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Teil I: Übersicht

1. Einleitung

Die Insel Zypern besitzt mit dem Troodos-Massiv ein
geologisches Highlight. Dieser rd. 90 km lange und
30 km breite „bull-eye“-förmige Höhenzug mit dem
Mt. Olympos (1.952 m ü.M.) als höchstem Berg wird
als die mit am besten untersuchte Ophiolith-Struk-
tur angesehen. Wanderungen führen geologisch In-
teressierte zwangsläufig über die Artemis und Ata-
lanta  Nature  Trails.  Die  Trails  umrunden  auf  rd.
1.850 m bzw. 1.775 m Höhe
den  Mt.  Olympos  .  Knapp
unterhalb von dessen Gipfel
sind  Gesteine  des  Oberen
Erdmantels in fast 2 km Hö-
he  großflächig  aufgeschlos-
sen. 

Bei  der  Anfahrt  zum  Mt.
Olympos aus der Ebene her-
auf zeigen sich zuerst mari-
ne  Sedimentschichten,  und
mit  wachsender  Höhe wer-
den Bereiche mit Pillow La-
ven,  Diabase  und  Gabbros
durchquert.  Insgesamt  fin-
det  sich  hier  die  Struktur
von  ozeanischer  Kruste  zusammen  mit  Gesteinen
des lithosphärischen Erdmantels durchgängig in Re-
liefumkehr aufgeschlossen. Tiefer gelegene Gesteine
des  Erdmantels  wie  Harzburgite  zeigen  sich  hoch
oben in der Nähe des Gipfels, Gesteine der ozeani-
schen Kruste und Sedimente hingegen deutlich Ɵe-
fer bis in die Ebenen von Zypern hinein. 

Es herrscht weitgehend Konsens darüber, dass der
Schlüssel  zum Verständnis der Exhumierung dieser
Tiefengesteine und die  damit  einhergehende Reli-
efumkehr  ursächlich  in  der  SerpenƟnisierung  von
Ɵefer liegendem Mantelmaterial liegt (z. B.  MORAG

2016,  EVANS 2021).  SerpenƟnisierungsreakƟonen
zwischen Mantelgestein und Wasser unter erhöhter
Temperatur  führen zu massiven Veränderungen in
den  physikalischen  EigenschaŌen  von  PeridoƟten,
insbesondere zu einer  signifikanten RedukƟon der

Dichte bei gleichzeiƟger Volumenvergrößerung (z. B.
EVANS 2021). Die beiden Effekte führen zu der beob-
achteten Exhumierung: zum Einen erzeugt eine re-
duzierte, niedrigere Dichte im Mantel bzgl. des dar-
über  liegenden,  dichteren Materials  einen Dichte-
kontrast, der je nach Größe als Antrieb für diapiri-
sche AkƟvitäten dienen kann, und andererseits soll-
te die Volumenexpansion zusätzlich eine großflächi-
gere Anhebung des darüber liegenden Gesteins her-
vorrufen.

Die vorliegende Arbeit zur Geologie Zypern beschäf-
Ɵgt sich mit  den durch diese Vorgänge zugänglich
gewordenen Ultramafiten und Gabbroiden aus dem
Oberen  Erdmantel  bzw.  der  unteren  ozeanischen
Kruste.  Wegen  der  besseren  Lesbarkeit  liegt  sie
mehrteilig vor: 

Teil I: „Übersicht“

Teil II:  Ultramafite

Teil III: Gabbroide

Anhang

Im Teil I werden relevante InformaƟonen und Hin-
tergrundwissen zum weiteren Verständnis aus der 
Literatur zusammengefasst dargestellt. Die Teile II 
und III beschäŌigen sich mit realen Stufen in den 
besuchten Aufschlüssen. Hierbei geht es um deren 
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      Abb. 1.1: Blick vom Artemis-Trail in rd. 1.850 m Höhe nach Südwesten; der     
      Trail im Vordergrund führt über serpenƟnisierten, verwiƩerten Harzburgit.
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makroskopischen BesƟmmung und die zugrundelie-
gende Genese. 

Die AuŌeilung in Teil II und Teil III erfolgte nach der
Klassifizierung der Gesteine in Ultramafite und Gab-
broide und geht  leider  nicht  mit  dem im Troodos
vorliegendem Lagenmodell von ozeanischer Mantel
bzw. Kruste konform.  Die AuŌeilung wurde wegen
der konsistenten mineralogischen Beschreibung der
Gesteine gewählt: in Ultramafiten dominieren Olivin
und Pyroxene und werden durch diese klassifiziert,
Gabbroide  hingegen  charakterisieren  sich  funda-
mental über ihre Anteile an Feldspäten und Quarz
bzw. Foiden. 

Zum Thema HilfsmiƩel:  der  Troodos  ist  seit  1992
NaƟonalpark, daher ist die Entnahme von Gesteinen
nicht angesagt. Photos und Messungen an einzelnen
Stufen mussten vor Ort durchgeführt werden. 

Zum  Einsatz  kam  eine  Nikon-Kamera  mit  Makro-
und TeleobjekƟv, die Nachbearbeitung der Aufnah-
men  erfolgte  mit  Hilfe  von  Capture  NX  D  und
paint.net.  Für  Dichtemessungen wurde eine einfa-
che Küchenwaage mit  Gefäß und Wasser benutzt.
Die Abschätzung von prozentualen Mineralanteilen
im  Gestein  erfolgte  durch  Vergleich  mit  entspre-
chenden SimulaƟonen aus der Literatur. 

Zum Inhalt

In „Teil  I:  Übersicht“ erfolgt nach einer kurzen Ein-
führung in die tektonischen Verhältnisse im Umfeld
des Troodos ein Überblick  über  die  zum weiteren
Verständnis  notwendige  Genese  von  ozeanischer
Kruste. Anschließend wird die Übertragbarkeit  von
den EigenschaŌen ozeanischer Kruste auf die Auf-
schlussverhältnisse im Troodos diskuƟert. Dazu wer-
den spezielle Themen wie niedrig pT-Metamorpho-
se,  HydraƟsierung  von  Mantelmaterial,  Exhumie-
rungsvorgänge und Reliefumkehr näher beleuchtet.
Die  genannten  Themenfelder  werden  bis  auf  den
Teil  über  die  Exhumierungsdynamik  ausschließlich
aus vorhandener Literatur erschlossen. Im Anschluss
an die genannten „Trockenübungen“ werden die be-
suchten Aufschlüsse auf Zypern vorgestellt.

„Teil II:  Ultramafite“ und „Teil III: „Gabbroide“ han-
deln von den in den relevanten Aufschlüssen vorge-
fundenen Stufen. Im Anschluss an spezifische Infor-
maƟonen wird der  jeweilige  BesƟmmungsweg be-
schrieben und  soweit  möglich  ihre  Geschichte  re-
konstruiert. Die BesƟmmung der Gesteine und ihrer
Minerale erfolgt ausschließlich auf Basis einfacher,
makroskopischer Merkmale.

Der Anhang dient als Nachschlagewerk für wichƟge
DefiniƟonen und häufig verwendete Begriffe.
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Teil I: Übersicht

2. Geologisches Seƫng
Die Afrikanische PlaƩe nähert sich seit rd. 92 Mio a
konƟnuierlich von Süden her gegen die Eurasische
PlaƩe.  Zypern  befindet  sich  in  einer  auch  heute
noch  geologisch  unruhigen  Zone  in  unmiƩelbarer
Nähe zum akƟven Kollisionsbereich zwischen diesen
PlaƩen im östlichen MiƩelmeer.  Den heuƟgen Zu-
stand des östlichen MiƩelmeeres mit all seinen gro-
ßen Brüchen, Verwerfungen, SubdukƟonszonen und
Transformbewegungen zeigt Abbildung 2.1.

Vom  Südrand  Zyperns  bis  nach  Rhodos  erstreckt
sich der als Zypernbogen bezeichnete Teil einer Sub-
dukƟonszone, die östlich von Zypern nach Norden
dreht,  in  eine  reine  Transformbewegung  übergeht
und  Anschluß  findet  an  die  Transforstörung  der
„East  Anatolian  Fault“,  die  die  Arabische  von  der
Anatolischen PlaƩe entkoppelt.

Diese SubdukƟonszone rd.  40 km südwestlich von
Zypern wird ursächlich als  Quelle  für  das  für  eine
ophioliƟsche  Exhumierung  des  Troodos-Massivs

notwendige,  serpenƟnisierte Mantelmaterial  ange-
sehen. Schätzungen zufolge liegt die Oberseite der
subduzierten PlaƩe zwischen 13 km und 40 km un-
terhalb  dessen  höchster  Erhebung  (EVANS 2021).
Weiterhin herrscht Einigkeit über die Ausprägung als
Supra-SubdukƟonszone (SSZ), was u. a. besagt, dass
durch das Charakterisikum dieser Art von SubdukƟ-
onszonen - die zurückschwingende, untertauchende
PlaƩe - Schwächezonen in der aufliegenden PlaƩe
akƟviert, was für die Entstehung des Troodos funda-
mentale Bedeutung besitzt.

Die  Insel  selbst  liegt  auf
der  Anatolischen  Mikro-
plaƩe und wird somit geo-
graphisch zu Asien gezählt.
Besonders  hingewiesen
sei  an  dieser  Stelle,  dass
sich  der  auf  der  Afrikani-
schen  PlaƩe  aufsitzende
Eratosthenes  Seamount
von  Süden  her  unter  die
Insel  schiebt.  Das  unter-
seeische  Massiv  besitzt
eine  Ausdehnung  von  ca.
120  km mal  80  km.  Sein
Gipfel  liegt  in  einer  Tiefe
von 690  m.  Der  Berg  er-
hebt sich rd. 2.000 m über
den  umgebenden  Mee-
resboden,  der  dort  in  rd.
2.700  m  Tiefe  liegt  (s.
Abb. 2.2).

Zypern ist durch den Zusammenschluss von drei un-
abhängigen  tektonischen  Einheiten  entstanden
(Abb. 2.3):  dem Mamonia-Komplex im Südwesten,
dem  Troodos-Massif  im  Zentrum  und  im  Norden
durch den Kyrenia Terran. Als Circum Troodos Sedi-
mentary  Succession werden unterschiedliche Sedi-
mente in der Ebene um das Troodos-Massif herum
zusammengefaßt. 

Der  Mamonia-Komplex  besteht  aus  einer  Reihe
magmaƟscher, sedimentärer und zu geringerem An-
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Abb. 2.1: tektonischer Kollisionsbereich im östlichen MiƩelmeer; von Süden drif-
tet die Afrikanische PlaƩe (KonƟnent nicht im Bild) gegen die Anatolische PlaƩe, 
diese wird von der nordwärts strebenden Arabischen PlaƩe nach Westen getrie-
ben, im Norden fungiert die Eurasische PlaƩe  als „Gegenlager“;
© By Roxy - Own work, CC BY-SA 3.0 via Wikepedia 
hƩps://commons.wikimedia.org/w/index.php?curid=128522604
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teil  metamorpher  Gesteine,  deren  Alter  von  der
MiƩeltrias (230 Millionen Jahre) bis zur Oberkreide
(75 Millionen Jahre) reicht. 

Der Troodos-Komplex ist ein Ophiolith und besteht
aus Gesteinen der ozeanischen Kruste und dem dar-
unterliegendem Oberen Erdmantel. Das Alter dieser
Gesteine reicht bis in den Perm hinein.

Im Norden liegt der Kyrenia Terran. Hier schiebt sich
der Rand der Eurasischen PlaƩe auf , die den langen
schmalen Bogen des Pentadaktylos-Gebirges bildet.

3. Ozeanische Lithosphäre

Als Lithosphäre wird die äußerste Schicht im rheolo-
gischen Modell vom Auĩau des Erdkörpers bezeich-
net.  Die  Lithosphäre  zeichnet  sich  durch  „rigides“
Verhalten: sie verhält sich gegenüber den Deforma-
Ɵonen zunächst  elasƟsch,  bei  starken DeformaƟo-
nen hingegen kommt es zu bruchhaŌen Verformun-
gen. Dies steht im Gegensatz zu der sich direkt un-
terhalb  anschließenden  Asthenosphäre,  die  zwar
ebenfalls fest ist, sich aber in geologischen Zeiträu-
men plasƟsch (dukƟl) verhält.

Aus  mineralogischer  Sicht  hingegen  umfasst  die
ozeanische Lithosphäre sowohl die ozeanische Krus-
te als auch den äußersten, rigiden Teil des Erdman-
tels, den lithosphärischen Mantel.  Die Grenze zwi-
schen der Kruste und dem darunter liegenden litho-
sphärischen Erdmantel, an der sich eine abrupte Zu-
nahme der Wellengeschwindigkeit aufgrund der hö-
heren  Dichte  des  Mantelgesteins  gegenüber  den
Krustengesteinen  zeigt,  wird  als  Mohorovičić-Dis-
konƟnuität („seismische Moho“) bezeichnet.

Die geologischen Verhältnisse im Troodos sind durch
die ophioliƟsche Genese des Gebirgszugs aus ozea-
nischer  Lithosphäre heraus besƟmmt. Die  Schicht-
abfolge und die aufgeschlossenen Gesteine werden
sich daher stark an der Schichtabfolge der Gesteine
von ozeanischer Kruste und dem darunterliegenden
lithosphärischen  Mantel  orienƟeren,  wobei  die
Übertragbarkeit  von der „klassischen“ Struktur auf
die Struktur des Ophioliten bewertet werden muss.
Besonderes Augenmerk muss u.  a. auf eine mögli-
che, weitere Metamorphose der Gesteine bzw. Mi-
nerale aufgrund der Exhumierung gelegt werden.

Zunächst  erfolgt  ein  Abriss  über  die  Genese  und
Schichtabfolge von „klassischer“ ozeanischer Kruste
und dem lithosphärischen Mantel.  Daran anschlie-
ßend  werden  mögliche  Wechselwirkungen  insbe-
sondere das Thema HydraƟsierung von Mantelgest
näher beleuchtet. 
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Abb. 2.2: Bathymetrie des Meeresbodens südlich 
von Zypern 
© Mikenorton, CC BY-SA 3.0 via Wikipedia 
<hƩps://creaƟvecommons.org/licenses/by-sa/3.0>, via Wikimedia Commons 
hƩps://upload.wikimedia.org/wikipedia/commons/5/57/South_Cyprus_bathymetric_features.
png

Abb. 3.3: Straßenkarte mit skizzierten geologischen 
Zonen Zyperns
verändert nach © OpenStreetMap Mitwirkende Tiles style by 
CycIOSM hosted by OpenStreetMap Frankreich Website und 
API-Bedingungen
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3.1 Genese ozeanischer Kruste
Ozeanische Kruste bildet sich an MiƩelozeanischen
Rücken (MORs).  Divergierende PlaƩengrenzen for-
men Schwächezonen, die bis in Ɵefliegende Mantel-
schichten hinein wirken. Nach dem derzeit  allseits
akzepƟerten gängigen Modell kommt es durch ent-
sprechende Druckentlastung zum AufsƟeg von hei-
ßem Mantelmaterial,  zum  Dekompressionsschmel-
zen und anschließend zur Bildung neuer ozeanischer
Kruste.

In  Abbildung  3.1  sind  diese  Vorgänge  skizziert.
Durch Druckentlastung steigt festes Mantelmaterial
aus Ɵeferen, heißen Schichten auf. Das Mantelmate-
rial ist zwar fest, kann aber im Gegensatz zur Kruste
kriechen, da es geologisch als dukƟl angesehen wird
(gelber Pfeil, Geotherm gelb gestrichelt). Wegen der
geringen  Wärmeleiƞähigkeit  des  Umgebungsge-
steins erfolgt der AufsƟeg (fast) adiabaƟsch („senk-
recht“), d. h. ohne Wärmeenergie mit seiner Umge-
bung  auszutauschen,  das  Material  „behält“  seine
Temperatur. Die Kühlung ist nur gering, typisch 0,3 –
0,6  °C/km. Durch  den  adiabaƟschen  AufsƟeg  des
festen Gesteins wird der Geotherm verlassen. In ei-
ner besƟmmten Tiefe wird der Solidus des Mantel

materials  überschriƩen,  das  Dekompressions-
schmelzen  beginnt.  Material  wird  parƟell  aufge-
schmolzen, und es entsteht mafisches Magma. Da-

mit  ist  die Annahme eines rein adiabaƟschen Auf-
sƟegs nicht mehr haltbar, und die weiteren Vorgän-
ge entwickeln sich längs der gelb gestrichelten Kur-
ve im rosa unterlegten Bereich zwischen Solidus und
Liquidus.

Aufschmelzen ist ein endothermer Prozess und be-
deutet „Wärmeverbrauch“.  Beim weiteren AufsƟeg
des Magmas erhöht sich der Aufschmelzgrad durch
den größer werdenden Abstand zum Solidus einer-
seits,  wird aber  wegen der  stärkeren Kühlung  mit

deutlicher Temperaturabsenkung um rd. 3 - 4 °C/km
abgebremst.  D.h.:  im  Bereich  des  parƟellen  Auf-
schmelzens liegt die Kühlung um bis zu einer Grö-
ßenordnung  höher  gegenüber  der  Kühlung  beim
AufsƟeg im Bereich unterhalb  des  Solidus  von  ty-
pisch 0,3 – 0,6 °C/km. 

Im Folgenden wird  das Upwelling von Mantelmate-
rial mit Hilfe eines fikƟven Zahlenbeispiels näher er-
läutert. Dazu wird der gelbe, bepfeilte Pfad in Abb.
3.1 betrachtet. In einer Tiefe von rd. 175 km Tiefe
(roter Punkt) erfolgt aufgrund der angenommenen
Dekompression der  AufsƟeg von rd.  1.400 °C hei-
ßem Mantelmaterial bis zum Erreichen des Solidus
in rd. 90 km Tiefe (gelber Punkt) bei geringfügigem
Wärmeverlust. Ab hier beginnt parƟelles Schmelzen
(Aufschmelzgrad  >  0),  die  AufsƟegskurve  verläuŌ
wegen  der  intensiveren  Kühlung  deutlich  flacher.
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Abb. 3.1: Dekompressions-
schmelzen
blau: fester Mantel
rosa: Bereich des parƟellen 
Aufschmelzens;

violeƩ: flüssige Phase; 
gestrichelt gelb: Geotherm;

die Stabilitätsgrenzen der Alu-
miniumphasen Plagioklas, Spi-
nell und Granat sind rot einge-
färbt.
©  verändert nach Anthony C. Robinson, 
Department of Geography and John A. 
DuƩon e-EducaƟon InsƟtute, (CC-BY-NC-SA 
3.0);hƩps://www.e-educaƟon.psu.edu/roc
co/node/1988
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Mit einer Temperatur von rd. 1.300 °C erreicht das
Magma die  Krustenoberfläche (grüner  Punkt),  der
Aufschmelzgrad beträgt  hier  rd.  20  %. Wegen der
Kühlung  durch  das  Meerwasser  kondensiert  das
Magma hier zu ozeanischer Kruste.

An diesem Beispiel wird deutlich: je Ɵefer die Druck-
entlastung  durch  eine  Schwächezone  wirkt  umso
weiter wird der gelbe AufsƟegspfad nach rechts zu
höheren  Temperaturen  hin  verschoben.  Entspre-
chend  dem  Verlauf  des  Geotherms  geht  dies  mit
heißerem Asthenosphärenmaterial beim Beginn des
AufsƟeges  einher,  korreliert  direkt  mit  der  Her-
kunŌsƟefe des Materials.  Final zeigt  sich dann ein
höherer   Aufschmelzgrad.  Andersherum  gilt  auch
pauschal:  geringerer  Aufschmelzgrad  ist  gleichbe-
deutend mit geringerer HerkunŌsƟefe des Materia-
ls.

Die ausgeführten Vorgänge lassen nur eine Abschät-
zung zu,  sie  sind in der Realität deutlich komplexer.

Beispielsweise  ändern sich wie  in  Abb.  3.2 darge-
stellt die thermischen Verhältnisse bei  konƟnuierli-
chem Upwelling  von Mantelmaterial  in  räumlicher
Nähe  zum  akƟven  MORs  dramaƟsch.  Im  „einge-
schwungenen Zustand“ folgen die Isothermen in der
Nähe  des akƟven AufsƟegskanals einem mathema-
Ɵsch annähernd wurzelförmigen Verlauf mit der Tie-
fe,  während  im  inakƟven  Zustand  eine  Parallel-
schichtung zu erwarten ist.

Die Annahme über den Verlauf des heuƟgen Geo-
therms  und  damit  das  geschilderte,  parƟelle  Auf-
schmelzen  von  Mantelmaterial  muss  natürlich  für
zeitlich frühere Bildungen ozeanischer Kruste hinter-
fragt  werden.  Ozeanische Kruste bleibt wegen des
Dichtezuwachses  durch die  permanente Meerwas-
serkühlung  SimulaƟonen zur  Folge lediglich  130 –
150 Mio Jahren stabil  und wird anschließend auf-
grund seiner hohen Dichte subduziert. Beobachtun-
gen bestäƟgen diese SimulaƟonsergebnisse: rezente
ozeanische  Kruste  weist  nur  in  einzelnen,  kleinen
Randbereichen ein maximales Alter von rd. 180 Mio
Jahren  auf.  Das  bedeutet,  dass  ein  früherer  Geo-
therm während der Erzeugung von rezenter ozeani-
sche Kruste wegen der geologisch kurzen Zeitspan-
ne  nur geringfügige Abweichungen gegenüber dem
heuƟgen  zeigen  sollte,  insbesondere  ein  systema-
Ɵsch vollständiges Aufschmelzen des Mantels  kann
in diesem Zusammenhang ausgeschlossen werden.

Der  AufsƟeg  des  Mantelmaterials  erfolgt  entspre-
chend der folgenden Vorstellung:
zur Beschreibung der Magmabildung während des
parƟellen  Schmelzens,  der  MigraƟon  und  dessen
AufsƟeg hat sich das „porous flow model“ etabliert
(s. TURCOTTE 2014). Dabei sammeln sich in der ersten
Stufe  Magmatröpfchen zwischen den Korngrenzen
des umgebenden, kristallinen Gesteins.  Bei genüg-
end vorhandener  Schmelze  bildet  sich  im nächste
SchriƩ ein Netzwerk von miteinander verbundenen
Kanälen, diese sorgen für entsprechende Durchläs-
sigkeit durch die Matrix der nicht aufgeschmolzen-
en, kristallinen Körner. Da das (flüssige) Magma eine
niedrigere Dichte als das umgebende kristalline Ge-
stein besitzt, wird es aufwärts entlang verƟkal ver-
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Abb. 3.2 oben: Geotherme in geologisch inakƟvem 
Zustand und unter einem akƟven MOR;
Abb. 3.2 unten:  Isotherme in der räumlichen Nähe 
eines akƟven MORs zeigen wurzelförmiges Verhal-
ten, in inakƟvem Zustand ist eine Parallelschichtung 
der Isothermen bzgl. der Oberfläche zu erwarten. 
© Woudloper, CC BY-SA 3.0, via Wikimedia Commons 
hƩps://upload.wikimedia.org/wikipedia/commons/c/cd/ParƟal_melƟng
_asthenosphere_EN.svg
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bundener  Kanäle  gefördert  und  sammelt  sich  zu
größeren Verbunden. Der zunächst mit geringer Ba-
saltschmelze durchsetzte und noch Diopsid führen-
de PeridoƟt steigt wegen der geringeren Dichte der
Schmelze ggü. dem Umgebungsgestein auf. Zurück
bleibt der ResƟt Harzburgit, der sich vor allem aus
Olivin und dem Orthopyroxen EnstaƟt zusammens-
etzt. Die Basaltschmelze unter dem MOR macht rd.
20  % des  Volumens des  Ausgangs-Lherzoliths  aus.
Die Basaltschmelze vereinigt sich zu größeren Kör-
pern und kann nun selbständig nach oben aufdrin-
gen und die ozeanische Kruste auĩauen, die trotz
ihres Lagenbaus fast zur Gänze basalƟsche Zusamm-
ensetzung besitzt. Schmelze aus 50 km Tiefe benö-
Ɵgt rd. 50 Jahre bis zum AustriƩ.

3.2 Empirisches Krustenmodell
Wie im letzten Kapitel gezeigt wurde entsteht ozea-
nische Kruste aus dem PeridoƟt der Asthenosphäre:
Olivin (ol),  Orthopyroxen (opx),  Klinopyroxen (cpx)
und einem Aluminiumträger, je nach HerkunŌsƟefe
Granat,  Spinell  oder  Plagioklas.  Beim AufsƟeg  des
Magmas bleibt im lithosphärischen Mantel ein um
den Schmelzanteil verarmter RestperidoƟt wie z.B.
Harzburgit zurück. Die  aus den Schmelzen entstan-
dene ozeanische Kruste besitzt typischerweise eine
MächƟgkeit von 6 - 8 km. 90 % aller ozeanischen Pe-
ridoƟte  schmelzen  im  Spinell-Bereich  („sp-Lherzo-
lit“) bei einer Tiefe von 70 – 80 km (s. Abb. 3.1), was
entsprechend den Skizzen in Abb. 3.2 oben mit dem
„eingeschwungenen“  Zustand  eines  MOR  gedank-
lich gleichzusetzen ist,  d.h.  Verschiebung des Geo-
therms zu höheren  Temperaturen hin  und parƟell
über den Solidus hinaus.
Die Teilschmelze besitzt basalƟsche Zusammenset-
zung , die in groben Zügen der des Kalzium-Klinopy-
roxens  Diopsid  ähnelt.  Die  MORBs  (MORB  = Mid
Ocean Ridge Basalt) bestehen nach ihrer Erstarrung
im Wesentlichen aus dem Klinopyroxen Diopsid und
dem  Feldspat  Plagioklas  (plgs).  Als  ResƟt  bleibt
Harzburgit, ein an Basaltschmelze verarmter Lherzo-
lith gemäß der folgenden plakaƟven Formel mit den
jeweiligen Hauptkomponenten zurück:

Harzburgit (ol, opx) = Lherzolit (ol, cpx,opx) - MORB 

In früheren Jahren wurde eine große Magmakam-
mer  unterhalb  der  Kruste  als  Magmaquelle  ange-
nommen, dies kann heute nicht mehr gehalten wer-
den:

• es  wurden  in  Gabbro-Komplexen  keinerlei
räumlich „nach oben DifferenƟaƟonen“ ge-
funden, die bei großen Kammern unweiger-
lich auŌreten;

• seismische  Untersuchungen  an  MORs  ha-
ben bis dato wenn überhaupt ausschließlich
kleine axiale Kammern ausgemacht.

StaƩdessen wird ein moderneres Modell präferiert,
welches für den East Pacific Rise entwickelt wurde.
Dieses  sieht  dünne,  langgestreckte  Schmelzlinsen
axial  unterhalb  des MOR vor,  Magmakammern im
herkömmlichen Sinn treten ausschließlich kleinmaß-
stäbig auf.

Abbildung 3.3 zeigt ein empirisch ermiƩeltes,  Mo-
dell mit lagigem Auĩau von ozeanischer Kruste im
Bereich von Tiefseebecken,  abgeleitet aus Bohrun-
gen, seismischen Befunden und dem Vergleich mit
Ophioliten. Dazu werden entsprechend der lagigen
Struktur  ozeanischer  Kruste  die  einzelnen  Lagen
(von 1 bis 3 durchnummeriert, unterhalb der seismi-
schen Moho beginnt der lithosphärische Mantel.

Die  folgenden  Beschreibungen  sind  im  Wesentli-
chen  aus  STOSCH (2014)  und  FRISCH  &  MESCHEDE

(2011) entnommen bzw. daran adapƟert. Die Lagen
im Einzelnen:

Layer 1: Sediment

Die oberen rd. 500 m der Kruste bestehen aus un-
verfesƟgtem  Sediment,  in  dem  die  seismischen
Kompressionswellen  infolge  des  hohen  Wasserge-
halts eine sehr niedrige Fortpflanzungsgeschwindig-
keit (vp) besitzen. In der Nähe des MOR gibt es übli-
cherweise wenig Sediment, dieses akkumuliert erst
mit Alterung der Kruste im Laufe von Jahrmillionen. 

Typisch für die Tiefsee sind:
• Tiefseetone und
• Radiolarien-Schlämme;
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speziell über hydrothermal akƟven Gebieten findet
sich:

• Sulphiderzkörper
• Umber
• Ocker

Layer 2 Basalt

Darunter  zeigt  sich  verfesƟgtes  Sediment  mit  Bei-
mengungen von klüŌigen („fractured“) und Pillow-
Basalten, denen hohe Anteile von Wasser und/oder
Schichtsilikaten ein ebenfalls noch niedriges vp ver-
leihen (Layer 2A). Layer 2B besteht aus Pillow-Basal-
ten  und  „normalen“  Basalten,  die  meist
hydrothermal verwiƩert sind und daher Neubildun-
gen von Schichtsilikaten (Tonminerale, Chlorite) auf-
weisen.  Das  erklärt  die  immer  noch  niedrigen vp-
Werte. Layer 2C definiert sich über „sheeted dikes“,
die eine Übergangszone darstellen zwischen extrusi-
ven („an der Erdoberfläche erstarrt“) und intrusiven

(Intrusion: „Eindringen von fließfähigem Material in
bereits exisƟerende Gesteinskörper“) Basaltschmel-
zen. 

Die oberste basalƟsche Lage besteht aus Kissenlava.
Wenn  die  ca.  1.200°C  heiße  Basaltlava untermee-
risch austriƩ, bildet sie Lavatropfen, die vom kalten
Wasser abgeschreckt werden und zu kugeligen oder
länglichen, schlaucharƟgen Gebilden erstarren. Die
Kugelform weist bei gegebenem Volumen ein Mini-
mum der Oberfläche und damit der Wärmeabgabe
auf. Ähnlich dem Effekt von Wassertropfen auf einer
heißen  HerdplaƩe,  wobei  die  Wassertropfen  auf-
grund des Eigengewichts eine ellipƟsche Form an-
nehmen. Gleiches passiert mit Lavatropfen am Mee-
resboden.  Dabei  erstarrt die Außenhaut des  Trop-
fens rasch zu einem basalƟschen Glas, während das
Innere des Kissens noch flüssig bleibt und langsam
zu einer kristallinen Masse verfesƟgt.

Die Kissenlaven werden von massigen, feinkristalli-
nen Basaltgängen,  die  entweder  steil  stehen oder
horizontal liegen, durchsetzt. Da die Gänge nicht mit
Meerwasser  in  Berührung  kommen,  erstarren  sie
langsamer  und  können  voll  auskristallisieren.  Sie
enthalten daher kein Gesteinsglas, welches nur bei
Abschreckung entsteht.  Die feinkristallinen basalƟ-
schen  Ganggesteine  werden Dolerite  genannt.  Sie
sehen  dem  Inneren  von  Basaltkissen  ähnlich.  Die
steil stehenden Gänge stellen Zufuhrspalten dar. Die
horizontalen Gänge („Lagergänge“) werden wie die
Kissenlaven  von  den  steil  stehenden  Gängen  ge-
speist.

Wenn die Überlagerung durch Kissenlaven nur mehr
gering ist  („kaum Ausfluss von Magma“), kann der
innere Druck der im Gang aufsteigenden Lava das
Dach anheben. Auf diese Weise kann der steil ste-
hende Gang umbiegen, und ein Lagergang entsteht.
Die Kissenlaven werden gegen die Tiefe immer mehr
von Gängen durchsetzt, bis eine Zone erreicht wird ,
die nur noch von senkrecht stehenden Doleritgän-
gen gebildet wird (Layer 2C).

Dieser Gangkomplex, der MächƟgkeiten zwischen 1
und  2  km  aufweist,  entsteht  durch  wiederholtes
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Abb. 3.3: empirisch ermiƩeltes, lagiges (Standard-) 
Modell ozeanischer Kruste; der Auĩau wird petro-
logisch mit Hilfe der Layer 1-3 strukturiert (bei man-
chen Autoren findet sich der lithosphärische Mantel 
(„PeridoƟte“) als Layer 4); die Übergänge innerhalb 
der Lagen können stark variieren oder verschwim-
men.  
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Aufdringen  von  Basaltschmelze,  typischerweise  in
Spalten von etwa 1 m Breite. Nach einer ErupƟon
verbleibt  die  restliche  Schmelze  in  der  Spalte,  er-
starrt  und  bildet  einen  Gang.  Die Gänge  sind  am
Rand feinkörniger als im Zentrum, weil die Ränder
schneller  abkühlen  und  die  Kristalle  weniger  Zeit
zum Wachsen haben. Ein neuer Gang dringt oŌ in
einen vorhergehenden ein, wenn dieser in der MiƩe
noch nicht ganz verfesƟgt und daher leicht zu spal-
ten  ist  (Gang-in-Gang-Struktur).  Die  gespaltenen
Halbgänge sind dann auf einer Seite feinkörnig, auf
der  anderen  grobkörnig,  weil  diese  Seite  das  ur-
sprüngliche Zentrum des Ganges war.

Zusammengefasste  EigenschaŌen  für  Basalte  der
oberen Kruste (Layer 2) :

• sehr  monoton  zusammengesetzte  MORB-
Basalte;

• im  unteren  Teil  sheeted  dikes,  im  oberen
Bereich  typische  Ausbildung:  Flows  +  Pil-
lows, selten SiO2 -reiche Typen;

• die  Einteilung,  Differenzierung  erfolgt  aus-
schließlich über Geochemie. 

Layer 3 Gabbro

Unter dem Gangkomplex folgen Gabbros, die pluto-
nischen  Äquivalente  der  Basalte  und  Dolerite  (s.
Abb. A1.1). Gabbros sind grobkörnige Gesteine mit
Kristallen  von  etlichen  Millimetern  bis  über  1  cm
Durchmesser und bestehen wie die Dolerite vorwie-
gend aus Diopsid und Plagioklas. Sie repräsenƟeren
die  geringmächƟgen,  erstarrten  Magmakammern,
die von den basalƟschen Schmelzen aus dem Man-
tel gespeist werden. Die Magmakammern erstarren
randlich und werden von unten immer wieder ge-
füllt, wodurch die seitlichen Wände auseinander ge-
drückt werden. Das in der Kammer enthaltene Mag-
ma ist nicht zur Gänze flüssig, sondern besteht wie
die meisten Magmen aus einem Gemisch aus Kris-
tallen und Gesteinsschmelze. 

Die Gabbrolage ist zwischen weniger als 2 und etwa
5 km dick. Geringe MächƟgkeit besitzt sie bei lang-
samer  Ausbreitung  des  Ozeanbodens,  große  bei
schneller.  Dadurch  schwankt  die  MächƟgkeit  der

ozeanischen Kruste zwischen 4 und 8 km. Die gerin-
ge MächƟgkeit der Gabbrolage bei langsamer Sprei-
zung erklärt sich aus der geringen MagmenprodukƟ-
on.  Die  Gabbros  haben  größtenteils  richtungslose
Struktur, wie sie für plutonische Gesteine typisch ist.

Im Dach der Gabbrolage können Plagiogranite auf-
treten,  Gesteine,  die  vorwiegend  aus  Plagioklas,
Hornblende und Quarz bestehen. Sie entstehen ent-
weder durch LetztkristallisaƟon aus der ursprünglich
basalƟschen Schmelze,  aus denen die Gabbros ge-
bildet wurden, oder durch eindringendes Meerwas-
ser  in  Form  von  überhitztem  Wasserdampf  über
Spaltensysteme bis in die Dachregion der Gabbros. 

Die Möglichkeit der LetztkristallisaƟon scheidet aus,
da nirgends eine weitere räumliche DifferenƟaƟon
gefunden wurde. Die genannte AlternaƟve erscheint
daher wahrscheinlicher.

Bei AlternaƟve „Wasserdampf“ wird durch das ein-
dringende Wasser die Schmelztemperatur der Gab-
bros  erniedrigt.  Sie  liegt  normalerweise  bei  etwa
1.000  °C,  Gabbro  ist  dann  vollständig  erstarrt.  Im
Beisein von Wasser wird Gabbro aber ab rd. 750 °C
teilgeschmolzen. Die auf solche Weise entstehende
Schmelze  bringt  Plagiogranite  hervor.  Das  Wasser
wird teilweise in die Hornblende eingebaut.  Horn-
blende ist  dem Klinopyroxen des Gabbros ähnlich,
enthält aber zusätzlich Wasser in Form von OH-Io-
nen, die im KristallgiƩer eingebunden sind.

An der Basis der Gabbrolage, am unteren Rand der
ozeanischen Kruste, finden sich gebänderte und zer-
scherte Gabbros und PeridoƟte. Hierfür gibt es ver-
schiedene Modelle:

1. Kumulatbildungen
Kumulate entstehen durch den Absatz von früh in
der Schmelze gewachsenen Kristallen, die aufgrund
ihrer Dichte gravitaƟv in der Magmakammer absin-
ken, wie ein Sediment am Boden der Kammer abge-
lagert wird und deshalb Schichtungen oder Bände-
rungen aufweisen. 

2. FoliaƟon
Deutliche Hinweise für dieses Modell sind beobach-
tete Schergefüge in diesem Bereich, der einen Über-
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gang zwischen der schon spröden Kruste und einem
dukƟlen  Mantelbereich  darstellen  soll.  DukƟl  des-
halb,  weil  ein  Teil  des  senkrecht  unter  dem MOR
aufstrebenden Mantelbreis abzweigt (Corner Flow)
und unterhalb der neu gebildeten Kruste entlang-
gleitet. Dem Modell zufolge würden diese Strömun-
gen zähen Kristallbrei transporƟeren, der die säuli-
gen Kristalle mit ihrer Längsachse einregeln und da-
durch  den  Schmelzanteil  zwischen  den  Kristallen
durch  die  gute  Passform  der  Kristallsäulen  zu
schmalen Filmen minimiert. Durch Gleiten der dar-
unterliegenden  Mantelgesteine  entsteht  zwischen
Mantel und bereits auskristallisiertem Gabbro eine
Scherbewegung,  die  für  die  beobachtete  Zersche-
rung, Bänderung und Schieferung der basalen Gab-
bros (mit Plagioklas) verantwortlich ist.

An dieser Stelle soll  aber nicht  verschwiegen wer-
den, dass auch weitere, empirisch hergeleitete Mo-
delle exisƟeren, die keinen bzw. nur unscharfen lagi-
gen Auĩau aufweisen. Die Ursachen für die abwei-
chenden Modelle werden im Wesentlichen auf die
Größe der  Spreizungsrate  am MOR zurückgeführt.
Es wird aber schon jetzt darauf  hingewiesen,  dass
die Struktur des Troodos-Ophiolithen mit der Lagen-
struktur der „klassischen“, lagigen ozeanischen Krus-
te gut korreliert. Hier einige signifikante Unterschie-
de:

Spreizungsrate
schnell langsam

> 2 cm/a < 2 cm/a

typ. Aufschmelzgrad 20 % 10 %

typ. Krustendicke 8 km 4 km

typ. Krustenstruktur lagig heterogen

Bis heute gibt es mehrere, konkurrierende thermi-
sche Modelle für die Krustenbildung, die alle grund-
sätzliche Nachteile und Vorteile besitzen. Eine allge-
mein anerkannte „Einigung“ ist noch nicht in Sicht,
deshalb  wird  dieses  Thema an  dieser  Stelle  nicht
weiter verfolgt.

Um die seismische Moho herum treten häufig ser-
penƟnisierte  Ultrabasite  wie  z.B.  serpenƟnisierte
Harzburgite  oder  Dunite  oder  als  Endprodukt  bei
entsprechenden Bedingungen neu gebildete Gestei-
ne wie SerpenƟnite wie z.B. AnƟgorit auf. Sie kön-
nen nicht immer eindeuƟg Layer 3 oder Layer 4 zu-
geordnet werden.

Bemerkung: der seismische Erdmantel wird üblicherwei-
se dort angesetzt,  wo vp Geschwindigkeiten von 8 km/s
überschreitet, unterhalb der Moho befindet sich verarm-
tes Mantelgestein.

3.3 Mid-Ocean Ridge Basalt (MORB)
Fundamental für das Verständnis des petrologischen
Auĩaus der ozeanischen Kruste ist die Kenntnis der
Magmenbildung  während  des  Dekompressions-
schmelzens  und  deren  Wechselwirkung  mit  dem
umgebenden  Mantelgestein.  Der  resulƟerende
MORB  (Mid  Ocean  Ridge  Basalt)  in  Abhängigkeit
von Druck (Tiefe), Temperatur, Aufschmelzgrad und
normaƟvem Olivingehalt wird in Abb. 3.4 beschrie-
ben. Dabei wurde die Zusammensetzung des Man-
telmaterials  „Enriched Lherzolith“ als Ausgangsma-
terial angenommen. 

Die  chemische  Zusammensetzung  des  Erdmantels
ist keineswegs homogen, und so können Mantelpro-
zesse unterschiedliche Reservoire anzapfen. Die An-
gabe „Enriched“ gibt hier den Hinweis, dass sich die
Schmelzkurven nicht auf ein durch vorher abgelau-
fenen  Prozesse  modifiziertes  Mantelmaterial  han-
delt.

Lherzolithe  bilden  einen  Großteil  des  lithosphäri-
schen Erdmantels und der Asthenosphäre und be-
stehen hauptsächlich aus den Mineralen Olivin (40–
90 Vol.-%) mit jeweils mindestens 5 % Ortho- und
Klinopyroxen. Je nach Druck und Temperaturbedin-
gungen treten Aluminiumträger hinzu:

• Plagioklas bis rd. 30 Kilometer Tiefe, 

• Spinell  (Al-Spinell,  Cr-Spinell  und  Chromit
bis 55, maximal bis 70 Kilometer Tiefe),

• Granat (Pyrop) unterhalb 70 km bis 300 km 
Tiefe.
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Typischer Lherzolit im hier interessierenden Umfeld
besteht aus

• 70 % Olivin (ol),

• 20 % Orthopyroxen (opx),

• 5 % Klinopyroxen (cpx) und

• < 5 % Spinell bzw. Plagioklas, 

mit  den vereinfachten,  chemischen Zusammenset-
zungen

• Olivin:  (Mg, Fe)2SiO4;

• Orthopyroxen:  (Mg, Fe)SiO3   (EnstaƟt, Mg 
dominierter Bereich der Mischkristallreihe 
EnstaƟt ……. Ferrosilit) 
Olivin sehr ähnlich nur Si-reicher;

• Klinopyroxen:  Ca(Mg, Fe)Si2O6, Diopsid und 
andere cpx, enthalten vornehmlich Ca und 
Al

• Cr-Spinell:  (Mg, Fe)(Al, Cr)2O4 

bzw. Plagioklas: NaAlSi3O8 ……. CaAl2Si2O8

Typischerweise beginnt das parƟelle Aufschmelzen
im Spinell-Bereich in einer Tiefe von 40 – 80 km mit
kleinen  Aufschmelzgraden,  die  höchsten  Auf-
schmelzgrade werden in der  Nähe der Oberfläche
erreicht. Üblich sind hier 10 – 20 %, dabei entsteht
Schmelze, die im gefrorenen Zustand dann als (Oli-
vin-) Tholeiit bezeichnet wird (grüne Ellipse in Abb.
3.4).Schon bei kleinen Aufschmelzgraden gehen die
Alkalimetalle K und Na aus dem Klinopyroxen des
Lherzoliths in die Schmelze über (wg. frühem „cpx

out“). Kondensiert diese Schmelze, so entsteht „al-
kaliner Basalt“.

Bei höheren Aufschmelzgraden entstehen Tholeiite,
hier schließen sich Quarz und Olivin weitestgehend
aus: bei niedrigem Druck („oberflächennah“) ist der
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Abb. 3.4: experimentelle Aufschmelzkurven von 
Lherzolit, die Bezeichnungen gelten für die Basalte 
der entsprechenden eingefrorenen Schmelze; als 
zweite y-Achse wurde zur OrienƟerung eine Tiefen-
achse eingezeichnet, berechnet für eine Dichte der 
ozeanischen Kruste von 3,0 g/cm3;

Altrosa: Alkali-Basalte/Picrite (5% Aufschmelzung);

intensiv rosa:  Tholeiite (10-40 % Aufschmelzung);

grün: typ. MORB bei 0,7 – 1,3 GPa, entsprechend      
          einer Tiefe von rd. 20 – 40 km, Aufschmelz-      
          grad ~ 20 %, normaƟver Olivingehalt der          
          Schmelze ~ 15 %;

plg/ cpx/ opx out: rechts davon kein Plagioklas/ Kli-
nopyroxen bzw. Orthopyroxen im ResƟt enthalten;

→ rechts von „opx out“ kommt nur noch Olivin vor!

Zur OrienƟerung: Wärmestrom kommt „von unten“.
©   verändert nach hƩp://almandine.geol.wwu.edu/~dave, 
KOEPKE (2016) und hƩps://www.researchgate.net/figure/a-
The-results-of-phase-equilibria-experiments-on-pyrolite-
Jaques-and-Green-1980-b_fig8_325930029 by Cliff S. J. Shaw

Tab. 3.2: Zusammensetzung typischer MORBs und 
Flutbasalte (Gew.%)
MAR: Mid AtlanƟc Ridge;     EPR: East Pcific Rise; 
IOR: Indian Ocean Ridge;      OIT: Ocean Island Tho-

 leiite (Typ Hawaii);
IAT: Island Arc Tholeiite;       CFT: ConƟnental Flood 

Tholeiite.
© aus STOSCH (2014)
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Tholeiit  durch  Quarz  und  bei  höheren  Drücken
durch Olivin besƟmmt.

Zusammen mit Tabelle 3.1 ergibt sich damit folgen-
des Bild: typische MORBs sind  tholeiiƟsche Basalte
mit  niedrigem  Ti-Gehalt,  bestehend  aus  Mg-do-
minier-tem  Olivin,  Ca-reichem  Klinopyroxen,  Pla-
gioklas  und  TitanomagneƟt.  Aus  Feldbeobachtun-
gen  kommt  ein  variabler  Anteil  von  blassem,
braunen  Glas  hinzu,  Pigeonit  und  Ilmenit  können
ebenfalls vorkommen.

3.4 Wechselwirkungen

Die bisher benannten Gesteine und Minerale wer-
den in den seltensten Fällen in reiner Form im Auf-
schluss zu finden sein. Der MORB wird mit dem um-
liegenden Gestein schon allein aufgrund der Tempe-
raturgradienten in Wechselwirkung treten Beispiels-
weise ist damit zu rechnen, dass inkompaƟble Ele-
mente wechselseiƟg ausgetauscht werden. Eine Be-
sonderheit für die Genese des Ozeanbodens ist der
direkte  Kontakt  zum  Meerwasser  unter  erhöhter
Temperatur, hier muss die HydraƟon der beteiligten
Gesteine berücksichƟgt werden. Weiterhin werden
nach der Exhumierung des Ozeanbodens VerwiƩe-
rungseffekte die im Aufschluss vorliegenden Gestei-
ne  nochmals  verändern.  Ausgewählte  diesbezügli-
che Themen werden im vorliegenden Kapitel näher
beleuchtet.

3.4.1 Dunite als Förderkanäle

Basalte werden als „primiƟv“ bezeichnet,  wenn sie
sich  seit  ihrer Entstehung  nicht  verändern.  Solche
primiƟven Basalte wurden im letzten Kapitel näher
betrachtet.  Petrologische  Veränderungen  werden
wahrscheinlich,  wenn  die  Schmelze  aufsteigt  und
mit dem Umgebungsgestein interagiert.

MORBs  entstehen  typischerweise  bei  1GPa  ≡ 10
kbar entsprechend einer rechnerischen Tiefe von rd.
34 km (s. Abb. 3.4), wobei sie bei ihrer Bildung mit
dem sie umgebenden Harzburgit noch im Gleichge-
wicht stehen. Damit enthalten sie noch Anteile  an
Orthopyroxen (opx). TriƩ die primiƟve Schmelze aus

und steigt auf, so steht  die Schmelze bei fallender
Umgebungstemperatur  und  abnehmendem Druck
bei  steigendem  Aufschmelzgrad  nicht  mehr  im
Gleichgewicht mit dem dort umgebenden Harzbur-
git.  Folge:  das  Harzburgit  der  „neuen“  Umgebung
enthält Orthopyroxen, die primiƟve MORB-Schmel-
ze (fast) nicht. D.h.: das opx im Harzburgit reagiert
mit  dem MORB derart,  dass  es  von der Schmelze
ausgesogen  wird.  Der  Harzburgit  verarmt  an  opx,
und Dunit entsteht als ResƟt. Die resulƟerenden Ba-
salte  sind  dann  nicht  mehr  primi-Ɵv.  Im  Bild  der
Ozeanbodengenese  betrachtet  „kleidet“  Dunit  die
Förderkanäle der MORB-Schmelze aus. 

Zur  Erinnerung:  der ursprüngliche Lherzolith haƩe
schon  bei  geringen  Aufschmelzgraden  fast  sämtli-
ches Klinopyroxen (cpx out in Abb. 3.4) verloren und
wurde zu Harzburgit, jetzt verliert dieser ResƟt noch
opx, d.h. es bleibt an Mineralbestand nur noch Oli-
vin übrig, damit wird der ResƟt zu Dunit.

Beobachtet und intensiv untersucht wurde dies ins-
besondere am Ophiolithen im Oman, Beispiel KELE-

MEN (1995),  der  im Abstract  die genannten Beob-
achtungen folgendermaßen schildert: 

„...PeridoƟte aus dem MantelabschniƩ des  Oman-
Ophiolithen sind weit vom Gleichgewicht mit miƩel-
ozeanischem Rückenbasalt (MORB) enƞernt. Im Ge-
gensatz dazu sind Dunite aus dem Oman nahezu im
Gleichgewicht  mit  MORB,  was  darauf  hindeutet,
dass sie Kanäle für  einen „focused melt flow“ wa-
ren.  Die  Bildung  von Dunitkanälen durch  porösen
Fluss reicht aus, um die ExtrakƟon von MORB aus
dem  Mantel  zu  erklären,  und  Bruchmechanismen
sind bei diesem Prozess möglicherweise nicht erfor-
derlich.“

Ende Zitat (aus dem Englischen übersetzt) KELEMEN

(1995)

3.4.2 Bildung von ChromitlagerstäƩen

Chromit  gehört  natürlich nicht  zu den PeridoƟten,
triƩ aber hier im Zusammenhang mit Dunit in rele-
vanten Mengen auf und wird deshalb an dieser Stel-
le erwähnt. Ausgangspunkt ist Harzburgit, er enthält
typischerweise wenige zehntel Prozent Chromoxyd,
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was ursprünglich im jetzt  verlorengegangenen cpx
enthalten  war.  Durch entsprechende Anreicherung
können  abbauwürdige  ErzlagerstäƩen  entstehen.
Das  Erzmineral  Chromit  gehört  zur  Spinellgruppe
und ist frei von Silizium: 

[Mg, Fe] Cr2 O4 

Chromit  triƩ  in  unregelmäßig  verteilten  Linsen
knapp unterhalb der Moho innerhalb der Harzbur-
git-Körper  auf.  Die  Gesteine  besitzen  häufig  ein
schiefriges Gefüge.

Die Linsen bestehen fast nur aus Chromit oder ei-
nem Gemisch aus Chromit und Dunit und sind von
Dunit umschlossen, welches ebenfalls Chromit ent-
hält. Für ihre Entstehung gibt es mehrere Theorien:

1. Nach einer gängigen Theorie erfolgt die Bildung
der Chromitlinsen durch weiteres Ausschmelzen von
Harzburgit  und  durchströmende  basalƟsche  Mag-
men. Dunit und Chromit bleiben als  ResƟt zurück,
da sie die schwerstschmelzenden Anteile  des Peri-
doƟts darstellen.

2.  Eine  andere  Theorie
geht davon aus, dass  sich
die  Olivin-Chromit-Anrei-
cherungen  aus  basalƟ-
schen  Schmelzen  in  Gän-
gen  im  obersten  Mantel
bilden.  Diese  Gänge  sind
Zufuhrwege einer Magma-
kammer unter dem MOR.
Aus der Schmelze werden
bei  der  Abkühlung  unterhalb  1.200  °C  als  erstes
Olivin und Chromit als Frühkristallisate gemeinsam
ausgeschieden.  Normalerweise  werden  bei  der
Auskristallisierung  von  Gabbro  diese  Minerale
wieder  resorbiert.  Wenn  sich  aber  in  den
Zufuhrwegen  unter  der  Magmakammer  durch
Unregelmäßigkeiten  der  Gangspalte  Kammern
bilden,  können  die  Olivin-  und  Chromit-Kristalle
gefangen bleiben. Sie bilden sich vor allem an den
kühleren Wänden der Kammer, verklumpen und sin-
ken aufgrund ihres Gewichts gravitaƟv nach unten
bzw. bleiben an den Wänden fixiert. Die Ansamm-

lung  von  Olivin-Chromit-Massen  vergrößern  sich
konƟnuierlich, da wie ein Filter für die nachströmen-
den Kristalle wirken.

3.4.3 Ozeanbodenmetamorphose

Metamorphose  läuŌ  In  den  meisten  Fällen  unter
weitgehend  geschlossenen  Bedingungen  (isoche-
misch)  ab,  eventuell  an  ReakƟonen  teilnehmende
Fluide liegen in der Regel in nur geringen Mengen
vor.  Ausnahmen  bilden  die  Metamorphosen  von
Carbonatgesteinen  und  die  Ozeanbodenmetamor-
phose. 

Bei der hier interessierenden Ozeanbodenmetamor-
phose sind große Mengen von Meerwasser in meta-
morphose  ReakƟonen  im  Umfeld  der  Spreizungs-
achse involviert (abb. 3.4), insbesondere bei langsa-
mer spreizenden MORs kommt Mantelmaterial um-
fänglich direkt mit Meerwasser in Berührung. Dabei
steht speziell das Thema „SerpenƟnisierung“ im Fo-

kus.

Abbildung  3.5  gibt  zunächst  einen  Überblick  über
die für Metamorphosevorgänge relevanten p/T-Re-
gime für einige großtektonische Bereiche. Demnach
findet  Ozeanbodenmetamorphose  im Temperatur-
bereich bis maximal 600 - 700 °C bei einem Druck
von höchstens  0,4  GPa entsprechend  bis  in  einer
Tiefe von rd. 15 km staƩ.

Die genannten Werte sind Extremwerte. Im Hinblick
auf die in  Aufschlüssen des Troodos zu findenden
Minerale und Gesteine können demgegenüber Ein-
schränkungen vorgenommen werden. 
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   Abb. 3.4:  MOR und Umgebung; die hydrothermale AlteraƟon (SerpenƟnisie  
   rung) findet in unmiƩelbarer Umgebung zum MOR staƩ;
    © 37ophiuchi, CC BY-SA 4.0, via Wikimedia Commons
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Im Troodos liegt Reliefumkehr vor. Die höchste Erhe-
bung stellt der Mt. Olympos mit 1.952 m dar. Im Ge-
biet der besuchten Aufschlüsse im westlichen Troo-
dos können folgende topografische Höhen für den
Einsatz der entsprechenden Gesteine mit Hilfe der
geologischen  Karte  Zyperns  (GEOLOGICAL SURVEY

DEPARTMENT (2007)) abgeschätzt werden:
Harzburgit: ab 1.500 m
Dunit: ab 1.400 m
Pyroxenite: ab 1.200 m
Wehrlit: ab 1.150 m

Spätestens unterhalb 1.150 m beginnt der auf Hö-
henmeter  bezogene Einsatz  von Gabbro,  darunter
sind  keine  PeridoƟte  mehr  aufgeschlossen.  Legt
man  die  seismische  Moho  (sehr)  großzügig  bei
1.150 Höhenmetern fest (s. Abb. 3.3), so hat man
bis zur Spitze des Mt. Olympos eine Tiefe von maxi-
mal rd. 800 m im PeridoƟt des Ozeanbodens im Auf-
schluss vor sich. Angenommene rd. 7 km (aus Abb.
3.3) von der seismischen Moho bis  zum Ozeanbo-
den, bedeutet dies gemäß Abbildung 3.5 ein Druck-
regime bei einer Tiefe von 7,8 km von maximal 0,2
GPa.

Bemerkung:  bei  Besuchen  von  Sulfid-LagerstäƩen,
die  aus  vormals  akƟven Black  Smokern  hervorge-
gangen sind, müssen natürlich aufgrund ihrer Gene-
se  deutlich  andere  p/T-Regime  angesetzt  werden.
Diese  LagerstäƩen befinden sich aber  allesamt  im
Lava-Gürtel um den Troodos herum und werden an
anderer Stelle behandelt.

3.4.4 HydraƟsierung

Der dominante, aufgeschlossene PeridoƟt im Troo-
dos  ist  Harzburgit,  gebildet  als  ResƟt  des  Oberen
Erdmantels bei der Erzeugung von ozeanischer Krus-
te  und steht  daher  im Zentrum der  weiteren Be-
trachtungen über metamorphose ReakƟonen.

Harzburgit besteht zu über 60 % aus Olivin (ol) und
einem hohen Anteil aus Orthopyroxen (opx), Klino-
pyroxen (cpx), die Aluminiumträger hingegen treten
in den Hintergrund. Olivin (Mg, Fe)2(SiO4) besitzt ge-
mäß  der  Summenformel  eine  Mg-Komponente
(Forsterit)  und  eine  Fe-Komponente  (Fayalit). Bei
Kontakt mit Wasser laufen unter Temperatur die fol-
genden,  grundlegenden  ReakƟonen  während  der
HydraƟsierung ab:

ReakƟon 1:
(Formeln in stöchiometrisch nicht „korrekter“ Form)

Der  Fayalit  (Fe-Anteil)  des  Olivins  wandelt  sich  in
MagneƟt um, der Forsterit (Mg-Anteil) bei Vorhan-
densein von freiem Siliziumoxyd in SerpenƟn.
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Abb. 3.5: Ozeanbodenmetamorphose (rot) und 
Ophiolith-Lagen (rosa) sind im niedrig-metamorpho-
sen p/T-Bereich (LP) angesiedelt

cratons (grün): Kratone sind stabil und relaƟv kalt, 
mit „normalen“ therm. Gradienten von ~20 K/km;

orogens (rot-orange): an Orogenen führen Krusten-
verdickung, MagmaƟsmus und radioakƟve Elemente 
zu hohen Temperaturen und erzeugen eine „Barrow-
Metamorphose“ (barrow-Zonen: häufig vorkommende, typi-
sche Mineralabfolge wie die des schoƫschen Hochlands);

abkühlende Orogene (orange): post-orogene Krus-
tenausdünnung und Erliegen des MagmaƟsmus füh-
ren zur Abkühlung zu einem „normalen“ Tempera-
turgradienten;

MOR (rot-rosa): Meerwasser wird in die Ozeankrus-
te um die Ausbreitungszentren des Meeresbodens 
gezogen, erhitzt und zurück in den Ozean abgege-
ben; niedrige P/T-Metamorphose (LP).
© aus HACKER B. R.(2001),  hƩps://hacker.faculty.geol.ucsb.edu/

geo102C/lectures/ faciesTectonics.jpg

    Fayalit              Wasser          MagneƟt   Si-Oxid aqu.  Hydrogen

3 Fe2SiO4  +  2 H2O  →  2 Fe3O4  + 3 SiO2   +  2 H2
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Das neu gebildete MagneƟt umschließt  sofort  die
verbleibenden  Olivinkörner  im  Gestein  mit  einer
dünnen,  schwarzen Schicht,  so dass im Aufschluss
von frischem Olivin nur noch eine schwarze, körnige
Masse zu sehen ist. 

Aus dem Forsterit (Mg-Olivin) entsteht zunächst Ser-
penƟnit und nach Auĩrauch von SiO2 auch Brucit:

Der  Grad  der  HydraƟsierung  hängt  stark  von  der
Ausgangszusammensetzung  des  Gesteins  und  von
den Fluiden ab, die während des Prozesses Calcium,
Magnesium und andere Elemente abtransporƟeren
können.  Wenn  z.B.  der  Olivin  ausreichend  Fayalit
bereitstellt,  kann  es  zusammen  mit  Wasser  eine
vollständige  Umwandlung  in  SerpenƟnit  und  Ma-
gneƟt erleiden. Da aber der Olivin der meisten ultra-
mafischen Gesteine des  Erdmantels  zu 70 – 90  %
aus  Forsterit  besteht,  muss  für  eine  vollständige
Umwandlung Mg abgeführt werden.

Zusammenfassend lässt sich die HydraƟsierung von
Harzburgit  (Mg,  Fe)2SiO4 grob  vereinfachend  wie

folgt darstellen:
Fayalit (Fe-Anteil) → MagneƟt
Forsterit (Mg-Anteil → SerpenƟnit

Bei zusätzlicher Anwesenheit von Kohlendioxid kann
neben  SerpenƟn  und  MagneƟt  auch  das  Pärchen
MagneƟt und Methan gebildet werden:

ReakƟon 2:
(Formeln in stöchiometrisch nicht „korrekter“ Form)

• in Mg-armen Verhältnissen oder bei gerin-
gem CO2-Druck (→ Methan):

• bei hohem Mg-Anteil und niedrigem CO2-
ParƟaldruck (→ Magnesit)

Ähnliche ReakƟonsreihen involvieren Minerale der
Pyroxen-Gruppe.  Talk  und  Magnesiumchlorit  sind
weitere, mögliche Produkte neben den SerpenƟnmi-
neralen AnƟgorit, Lizardit und ChrysoƟl.

Die  endgülƟge  Mineralogie  hängt  sowohl  von der
Gesteins-  und  Flüssigkeitszusammensetzung  als
auch von Temperatur und Druck der Umgebung ab.
AnƟgorit  bildet  sich  während  der  Metamorphose
z.B. bei Temperaturen von u.U. über 600 °C, es ist
das  Mineral  aus  der  SerpenƟn-Gruppe  mit  der
höchsten Temperaturstabilität, während die Serpen-
Ɵne Lizardit und ChrysoƟl sich bei niedrigeren Tem-
peraturen nahe der Erdoberfläche darstellen lassen.

Die an der SerpenƟnbildung beteiligten Flüssigkei-
ten  sind  häufig  hoch reakƟv  und  können  Calcium
und andere Elemente in die umgebenden Gesteine
transporƟeren; entsprechende ReakƟonen mit die-
sen Gesteinen  können  metasomaƟsche  ReakƟons-
zonen erzeugen, die mit Calcium angereichert sind
und Rodingiten genannt werden.

In STOSCH  (2014) findet sich eine pauschale Auflis-
tung von durch das Eindringen von Meerwasser in
die obersten Krustenschichten metamorphos über-
prägten Mineralen und Gesteinen:

„die hydrothermal umgewandelten Basalte sind als
Spilite bekannt. Per Saldo verliert der Basalt Ca und
Si und gewinnt z.B. Na und Mg aus dem Meerwas-
ser. In benachbarten ParƟen kann es zur Anreiche-
rung von Ca und zur  Bildung von Gesteinen kom-
men, die reich an Epidot und oder Calcit sind. Mit
steigender Temperatur entstehen

• Zeolithe 
(Zeolithfazies)

• Prehnit, Chlorit, Calcit, Epidot 
(Prehnit-Pumpellyit-Fazies)

• AkƟnolith, Tremolit, Albit, Hornblende, 
Chlorit, Talk, Epidot, Titanit
(Grünschieferfazies)
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    Forsterit                      Si-Oxid aqu.                       SerpenƟnit

3 Mg2SiO4  +   SiO2 + 4 H2O  →  2 Mg3Si2O5 (OH)4  

    Forsterit             Wasser                 SerpenƟnit                     Brucit

2 Mg2SiO4  +  3 H2O  →  Mg3Si2O5 (OH)4  + Mg(OH)2

           Olivin                    Wasser      Kohlendioxid

(Fe, Mg2)SiO4  +  n . H2O   +  CO2

                  SerpenƟnit               MagneƟt     Methan

→  2 Mg3Si2O5 (OH)4  +  Fe3O4 +  CH4

           Olivin                    Wasser      Kohlendioxid

(Fe, Mg2)SiO4  +  n . H2O   +  CO2

             SerpenƟnit              MagneƟt     Magnesit    Si-Oxid

→  Mg3Si2O5 (OH)4 + Fe3O4 + MgCO3 + SiO2
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….Höher  metamorphe Äquivalente solcher  Mg-rei-
chen,  Ca-armen  Gesteine  mögen  Cordierit-Antho-
phyllit-Gesteine darstellen, die in geringen Mengen
innerhalb vieler Amphibolitkomplexe auŌreten und
für  die  sich  kein  Edukt  rein  magmaƟscher  Entste-
hung vorstellen läßt.“ (Ende Zitat STOSCH (2014))

3.4.5 SerpenƟnisierung von Harzburgit

Der  im  Troodos  aufgeschlossene  Harzburgit  liegt
ausschließlich metamorphos überprägt vor, die Ser-
penƟnisierung  ist  dabei  der  dominante  petrologi-
sche Prozess. Daher wird im Folgenden der Chemis-
mus und die Dynamik der SerpenƟnbildung bei der
HydraƟsierung  von  Harzburgit  näher  beleuchtet.
Ausgangspunkt  ist  der  während  der  Bildung  von
ozeanischer  Kruste erzeugte,  resƟƟsche Harzburgit
des Oberen Erdmantels, dieser besteht im Wesentli-
chen aus Olivin und Orthopyroxen. Bei der SerpenƟ-
nisierung sind entsprechend obiger „ReakƟon 1“ die
jeweiligen Mg-Komponenten involviert, d.h. Forste-
rit als Mg-Komponente des Olivins und EnstaƟt als
Mg-Endglied des am häufigsten vorkommenden Or-
thopyroxens. 

3.4.5.1 Chemismus

Für die Beschreibung der metamorphosen Variabili-
tät von ultramafischen Gesteinen kann in erster Nä-
herung  das  Phasendiagramm  für  die  wichƟgsten
chemischen Komponenten MgO, SiO2 und H2O her-
angezogen  werden  (MSH-Phasendiagramm).  Hier
eine  Auflistung  der  beteiligten  Indexminerale  mit
Summenformel in der Reihenfolge zu abnehmender
WasserhalƟgkeit hin:

Brucit (Hydroxid) Mg(OH)

ChrysoƟl & AnƟgorit (ser) Mg3Si2O5(OH)4

Talk (ser) Mg3Si4O10(OH)2

Forsterit (ol) Mg2SiO4

EnstaƟt (opx) Mg2 (Si2O6)

Mit dieser Abfolge des Wassergehalts der Minerale
durch Normierung auf die Anzahl der Sauerstoffato-
me wird die Abfolge der Indexminerale mit zuneh-

mender  Metamorphose  erklärt  (z.B.  DOCPLAYER

(2022):

Brucit → ChrysoƟl → AnƟgorit → Talk → Forsterit 
→ EnstaƟt

WasserhalƟge  Minerale  reagieren  mit  zunehmen-
dem Metamorphosegrad unter Abgabe von H2O zu
weniger stark wasserhalƟgen oder wasserfreien Mi-
neralen.
Bemerkungen:
Indexmineral: ein metamorphes Mineral, das unter besƟmmten
Druck-Temperatur-Bedingungen gebildet wurde und das daher
zur  Kennzeichnung  von  Isograden  oder  Mineralisograden  be-
nutzt wird. 
Isograde, in der Metamorphose wird darunter eine Linie in ei-
ner Karte oder Diagramm verstanden, die die Punkte miteinan-
der  verbindet,  an  denen  in  Gesteinen  vergleichbarer  chemi-
scher Zusammensetzung die gleiche MineralreakƟon zu beob-
achten ist bzw. an denen die gleichen Metamorphosebedingun-
gen geherrscht haben.
Mineralisograde, Isograde, die durch das erste AuŌreten eines
Indexminerals gekennzeichnet ist.

In  Abbildung  3.8 ist  das  Phasendiagramm für  die
SerpenƟnisierung  von  Harzburgit  gezeigt.  Gemäß
den oben angegebenen stöchiometrischen Formeln
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Abb. 3.7: SerpenƟnbildungen im p/T-Diagramm; 
Metamorphose Faziesbereichen zusammen mit den 
jeweiligen Indexmineralen; 
die Betrachtung erstreckt sich ausschließlich auf die 
Mg-Komponente des Olivins; 
die Amphiboliƞazies wird nach Stand heute im 
Troodos nicht erreicht; 
die 2. y-Achse „Tiefe“ dient ausschließlich zur 
groben OrienƟerung (gerechnet mit ρ = 3,0 g/cm3).
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für  die Indexminerale ergibt sich der ReakƟonsbe-
reich im MSH-System MgO – SiO2  – H2O durch „Ab-
zählen der Elemente in Oxid-Darstellung“. Zum for-
malen Eintrag in das Dreieck wurden die ermiƩelten
QuoƟenten auf MgO + SiO2 + H2O = 100 % skaliert: 

• Forsterit, EnstaƟt liegen beide auf der MgO
–SiO2 -Achse (kein H2O); aus den stöchiome-
trischen Formeln folgt MgO : SiO2 = 2 : 1 für
Forsterit und 1 : 1 für EnstaƟt, d.h.: Forsterit
liegt bei 1/3 zu MgO während EnstaƟt auf
der MiƩe der Achse liegt;

• die SerpenƟnsierung kann demnach nur im
gestrichelten Dreieck Fo – En – H2O ablau-
fen;

• da die SerpenƟne, Talk und Brucit die fina-
len Endprodukte der HydraƟsierung bilden,

wird der ReakƟonsbereich weiter durch die-
se eingeschränkt:

◦ Brucit (Mg(OH)2 → MgO + H2O in 
„Oxid“-Darstellung liegt auf der  MgO – 
H2O Achse bei 1 : 1;

◦ MgO : SiO2 : H2O = 3 : 2 : 2 markiert die 
SerpenƟnie ChrysoƟl, Lizardit und AnƟ-
gorit; 

◦ Talk MgO : SiO2 : H2O = 6 : 8 : 2;

◦ (Antophyllit: MgO : SiO2 : H2O = 7 : 8 : 1).

Damit  ergibt  sich der  in  Abb.  3.8 dargestellte,  lila
eingefärbte ReakƟonsbereich für die SerpenƟnisie-
rung von Harzburgit. Die Beschreibung bezieht sich
ausdrücklich nur auf Harzburgit, andere SerpenƟni-
sierungen erfordern u.U. andere Komponenten. Die
Beschreibung für z.B. Lherzolithe würde eine zusätz-
liche Komponenten  CaO für die Klinopyroxene und
Al2O3 für  den jeweiligen Alu-Träger Plagioklas,  Spi-
nell  oder  Granat  erfordern.  Die  Vorgehensweise
wird an dieser Stelle nicht weiter verfolgt, da im Tro-
odos keine Lherzolithe aufgeschlossen sind.

Tabelle 3.3 zeigt eine Zusammenführung der in den
Abbildungen 3.7 und 3.8 gemachten Aussagen zur
SerpenƟnisierung von Harzburgit im Troodos, wobei
die ReakƟonsbereiche von Fayalit nur verbal und für
die Pyroxene im hier  vorliegenden niedrig p/T-Be-
reich gar nicht berücksichƟgt wurden.

Es werden die für den westlichen Troodos relevan-
ten Stufen  1-4  des  Metamorphosezyklus  bzw.  der
Grenzzyklus  5  gezeigt.  Der  Vollständigkeit  halber
werden hier die weiteren PosiƟonen aufgeführt, die
in den Aufschlüssen nicht zum Tragen kommen:

6. Die Bedingungen 500 °C < T < 650 °C und p = 3...4 
kbar führen in die Obere Amphiboliƞazies mit Bil-
dung von Antophyllit (braunes bis smaragdgrünes 
Band/KeƩen-Silikat) und weiterhin Forsterit.

7. Bei weiterer Temperatur- und Druckerhöhung auf
knapp 800 °C und 5 kbar wird die Granuliƞazies mit
der Bildung von Olivin (Forsterit) und opx (EnstaƟt)
erreicht; der Ausgangspunkt des Kreislaufs (Mantel-
paragenese) ist erreicht.

17

Abb. 3.8: ReakƟonsbereich (lila eingefärbt;„Compo-
siƟon of mantle rocks“) für die SerpenƟnisierung von 
Harzburgit im MSH-System (MgO – SiO2 – H2O ≡ Pe-

riklas – Quarz – Wasser); 

die Minerale Forsterit (Fo), EnstaƟt (En), SerpenƟnit 
(AnƟgorit (Atg), ChrysoƟl (Ctl), Lizardit (Lz)), Brucit 
(Brc), Talk (Tlc) und Antophyllit (Ath) sind darge-
stellt;
Bemerkung: Ath („Amphibolasbest“, (Mg,Fe)7[OH|Si4O11]2) wird 

wegen Fe-HalƟgkeit hier nicht als Indexmineral betrachtet;
Gesteine mit einem molaren Verhältnis von 1:1 zwischen Fo und 
opx haben weder Talk- noch Brucit-Anteile; Talk-Gesteine 
benöƟgen für ihre Bildung zusätzlich SiO2 oder Abfuhr von MgO.
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Tabelle 3.3: Metamorphose-Kreislauf von Harzburgit und Wasser als Fluid im niedrigen p/T-Bereich, im 
westlichen Troodos werden die Stufen 1–4 beobachtet; aufgeführt sind die entsprechenden Metamorpho-
sen Fazien und die dazugehörigen ReakƟonsbereiche im MSH-System; erstmalig auŌretende Minerale im 
Zyklus der Stufen 1-5 sind feƩ rot dargestellt.
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3.4.5.2 Dynamik der SerpenƟnisierung

Mit der folgenden Bilderserie werden die dynami-
schen Vorgänge der soeben besprochenen Prozesse
bei der SerpenƟnisierung auf der „Brucit-Seite“ von
Abb. 3.8 (Talk wurde bisher im westlichen Troodos
nicht  dominant gefunden)  plakaƟv dargestellt,  be-
ginnend mit dem Angriff von erhitztem Meerwasser
auf die Korngrenzen von „frischen“ Olivinkörnern im
Harzburgit (mesh cells) bis zur vollständigen Serpen-
Ɵnisierung des Gesteins. Die Serie wurde in Anleh-
nung  an  einen  Cartoon  nachempfunden,  der  im
Rahmen eines Vortrags von W. Bach von der Univer-
sität Bremen auf der ECORD Summer School 2009
vorgestellt wurde (BACH 2009), auch die Texte in die-
sem AbschniƩ sind an diesen Vortrag angelehnt.

Der SerpenƟnisierungsprozess (Ol + H2O → Serpen-
Ɵn + Brucit + MagneƟt) erfolgt nicht einstufig son-
dern läuŌ konƟnuierlich ab. Abb. 3.9 zeigt den Start-

punkt der SerpenƟnisierung: die Olivin-Körner sind
unter dem Einfluss von heißem Meerwasser gemäß
obiger „ReakƟon 1“ (Fayalit (Fe-Anteil von Olivin) →
MagneƟt)  an  den  Korngrenzen  vollständig  von
schwarzem MagneƟt überzogen.

Bei weiterem Angriff von heißem Ozeanwasser bil-
det sich neben dem bereits die mesh cells umfas-
senden MagneƟt weiter innen ein erster Bereich aus
SerpenƟn und MagneƟt und eine Brucit-Hülle,  die
das verbleibende „frische“ Olivin umschließt  (Abb.
3.10).

Den weiteren Verlauf der SerpenƟnisierung zeigen
die Abbildungen 3.11 a -d, die Farbcodierung ent-
sprechen denen der Abbildung 3.10.
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Abb. 3.9: Startpunkt der SerpenƟnisierung, die 
mesh-cells (Olivin-Körner, hellgrün), sind unter 
dem Einfluß von heißem Meerwasser aufgrund 
der Fayalit-Komponente sofort von MagneƟt 
(schwarz) überzogen.

Abb. 3.10: Einsatz der HydraƟsierung von Forsterit-
(Mg-Komponente von Olivin); von außen nach in-
nen:
schwarz: MagneƟt;
blau-grün: SerpenƟn + MagneƟt;
rot: Brucit-Hülle
hellgrün: „noch frischer“ Olivin 
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Abbildung 3.11 a-d: fortschreitende SerpenƟnisie-
rung unter konƟnuierlichem Angriff von Ozeanwas-
ser in Anschluss an Abbildung 3.9 und 3.10;

bei weiterer HydraƟsierung….

a) ….wächst der blaugrüne Bereich „SerpenƟn & 
MagneƟt“ weiter nach innen, gleichzeiƟg dehnt 
sich die rote Brucit-Hülle ebenfalls weiter nach in-
nen aus, alles zu Ungunsten des hellgrünen, noch 
frischen Olivins solange bis... 

b) ...dieser vollständig aufgebraucht ist; 

c) der Bereich SerpenƟn & MagneƟt zehrt weiter 
den Brucit-Kern auf, dieser verkleinert sich….

d) … bis auch er final von SerpenƟn & MagneƟt 
vollständig „aufgefressen“ wird. Übrig bleiben Ser-
penƟn & MagneƟt mit MagneƟthülle.  



Teil I: Übersicht

4. SituaƟon im Troodos
Im vorliegenden Kapitel werden die für die Bewer-
tung eigener Funde relevanten, aus der Literatur be-
kannten Daten über den Troodos präsenƟert.  Dazu
gehören das lokale ozenaische Krustenprofil , nähe-
re  Erläuterungen zum Modell  der  Supra-SubdukƟ-
onszone und ein für das Verständnis der  Reliefum-
kehr  anschauliches  Exhumierungs-Modell.  Zum
Schluss wird anhand von prakƟschen Beispielen auf
die  Effekte von  SerpenƟnisierung und VerwiƩerung
im Aufschluss kurz eingegangen.

4.1 Krustenprofil unter dem Troodos
Tabelle  4.1  zeigt  das  Tiefenprofil  der  ozeanischen
Kruste im Troodos als Ergebnis einer Bohrung in der
Nähe  des  Mount  Olympos.  Auffällig  ist  die  relaƟv
geringe MächƟgkeit der ozeanischen Kruste von rd.
4 km gegenüber der des „Standard-Modells“ von rd.
6 km (siehe Abb. 3.3). Trotz dieser GeringmächƟg-
keit, die eher für langsam spreizende MORs mit dif-
fuser  Schichtung  typisch  ist, präsenƟert  sich  die
ozeanische  Kruste  deutlich  geschichtet.  Mögliche

Ursache hierfür  ist  eine Dehnung,  die  den  Durch-
bruch eines Diapirs an dieser Stelle  mit ursächlich
begünsƟgt  hat.  Die  angegebenen  Dichten  wurden
der einschlägigen Literatur entnommen.

In  DILEK,  Y., FURNES,  H. (2009) findet sich eine aus-
führliche Zusammenfassung von Strukturdaten über
den Troodos-Ophiolithen, die folgenden Ausführun-
gen lehnen sich stark hieran an.

Übersicht
Der zentrale Kern des Troodos-Ophiolithen nördlich
der Verwerfungszone Arakapas besteht aus serpen-
Ɵnisierten PeridoƟten, überlagert von geschichteten
bis  isotropen  Gabbros,  sheeted  dikes und extrusi-
vem  Gestein.  Die  extrusive  Sequenz  des  Troodos
wird  konform von  Kalk der  oberen Kreide  überla-
gert, die diskordant von pelagischem Kalkstein aus
dem Maastricht bis unterem Eozän und Carbonaten
aus dem oberen Eozän bis Oligozän überdeckt wird.
Ein Riņalk aus dem unteren Miozän und messini-
sche Gips-Evaporit-LagerstäƩen bilden die jüngsten
marinen Sedimentbedeckungen.
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Tabelle 4.1: Profil der ozeanischen 
Kruste unter dem Troodos nach 
TROODOS DEVELOPMENT…. (2013), 
Dichten und Tiefenangaben sind 
nicht maßstäblich dargestellt; 

Quellen:  a) :GIBSON et al (1989), 
b) :TURCOTTE (2014),  c): EVANS 

(2021); 

Daten für die geringmächƟgen 
„Chemical Sediments“ von Layer 1 
wurde vernachlässigt; 

die dunkelgrau hinterlegten Berei-
che (Layer 1-3) werden der ozea-
nischen Kruste, der hellgraue Be-
reich (Layer 4) dem teilserpenƟni-
siertem Oberen Erdmantel („lito-
sphärischer Mantel“) zugeschla-
gen.
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Die  intrusiven und extrusiven Beziehungen kombi-
niert  mit  den  petrologischen  und  geochemischen
Beobachtungen deuten auf eine zweistufige Phase
bei der Entwicklung des Troodos-Ophioliten hin:

1. Stufe: eine früh durch seafloor spreading
gebildet  Ophiolith-Sequenz  („MOR“)  um-
fasst  die obere  plutonische  Suite,  sheeted
dikes und die Lower Pillow Lava (LPL);

2. Stufe: unter dieser jungen ozeanischen Li-
thosphäre bildeten sich anschließend Mag-
makammer(n)  mit basalƟsch- andesiƟscher
Zusammensetzungen, die die mafisch-ultra-
mafischen Kumulate und die depleted Up-
per  Pillow  Lava  Serien  (UPL)  hervorbrach-
ten;  dikes,  die  in  diese UPL  hereinreichen
und  diese  versorgten  zeigen steile  Einbrü-
che und kreuzen die früher gebildeten shee-
ted dikes.

Die Layers im Einzelnen:

Layer 4
Der MantelabschniƩ in Troodos umfasst serpenƟni-
sierte Harzburgite mit assoziierten Lherzolithen und
Duniten  (mit  Chromitlinsen).  Spinell-Lherzolith
kommt im östlich-zentralen Teil des PeridoƟtkörper
im Troodos vor und enthält  zahlreiche Dunitlinsen
und cpx-halƟgen Harzburgit. (Cr# von 0,22–0,28 und
5–7 % cpx). Cpx-armer,  hitzebeständiger  Harzburgit
kommt höher in der Mantelsequenz und knapp un-
terhalb  der etwa  1  km  mächƟgen,  mafisch-ultra-
mafischen Kumulatsequenz vor und zeigt hohe Spi-
nell-Cr#-Werte um 0,32–0,51 und einen niedrigeren
modalen cpx-Anteil  (1,5 %–4,5 %)  gegenüber dem
umgebenden Spinell-Lherzolith. Der Spinell-Lherzo-
lit scheint sich als ResƟt  bei einem Aufschmelzgrad
von  rd.  12%  und  ExtrakƟon  von  MORB-ähnlicher
Schmelze aus einer depleted MORB-ähnlichen Man-
telquelle gebildet zu haben. Dieser Spinell-Lherzolit
PeridoƟt wurde später durch Schmelzen mit kalkal-
kalischer und/oder boniniƟscher  Zusammensetzun-
gen  modifiziert.  Die  dominant  harzburgiƟschen
PeridoƟte bilden den ResƟt nach der  Bildung  von
späten, magmaƟschen Ereignissen. Die Zusammen-

setzung  der  meisten  cpx-Kristalle  in  Harzburgit-
Adern und  Linsen im Spinell-Lherzolith deuten auf
eine leichte REE- und Zr-Anreicherung hin, was auf
den  Einfluss  einer  SubdukƟonszone  hinweist.  Das
unterstützt die These von einer in ihrem Ursprung
als  subdukƟonsinduzierten  Schmelze  im  Spätsta-
dium, die die residualen PeridoƟte durchdringt.

Layer 3
Der  plutonische  Komplex  besteht  aus  zwei  Suiten
von gabbroiden Gesteinen: 

• relaƟv unverformte Plutonite (spätes Stadi-
um)  in  der  unteren  Suite  sind  komposito-
risch und mineralogisch ähnlich wie die un-
terhalb liegenden  mafisch-ultramafischen
Kumulate.  Diese  Gabbros  weisen üblicher-
weise gut erhaltene Kumulatlagen und mag-
maƟsche  Texturen  auf  und  enthalten  an
ihren Rändern Xenolithe  von deformierten
Gabbros.  Aufgrund  ihrer  Pyroxen-Zusam-
mensetzung dieser im Spätstadium entstan-
denen Gabbros der unteren Suite entspre-
chen sie den depleted Oberen Pillow Laven
(OPL). 

• Die Gabbros der unteren Suite liegen intru-
siv in der deformierten, obere Suite vor. Ihre
Zusammensetzung  ähnelt  der  des  sheeted
dike Komplexes und der Unteren Pillow Lava
(LPL).

Layer 2a
Die extrusive Sequenz setzt sich hauptsächlich aus
drei geochemischen Suiten zusammen:

• eine untere  Suite von relaƟv entwickelten
Inselbogen-tholeiiƟschen Laven (IAT),

• eine miƩlere  Suite  von  depleted tholeiiƟ-
schem Inselbogengestein und

• eine  straƟgraphisch  höher  gelegene  Suite
stark verarmten boniniƟschen Gesteins.

Die untere, die miƩlere und obere Suite korrespon-
dieren ungefähr mit der LPL (Lower Pillow Lava) und
der UPL (Upper Pillow Lava) der Extrusionssequenz.
Feinkörnige bis Olivin + Plagioklas-porphyrische, re-
laƟv Ti-reiche Laven (basalƟsche-Andesite, Andesite,
Dazite  mit  MORB-ähnlichen  Verteilungen  wie  von
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primiƟven bis entwickelten Magmen) der LPL-Serie
im  Akaki-Canyon-Gebiet  im  nördlichen  zentralen
Troodos gehen nach oben hin über zu aphyrisch und
olivin-phyrisch, Low-Ti depleted tholeiiƟschen Laven
der UPL-Serie. Die extrusive Sequenz im Margi-Kata-
liondas AbschniƩ weiter östlich im Ophiolithen zeigt
einen  scharfen  Übergang  (lokal  gekennzeichnet
durch eine erosive  Diskordanz)  von der primiƟven
zur entwickelten LPL-Serie, zu extrem niedrig-Ti und
extrem abgereicherten boniniƟschen  Lava mit  ho-
hem  Ca-Gehalt.  Diese  extrem  verarmten boniniƟ-
schen Laven mit hohem Ca-Gehalt kommen auch im
Limassol Forest-Gebiet im Süden vor, angrenzend an
die fossile Arakapas TransformaƟonsstörung. 

Layer 2b
Die sheeted dikes zeigen Zusammensetzungen ähn-
lich denen  der verschiedenen Lavafolgen in der Ex-
trusionssequenz, die Gesteinsarten reichen von Ba-
salt bis Rhyodazit. Die Mehrheit  der sheeted dikes
bestehen aus Basalt und basalƟschem Andesit und
korrelieren geochemisch  mit  der  LPL-Reihe.  Somit
können die sheeted dikes und die LPL-Serie als  das
Produkte  eines  frühen  MagmaƟsmus  währed  des
seafloor spreadings in der Geschichte des Troodos-
Ophioliten  angesehen  werden.  Der  sheeted  dike
Komplex umfasst mehrere tendenziell in ~N-S Rich-
tung  ausgerichtete  strukturelle  Gräben,  die  durch
Blöcke von nach innen abfallenden  dikes und Deh-
nungsstörungen  gebildet  werden.  Sheeted  dikes
sind von den darunter liegenden Gabbros durch ei-
ne Abscherung mit einen niedrigen Winkel getrennt.

4.2 Supra-SubdukƟonszone
Im  Gegensatz  zum  bekannten  Samail-Ophiolithen
des  Hajar-Gebirges  im  Oman,  der  aus  einer  Auf-
schiebung von ozeanischer Kruste zusammen mit ul-
tramafischem  Gestein  aus  dem oberen Erdmantel
auf  die  konƟnentale  Kruste  hervorgegangen  ist,
herrscht  weitestgehend Konsens über  den diapiri-
schen Charakter der Genese für das Troodos Gebir-
ge. Das gilt insbesondere für dessen höchste Erhe-
bung den Mt. Olympos. Weiterhin herrscht Einigkeit
darüber, dass der Schlüssel zum Verständnis der dia-

pirischen Exhumierung in der SerpenƟnisierung von
Mantelmaterial liegt (z. B. MORAG 2016, EVANS 2021).
Als ursächlich für die SerpenƟnisierung des Mantel-
materials  unter  dem Troodos  wird  die  Supra-Sub-
dukƟons-zone (SSZ) rd. 40 km Kilometer südwestlich
vor Zypern angesehen (s. Abb. 2.1 A „Cyprus arc“),
hier wird das notwendige Wasser in Form von Po-
renwasser  und  wasserhalƟgen  Mineralen  in  den
Erdmantel und somit auch unter den Troodos einge-
schleppt. 

Zum Verständnis der Genese des Troodos und seiner
Gesteine reicht daher das Wissen über die Genese
von MORs allein nicht aus. Wie im letzten Unterka-
pitel beschrieben erfordert das AuŌreten von sub-
dukƟonsinduzierten  Gesteinen  und  dem  weiter
oben Gesagtem mindestens einen weiteren funda-
mentalen Mechanismus. Daher wird an dieser Stelle
näher auf das Thema Supra-SubdukƟonszone einge-
gangen.

Zuvor  soll  jedoch  allgemein  auf  den  Einfluss  von
Winkelströmen in einer SubdukƟonszone hingewie-
sen werden. Unter Winkelströmen werden Wärme-
ströme verstanden, die durch die geänderten Tem-
peraturverhältnisse  im  Asthenosphärenkeil  entste-
hen. Abbildung 4.1 zeigt das Schema einer „norma-
len“  SubdukƟonszone  in  Verbindung  zum  Thema
subdukƟonsgebundener MagmaƟsmus.

Die  Schmelzbildung  entsteht  durch  Abgabe  von
Wasser durch die mit der OberplaƩe abtauchenden
Sedimente und Minerale (z. B. SerpenƟnite). Wenn
das Wasser in den heißen Asthenosphärenkeil zwi-
schen  Unter-  und  OberplaƩe  aufsteigt,  kommt es
nach FRISCH & MESCHEDE (2011) typischerweise in ei-
nem Temperaturfenster von 80 – 100 km Tiefe zu
Schmelzbildung. Das „nasse“ Mantelmaterial (bis zu
6 % H2O) hat einen Solidus von typisch 1.000 °C, bei
trockenem Mantelmaterial (z.B. MORB < 0,4% H2O)
liegt dieser bei rd. 1.400 °C. Wegen der abtauchen-
den  PlaƩe  wird  der  Wärmestrom  unterhalb  der
Kruste  gestört.  Der  entstandene  Winkelstrom  im
Asthenosphärenkeil  liefert  räumlich  begrenzt  die
notwendigen hohen Temperaturen für den Schmelz-
prozess.
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Mit Hilfe der Skizzen in Abbildung 4.2 wird das Prin-
zip einer Supra-SubdukƟonszone (SSZ)  von ozeani-
scher Kruste erklärt. Grundsätzlich müssen verschie-
dene  Bedingungen  für  die  IniƟierung  von  Supra-
SubdukƟonszonen innerhalb ozeanischer Kruste un-
terschieden werden.  Zunächst  muss  wie  bei  einer
„normalen“ SubdukƟon der Bruch und dann das Ab-
tauchen von vorhandener ozeanischer Kruste iniƟ-
iert  werden.  Bei  einer  Supra-SubdukƟonszone
kommt gegenüber einer „normalen“ SubdukƟonszo-
ne ein sehr hohes Alter und damit eine hohe Dichte
der  ozeanischen Kruste  als  notwendige Bedingung
hinzu.

Abbildung 4.2 oben:
KonƟnent 1 bewegt sich auf KonƟnent 2 zu, dazwi-
schen befindet sich „alte“ ozeanische Kruste. Durch
den Druck der aufeinander zu driŌenden KonƟnent
wird die Kruste zunächst gestaucht.

Abbildung 4.2 MiƩe:
Der jetzt greifende Mechanismus liegt im Alter der
ozeanischen  Kruste  begründet.  Junge  Kruste
„schwimmt“  aufgrund  der  Dichteverhältnisse  auf
der Lithosphäre. Mit zunehmendem Alter der Kruste
nimmt wegen  der  konƟnuierlichen Kühlung  durch
das Ozeanwasser die Dichte der Kruste zu. Die Krus-
te bricht, begünsƟgt auch durch den Druck der sich

aufeinander  zu  bewe-
genden KonƟnent z. B.
an  einer  älteren
Schwächezone,  und
sinkt  auf  einer  Seite
wegen  ihrer  höheren
Dichte  gegenüber  der
Manteldichte  in  die
Asthenosphäre  ab.  In

dem  hier  gewählten
Beispiel  schiebt  sich
die Kruste auf der Seite
von KonƟnent 1  unter
den  Teil  der  ozeani-
schen  Kruste,  die  mit
KonƟnent 2 verbunden
ist.  Das  parƟelle  Auf-
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Abb. 4.1: skizzierte thermische Verhältnisse einer „klassischenen“ SubdukƟonszone; 
hervorgerufen durch den Winkelstrom überschreitet die Temperatur typischerweise 
in einer Tiefe von 80 – 100 km den Solidus des „nassen“ Mantelmaterials, es kommt 
zur Teilaufschmelzung im Asthenosphärenkeil;
blaue Pfeile: Abgabe von Wasser durch die abtauchende PlaƩe;
graue Ellipse: Bereich der Teilaufschmelzung (parƟal melƟng). 
  © verändert nach: „available via license: CreaƟve Commons AƩribuƟon 4.0 InternaƟonal; ConƟnental versus  
       oceanic subducƟon zones - Available from: hƩps://www.researchgate. net/figure /A-schemaƟc-cartoon- for-the- 
       thermal- structure-of-subducƟon-zones-Modified-aŌer-Leng_fig2_306072657 [accessed 2 Jul, 2023]“ 

Abb. 4.2: Prinzipskizze einer Supra-SubdukƟonszone 
bei „alter“ ozeanischer Kruste; 
weiße Pfeile: Geschwindigkeiten;
rote Pfeile: thermische Winkelströme;
blaue Pfeile: Abgabe von Wasser durch die 
abtauchende PlaƩe;
schwarze Ellipsen: parƟelle Schmelzzonen 
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schmelzen im Mantelkeil erfolgt wie bei einer weiter
oben beschriebenen „normalen“ SubdukƟonszone.
Die untertauchende, kalte ozeanische Kruste verän-
dert  die  thermischen  Verhältnisse  innerhalb  des
Mantels, es entstehen sekundäre KonvekƟonszellen.
Insbesondere die Winkelströme erzeugen bei ihrer
Rückwärtsbewegung an der Oberfläche der kalten,
abtauchenden PlaƩe für höhere Temperaturen. Im
Zusammenspiel mit der Freisetzung von Fluiden aus
der untertauchenden OberplaƩe heraus erfolgt eine
Teilaufschmelzung im Mantelbereich, da die Fluide
den Solidus z.B. durch aggressive OH- - Gruppen ver-
mindern, den Mineralverbund angreifen und zerset-
zen. So entstehen Inselbogenbasalte. Weiterhin trig-
gern  die  freigesetzten  Fluide  metamorphose  Vor-
gänge wie SerpenƟnisierung von Mantelmaterial.

Abbildung 4.2 unten:
Bei  sehr  alter  ozeanischer  Kruste  liegt  die  Dichte
deutlich  über  derjenigen  der  Asthenosphäre.  Die
„schwere“  untergetauchte  Kruste  zieht  mit  wach-
sender Tiefe und damit höherer Masse immer stär-
ker an dem noch auf der Asthenosphäre aufliegen-
den Teil. Was zur Folge hat, dass der Slab durch sein
Eigengewicht  stärker  zurückschwingt  und  immer
steiler  abtaucht.  Durch  die  dadurch  entstandene
Sogwirkung erfolgt  u.  a.  eine  Dehnung  und damit
Ausdünnung  der  darüber  liegenden  ozeanischen
Kruste.  Im Extremfall  geht  diese  Dehnung  soweit,
dass  die  Kruste  aufreißt  und  parƟelles  Schmelzen
durch Druckentlastung  einsetzt.  Spätestens in  die-
sem Zustand bildet sich neue ozeanische Kruste. Das
Temperaturfenster  einer  „normalen“  SubdukƟons-
zone“ liefert wegen der Steilheit der untertauchen-
den PlaƩe nur geringere Beiträge zur Teilaufschmel-
zung. 

Die wichƟgsten Unterschiede einer SSZ im Vergleich
zu einer „normalen“ SubdukƟonszone kurz zusam-
mengefasst:

• deutlich niedrigeres Temperaturregime 
durch 

◦ großen Winkel des Asthenosphärenkeils
(Mantelströme weniger „gestaucht“);

◦ keine aus der Tiefe des Erdmantels auf-
steigendes  Magma mit hohen Tempera-
turen wie bei einem MOR, es wird wenn
überhaupt  ausschließlich  vorhandenes
Mantelmaterial  unter  der  ozeanischen
Kruste parƟell aufgeschmolzen;

• mögliche  Bildung  von  neuer  ozeanischer
Kruste im Extremfall bei Teilschmelze durch
Druckentlastung;

• massive  Spreizung  der  ozeanischen  Kruste
und Ausdünnung im Backarc-Bereich;

4.3 Alter ozeanischer Kruste im östl. MiƩelmeer

Im Anschluss an das letzte Kapitel stellt sich natür-
lich sofort die Frage, mit welchem Alter der ozeani-
schen Kruste und damit mit welchem SubdukƟons-
typ hat man es im Umfeld des Troodos zu tun. Abbil-
dung 4.3 zeigt das Alter der ozeanischen Krusten auf
der Erde. Die miƩels Tiefenbohrungen festgestellten
Bildungsalter liegen typischerweise bei maximal 200
Mio a  im Jura, das DurchschniƩsalter bei rd. 80 Mio
a. Einzige Ausnahme hierbei bildet das östliche Mit-
telmeer: hier wurden AltersdaƟerungen von rd. 280
Mio a (Perm) ermiƩelt (lila in Abb. 4.3). 

Damit  erklärt  sich  die  mehrfach  angesprochene
Temperaturobergrenze von rd. 500 °C für die meta-
morphosen Prozesse im Troodos. Im Umfeld von Zy-
pern liegt als Ausgangsprodukt extrem alte ozeani-
sche Kruste vor, die ältesten akƟven Ozeankrusten,
die bisher auf der Erde entdeckt wurden. Die dorƟ-
gen SubdukƟonszonen, die wegen der Kompression
durch die NorddriŌ der Afrikanischen PlaƩe iniƟiert
wurden, werden allesamt als Supra-SubdukƟonszo-
nen ausgebildet sein. Entsprechend dem letzten Un-
terkapitel werden sie bei deutlich niedrigeren „Be-
triebstemperaturen“ gegenüber z.B. einem MOR ge-
arbeitet haben: Wassereintrag ja aber bei modera-
ten Temperaturen.
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4.3 Reliefumkehr im Aufschluss
Um die Reliefumkehr im Troodos zu verstehen, wird
die  Entstehungsgeschichte  des  Troodos  in  Anleh-
nung an SIEBERT (2012) stark verkürzt geschildert:

• die Geschichte des Troodos setzt mit der Bil-
dung ozeanischer Kruste der Neothetys vor
rd. 280 Mio a ab der späten Trias auf;

• vor ca. 100 Mio a beginnt die Afrikanische
PlaƩe als Folge des Zerfalls von Pangäa und
der Öffnung des SüdatlanƟks nach Norden
zu driŌen;

• diese NorddriŌ hat die SubdukƟon afrikani-
scher  ozeanischer  Kruste  unter  eurasische
ozeanische  Kruste  angestoßen;  wegen  des
hohen  Alters  der  Kruste  und  damit  spezi-
fisch  hoher  Dichte  bildet  sich  eine  Supra-
SubdukƟonszone  aus,  reißt  vor  92  bis  90
Mio a auf und entwickelt oberhalb der ab-

sinkenden  PlaƩe  neue
ozeanische  Kruste,  den
späteren Troodos; in Ab-
bildung  4.2  entspricht
dies  etwa  der  unteren
Skizze

• der  Verbrauch  ozeani-
schen  Krustenmaterials
setzte  sich  dann  aber
nicht  an  dieser  Stelle
fort,  sondern  weiter
nördlich  am  konƟnenta-
len  Rand  der  anatoli-
schen PlaƩe;

• die Tethys wird durch die
NorddriŌ  der  Afrikani-
schen  PlaƩe  weiter  zu-
sammengeschoben,  der
Troodos  erodiert  konƟ-
nuierlich;

• vor  rd.  5,5  Mio a  steigt
der  Troodos-Kern  diapi-
risch  schnell  und  heŌig

auf,  ursächlich durch den AufsƟeg von Ɵe-
fem Mantelmaterial angetrieben; der Auslö-
ser für den diapirischen AufsƟeg wird in der
ReakƟvierung der südlich vor Zypern gelege-
nen SSZ  aus  der  Kreidezeit  gesehen:  nach
der  vollständigen  SubdukƟon  der  ozeani-
schen Kruste zwischen Troodos und Anatoli-
scher PlaƩe sƟeß der Troodos-Komplex mit
dem  Rand  des  heuƟgen  Kyrenia-Gebirges
zusammen, was die weitere SubdukƟon blo-
ckierte; die Spannung durch die fortdauern-
de NorddriŌ der Afrikanischen PlaƩe mußte
sich irgendwo entladen, was durch die Re-
akƟvierung der SSZ vor Zypern erfolgte.

Dieser schnelle und heŌige AufsƟeg ist die Ursache
für die heute zu beobachtende Reliefumkehr im Tro-
odos-Gebirge. 

Die SubdukƟon dauert wegen der konƟnuierlichen
NorddriŌ der Afrikanischen PlaƩe und der Kollision
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Abb. 4.3: Alter akƟver ozeanischer Kruste. 
© Von Muller, R.D., M. Sdrolias, C. Gaina, and W.R. Roest (2008) Age, spreading rates and 
spreading symmetry of the world&#039;s ocean crust, Geochem. Geophys. Geosyst., 9, 
Q04006, doi:10.1029/2007GC001743. Labelling of the Ɵmeline by Sciencia58 - File:Age of 
oceanic lithosphere.jpg Source 
hƩp://www.ngdc.noaa.gov/mgg/ocean_age/ocean_age_2008.html; NaƟonal Geophysical 
Data Center, NaƟonal Oceanic and Atmospheric AdministraƟon, U.S. Department of 
Commerce, hƩp://www.ngdc.noaa.gov, CC BY 3.0, 
hƩps://commons.wikimedia.org/w/index.php?curid=83751112
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mit der Anatolischen PlaƩe noch heute an, die Krus-
te unterliegt damit einer erheblichen Kompression.
Zusammen mit dem hohen Alter der Kruste sind alle
Bedingungen  einer  Supra-SubdukƟonszone  erfüllt.
Wegen  einer  fehlenden,  ausgeprägten  back-arc
Spreizung ist der Zusatnd für die Bildung eines neu-
en MORs noch nicht erreicht.

Neueren  Schätzungen  zufolge  liegt  die  Oberseite
der subduzierten PlaƩe zwischen 13 km und 40 km
unterhalb  der  höchsten  Erhebung  des  Troodos
(EVANS 2021). Die Ausprägung dieser SubdukƟonszo-
ne  südlich  vor  Zypern  als  Supra-SubdukƟonszone
(SSZ)  ist  wegen  deren  spezifischen  EigenschaŌen
wie  bereits  beschrieben  für  das  Verständnis  des
Troodos UpliŌs  von fundamentaler  Bedeutung:  ei-
nerseits liefert sie das für die SerpenƟnisierung von
Mantelmaterial  notwendige  Wasser  und  anderer-
seits sorgt sie durch den Saugeffekt aufgrund des für
SSZ charakterisƟschen Zurückschwingens der unter-
tauchenden PlaƩe für eine AkƟvierung von Schwä-
chezonen im forearc-Bereich der darüber liegenden
Kruste, durch die der Diapir aufsteigen kann. Außer-
dem laufen alle Prozesse bei moderaten Temperatu-
ren bis maximal rd. 500 °C ab, da kein aus der Tiefe
des Erdmantels  aufsteigendes,  heißes  Magma wie
z.B. bei MORs involviert ist, sondern ausschließlich
unterhalb der ozeanischen Kruste vorhandenes Ma-
terial aufgeschmolzen wird.

SerpenƟnisierungsreakƟonen  zwischen  Mantelge-
stein und Wasser unter erhöhter Temperatur führen
zu Ɵefgreifenden Veränderungen der physikalischen
EigenschaŌen der PeridoƟte, insbesondere zu einer
signifikanten RedukƟon der Dichte bei gleichzeiƟger
Volumenvergrößerung (EVANS 2021). Die beiden Ef-
fekte führen zu der beobachteten Exhumierung: ei-
nerseits  erzeugt eine  reduzierte,  niedrigere Dichte
im Mantel bzgl. des darüber liegenden, dann dich-
teren Materials der Kruste einen Dichtekontrast, der
je nach Größe als Antrieb für diapirische AkƟvitäten
dienen kann, und andererseits muss die Volumenex-
pansion zusätzlich für  eine  großflächige Anhebung
des darüber liegenden Gesteins verantwortlich ge-
macht werden.

Die folgenden Ausführungen zeigen die grundsätzli-
chen Vorgänge bei der Exhumierung des Mt. Olym-
pos. Die Berechnungen basieren auf der bekannten
„2-dimensionalen viskosen Rayleigh-Taylor Instabili-
tät“ (TURCOTTE 2014), die für die hiesige Anwendung
noch erweitert  werden musste.  Deren genaue Be-
schreibung und die der durchgeführten SimulaƟon
findet sich in „Teil IV:  UpliŌ des Troodos Massivs“.
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ein labiler Systemzustand ist durch den posiƟven 
Dichtekontrast (ρKruste – ρserp. Harzburgit) entstanden; Aus-

gleichsvorgänge haben noch nicht staƩgefunden.

Abb. 4.4 unten: aufgrund einer IniƟalisierung be-
wegt sich das labile System unauĬaltsam in Rich-
tung eines stabilen Zustands: der Diapir mit der Gip-
felhöhe h(t) = z(0,t aus serpenƟnisiertem Harzburgit 
steigt in +z- Richtung auf (Pfeil bei x = 0), dichteres 
Krustenmaterial bewegt sich an den Rändern gravi-
taƟv in -z-Richtung nach unten; 
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Ausgangspunkt ist die in Abb. 4.4 oben dargestellte
Dichteinversion:  durch  die  SerpenƟnisierung  von
Harzburgit liegt die Dichte der unterliegenden Lage
mit  2,7  g/cm3 (Layer  4)  merklich niedriger als  die
miƩlere Dichte der aufliegenden ozeanischen Kruste
mit rd. 2,95 g/cm3 (Layer 1-3). Dieses System ist in-
stabil.  Durch  einen äußeren,  ausreichend energie-
reichen Anstoß angeregt kippt das System aus sei-
ner labilen SituaƟon und bewegt sich unauĬaltsam
in Richtung eines stabilen Zustands, der diapirische
AufsƟeg des Liegenden beginnt. In einer Ausgleichs-
bewegung wird dichteres Material an den Rändern
in -z-Richtung gravitaƟv nachgeführt.

In Abbildung 4.5 findet sich eine SimulaƟon für die
zeitliche und räumliche Hebung des Mt.  Olympos,
vom Beginn vor rd. 5,5 mio a bis heute. Beim UpliŌ
des  Diapirs  aus  serpenƟnisiertem Harzburgit  wer-
den  nacheinander  die  Schichten  der  ozeanischen
Kruste  durchstoßen.  Durch die  Aufwärtsbewegung

des  Diapirs  wird  Material  dieser  Layer  mitgenom-
men, aus den unteren Lagen zuerst und beim weite-
ren AufsƟeg dann auch aus den darüber liegenden,
oberen Lagen und final abgelagert, so dass heute im
Aufschluss Lageninversion vorliegt: Material der un-
tersten Lage aus serpenƟnisiertem Harzburgit findet
sich  hoch  oben  am  Mt.  Olympos  in  rd.  2.000  m
Höhe und die obersten Lagen der ozeanischen Krus-
te wie Sedimente und Laven am Sockel des Gebir-
ges.

Die Skizzen in Abbildung 4.6  sollen das Prinzip der
Lageninversion noch einmal verdeutlichen.

4.4 Lithologie des Troodos 
Abbildung  4.7  zeigt  in  einen  QuerschniƩ  von  SW
nach  NW  die  Lithologie  des  Troodos-Massivs.  Es
kann die gesamte Sequenz eines klassischen MOR in
Reliefumkehr beobachtet werden:

• der Mantelanteil besteht aus serpenƟnisier-
tem Harzburgit (Layer 4), der von Pyroxenit-
gängen durchschniƩen wird und eingelager-
te  Dunit/Chromit-Linsen enthält;  am unte-
ren Ende verläuŌ die petrologische Moho.

• Darunter  liegen  ultramafische  Kumulate
(Layer  3)  wie  Dunite,  Wehrlite,  Pyroxenite
und  Gabbros  in  lagiger  und  isotropischer
Form; Intrusionen von Dioriten und Plagio-
graniten treten auf.
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Abb. 4.6: Lageninversion (schemaƟsch) im Troodos 
(„Fische oben → Fische unten“); 

links: „Standard“- ozean. Kruste, rechts: inverƟerte 
Schichten im Troodos.

Abb. 4.5: SimulaƟon für die geometrische und zeitli-
che Entwicklung des Diapirs z(x,t) im lateralen Be-
reich ±λ/4 von der IniƟalisierung vor 5,5 ma bis zum 
SƟllstand (≈ heute);

grüne Kurve: iniƟale Hebung bei t = 0;
rote Kurve: Endzustand der Hebung bei SƟllstand;
durchgezogene, schwarze Kurven zeigen den Zu-
stand nach jeweils 1 Ma, beginnend nach der iniƟa-
len Hebung, die gestrichelten Kurven haben einen 
zeitlichen Abstand von 0,25 Ma;
das skizzierte Höhenverhältnis von Ozean zu Atmo-
sphäre repräsenƟert den rezenten Zustand.
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• Der  Sheeted Dike Komplex  (Layer 2b)  um-
fasst eine Vielzahl von Gesteinen – von Ba-
salten  bis  zu  Rhyodaziten,  wobei  Basalte
und basalƟsche Andesite vorherrschen.

• Die  darunterliegenden  Kissenlaven  (Layer
2a) lassen sich in Upper und Lower Pillow
Laven  einteilen,  die  Zusammensetzung
reicht von Basalten über Andesiten bis hin
zu Daziten.

• Layer 1 zeigt sich in Form von Ablagerungen
aus der oberen Kreidezeit; auf ihnen liegen
pelagische  Kalksteine aus  dem Maastricht-
des unteren Eozäns und Karbonate aus dem
oberen Eozän-Oligozän. Die jüngsten mari-
nen Sedimente sind Riņalke aus dem unte-
ren Miozän  und  Gips-Evaporit-LagerstäƩen
(Messinian).

Die  Abbildung  4.8  zeigt  in  Kartendarstellung  den
vollständigen MOR unter Zypern (s. Tabelle 4.1) im
Troodos in Reliefumkehr : von der Ebene kommend
(Layer 1 „Sedimente“) erreicht man das Gebiet der
Pillow-Laven  (Layer  2a),  weiter  höher  in  Richtung
Gipfel  wird  der  Sheeted  Dyke Complex (Layer  2b)
„Diabase“  durchquert.  Noch weiter  höher  werden
die  Cumulate Rocks  (Layer  3) „Plutonite“  erreicht.
Im direkten Gipfelumfeld des Mt. Olympos liegt die
Mantelsequenz (Layer 4) „Mantel“ vor. Alle genann-
ten Schichten sind aufgeschlossen.
Der Arakapas-Verwerfungsgürtel stellt eine langge-
streckte, fossile Ost-West-Bruchzone dar, in der ein
stark brekziöser Untergrund aus Meereskruste von
einer Vielzahl  mafischer Vulkangesteine und klasƟ-
scher  Sedimente überlagert  wird  (SIMONIAN 1978).

Das Gebiet südlich der Verwerfung wird als Limassol
Forest  bezeichnet  und  hat  eine  eigene  Entwick-
lungsgeschichte, auf die an dieser Stelle nicht näher
eingegangen wird. 
Hier  noch einmal die Zuordnung der  Schichten zu
den  Troodos-Entwicklungsstufen  entsprechend  Ka-
pitel  4.1,  wodurch  sich  direkt  das  AuŌreten  be-
sƟmmter Gesteine wie z.B. Inselbogenbasalt erklärt:

Stufe 1 (MOR-Bildung, 280 mio a):

• obere plutonische Suite,

• sheeted dikes,

• Lower Pillow Lava (LPL),

Stufe 2 (grob: ReakƟvierung SSZ vor rd. 90 mio a):

• mafisch-ultramafische Kumulate,

• depleted Upper Pillow Lava (UPL),
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Abb. 4.7: struktureller QuerschniƩ des Troodos von SW nach NE.
aus BUKALA (2016) unter der Lizenz (CC BY-NC-ND 4.0)

Abb. 4.8: Reliefumkehr im Troodos in „Kartendar-
stellung“; das Inlet zeigt die Lage des Troodos-
Ophiolithen auf Zypern; Bezeichnungen s. Tabelle 4;
Bemerkung: die schwarze Linie markiert die Araka-
pas-Transformstörung.
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• entsprechende dikes, die in diese hineinrei-
chen und versorgt haben.

4.5 Merkmale im Aufschluss
4.5.1 SerpenƟnisierung

Bei  der  SerpenƟnisierung  werden  große  Mengen
von Wasser in das Gestein aufgenommen, die beste-
henden Strukturen zerstört und die  Dichte von 3,3
auf 2,7 g / cm3 reduziert bei gleichzeiƟger Volumen-
erhöhung in der Größenordnung von 30-40 %. Auf-
grund der Dichtereduzierung ist wie gezeigt serpen-
Ɵnisiertes  Mantelgestein  im Gesteinskörper aufge-
sƟegen.

Im östlichenTroodos wird eine SerpenƟnisierung des
Harzburgits von 50 – 80 % angenommen. Der hohe
SerpenƟnisierungsgrad wird durch die beschriebene
Bildungshistorie erklärt: die niedrigen Temperaturen
an der der Insel vorgelagerten Supra- SubdukƟons-
zone ohne Kontakt mit heißem Mantelmaterial er-
möglichen die SerpenƟnitbildung in hohem Maße.
Höhere  Temperaturen  von  1.200  °C  wie  bei  der
MOR-Bildung müßten Minerale der Amphiboliƞazi-
es und Talk in großem Umfang hervorbringen, was
aber bisher nicht bekannt ist.

Die  MagneƟt  bildenden  chemischen  ReakƟonen
produzieren Wasserstoffgas unter anaeroben Bedin-
gungen Ɵef im Mantel. Karbonate und Sulfate wer-
den anschließend durch Wasserstoff reduziert und
bilden  Methan  und  Schwefelwasserstoff.  Wasser-
stoff, Methan und Schwefelwasserstoff liefern Ener-
giequellen für  z.B.  chemotrophe  Mikroorganismen
in  der  Tiefsee.  Die  Minerale  Klinopyroxen,  Antho-
phyllit  und Cummingtonit  sind  von  den Umwand-
lungsvorgängen weniger betroffen und erleiden sie
allenfalls zu einem späten Zeitpunkt der Gesteinsbil-
dung. 

Bemerkung: 

Durch weitere Vorgänge (Metasomatose ≡ Verdrän-
gung,  Material  eines  Gesteins wird durch  anderes
Material ersetzt) können neue Minerale (u.a. Karbo-
nate) bzw. entsprechende Begleitgesteine entstehen

(z.B. Ophicalcit durch CO2-Metasomatose, bis hin zu
reinen Magnesit- und Dolomit-Gesteinen).

SerpenƟnisierung erfolgt  in  ultrabasischen  Gestei-
nen  und  erfasst  Olivin,  Pyroxene  und  Amphibole,
welche  in  SerpenƟn  umgewandelt  werden.  Dabei
müssen Fe2+,  Mg2+ und Ca2+-Ionen freigesetzt  wer-
den;  gleichzeiƟg  wird  Kieselsäure  frei.  Zusammen
mit der Bildung von SerpenƟn entstehen daher häu-
fig MagneƟt, Carbonate (Magnesit, Ankerit, Siderit)
und  Quarzcarbonatgesteine  (Listenwänite).  Da  die
Ausgangsminerale  ein  wesentlich  dichteres  GiƩer
als  SerpenƟn  aufweisen,  muss  neben  Platznahme
durch einen diapirischen AufsƟeg ein bedeutender
Gehalt an Kieselsäure abgeführt werden, um die Vo-
lumenzunahme  auszugleichen.  SerpenƟniƟsierung
erfolgt daher nur bei Druckentlastung.

4.5.2 Unterscheidung SerpenƟnit / serpenƟnisier-
ter PeridoƟt

Die SerpenƟnisierung ist wie beschrieben ein geolo-
gischer, niederig pT-metamorpher Prozess unter Be-
dingungen der Grünschieferfazies  (< 500 °C,  < 0,9
GPa), wobei unter Anwesenheit von Wasser das Oli-
vin in  andere ultramafische Gesteine des  Erdman-
tels umgewandelt wird. Das Mineral SerpenƟn hat
eine  eigene  Struktur  ggü.  dem  Ausgangsmaterial
wie z. B. Harzburgit und hat dieses vollständig um-
gewandelt. Schon bei geringer HydraƟsierung über-
deckt  die  Schwärzung  des  feinverteilten,  bei  der
Metamorphose entstehenden MagneƟts die Trans-
parenz und Farbe des  Olivins.  Die  Unterscheidung
zwischen  vollständig  und  teilweise  SerpenƟnisie-
rung im unverwiƩerten Gestein ist schwierig. Ange-
wiƩerte  Gesteinsoberflächen  jedoch  ermöglichen
ein einfaches Erkennen von Reliktolivin, der anders
als SerpenƟn von der Oberfläche und von den Klüf-
ten  aus  gelblich-bräunlich  anwiƩert  (s.  VerwiƩe-
rungsrinde);  reines  SerpenƟnit-Gestein  (=  eigene
Struktur) hingegen hat grünlch-bläuliche Farbe und
bleicht höchstens oberflächennah fahl-grau bis weiß
aus.
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4.5.3 VerwiƩerungsrinde

VerwiƩerungsrinden sind dünne Krusten von Mine-
ralen,  die sich an  freien,  der  VerwiƩerung  ausge-
setzten Flächen eines Gesteins oder an KlüŌen bil-
den  können.  Sie  bestehen  meistens  aus  Eisenoxi-
den, Braunstein (MnO2), Gips oder Karbonat.

Ihre Entstehung wird auf den Transport von gelös-
tem Eisen, Mangan und anderen Stoffen durch Si-
ckerwasser  zurückgeführt.  Die  gelösten  Minerale
scheiden sich beim Verdunsten des Wassers an der
Oberfläche des Gesteins ab und bildet eine nur we-
nige  Millimeter  dicke,  oŌ  sehr  harte  Kruste.  Der
Stoŏransport durch Sickerwasser kann zur EnƞesƟ-
gung  und  teilweisen  Auflösung  des  Ursprungsge-
steins führen.

Bei  stellenweiser  Zerstörung  der  Kruste  kann  das
Gestein  durch  Wind,  Wasser  und  Eis  ausgeräumt
werden. Die dabei entstehenden Tafoni können sehr
unterschiedliche Form aufweisen, kugelige oder el-
lipsoide Formen überwiegen jedoch.

Bei  PeridoƟten  wird  die  im  Gelände  beobachtete
braune  bzw.  rote  Farbe  der  VerwiƩerungskruste
durch VerwiƩerung von Olivin erzeugt. Diese Farbe
resulƟert  aus  OberflächenverwiƩerungen,  die  das
Eisen in Olivin in gemäßigten Klimazonen oxidieren
(braun). In Plutoniten zeigt Olivin eine blassgelbe bis
fast  farblose  Farbe,  angewiƩert  hingegen wirkt  es
gelbbraun.  VerwiƩerungen  in  tropischen  Klimazo-
nen erzeugen Ɵefrote Böden (HämaƟt bis Limonit).

31

 



5. Aufschlüsse

5. Aufschlüsse
Es gibt eine Vielzahl von Aufschlüssen im Troodos,
vor allem in den höheren Lagen. Deshalb wird aus-

schließlich auf die besuchten Aufschlüsse eingegan-
gen. Abbildung 5.1 gibt eine Übersicht über die an-
gefahrenen  Aufschlüsse  im südwestlichen  Teil  des
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Abb. 5.1: besuchte Aufschlüsse im westlichen Troodos; Aufschluss „E“ ist nicht gezeigt, er befindet sich rd. 2 
km östlich des Troodos-Square (rechts außerhalb des Bildes).
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Mt. Olympos-Komplexes. Die angegebenen Mineral-
verteilungen sind als dominante und nicht als aus-
schließliche Vorkommen zu verstehen. 

An dieser Stelle sei ein Hinweis erlaubt: die Straßen-
verläufe in der Originaldarstellung des GSD stellten
sich als „zu grob“ und damit für den Exkursionsge-
brauch als teilweise ungeeignet dar. 

Das besammelte Gebiet umfasst rd. 50 km², es wird
im Norden annähernd durch die OrtschaŌ Prodro-
mos, im Osten durch den Troodos Square, im Süden
durch Foini und im Osten durch Agios Dimitrios ein-
gegrenzt.

Die  Aufschlüsse  wurden  zwischen  2017 und 2022
bei 5 Aufenthalten auf der Insel teils mehrfach be-
sucht. Aufschluss „E“ wird in der Karte nicht gezeigt,
er befindet sich rd. 2 km östlich des Troodos-Square
(rechts außerhalb Abb.  5.1)  und häƩe die  Karten-
auflösung nur unnöƟg verschlechtert. Bis auf Fund-
punkt „D“ (Artemis Trail) handelt es sich ausschließ-
lich um Straßenaufschlüsse.

Die folgenden Bilder zeigen Beispiele für Aufschlüss-
e mit für die jeweiligen Gesteine typischen Merkma-
le. 
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Abb. 5.2: Straßenaufschluss „I“ zeigt den für Gab-
bro-Aufschlüsse typischen, feinen VerwiƩerungsgrus 
 am Hangauslauf.

Abb. 5.4: Blick auf den Artemis-Trail (Schleife „D“); 
Harzburgite und Dunite erscheinen wegen ihrer 
VerwiƩerungsrinde  dunkel gelb bis braun.

Abb. 5.3: im Aufschluss „H“ ist die VerwiƩerung der 
Gabbros deutlich weiter fortgeschriƩen: Berge von 
VerwiƩerungsgrus  liegen im Hangauslauf, die offen 
liegenden Gesteine sind rundverwiƩert.


