenfalls ein deutlichen Regimewechsel von reduziert zu 

oxidiert zu Beginn des Proterozoikums an (Duan et al. 2010). 

Bevor aber das GOE stattfand und der Sauerstoffgehalt in der Atmosphäre auf das Maß 

stieg, dass er heute innehat (21%), war Sauerstoff ein Spurenelement in der Erdat-

mosphäre. Vor dem GOE wird ein Sauerstoffgehalt von 10g� PAL (present atmospheric 

level) angenommen (Bekker et al. 2004, Kasting et al. 2001, Pavlov und Kasting 2002).  

 

 
 

Abbildung 9.1 Zusammenfassung der MIF-S Daten der letzten 4 Ga. Auffällig ist hier, dass im Zeitraum von 4 
Ga bis ca. 2,5 Ga eine breite Streuung der Schwefelisotope vorhanden ist. Diese geht mit Einsetzen des GOEs 
stark zurück, ist aber nicht 0. Das wird allgemein als Vorhandensein von Sauerstoff, aber in deutlich geringeren 
Konzentrationen als heute, interpretiert. Nach ca. 2,1 GA geht die MIF-S auf 0 zurück, was auf eine komplett 
oxidierte Atmosophäre hindeutet. Quelle: Holland 2006 

Bei einem derzeitigen Sauerstoffgehalt von 21% entspricht das einem Gehalt von ca. 2 

ppmV. Feststellbar ist der niedrige Sauerstoffgehalt, wie oben erwähnt, an massenunab-

hängiger Schwefelisotopen-Fraktionierung (mass independent fractionation of sulfur: 

MIF-S). In Abb. 9.1 ist der Verlauf der MIF-S in der Erdgeschichte gezeigt. Vor dem 

angenommen Einsetzen des GOE bei ca. 2,45 Ga findet sich eine breites Spektrum von 

Schwefel-Isotopensignalen, deren Entstehung auf massenunabhängige Fraktionierung 

zurückzuführen ist. Im Bereich des GOE geht diese Fraktionierung stark zurück, 
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verschwindet aber nicht vollständig. Es wird angenommen, dass dies auf ein Einsetzen 

der Oxygenierung der Atmosphäre hindeutet. Hier steigt der Sauerstoffgehalt so stark, 

dass Sulfid oxidiert wird. Allerdings ist die Atmosphäre noch nicht so oxidierend, dass 

sämtliches Sulfid zu Sulfat reagiert. Nach Abschluss des GOE bei ca. 2,1 Ga findet dann 

massenunabhängige Schwefelisotopen-Fraktionierung nicht mehr statt (Holland 2006). 

Es ist also etabliert, dass durch die Freisetzung von großen Mengen Sauerstoff der re-

duzierende Charakter der Archaischen Atmosphäre zu Beginn des Proterozoikums zu 

oxidierend gewechselt ist. Die Quellen für diesen Sauerstoff wurden kontrovers disku-

tiert. Die derzeit verbreiteste Theorie besagt heute, dass die Quelle für den Sauerstoff in 

der Photosynthese von Zucker durch chlorophyllbildende Organismen liegt. 

 

6𝐶𝑂& + 6𝐻&𝑂 ⇌ 𝐶�𝐻r&𝑂� + 6𝑂&		 	 	 	 	 	 	 Eq.	

32	

 

Die Gleichung 32 beschreibt in Summe die Funktion der Photosynthese, bei der aus 

atmosphärischem 𝐶𝑂& mit Hilfe der Energie des Sonnenlichts Zucker (hier Glucose) 

produziert wird. Als Nebenprodukt fällt Sauerstoff an. Diese Form der photosyntheti-

schen Energiegewinnung wird als Photosystem-II bezeichnet. In der gängigen Theorie 

evolvierte unter den chlorophyllbildenden Mikroorganismen des Archaikums - 

Cyanobakterien – die Fähigkeit das Photosystem-II zu nutzen also zu Beginn des GOEs. 

Damit wäre das GOE ein insgesamt biotischer Prozess. Allerdings gibt es auch konträre 

Meinungen. In einer kürzlich erschienen Studie (Andrault et al. 2018) wird eine alter-

native Methode zur Oxygenierung der Archaischen Atmosphäre genannt. Hier wird der 

untere Mantel als Quelle für Sauerstoff vorgeschlagen. Nach dieser Theorie war der 

Mantel der Erde durch die tektonische Situation im Archaikum weniger stark homoge-

nisiert, als er es heute ist. Durch eine stärkere Verbreitung von Mikroplatten, habe es 

keine tief gehende Subduktion von Platten-Slabs wie heute gegeben. Dadurch habe sich 

ein relativ oxidiertes Reservoir im unteren Mantel bilden können, das von der Atmo-

sphäre getrennt war. Durch das Einsetzen einer Slab-Subduktion zu Beginn des Protero-

zoikums wurde dieses Reservoir dann in die Mantelkonvektion integriert und es wurden 

sehr oxidierte vulkanische Gase frei, die die Atmosphäre sukzessive oxidierten. Die De-

batte über die Ursachen des GOE dauert also an. 
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Die Auswirkungen des GOE auf die Erde und vor allem die Zusammensetzung des Oze-

ans und die Bildung von Gesteinen sind allerdings unstrittig.  

Das GOE, beziehungsweise die Freisetzung von Sauerstoff in die Atmosphäre, war ul-

timativ die Ursache für die Bildung der Superior type Banded Iron Formations, die Ge-

genstand dieser Arbeit sind.  

Zur Bildung der BIFs musste bisher im Meerwasser gelöstes Eisen oxidiert werden. Da-

her ist der auffällige zeitliche Zusammenhang zwischen Bildung der BIFs und dem Ein-

setzen des GOE bei ca. 2,45 Ga gut erklärbar. Bevor sich freier Sauerstoff in der Atmo-

sphäre anreichern konnte, musste erst das größte Reservoir eines Redox-Puffers an der 

Erdoberfläche verbraucht werden: Das im globalen Ozean gelöste Eisen(II). Es ist also 

anzunehmen, dass der Sauerstoff, aus welcher Quelle er auch stammte, bei seiner Ent-

stehung zuerst zur Oxidation der Weltmeere führte und dabei durch die Oxidation von 

gelöstem Fe(II) zu ausgefälltem Fe(III) konsumiert wurde. Diese Oxidation führte zur 

Bildung der Superior type BIFs. Erst nachdem dieser sink für atmosphärischen Sauer-

stoff verbraucht war, konnte sich Sauerstoff in der Atmosphäre anreichern. Dafür spricht 

die Fraktionierung von Molbydän-Isotopen, die einen steigenden Sauerstoffgehalt im 

Meerwasser bereits kurz vor dem Einsetzen des GOE anzeigt (Duan et al. 2010).  

Die Ursache für die Bildung von BIFs liegt also in der Freisetzung von Sauerstoff. Der 

dafür notwendige Sauerstoffgehalt in der Atmosphäre muss zwischen dem Prä-GOE-

Level von circa 2 ppmV (siehe oben) und dem heutigen Wert gelegen haben. Der genaue 

Sauerstoffgehalt ist allerdings nicht bekannt. Die Entwicklung der MIF-S zeigt, dass 

innerhalb des Zeitraums des GOE ein niedriger Sauerstoffgehalt in der Atmosphäre 

herrschte, der aber höher war als der des Archaikums. Hier wird ein Ausblick auf eine 

weitere Methode zur Bestimmung des Sauerstoffgehaltes zu Beginn des GOE vorge-

stellt.  

Wie weiter oben bereits erwähnt ist in den Archaischen Banded Iron Formations eine 

scharfe Trennung von Eisen- und Mangansedimenten auffällig (Pecoit et al. 2009). Ei-

sen und Mangan stehen allerdings in der elektrochemischen Spannungsreihe relativ weit 

auseinander. Die Oxidation von Eisen(II) zu Eisen (III) findet bei +0,8V statt, die von 

Mangan(II) zu Mangan(III) erst bei +1,3V. Damit ergibt sich die Möglichkeit aus der 

scharfen Trennung von Eisen und Mangan in den BIFs, die ja durch Oxidation von den 

jeweiligen, löslichen, zweiwertigen Kationen aus der Wassersäule entstanden sind, eine 
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Abschätzung des Eh-Wertes des Meerwassers zur Zeit der Bildung der BIFs vorzuneh-

men. Der Eh-Wert muss so hoch gewesen sein, dass Eisen(II) oxidiert wurde, aber nied-

rig genug, um Mangan(II) stabil zu halten. Aus diesem Eh-Wert ließe sich ein Sauer-

stoffpartialdruck der Atmosphäre ausrechnen. Damit wäre es möglich den Sauerstoff-

gehalt innerhalb des Übergangs von einer reduzierten Atmosphäre zu einer oxidierten 

Atmosphäre abzuschätzen. 

 

9.2. Anwendung der Eisen-Mangan-Fraktionierung als Sauerstoffproxy 

 

Um aus der Fraktioniert von Eisen und Mangan einen möglichen Sauerstoffgehalt zu 

bestimmen, muss der Eh-Wert bekannt sein, bei dem Eisen ausgefällt wird und Mangan 

in Lösung verbleibt. Das Prinzip dieser Bestimmung beruht zum einen darauf, dass Ei-

sen(II) bei Oxidation zu Eisen(III) in eine in Wasser unlösliche Form gebracht wird. 

Wie weiter oben bereits beschrieben wird gelöstes Eisen, das als 𝐹𝑒&a in Wasser löslich 

ist, als 𝐹𝑒)a ausgefällt. Mangan ist ebenfalls als 𝑀𝑛&a gut löslich, aber als 𝑀𝑛)a bzw. 

𝑀𝑛.a ist es ebenfalls unlöslich. Da Mangan(II) aber erst bei höheren Eh-Werten oxidiert 

wird als Eisen(II), gibt es Eh-Werte in der Lösung, bei denen Eisen schon gefällt, Man-

gan aber noch gelöst ist. Dieser EH-Wert sollte dem Eh-Wert des Ozeans zu Beginn des 

GOE entsprechen. Zu diesem Zeitpunkt waren die (eisenhaltigen) BIFs bereits gefällt, 

die Manganablagerungen (Pecoit et al. 2009) aber noch nicht. Wenn man diesen Eh-

Wert in einen Sauerstoffpartialdruck umrechnet, erhält man somit eine gute Approxi-

mation des Sauerstoffgehalts in der Atmosphäre. Dazu wird der Partialdruck von Sau-

erstoff in der Lösung mittels des Henry’schen Gesetz in einen atmosphärischen Sauer-

stoffgehalt umgerechnet. 

Um aus dem Eh-Wert der Lösung einen Sauerstoffgehalt auszurechnen, wird eine Ab-

wandlung der Nernst’schen Gleichung benutzt: 

 

𝐸¤ = 𝐸¤t −
t,t�h
�

∙ 𝑙𝑜𝑔 [zc£¥¦�czpc	¢§c¦�c�]
[���£�czpc	¢§c¦�c�]

	 	 	 	 	 	 	 Eq.	

33	

 

Hier ist n die Anzahl der ausgetauschten Elektronen. Für die Oxidation von Sauerstoff: 
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2𝐻&𝑂	 → 	𝑂& + 4𝐻a + 4𝑒g	 𝐸t = 1,229	𝑉	 	 	 	 	 Eq.	

34	

 

Ergibt sich dann folgende Gleichung: 

 

𝐸¤ = 1,229 + t,t�h
.
∙ 𝑙𝑜𝑔 w¨©mx∙[e

}]ª

[emd]m
	 	 	 	 	 	 	 Eq.	

35	

 

Unter der Voraussetzung, dass wir in einem wässrigen System sind – was in diesen Ex-

perimenten zu jeder Zeit gegeben ist – kann die Konzentration von Wasser Eins gesetzt 

werden und der dekadische Logarithmus der Protonenkonzentration in den pH-Wert 

überführt werden: 

 

𝐸¤ = 1,229 + 0,0148	 ∙ 𝑙𝑜𝑔	𝑃dm − 0,059	 ∙ 𝑝𝐻		 	 	 	 	 Eq.	

36	

 

Dieser Term kann dann nach dem Sauerstoffgehalt aufgelöst werden. 

 

𝑃dm = 10��,���∙«¬a),h¡∙§eg¡),t)	 	 	 	 	 	 	 	 Eq.	

37	

 

Mit dieser Gleichung kann die Aktivität von Sauerstoff in der Lösung bestimmt werden, 

die dann mittels der Henry-Gleichung und der Henry-Konstante von Sauerstoff in den 

atmosphärischen Sauerstoffgehalt umgerechnet werden kann. 

 

𝐻|§ = |
§
	 	 	

	 	 	 	 	 	 	 	 	

𝐾e||(𝑂&) = 3,2 ∙ 10g&		 	 	 	 	 	 	 	 	 Eq.	

38	
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Somit lässt sich letztlich mit ausschließlich bekannten Variablen (Eh- und pH-Wert) ein 

Sauerstoffgehalt der mit dieser Lösung im Gleichgewicht stehenden Atmosphäre ermit-

teln. 

Zusätzlich ist es möglich rein experimentell vorzugehen. Dazu wird ein Meerwasser-

proxy mit äquivalenten Anteilen von Eisen und Mangan - jeweils zweiwertig also löslich 

– versetzt und mit einer Atmosphäre gespült, deren Sauerstoffgehalt schrittweise zu-

nimmt. Anschließend wird die Lösung auf ihr Eisen/Mangan-Verhältnis mittels ICP-

MS untersucht. Je niedriger das Fe/Mn-Verhältnis ist, desto näher ist der Sauerstoffgeh-

alt an dem, der zu Beginn des GOE vorherrschte. 

 

9.3. Methoden 

 

 

Die Experimente zur Bestimmung des Sauerstoffgehalts ähneln stark den bisher vorge-

stellten Versuchen zur Auswirkung von 𝐶𝑂& auf die Fällung von Siderit (Siehe Kapitel 

4). Sie wurden in dem gleichen Meerwasser-Proxy für Archaisches Meerwasser durch-

geführt. Hierzu wurde MilliQ®-Wasser mit 3,5% 𝑁𝑎𝐶𝑙	versetzt und die Carbonat-Al-

kalinität mit 𝑁𝑎𝐻𝐶𝑂) auf 4500 �q��
�{

 eingestellt. Dieser Proxy wurde dann mit einer 

reduzierten Atmosphäre gespült und mit einem Magnetrührer gerührt, um die Durchmi-

schung zu maximieren. Wie bei den vorgehenden Experimenten wurden technische 

Gasmischungen der Firma AirLiquide (Crystal®-Gemisch) mit einer zertifizierten 

Mischgenauigkeit von < 2% Abweichung vom Sollwert verwendet. Es handelte sich um 

stickstoffbasierte Gasmischungen denen 500 ppmV 𝐻&, 1000 ppmV 𝐶𝐻. und 40000 

ppmV 𝐶𝑂& beigemischt waren. Wie schon vorher gilt auch hier, dass diese Gasmischun-

gen keine Annahme der tatsächlichen Zusammensetzung der Archaischen Atmosphäre 

darstellen sollen. Die Zusammensetzung wurde so gewählt, dass sie die Bedingungen, 

die angenommen wurden, möglichst gut simuliert und die Experimente erleichtern. Die 

Zugabe von Methan und Wasserstoff diente der Aufprägung eines reduzierten Eh-Wer-

tes, damit zweiwertiges Eisen stabil in der Lösung gehalten werden konnte, bevor es 

oxidiert wurde. Der hohe 𝐶𝑂&-Gehalt entspricht dem von Ohmoto et al. 2004 angenom-

menen Wert und ist zudem innerhalb der Abschätzungen für das Archaikum ein 
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realistischer Wert. Zudem verhindert ein so hoher 𝐶𝑂&-Partialdruck die Ausfällung von 

Eisen in Form eines Carbonats – wie weiter oben gezeigt wurde – was ansonsten die 

Ergebnisse verfälscht hätte.  

Zu Beginn jedes Experiments wurde also der Meerwasser-Proxy mit dieser reduzierten 

Atmosphäre gespült. Dabei wurde kontinuierlich der pH- und Eh-Wert der Lösung mit 

Elektroden der Firma Meinsberg gemessen und von einem Multiparameter-Messinstru-

ment LM2000 der gleichen Firma aufgezeichnet. Nachdem sich zwischen Lösung und 

der reduzierten Atmosphäre ein Gleichgewicht eingestellt hatte - nach etwa 24 Stunden 

– wurde dem Proxy dann 50 ppm Eisen und Mangan als zweiwertiges Chlorid - 𝐹𝑒𝐶𝑙&- 

beziehungsweise 𝑀𝑛𝐶𝑙&-Pulver - beigegeben.  Danach wurde die Lösung weitere 24h 

mit der reduzierten Atmosphäre gespült. Nachdem ein Gleichgewicht in Eh- und pH-

Wert eingestellt war, wurde zu der reduzierten Atmosphäre eine oxidierende mittels ei-

nes Dreiwege-Hahns im Verhältnis 1:1 zugemischt. Die oxidierenden Atmosphären wa-

ren ebenfalls Crystal®-Gemische der Fa. AirLiquide. Sie bestanden ebenfalls aus Stick-

stoff dem 40000 ppmV 𝐶𝑂& zugemischt waren. Durch Zumischung der oxidierenden 

Atmosphäre sollte der 𝐶𝑂&-Partialdruck nicht verändert werden. Weiterhin war dem 

Stickstoff 1%, 0,5% und 0,1% Sauerstoff zugemischt. Daraus resultierte dann in der 

Mischung der beiden Atmosphären eine Gesamtzusammensetzung von 40000 ppmV 

𝐶𝑂&, 250 ppmV 𝐻&, 500 ppmV 𝐶𝐻. und 0,5%, 0,25% oder 0,05% 𝑂&. 

Nach weiteren 24h wurde der Magnetrührer abgeschaltet und die Gaszufuhr über den 

Flüssigkeitsspiegel gelegt, damit entstandenes Präzipitat absedimentieren konnte und 

eine möglichst feststoff-freie Lösung beprobt werden konnte. Diese Probennahme er-

folgte wiederrum 24h nach Abschalten des Rührers. Es wurden zwei Aliquote à 4,8 ml 

der obenstehenden Lösung abgenommen und mit 0,2 ml konzentrierter, hochreiner Sal-

petersäure angesäuert, um ein nachträgliches Ausfallen von Eisen aus der Lösung zu 

verhindern.  

Diese Proben wurden dann mit der Thermo Scientific SF-ICP-MS Element XR des 

Steinmann-Instituts auf ihr Eisen-Mangan-Verhältnis untersucht. Dazu wurde die ICP-

MS mit Standardlösungen kalibriert, die den gleichen 𝑁𝑎𝐶𝑙-Gehalt aufwiesen, wie die 

zu messenden Lösungen. Zusätzlich wurden Referenzmaterialen mit zertifiziertem Ei-

sen- bzw. Mangangehalt gemessen. Diese konnten mit hinreichender Genauigkeit (<5% 

Abweichung) reproduziert werden (Siehe Tabelle 9.1). 
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Tabelle 9.1 Bestimmung der Eisen- und Mangangehalte der Referenzmaterialen zur Verifizierung der Anwend-
barkeit der gewählten Messparameter.  

 

Referenzmaterial Eisen Zert.-Wert Abweichung Mangan Zert.-Wert Abweichung 
  [µg] [µg] [%] [µg] [µg] [%] 

       
TM26.4 21,7 21,3 1,9 11,2 10,9 2,4 

SPS-SW2 99,7 100,0 -0,3 50,5 50,0 1,0 
 

 

Gemessen wurden die Massen 𝐹𝑒�� , 𝑀𝑛��  und 𝑅ℎrt)  als interner Standard zur Drift-

korrektur. Alle Massen wurden in medium und high resolution gemessen, um Probleme 

mit interferierenden Spezies wie 𝐴𝑟 𝑂r�.t  und 𝐶𝑎 𝑂r�.t  für Eisen beziehungsweise 

𝐾 𝑂r�)h  und 𝑁r� 𝐴𝑟.t  für Mangan auszuschließen. In beiden Auflösungen wurden je 15 

runs und passes gemessen was einer totalen Messzeit pro Probe von 1:01 Minuten ent-

spricht. 

 

9.4. Ergebnisse 

 

 

Die ersten Ergebnisse dieser Experimente sind im Wesentlichen Analysen des Eisen-

Mangan-Verhältnisses in Abhängigkeit vom Eh-Wert der Lösung bei der Probennahme, 

sowie die Eh- und pH-Verläufe dieser Experimente. Der pH-Verlauf eines exemplari-

schen Versuchs ist in Abbildung 9.3 dargestellt. Die relevanten Änderungen sind mit 

den Zahlen 1 - 3 markiert. Der pH-Wert erfährt im Laufe dieses Experimentes nur eine 

sehr markante Änderung. Bei Punkt 1 passt sich der pH-Wert der Lösung dem stark 

erhöhten 𝐶𝑂&-Partialdruck der reduzierten Atmosphäre von 40000 ppmV an. Daraus 

resultiert eine starke Abnahme des pH. Der Grund für diese Abnahme ist in den Kapiteln 

2 & 3 ausführlich beschrieben. Danach stellt sich ein Gleichgewicht im pH ein, dass nur 

noch einmal minimal durch das Zuschalten der oxidierenden Atmosphäre bei Punkt 2 

beeinflusst wird. Bei Punkt 3 hat sich ebenfalls ein Gleichgewicht mit der neuen Atmo-

sphärenzusammensetzung – 1:1 Mischung der reduzierenden und der oxidierenden 
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Atmosphäre – eingestellt. Dieses Gleichgewicht besteht dann bis zum Ende des Experi-

ments. Insgesamt ist der pH-Verlauf dieses Experiments wenig aussagekräftig. 

Der Eh-Verlauf von Versuch FG-258, der in Abbildung 9.3 dargestellt ist, weist deutlich 

mehr Varianz und Gleichgewichtsverschiebungen auf. Zu Beginn des Experiments bei 

Punkt 1 steht die Anpassung des Eh auf die Zuschaltung der reduzierenden Atmosphäre. 

Dadurch wurde physikalisch gelöster Sauerstoff aus dem System entfernt und der Eh-

Wert der Lösung abgesenkt. Der Eh-Wert durchläuft in Folge dessen ein lokales Mini-

mum bei Punkt 2. Es kam bei vielen Experimenten vor, dass der Eh-Wert zu Beginn ein 

Minimum erreicht und danach noch einmal ansteigt. Der Grund dafür ist bisher unbe-

kannt. Bei Punkt 3 wurden 50 ppm Eisen und Mangan wie oben beschrieben als Chlorid-

Pulver hinzugegeben. Durch den Eintrag einer sehr reduzierten Spezies – Eisen(II) – 

sinkt der Eh-Wert danach drastisch ab. Dieser Abfall wurde bei allen Experimenten be-

obachtet, denen Eisen(II) zugegeben wurde. An Punkt 4 hat sich dann mit dem Eisen-

gehalt der Lösung und der reduzierenden Atmosphäre ein neues Gleichgewicht einge-

stellt. Dieses Gleichgewicht wurde bei Punkt 5 durch das Zuschalten der oxidierenden 

Atmosphäre (in diesem Experiment mit 0,5% Sauerstoff) unterbrochen. Die Reaktion 

des Systems auf die Zufuhr von Sauer- 

 

 
Abbildung 9.2 pH-Verlauf des Experiments FG-258. Die relevanten Änderungen sind mit den Zahlen 1 – 3 mar-
kiert und werden im Fließtext erläutert. 
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stoff war ein starker Anstieg des Eh-Wertes. Auch dieser durchläuft zwischen Punkt 5 

und Punkt 6 ein Minimum. Hier ist davon auszugehen, dass sich physikalisch gelöster 

Sauerstoff in der Lösung angereichert hat und erst danach durch die Oxidation von Ei-

sen(II) zu Eisen(III) konsumiert wurde. Dadurch sank der Eh-Wert wieder leicht ab, bis 

ab Punkt 6 das System kontinuierlich weiter oxidiert wurde. Solange sich noch Eisen(II) 

im System befand, konnte sich kein Gleichgewichtszustand einstellen, da weiterhin Ei-

sen(II) oxidiert wurde. Diese Reaktion lief durch die permanente Zufuhr weiterhin ab. 

Bei Punkt 7 ist aber die Rate der Oxidation gleichbleibend auf einem niedrigen Niveau, 

daher wurde danach das Experiment beendet und der Eh-Wert von Punkt 7 als Eh-Wert 

für die in Kapitel 9.2 gezeigte Reaktion genommen, um damit einen Sauerstoffgehalt in 

der Lösung auszurechnen, der einem Zeitpunkt der kontinuierlichen Eisenoxidation ent-

spricht.  

 
Abbildung 9.3 Eh-Verlauf des Experiments FG-258. Die relevanten Änderungen sind mit den Zahlen 1 – 7 mar-
kiert und werden im Fließtext erläutert. 

 

Dieser Zeitpunkt erscheint als gutes Analogon für die Bildungsbedingungen von BIFs 

im Archaikum. 

Die zweiten, bereits jetzt vorliegenden Resultate, sind die ICP-MS-Bestimmungen des 

Eisen-Mangan-Verhältnisses in Abhängigkeit vom Oxidationsgrad – also des Eh-Werts 

– der Lösung. Diese Verhältnisse zeigen ein sehr eindeutiges Bild. In Abbildung 9.5 ist 
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gezeigt, wie sich das Verhältnis von Eisen zu Mangan in der Lösung verändert, wenn 

die Lösung zunehmend oxidierter wird. Hier ist deutlich zu sehen, dass das Verhältnis 

von Eisen zu Mangan bei reduzierten Bedingungen zwischen ~100 und ~300 mV bei 

ungefähr 0,8 liegt. Bei weiterer Oxidation fällt das Verhältnis stark ab auf nahezu 0. Ab 

350 mV Eh ist fast alles Eisen aus der Lösung entfernt worden und ausschließlich Man-

gan ist in Lösung verblieben. Die Entfernung von Eisen aus der Lösung durch Oxidation 

des löslichen Eisen(II) 

 
Abbildung 9.4 Abhängigkeit des Eisen-Mangan-Verhältnisses zum Eh-Wert der Lösung. Der Fehler auf dem 
Verhältnis ist mit 5% Abweichung dargestellt. Das ist mehr als die kombinierten Standardabweichungen des Ei-
sen- und des Mangangehaltes.  

 

in unlösliches Eisen(III) geschieht also in einem relativ engen Eh-Fenster zwischen ca. 

300 und 350 mV. Wenn nun aber diese Eh-Werte in die Gleichung eingesetzt werden, 

die in Kapitel 9.2 aufgestellt wurde, erhält man sehr niedrige Sauerstoffpartialdrücke 

von unter 2 pptV. Diese sind natürlich nicht realistisch in einem experimentellen Setup, 

wie es für diese Versuche gewählt wurde und in dem permanent Sauerstoff eingeleitet 
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wurde. Allein aus diesen Eh-Werten lässt sich also noch keine genaue Bestimmung des 

Sauerstoffgehaltes vornehmen. 

Weitere Ergebnisse liegen zu diesem Zeitpunkt noch nicht vor. Zusätzliche Versuchs-

reihen befinden sich aber in Planung (siehe Kapitel 9.6). 

 

9.5. Diskussion 
 

 

Die Resultate der Ergebnisse waren bisher nicht geeignet um eine realistische Abschät-

zung der Sauerstoffaktivität im Reaktor zu bestimmen. Die Ursachen hierfür liegen 

maßgeblich in der Komplexität des Systems. Die verschiedenen redoxaktiven Spezies 

bestimmen gemeinsam den Eh-Wert der Lösung. Die in Kapitel 9.2 aufgestellte Glei-

chung hat als wesentliche Prämisse, dass der Eh-Wert des Systems maßgeblich von Sau-

erstoff bestimmt wird. In den durchgeführten Experimenten wird der Oxidationsgrad 

aber von wesentlich von der Oxidation von Eisen(II) bestimmt. 

 

𝐹𝑒&a ⇌ 𝐹𝑒)a + 𝑒g		 	 	 	 	 	 	 	 	 Eq.	

39	

 

Dieses Gleichgewicht ist maßgeblicher für den resultierenden Eh-Wert als der Sauer-

stoffgehalt der Lösung. Das ist deutlich an der in Kapitel 9.4 gezeigten Eh-Kurve zu 

sehen. Hier hat die Zugabe von 𝐹𝑒𝐶𝑙&-Pulver eine deutlich stärker reduzierende Aus-

wirkung auf den Eh-Wert als der Entzug von Sauerstoff aus der Atmosphäre. Daher ist 

es nicht möglich den gemessenen Eh-Wert direkt für die Bestimmung von Sauerstoff zu 

verwenden. Um die Sauerstoffaktivität im Experiment zu bestimmen muss die Konzent-

ration der jeweiligen oxidierten und reduzierten Spezies der beiden Metalle bekannt 

sein. 

Ein weiteres Problem bei der Interpretation dieser Experimente ist der nicht verwirk-

lichte Gleichgewichtszustand. Die Oxidation von zweiwertigem Eisen ist ein kontinu-

ierlicher Prozess, der bei permanenter Sauerstoffzufuhr abläuft bis das Eisen in der Lö-

sung komplett oxidiert ist. Im Eh-Verlauf (siehe Kapitel 9.4) ist zwar eine Verlangsa-

mung des Eh-Anstiegs sichtbar, aber kein Gleichgewicht. Eine Bestimmung des Eh-
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Wertes kann daher nur außerhalb des Gleichgewichtszustandes erfolgen. Das Bestim-

men eines Sauerstoffgehaltes aus dem Eh-Wert führt daher in das Dilemma, dass so-

lange Eisen(II) noch vorhanden ist, kein Gleichgewichts-Eh-Wert eingestellt werden 

kann und sobald Eisen(II) komplett oxidiert wurde der Eh-Wert nicht mehr repräsentativ 

für das Archaische Meerwasser ist. Der Abschluss Eh-Wert ist daher nicht mehr reprä-

sentativ, da – wie oben bereits formuliert – der Eh-Wert auch eine Funktion des Gehalts 

an reduziertem Eisen(II) ist. 

Trotzdem ist es gelungen in diesen Experimenten einen Eh-Wert zu bestimmen, bei dem 

eine selektive Oxidation von Eisen gegenüber Mangan stattfindet. Ein Eh-Wert von 

300mV bis 350mV wäre somit eine realistische Abschätzung des Eh-Wertes während 

der Bildung der Archaischen Superior type Banded Iron Formations.  

 

9.6. Ausblick auf zukünftige Experimente 
 

 

Die hier vorgestellten Experimente sind in diesem Projekt nur ein Einstieg in mögliche 

weitere Versuche. Bis jetzt ist die Anzahl der durchgeführten Versuche zu gering, um 

eine statistisch signifikante Auswertung zu erlauben. Daher müssen als erster, weiterer 

Schritt die hier vorgestellten Experimente wiederholt werden und auch die Zahl der ICP-

MS-Analysen muss erhöht werden. Wie in Kapitel 9.5 beschrieben ist die Berechnung 

eines Sauerstoffgehalts aus dem Eh-Wert eines Experiments zu fehlerbehaftet, um eine 

realistische Abschätzung des Sauerstoff-Partialdrucks in der Archaischen Atmosphäre 

vorzunehmen. Der Hauptgrund für diese Unsicherheit besteht in der Dominanz des Re-

dox-Systems durch das Gleichgewicht zwischen Eisen(II) und Eisen(III). Um belastbare 

Aussagen über die Sauerstoff-Aktivität machen zu können, müsste das Verhältnis von 

reduziertem zu oxidiertem Eisen in der Lösung bekannt sein. Die Bestimmung des 𝐹𝑒&a 

zu 𝐹𝑒)a Verhältnisses müsste in der Lösung in situ erfolgen. Eine Möglichkeit für diese 

Bestimmung wäre eine Chromat- bzw. Vanadat-Redox-Titration. Hiermit ließe sich 

dann das 𝐹𝑒&a zu 𝐹𝑒)a Verhältnis direkt bestimmen. Unter der Annahme, dass Mangan 

keinen großen Einfluss auf das Redox-Gleichgewicht hat – die Zugabe von 𝑀𝑛𝐶𝑙& hat 

in den bisherigen Experimenten keinen nennenswerten Einfluss auf den Eh-Wert des 
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Systems gehabt – ließe sich dann der Sauerstoffgehalt präziser bestimmen, der im Mo-

ment der Probennahme vorherrscht.  
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10. Fazit 

 

Es sollte die Frage beantwortet werden, ob die von Ohmoto et al. 2004 aufgezeigte Me-

thode zur Bestimmung des 𝐶𝑂&-Partialdrucks zu belastbaren Ergebnissen führen kann. 

Aufgrund des negativen Einflusses von 𝐶𝑂& in der Atmosphäre auf die Stabilität von 

Carbonat-Mineralen, bestehen Zweifel an der Gültigkeit der Prämisse dieser Methode, 

dass die Siderite in den Superior type BIFs eine primäre Ausfällung aus Meerwasser 

sind. Es konnte gezeigt werden, dass ein hoher 𝐶𝑂&-Gehalt, wie er im Archaikum ange-

nommen wird (siehe Kapitel 3.3), den Carbonatgehalt im Meerwasser so stark absenkt, 

dass die Sättigung an Siderit zu stark absinkt, um direkt aus dem Meerwasser zu kristal-

lisieren. Zudem konnte in zahlreichen Experimenten nie eine direkte Ausfällung von 

Siderit beobachtet werden, trotz starker Übersättigung an Eisen und Carbonat. Damit ist 

die zentrale Frage der Arbeit beantwortet: Die von Ohmoto et al. 2004 postulierte Me-

thode zur Bestimmung des Archaischen 𝐶𝑂&-Partialdrucks aus Sideriten in Superior 

type Banded Iron Formations hält einer experimentellen Überprüfung nicht stand. Damit 

weisen die Ergebnisse dieser Arbeit stark auf eine biogene Bildung dieser Siderite hin 

wie sie in der Literatur postuliert wird (bspw. Posth et al. 2013, Heimann et al. 2010).  

Eine weiterer Teilaspekt dieser Arbeit ist die Simulation des Einflusses anderer pH-ak-

tiver Atmosphärenbestandteile wie zum Beispiel Ammoniak (siehe Kapitel 7). Zwar ist 

die Anwesenheit von Ammoniak in der Archaischen Atmosphäre bestenfalls stark um-

stritten, die durchgeführten Experimente zeigen jedoch, dass eine abweichende Atmo-

sphärenkomposition einen massiven Einfluss auf das Gleichgewicht des pH-Wertes mit 

dem 𝐶𝑂&-Partialdruck der Atmosphäre haben kann. Es sollte also auch in weiteren Un-

tersuchungen beachtet werden, dass das System Archaische Atmosphäre – Archaischer 

Ozean möglicherweise deutlich komplexer ist und dass die pH-Pufferung komplexer 

sein konnte, als sie es heute ist. 

Der letzte Teilaspekt, der nur in  Form eines Ausblicks auf zukünftige Arbeit angespro-

chen wurde, war der Versuch einer Bestimmung des Sauerstoffgehaltes in der Archai-

schen Atmosphäre aufbauen auf der oxidativen Trennung zwischen Eisen und Mangan 

bei der Ausfällung der Superior type BIFs. Hier konnten nur die ersten Ansätze präsen-

tiert werden. Aber es zeigt sich, dass die Theorie (Eisen oxidiert bei einem niedrigeren 
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Eh-Wert als Mangan, sodass aus der Trennung ein Sauerstoffgehalt abgeleitet werden 

kann) experimentelle Anwendbarkeit besitzt. Die Durchführung der konkreten, syste-

matischen Experimente liegt allerdings noch in der Zukunft. 

Zu einer kritischen Betrachtung des eigenen Ansatzes gehört auch immer das Hinterfra-

gen möglichen Schwächen in diesem Ansatz. In der hier vorgestellten Arbeit ist ein we-

sentlicher Unsicherheitsfaktor die angenommene Alkalinität des Proxys. Da die ausblei-

bende Sättigung des Proxys an Siderit eine alleinige Funktion des zu niedrigen Car-

bonatgehaltes ist, könnte eine Erhöhung der Alkalinität und damit eine Erhöhung der 

Carbonat-Konzentration zur Sättigung an Siderit führen. Die Alkalinität ist mit 4500 

µmol/kg bereits doppelt so hoch angesetzt, wie sie es im heutigen globalen Ozean ist. 

Zudem gibt es keine Hinweise auf eine erhöhte Carbonat-Alkalinität im Archaischen 

Ozean. Ein starker Hinweis auf eine solche erhöhte Carbonat-Konzentration wären bei-

spielsweise großflächige Ausfällungen von anorganischem Calcit. Diese sind nicht be-

kannt. Trotzdem bleibt die Möglichkeit, dass diese Calcite aus anderen Gründen fehlen 

und der Carbonat-Gehalt des Meerwassers deutlich höher war als in diesen Experimen-

ten angesetzt. Eine weitere Möglichkeit, die nicht ausgeschlossen werden kann, ist der 

Einfluss von anderen pH-aktiven Spezies, die bisher nicht bekannt sind. Die Experi-

mente mit Ammoniak haben gezeigt, dass eine weitere Komponente im System einen 

massiven Einfluss auf die Siderit-Sättigung haben kann. Allerdings bliebe die Grund-

these, dass man aus diesen Sideriten keinen 𝐶𝑂&-Partialdruck ableiten kann, davon un-

berührt. Eine weitere Schwäche, die in der Systematik ausgemacht werden könnte, ist 

ein möglicher Einfluss von Calcium und Magnesium auf das System. Ein komplettes 

Fehlen von Calcium oder Magnesium im Archaischen Meerwasser, würde eine erhöhte 

Carbonat-Konzentration kaschieren und somit wie oben beschrieben die Anwendbarkeit 

dieser Studie einschränken. Es gibt allerdings keine Hinweise auf fehlendes Calcium 

oder Magnesium, da beide Elemente durch den Eintrag von Verwitterung von Basalten 

ins Meerwasser gelangen und diese Prozesse auch im Archaikum schon abgelaufen sein 

müssen. Zuletzt muss gesagt werden, dass in dieser Arbeit keine eigene Alternative zum 

von Ohmoto et al. 2004 präsentierten Modell entworfen werden konnte. Eine Möglich-

keit zur Bestimmung des Archaischen 𝐶𝑂&-Partialdrucks kann hier nicht angegeben 

werden. 
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In Kürze zusammengefasst sagen die hier vorgestellten Experimente aus, dass die von 

Ohmoto et al. 2004 entworfene Methode zur Bestimmung des 𝐶𝑂&-Gehalts in der Ar-

chaischen Atmosphäre aufgrund von Siderit in den Superior type Banded Iron Forma-

tions wahrscheinlich nicht anwendbar ist und der Ansatz zur biogenen Bildung dieser 

Gesteine eher zutreffend ist. Allerdings ist diese Frage auch mit den hier vorgestellten 

Ergebnissen nicht abschließend zu beantworten und bedarf weiterer Forschung mit po-

tentiell neuen Ansätzen und bisher nicht verwendeten Proxies, um diese Frage abschlie-

ßend zu klären. 
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VIII. Anhang 

 

a. Experimente (tabellarische Übersicht) 

 
Tabelle VIII.1: Tabellarische Auflistung aller für diese Arbeit durchgeführten Experimente. Angegeben sind die 
fortlaufende Probennummer, die Art der Lösung (ob künstliches Meerwasser/Proxy (KMW) oder natürliches 
Meerwasser (MW), die grundlegende Art der Atmosphäre (reduzierend, das heißt mit Wasserstoff und Methan, 
wie im Text beschrieben (red) oder oxidierend mit Sauerstoff (ox.)). Der 𝐶𝑂&-Partialdruck ist in ppmV angegeben. 
pH wird angegeben soweit gemessen und der Metallgehalt der Lösungen. Unter dem Punkt Analyse steht der 
grundlegende Zweck des Experiments.  

 

Probennummer Lösung Atm. pCO2 [ppmV] pH Fe [ppm] Mn [ppm] Analyse 

FG-99 KMW red 0 10,13 50  TA 
FG-100 KMW red 0  100  TA 
FG-101 KMW red 0  100  TA 
FG-102 KMW red 0 8,9 100  TA 
FG-103 KMW red 0 9,39 0  TA 
FG-104 KMW red 0 7,76 100  TA 
FG-105 KMW red 0  100  TA 
FG-106 KMW red 0 9,54 100  TA 
FG-107 KMW red 0 8,01 100  TA 
FG-108 KMW red 0 8,47 100  TA 
FG-109 KMW red 0 8,16 100  TA 
FG-110 KMW red 0 8,15 100  TA 
FG-111 KMW red 0 6,57 200  TA 
FG-112 KMW red 0  500  TA 
FG-113 KMW red 0 5,85 500  TA 
FG-114 KMW red 1000 6,83 100  TA 
FG-115 KMW red 1000 4,95 500  TA 
FG-116 KMW red 1000 5,64 200  TA 
FG-117 KMW red 1000  500  TA 
FG-118 KMW red 1000 6,47 50  TA 
FG-119 KMW red 0 8,19 50  TA 
FG-120 KMW red 0  200  TA 
FG-121 KMW red 1000  500  TA 
FG-122 KMW red 5000  100  TA 
FG-123 KMW red 5000  100  TA 
FG-124 KMW red 5000 7,58 0  TA 
FG-125 KMW red 1000 8,23   TA 
FG-126 KMW red 0 9,19 0  TA 
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FG-127 KMW red 5000 7,02 200  TA 
FG-128 KMW red 5000 7,03 500  TA 
FG-129 KMW red 5000 7,51 500  TA 
FG-130 KMW red 5000 7,55 50  TA 
FG-131 KMW red 0  50 50 TA 
FG-132 KMW red 0  25 25 TA 
FG-133 KMW red 0  100 100 TA 
FG-134 KMW red 0 6,93 200 200 TA 
FG-135 KMW red 0 7,25 100 100 TA 
FG-136 KMW red 5000 7,19 100  TA 
FG-137 KMW red 5000 7,09 50  TA 
FG-138 KMW red 0 8,85  50 TA 
FG-139 KMW red 0 8,14  100 TA 
FG-140 KMW red 0 8,2  200 TA 
FG-141 KMW red 0 7,32  500 TA 
FG-142 KMW red 1000 8,22  50 TA 
FG-143 KMW red 1000 7,76  100 TA 
FG-144 KMW red 1000 7,22  200 TA 
FG-145 KMW red 1000 7,36  500 TA 
FG-146 KMW red 5000 7,18  500 TA 
FG-147 MW ox 390    TA 
FG-148 MW ox 0 7,5   TA 
FG-149 MW ox 0 7,55   TA 
FG-150 MW ox 390 8,42   TA 
FG-151 MW ox 390 8,43   TA 
FG-152 MW ox 0 9,3   TA 
FG-153 MW ox 390 8,14   TA 
FG-154 MW ox 0 8,68   TA 
FG-155 MW ox 390    TA 
FG-156 MW ox 0    TA 
FG-157 MW ox 0    TA 
FG-158 MW ox 0 8,62   TA 
FG-159 MW ox 390    TA 
FG-160 MW ox 390    TA 
FG-161 MW ox 0 8,85   TA 
FG-162 MW ox 0 8,85   TA 
FG-163 MW ox 280 8,25   TA 
FG-164 MW ox 280 8,25   TA 
FG-165 MW ox 0 8,19   TA 
FG-166 MW ox 280 8,3   TA 
FG-167 MW ox 280 8,31   TA 
FG-168 MW ox 280 8,3   TA 
FG-169 MW ox 280 8,3   TA 
FG-170 MW ox 280 8,29   TA 
FG-171 KMW red 5000 7,5  50 TA 
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FG-172 KMW red 5000 7,47  100 TA 
FG-173 KMW red 5000 7,43  200 TA 
FG-174 KMW red 5000 6,95  500 TA 
FG-175 KMW red 5000 7,07  300 TA 
FG-176 KMW red 5000 6,86  400 TA 
FG-177 KMW red 5000 6,85  500 TA 
FG-178 KMW red 5000 7,04  300 TA 
FG-179 KMW red 5000 7,51  100 TA 
FG-180 KMW red 1000 7,08  400 TA 
FG-181 KMW red 1000 --- 350  TA 
FG-182 KMW red 1000 6,77 350  TA 
FG-183 KMW red 1000 7,38 50  TA 
FG-184 KMW red 1000 7,48 100  TA 
FG-185 KMW red 1000  200  TA 
FG-186 KMW red 0 6,82 200  TA 
FG-187 KMW red 0 8,45 100  TA 
FG-188 KMW red 0 6,55 350  TA 
FG-189 KMW red 0 6,31 500  TA 
FG-190 KMW red 0 8,58 50  TA 
FG-191 KMW red 0 6,56 500  TA 
FG-192 KMW red 1000 6,49 200  TA 
FG-193 KMW red 1000 6,64 500  TA 
FG-194 KMW red 1000  25 25 TA 
FG-195 KMW red 1000  100 100 TA 
FG-196 KMW red 5000 7,26   TA 
FG-197 MW ox 700 8,08   TA 
FG-198 MW ox 700 8,08   TA 
FG-199 MW ox 700 8,08   TA 
FG-200 MW ox 700 8,09   TA 
FG-201 MW ox 700 8,09   TA 
FG-202 MW ox 700 8,02   TA 
FG-203 MW ox 700 8,02   TA 
FG-204 MW ox 400 8,21   TA 
FG-205 MW ox 400 8,22   TA 
FG-206 KMW ox 700    TA 
FG-207 MW ox 0 8,38   TA 
FG-208 MW ox 20000    TA 
FG-209 MW ox 380    zentrifugiert 
FG-210 KMW red 0  25  TA 
FG-211 KMW red 0  0 25 TA 
FG-212 KMW red 0 6,45 100  TA 
FG-213 KMW red 0 6,13 100  TA 
FG-214 MW red 0 7,55 100 100 TA 
FG-215 MW red 0 9,08   Fehlschlag 
FG-216 MW red 0 8,21 50 50 TA 
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FG-217 KMW red 0    Fehlschlag 
FG-218 KMW red 0  200  ICP-MS 
FG-219 KMW red 0  100  ICP-MS 
FG-220 KMW red 0  500  ICP-MS 
FG-221 KMW red 5000  500  ICP-MS 
FG-222 KMW red 5000  200  Fehlschlag 
FG-223 KMW red 5000  200  Fehlschlag 
FG-224 KMW red 5000  200  ICP-MS 
FG-225 KMW red 5000  100  ICP-MS 
FG-226 KMW red 5000  50  ICP-MS 
FG-227 KMW red 1000  500  ICP-MS 
FG-228 KMW red 1000  200  ICP-MS 
FG-229 KMW red 1000  100  ICP-MS 
FG-230 KMW red 1000  50  ICP-MS 
FG-231 KMW red 1000   500 ICP-MS 
FG-232 KMW red 1000   200 ICP-MS 
FG-233 KMW red 1000   100 ICP-MS 
FG-234 KMW red 0   500 ICP-MS 
FG-235 KMW red 0   200 ICP-MS 
FG-236 KMW red 0   100 ICP-MS 
FG-237 KMW red 0   50 ICP-MS 
FG-238 KMW red 0   500 ICP-MS 
FG-239 KMW red 1000   50 ICP-MS 
FG-240 KMW red 1000   50 ICP-MS 
FG-241 KMW red 5000   500 ICP-MS 
FG-242 KMW red 0  50  ICP-MS 
FG-243 KMW red 5000   200 ICP-MS 
FG-244 KMW red 5000   100 ICP-MS 
FG-245 KMW red 5000   50 ICP-MS 
FG-246 KMW red 0   500 ICP-MS 
FG-247 KMW red 1000   50 ICP-MS 
FG-248 MW red 5000    anderes 
FG-249 MW red 0    anderes 
FG-250 KMW red 40000  50 50 Fehlschlag 
FG-251 KMW red 40000 8,26 50 50 ICP-MS 
FG-252 KMW red 40000  50 50 anderes 
FG-253 KMW red 40000  50 50 anderes 
FG-254 KMW red 40000    TA 
FG-255 KMW red 40000  50 50 Fehlschlag 
FG-256 KMW red 40000  50 50 ICP-MS 
FG-257 KMW red 40000  10 10 anderes 
FG-258 KMW red 40000  50 50 ICP-MS 
FG-259 KMW red 40000  50 50 ICP-MS 
FG-260 KMW red 40000  50 50 ICP-MS 
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b. Exemplar der Veröffentlichung dieser Arbeit 
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