C‘ U q NIEDERSACHSISCHE STAATS- UND
-~ L UNIVERSITATSBIBLIOTHEK GOTTINGEN

Werk

Jahr: 1984

Kollektion: fid.geo

Signatur: 8 Z NAT 2148:54

Digitalisiert: Niedersachsische Staats- und Universitatsbibliothek Géttingen
Werk Id: PPN1015067948_0054

PURL: http://resolver.sub.uni-goettingen.de/purl?PPN1015067948_0054

LOG Id: LOG_0022
LOG Titel: Die thermische Evolution der Erde
LOG Typ: article

Ubergeordnetes Werk

Werk Id: PPN1015067948
PURL: http://resolver.sub.uni-goettingen.de/purl?PPN1015067948
OPAC: http://opac.sub.uni-goettingen.de/DB=1/PPN?PPN=1015067948

Terms and Conditions

The Goettingen State and University Library provides access to digitized documents strictly for noncommercial educational,
research and private purposes and makes no warranty with regard to their use for other purposes. Some of our collections
are protected by copyright. Publication and/or broadcast in any form (including electronic) requires prior written permission
from the Goettingen State- and University Library.

Each copy of any part of this document must contain there Terms and Conditions. With the usage of the library's online
system to access or download a digitized document you accept the Terms and Conditions.

Reproductions of material on the web site may not be made for or donated to other repositories, nor may be further
reproduced without written permission from the Goettingen State- and University Library.

For reproduction requests and permissions, please contact us. If citing materials, please give proper attribution of the
source.

Contact

Niedersachsische Staats- und Universitatsbibliothek Gottingen
Georg-August-Universitat Gottingen

Platz der Gottinger Sieben 1

37073 Géttingen

Germany

Email: gdz@sub.uni-goettingen.de


mailto:gdz@sub.uni-goettingen.de

J Geophys (1984) 54:77-96

Review article

Die Thermische Evolution der Erde

Thermal evolution of the earth

T. Spohn

Journal of
Geophysics

Institut fiir Meteorologie und Geophysik, Johann-Wolfgang-Goethe-Universitat,

FeldbergstraBe 47, D-6000 Frankfurt, BRD

Zusammenfassung. Die Abkiihlrate der Erde wird bestimmt
durch a) die Warmeiibertragungseigenschaften der Mantel-
konvektion, b) die Rate der Warmeerzeugung in der Erde
und c) durch den urspriinglichen Warmeinhalt nach Entste-
hung der Erde aus dem solaren Urnebel. Der urspriingliche
Wirmeinhalt betrug etwa 103! J. Die Rate der Wirmeer-
zeugung durch Zerfall radioaktiver Isotope betrigt heute
2-3-10'* W, etwa 50-75% des gegenwirtigen Oberfldchen-
wirmeflusses, und hat wahrend der Erdgeschichte um eine
GroBenordnung abgenommen. Latente Warme und Gravi-
tationsenergie, die wahrend der Differentiation des Kerns
freigesetzt werden, tragen etwa 102 W zum Wirmebudget
bei. Bei geschichteter Mantelkonvektion (oberer und
unterer Mantel) bestimmen die Warmeiibertragungseigen-
schaften des oberen, bei den ganzen Mantel durchgreifender
Konvektion die des gesamten Mantels die Abkiihlrate. Aus
den Verhéltnissen der Schichtméchtigkeiten und dem An-
wachsen der Nusseltzahl Nu mit der Rayleighzahl Ra folgt,
daB eine Erde mit chemisch homogenem Mantel erheblich
schneller abkiihlt als eine chemisch geschichtete Erde. Der
WirmeiiberschuB3 des geschichteten Modells befindet sich
im unteren Mantel und im Kern. Die hohe Viskositdt des
unteren Mantels von wenigstens 10%! Pa s ist daher am
ehesten mit durchgreifender Mantelkonvektion vereinbar.
Die Abkiihlrate des Kerns und damit die Wachstumsrate
des inneren Kerns sind gleichfalls von dem Wéarmeiibertra-
gungsvermogen der Mantelkonvektion bestimmt. Evolu-
tionsrechnungen mit einfacher Nu-Ra-Parametrisierung des
konvektiven Wérmetransports ergeben, unabhéngig von
der Schichtung der Mantelkonvektion, ein Alter des inneren
Kerns von 2-3 Ga. Da das Alter des Magnetfeldes wenig-
stens 3,5 Ga betrégt, ist der Geodynamo in frithen Stadien
der Erdgeschichte wahrscheinlich durch thermische Kon-
vektion danach (auch) durch chemische Konvektion betrie-
ben worden. In einem vollstindig geschmolzenen Kern
ohne innere Wirmequellen kann thermische Konvektion
nicht wihrend des gesamten Alters des Sonnensystems auf-
recht erhalten werden, da die Mantelkonvektion Wirme
zu schnell abfiihrt. Das Fehlen eines intrinsischen Magnet-
feldes bei Venus und Mars konnte auf das Fehlen eines
wachsenden inneren Kerns zuriickzufithren sein. Die Wech-
selwirkung von thermischer und chemischer Evolution der
Erde ist bedeutsam. Die Differentiation des Erdmantels
durch Abscheiden der kontinentalen Kruste entzieht dem
Mantel Wiarmequellen, hinterldB3t aber die Kontinente als
Wirmeddmmschilde. Die Wirkung der Kontinente konnte

die Mantelkonvektion zu stindiger Umordnung ihres Stro-
mungsmusters zwingen und der Grund der Kontinentaldrift
sein.

Abstract. Earth’s cooling rate is determined by a) the heat
transfer properties of mantle convection, b) the rate of inter-
nal heat production, and c¢) Earth’s primordial heat. The
primordial heat is around 103! J. Radioactive decay of
longlived isotopes generates heat at a rate of 2-3-10** W,
about 50-75% of the present surface heat flow. The release
of latent heat and gravitational energy during inner core
growth contributes about 10'2 W to the heat budget. The
cooling rate with layered mantle convection (upper and
lower mantles) is governed by the heat transfer properties
of upper mantle convection, while for whole mantle convec-
tion it is governed by the heat transfer properties of the
whole mantle. From the ratio of the layer thicknesses and
the increase of the Nusseltnumber Nu with increasing Ray-
leighnumber Ra it is concluded that a chemically homoge-
nous mantle cools much faster than a chemically layered
mantle. The excess heat of the layered model is located
in the lower mantle and the core. The large lower mantle
viscosity of at least 10?! Pa's thus favours whole mantle
convection. The core’s cooling rate and, accordingly, the
inner core’s growth rate are likewise dependent on the heat
transfer properties of mantle convection. Thermal evolution
models with convective heat transfer parameterized by a
simple Nu-Ra-relation give an age of the inner core of
2-3 Ga, independent of mantle layering if the core liquidus
is appropriately chosen. This suggests that the geodynamo
was powered by thermal convection early in the Earth’s
history and (also) by chemical convection in its later stages.
Completely fluid cores, devoid of intrinsic heat sources,
are not likely to sustain thermal convection for the age
of the solar systems because mantle convection removes
heat too effectively. The present lack of Venus and Mars
of an intrinsic magnetic field could be due to still completely
liquid cores. The thermal and the chemical evolution of
Earth are related, with probably important consequences.
The differentiation of the mantle by production of crustal
rock transfers heat sources from the mantle to the conti-
nents which, hower, act as thermal blankets. The thermal
blanketing could force the mantle convection to continually
change its flow pattern and might well be the cause of conti-
nental drift.
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Einleitung

Aus den Beobachtungen des Oberflichenwarmeflusses
kann gefolgert werden, dal die Erde Wéarme mit betrdacht-
licher Rate verliert. Der heutige Wéirmeverlust betrégt
4,2-10** W (Sclater et al. 1980; Pollack, 1982). Der Ober-
flichenwirmeflu kann nicht im Gleichgewicht mit der im
Erdkorper (z.B. durch radioaktiven Zerfall) erzeugten
Wirme stehen. Eine zeitliche Anderung des Oberfldchen-
wiarmeflusses eines Korpers, in dem Warme durch Warme-
leitung oder Konvektion zur Oberflache transportiert wird,
hat immer auch eine zeitliche Anderung seiner inneren
Energie zur Folge (Schubert et al., 1980; Stacey, 1981). Im
Gleichgewicht wiire aber eine zeitliche Anderung des Wiir-
meverlusts allein schon durch den Zerfall der radioaktiven
Elemente und der daraus folgenden Abnahme der Warme-
produktion gegeben. Ein betrachtlicher Anteil des Oberfla-
chenwérmeflusses, 10-50% (Sharpe und Peltier, 1979;
Schubert et al., 1980; Davies, 1980; Spohn und Schubert,
1982a), rithrt deshalb vom Abkiihlen des Planeten her. Da
die endogene Dynamik der Erde aus dem Wérmeinhalt der
Erde gespeist wird, werden sich beobachtbare GroBen wie
Verschiebungsraten der Lithosphérenplatten, Raten der
Gebirgsbildung, Stiarke des Magnetfeldes im Laufe der Erd-
geschichte dndern. Modellrechnungen zur thermischen Evo-
lution der Erde (und anderer Planeten) (z.B. Sharpe und
Peltier, 1978, 1979; Schubert et al., 1979a, b; Cook und
Turcotte, 1981; Lubimova und Parphenuk, 1981; Stacey,
1981; Spohn und Schubert, 1982a; Stevenson et al., 1983)
versuchen, den heutigen Zustand der Erde aus Annahmen
iiber den Anfangszustand abzuleiten. Dabei konnen Bei-
trage zum Verstdndnis des Aufbaus und Funktionierens des
Erdinnern geleistet werden, da die Evolutionsrechnungen
angeben, wie ein Modell sich zeitlich entwickeln wird. Bei-
spiele fur Fragestellungen, zu denen thermische Evolutions-
rechnungen beitragen konnen oder beigetragen haben, sind:

a) Gehalt der Erde an und Verteilung der radiogenen
Wiérmequellen (Davies, 1980; Schubert et al., 1980; Spohn
und Schubert, 1982a).

b) Chemische und physikalische Schichtung des Mantels
(Spohn und Schubert, 1982a).

c) Antrieb des Geodynamos (Stevenson et al., 1983).

d) Temperaturverteilung.

Als erste thermische Evolutionsrechnung fiir die Erde
kann vielleicht Lord Kelvins (1864) Abschatzung des Erdal-
ters gelten. Mit der Modellvorstellung einer anfénglich voll-
stindig geschmolzenen, sich von auBlen nach innen verfesti-
genden Erde errechnete er, dall der gegenwartige Oberfla-
chenwérmeflul nach 25 Millionen Jahren erreicht wire.
Dieses Alter ist falsch um einen Faktor von x~200. Zwei
wichtige Elemente des Wéarmehaushalts der Erde waren da-
mals noch nicht bekannt, bzw. in ihrer Bedeutung fir die
thermische Evolution der Erde nicht erkannt: Radioaktivi-
tit und konvektiver Warmetransport.

Aus einer Reihe von Argumenten kann gefolgert wer-
den, daB die Erde Warme durch Konvektion abfiihrt und
Wiérmeleitung eine untergeordnete Rolle spielt:

1) Der Erdmantel ist tiber geologische Zeiten betrachtet
fluid. Er hat eine effektive dynamische Viskositidt von
102°-10%! Pa s (Cathles, 1975; Peltier, 1981; Yuen et al.,
1982). Das fluide Verhalten des Erdmantels ist eine Folge
des Festkorperkriechens der Mantelsilikate (Weertman und
Weertman, 1975; Carter, 1976).

2) Die beobachteten Horizontalverschiebungen und die
Subduktion der Lithosphérenplatten verlangen aus Griin-
den der Massenerhaltung FlieBbewegungen wenigstens in
Teilen des Erdmantels.

3) Lineare Stabilitdtsuntersuchungen zeigen, dal3 der
Mantel thermische Konvektion erfahren sollte (Pekeris,
1935; Knopoff, 1964; Tozer, 1965; Schubert et al., 1969).

4) Warmeleitung ist nicht effektiv genug, um die im
Erdkorper durch radioaktiven Zerfall erzeugte Warme ab-
zufiihren. Als Folge miBte sich der Erdmantel aufheizen
und wegen der Temperaturabhéngigkeit der Viskositét not-
wendigerweise zu thermischer Konvektion fithren (Tozer,
1965; Stevenson und Turner, 1979).

5) AuBer dem ,,Geodynamo* ist gegenwértig kein Mo-
dell bekannt, das die Existenz des Erdmagnetfeldes erklaren
koénnte. Der Geodynamo setzt Strémung im duBleren Kern
voraus, die am ehesten auf thermische oder chemische Kon-
vektion zuriickzufiihren ist (Gubbins, 1974 ; Busse, 1978 a).

Nach heutigen Vorstellungen entstanden die terre-
strischen Planeten etwa gleichzeitig mit der Sonne und den
Riesenplaneten durch Akkretion aus einem kondensierten
Urnebel (Safronov, 1972; Weidenschilling, 1974 ; Cameron,
1978 ; Wetherill, 1980). Dies geschah vor etwa 4,6 Milliar-
den Jahren; der Vorgang war vermutlich nach nicht mehr
als einigen 10® Jahren abgeschlossen (Wetherill, 1980, 1981 ;
Safranov, 1981). Wihrend der Akkretion sind die terre-
strischen Planeten durch den Einschlag von Korpern, die
bis zu PlanetoidengroBe erreicht haben mogen, bis zum
Schmelzpunkt aufgeheizt worden (Safronov, 1978, 1981;
Kaula, 1979; Sharpe und Peltier, 1979; Stacey 1981). Eine
weitere Aufheizung ist nicht wahrscheinlich, da die zuge-
fiihrte Energie durch Konvektion schnell abgefiihrt worden
wiare. Aus der Kenntnis der Schmelztemperaturen terre-
strischer Materialien und ihrer Wirmekapazitiat — 7-10%7
JK ! fiir die Erde (Stacey, 1981) — kann der urspriingliche
Wirmeinhalt der Erde zu einigen wenigen 103! ] abge-
schétzt werden. Der urspriingliche Wéarmeinhalt der tbri-
gen terrestrischen Planeten Merkur, Venus und Mars ver-
halt sich zu dem der Erde wie die Volumina der Planeten.
Wir erhalten einige 103° J fiir Mars und Merkur und 103! J
fiir Venus. Seit ihrer Akkretion sind die terrestrischen Pla-
neten abgekiihlt. Zu einem fernen Zeitpunkt werden sie aus-
gekiihlt und jede geodynamische Aktivitdt erloschen sein
(Kaula, 1975). Der Zeitraum, der von der Akkretion bis
zum Erkalten verstreicht, hdngt von

a) dem urspriinglichen Wérmeinhalt,
b) den inneren Wérmequellen und
¢) den Wirmeibertragungseigenschaften

des Planeten ab. Je geringer der urspriingliche Warmein-
halt, je geringer die Warmeproduktion und je besser die
Wiérmeiibertragungseigenschaften, desto eher kiihlt er aus.
Wihrend etwa 2/, der Erdoberfliche jiinger als 200 Ma ist,
sind die groften Teile der Oberfldchen von Mars und Mer-
kur einige Milliarden Jahre alt (Head, 1981). Erinnern wir
uns, daB der urspringliche Wirmeinhalt von Mars und
Merkur um eine Zehnerpotenz kleiner als der der Erde ist,



so leuchtet der Unterschied der Alter der Oberflidchen quali-
tativ ein.

Im néchsten Abschnitt dieser Arbeit werden die war-
meerzeugenden Vorginge in der Erde kurz diskutiert, da-
nach die Transporteigenschaften von Wirmeleitung und
Konvektion. Es folgt dann eine Beschreibung von Modell-
ansitzen fiir Evolutionsrechnungen. Der fiinfte Abschnitt
enthilt eine Diskussion von Evolutionsmodellen des Erd-
mantels und -kerns bei durchgreifender und geschichteter
Mantelkonvektion und den Versuch, in Ansitzen, die Rolle
der Kontinente und der Differentiation des Mantels durch
Abscheiden der Kruste aufzuzeigen. Einige SchluBbemer-
kungen beenden die Arbeit.

Wirmegquellen

Als wirmeerzeugende Vorginge im Innern terrestrischer
Planeten kommt der Zerfall radioaktiver Isotope, das Frei-
werden gravitativer Energie bei Differentiation des Planeten
sowie das Freiwerden latenter Warme in Betracht. Latente
Wirme ist eine wichtige Warmequelle im Erdkern. Modell-
rechnungen (Stevenson et al., 1983) haben eine gegenwar-
tige Wachstumsrate des festen inneren Kerns von
250 m Ma~! ergeben. Bei einer latenten Wirme von
5-10° J kg~ ! ergibt sich daher eine Wirmeerzeugung von
~10'? W, etwa ein Drittel des bei den Modellrechnungen
erhaltenen gegenwdirtigen Wéarmeflusses vom Kern und
etwa 2,5% des gegenwartigen Warmeverlustes der Erde von
4-10'* W. Die beim Ausfrieren des inneren Kerns umge-
setzte potentielle Energie ist von derselben GréBenordnung
wie die latente Warme (Stevenson et al., 1983). Ob der Kern
insgesamt heute durch Differentiation des Mantels wéchst,
ist umstritten. Neuere Diskussionen des Themas finden sich
bei Keondijan (1981) und Stevenson (1981). Der Autor
neigt zu der Ansicht, daf die Bildung des Kerns wihrend
der Akkretionsphase oder bald danach im wesentlichen ab-
geschlossen war. Der Schmelzpunkt von Eisen, insbeson-
dere wenn dieses mit einem leichten Element legiert ist, liegt
unterhalb des Schmelzpunkts von Mantelsilikaten. In einem
Planeten, dessen Temperatur sich am oder nahe am
Schmelzpunkt von Silikaten befindet, wird Eisen wegen der
nichtlinearen temperaturabhiangigen Rheologie der Silikate
rasch nach unten sinken (Elsasser, 1963; Walker et al.,
1978 ; Stevenson, 1981). Die dabei dissipierte Energie hat
sicherlich nicht unerheblich zum Wérmebudget des Proto-
planeten beigetragen. Abschidtzungen (Flasar und Birch,
1973; Shaw, 1978) ergeben eine wiahrend der Bildung des
Erdkerns dissipierte Energie von 103! J. Die Existenz des
Erdmagnetfeldes ist zumindest fiir die letzten 3,5 Ga (McEl-
hinny und Senanayake, 1980) belegt. Wenn der Erdkern
frih entstanden ist, ist diese Beobachtung ohne weiteres
verstiandlich. Es ist wahrscheinlich, da3 der Kern sich nicht
im chemischen Gleichgewicht mit dem tiefen Mantel befin-
det (Brett, 1976; Ringwood, 1978; Stevenson, 1981). Mate-
rialtransport iber die Kern-Mantelgrenze ist aber be-
schriankt auf die sehr langsame Festkorperdiffusion, es sei
denn, der tiefe Mantel wire, etwa in der Seismischen D”’-
Schicht, partiell geschmolzen.

Der Gehalt der Erde an radioaktiven Isotopen ist nach
wie vor unsicher. Zwar sind die Konzentrationen der ther-
misch relevanten, langlebigen Elemente U, Th und K in
Krustengesteinen und einigen Mantelxenolithen bestimmt
worden (eine neue Zusammenfassung der Daten findet sich
in “The Basaltic Volcanism Study Project”, 1981), doch
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kann aus diesen Daten nicht ohne weiteres auf den Gehalt
der Erde an radioaktiven Elementen geschlossen werden.
Allenfalls kann davon ausgegangen werden, daB die Ver-
héltnisse der Konzentrationen K/U von 10* und Th/U von
3,5 (Taylor und McLennan, 1981) reprasentativ sind. Der
Wert des Verhiltnisses von Th/U von 3,5 (im Mittel) scheint
fiir terrestrische Gesteine und Meteorite zu gelten (Stacey,
1977a), wihrend K/U in Mondgesteinen 2-103 (Gast,
1972), in chondritischen Meteoriten aber bis zu 7-10* (Ma-
son, 1971) betragen kann. Das Krustengestein der Venus
zeigt (an drei Stellen) K/U-Werte, die denen des irdischen
Krustengesteins gleichen, Marsgestein gleicht eher dem
Oberfldchengestein des Mondes (Surkov, 1977). Die ra-
dioaktiven Elemente mit langen Halbwertszeiten (vergleich-
bar mit dem Alter des Sonnensystems) sind wegen ihrer
groflen Ionenradien und ihrer Valenzen stark lithophil. Es
ist daher zu erwarten, daB3 die Kruste als Differentiations-
produkt des Mantels an radioaktiven Elementen angerei-
chert, der Mantel entsprechend verarmt ist. In der Tat tra-
gen die radioaktiven Elemente der Erdkruste mehr als 10%
zum gesamten OberflichenwirmefluB bei (Sclater et al.,
1980). Schon aus diesen Griinden konnen die absoluten
Konzentrationen von K, U und Th im Krustengestein nicht
reprasentativ fiir den Erdmantel sein, wenn der Oberfla-
chenwérmefluB nicht geringer als die Warmeproduktions-
rate sein soll. Ultrabasische Mantelgesteine zeigen Wirme-
quelldichten von bis zu weniger als 1% der Werte kontinen-
taler Krustengesteine (Basaltic Volcanism Study Project,
1981).

Man findet in der dlteren Literatur und auch in einigen
Lehrbiichern (Stacey, 1977a; Brown und Mussett, 1981)
Wiérmeproduktionsraten fiir die Erde (z.B. Wasserburg
et al., 1964) und den Mond (Langseth et al., 1976), die unter
der Annahme eines Gleichgewichts zwischen radiogener
Wiérmeerzeugung und Oberflichenwérmeflu3 berechnet
worden sind. Man erhélt fiirr die Erde 9,1-107!2 W kg1,
wenn man annimmt, daBl im Kern keine nennenswerten
Konzentrationen radioaktiver FElemente vorkommen
(Oversby und Ringwood, 1972; Ganguly und Kennedy,
1977; Spohn und Schubert, 1982a). Mit Hilfe der obigen
Konzentrationsverhéltnisse K/U und Th/U sowie den Wir-
meerzeugungsraten von 238U, 235U, 232Th, 4°K (Tabelle 1)
konnen die mittleren Konzentrationen von U, Th und K
dann zu 41 und 142 ppb und 407 ppm abgeschitzt werden.

Theoretische Uberlegungen zu den Wirmeiibertra-
gungseigenschaften der Mantelkonvektion haben jedoch ge-
zeigt, daB radiogene Wirmeerzeugung und Oberfldchen-
warmefluB nicht im Gleichgewicht sein konnen (Schubert
et al., 1980; Stacey, 1981). Wenigstens 25-50% des gegen-
wartigen Oberflichenwédrmeflusses sind auf den Verlust an
innerer Energie zuriickzufithren. Andere Modellrechnungen
(Davies, 1980; Spohn und Schubert, 1982a) ergeben einen
Anteil der Warmeproduktion am Oberflichenwédrmeflufl
von 60-80%. Dies wird auch bestitigt durch Modellrech-
nungen, iiber die in dieser Arbeit berichtet wird. Ahnliche
Anteile sind auf Grund geochemischer Argumente von
Ringwood (1975), Taylor (1979a) und O’Nions et al. (1979)
errechnet worden. Unabhéngige Abschitzungen des K-
Gehalts der Erde (auf Grund von “°Ar-Systematiken und
K/Rb-Konzentrationsverhéltnissen) ergeben Werte von
100-200 ppm (Hurley, 1968; Ozima und Kudo, 1972; Hart
und Hogan, 1978; Taylor 1979a), 25-50% der weiter oben
errechneten Konzentrationen. Man darf daher die oben
errechnete  spezifische = Warmeproduktionsrate — von
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Tabelle 1. Warmeerzeugung durch langlebige Isotope (Quelle: Ba-
saltic Volcanism Study Project, 1981)

Spez. Warme-  Zerfalls- Relative
erzeugungsrate konstante Haufigkeit
10°5Wkg™! 1071%a7! des Isotops
238y 9,40 1,55125 0,9928
235y 57,9 9,8485 0,0072
232Th 2,60 0,49475 1,0
40K 3,02 5,543 1,167-10"4

9,1-10"12 W kg~1! als obere Schranke ansehen, der wahr-
scheinliche Wert liegt néher bei 5-7-107'2 W kg~ 1.

Die Zerfallskonstanten A der Isotope 238U, 235U, 232Th
und “°K sind gut bekannt (Tabelle 1). Daher kénnen die
Konzentrationen C dieser Isotope mittels

C=C,e»" M

in die Vergangenheit zuriickgerechnet werden. In (1) ist C,
die heutige Konzentration des betreffenden Isotops, ¢, ist
das heutige Alter der Erde. Aus den Konzentrationen und
den Wirmeerzeugungsraten (Tabelle 1) findet man dann
die Wiarmeerzeugungsrate im Erdkorper als Funktion der
Zeit. Sie hat in 4,5 Ga um etwa einen Faktor 10 abgenom-
men.

Es ist moglich, dall kurzlebige radioaktive Isotope in
der frithen Geschichte der terrestrischen Planeten merklich
zum Wirmehaushalt beigetragen haben. Hier ist vor allem
26Al zu nennen (Fish et al., 1960). Allerdings ist die Halb-
wertszeit von 26Al mit 7-10° a klein gegen die Akkretions-
zeit von 107-10% a. Dariiber hinaus ist die Wirmeerzeu-
gungsrate von %Al um 1-2 GréBenordnungen kleiner als
die der vorgenannten langlebigen Isotope.

Wairmetransport

Wiarmeleitung

Grundsitzlich kann Wéarme durch Wirmeleitung, Konvek-
tion und elektromagnetische Strahlung transportiert wer-
den. Die Frage, welcher Mechanismus dominiert, wird
durch die Materialeigenschaften und die geometrischen Ei-
genschaften eines Korpers beantwortet. Wérmeleitung ist
eine Folge des Austauschs kinetischer Energie zwischen
Molekiilen, Konvektion ist Warmetransport durch makro-
skopische Bewegung. In stark absorbierenden Materialien
kann der Beitrag der Strahlung zum Wairmetransport in
die Definition der Warmeleitfdhigkeit aufgenommen wer-
den. Die Warmeleitfédhigkeiten von Mantelsilikaten bei ho-
hen Temperaturen und Driicken sind nicht gut bekannt.
Fiir den unteren Erdmantel besteht eine Unsicherheit um
den Faktor 4 (Basaltic Volcanism Study Project, 1981).
Uber den Tiefenbereich des Erdmantels kann die Wérme-
leitfahigkeit um den Faktor 30 zunehmen. Fiir globale Mo-
dellrechnungen wird gewdhnlich 5W m~™! K~! als repri-
sentativ fir den gesamten Mantel angenommen. Die Wér-
meleitfahigkeit im flissigen duBeren Kern kann mit der
Wiedemann-Franz-Beziehung (Kittel, 1976) aus der elek-
trischen Leitfdhigkeit zu 40 W m~! K~ ! abgeschitzt wer-
den (Stevenson, 1980).

Man kann leicht zeigen, indem man die Warmeleitungs-
gleichung skaliert (Spohn und Schubert, 1982b), daB die
Zeiteinheit fiir Warmetransport durch Warmeleitung

HZ
T=—
K

@

betrdgt. Hier ist H eine charakteristische Linge (z.B. die
Dicke des Mantels) und 1c=i die Temperaturleitfdhigkeit,
pc

p die Dichte und ¢ die spezifische Warmekapazitiat. Ein
charakteristischer Wert fiir x ist 10 °m?s~ . Mit H=
3-10°m folgt 1=9-10'% s, etwa 3-10'! Jahre, eine lange
Zeit im Vergleich zum Alter der Erde. Dies bedeutet, da3
Wirme, die radiogen im tiefen Mantel erzeugt wurde, durch
Wirmeleitung allein noch nicht an die Oberfldche transpor-
tiert werden konnte. Warmeleitung durch die Lithosphare
(H=10° m) wird dagegen in Einheiten von 3-10® Jahren
gemessen und ist daher von Bedeutung fiir die Warmebi-
lanz. Auf der anderen Seite ist auch diese Zeit groB3 genug,
um denkbare thermische Vorginge im tiefen Bereich der
Lithosphére lange Zeit nicht als Verdnderung des Oberfla-
chenwirmeflusses erkennbar zu machen. So konnte ein
konvektiver Aufstrom die Lithosphire bis zur Kruste ther-
misch erodiert haben, bevor der Oberflichenwiarmeflu3
sich, als Folge des in die Lithosphére konvektiv getragenen
Wairmestroms, um einige Prozent erhoht hitte (Spohn und
Schubert, 1982b, 1983). Daher sind Bestimmungen der Li-
thosphdarenmachtigkeiten aus dem Oberflichenwérmeflu3
(Chapman und Pollack, 1977) nur bedingt aussagekréftig.

Thermische Konvektion

Freie Konvektion kann nur in einem fluiden Medium auf-
treten. Terrestrische Gesteine verformen sich bei geniigend
hoher Temperatur (7=0,5-Tm, Tm: Schmelztemperatur)
durch das Wandern von atomaren Fehlstellen (Diffussions-
kriechen) und Versetzungen (Dislokationskriechen) (Weert-
man und Weertman, 1975; Carter, 1976). Die Verformungs-
raten sind derart, dal sich der Mantel, liber geologische
Zeitrdume gesehen, wie eine viskose Flissigkeit verhélt. Die
Temperaturabhédngigkeit der effektiven, dynamischen Vis-
kositdt kann durch ein Gesetz der Form

f= o Xp (a T—}”) 3

mit der empirischen Konstanten a~ 30, dargestellt werden
(Weertman und Weertman, 1975). Im Falle des Disloka-
tionskriechens ist die effektive Viskositdt proportional zum
Quadrat der Scherspannung, im Falle des Diffusionskrie-
chens ist sie unabhéngig von der Scherspannung. Die Visko-
sitdt des Erdmantels ist aus Spuren der Relaxation des Erd-
korpers nach dem Schmelzen der Eismassen am Ende der
letzten Eiszeit zu 102°-102! Pa s bestimmt worden (Cathles,
1975; Peltier, 1981). Aus Polwanderungsdaten und dem An-
teil der Abbremsung der Erdrotation, der nicht auf Gezeiten
zuriickzufiihren ist, haben Yuen, Sabadini und Boschi
(1982) die Viskositit des tiefen Mantels zu 1-4-102! Pa s
abgeschatzt.

Sind in einem flieBfdhigen Material Temperaturgradien-
ten zu finden, die groBer als der adiabatische Temperatur-
gradient sind, so kann durch Fluktuationen thermische
Konvektion ausgelost werden. Die Stromung flieBt von Ge-
bieten hoher Temperatur zu solchen niedriger Temperatur
und, wegen der Massenerhaltung, zuriick. Dabei wird
Wirme transportiert. Die treibende Kraft ist der Auftrieb,
der auf die Anderung der Dichte mit der Temperatur zu-
riickzufiihren ist. Eine adiabatische Temperaturverteilung



ist gerade stabil, nur Abweichungen davon konnen Auftrieb
erzeugen. Die Stabilitdt einer Flissigkeit gegeniiber ther-
mischer Konvektion kann mit Hilfe der linearen Stabilitéts-
theorie (Chandrasekhar, 1961) untersucht werden. Betrach-
ten wir den einfachsten Fall einer Schicht der Dicke H,
die von unten beheizt werde. Der obere Rand habe die
Temperatur T, der untere die Temperatur 7,>T,. Die
Flissigkeit sei inkompressibel bis auf die thermische Aus-
dehnung (Boussinesq-Approximation). Bei sonst tempera-
tur- und druckunabhidngigen Materialparametern setzt
Konvektion ein, wenn die Rayleighzahl Ra

oagAT H?
KV

Ra= “)
groBer als eine kritische Rayleighzahl Rac wird. In (4) be-
zeichnet o den thermischen Ausdehnungskoeffizienten

_1%p
poT

p die Dichte, g die Schwerebeschleunigung, 4T die Tempe-
raturdifferenz liber die Schicht vermindert um die adiabati-
sche Temperaturdifferenz, x die Temperaturleitfdhigkeit
und v die kinematische Viskositdt (v=pu/p). Die Rayleigh-
zahl gibt das Verhéltnis des thermisch erzeugten Auftriebs
(treibende Kraft, ~gpadTH) zur inneren Reibung
(~vpuH™!, u: Stromungsgeschwindigkeit) und zum Auf-
triebsverlust durch Wérmeleitung (~ xu~* H~') an. Innere
Reibung und Wéirmeleitung wirken als dissipierende Vor-
ginge stabilisierend. Die kritische Rayleighzahl ist in gewis-
sem MaBe abhidngig von den Randbedingungen und der
Geometrie des Problems, aber gewohnlich von der Ordnung
103, abgekiirzt: O(103). Das Verhiltnis Ra/Rac ist ein MaB
fir die Stirke der Konvektion. Représentative Zahlenwerte
der obigen Parameter fiir den Erdmantel sind

x=3-10">K™ !, g=10ms~ 2, 4T=0(10%*) K, H=3000 km
v=10"m?s" ! (x5-102° Pas), k=10 m?s™ !,

Daraus errechnet sich die Rayleighzahl zu

Ra=0(10%). 6)
Fiir den duBeren Erdkern setzen wir (Stevenson, 1981)

x=5-10"% g=0(1) ms™2, H=2000 km,
v=10"°m?s" !, k=10"m?s !

%)

und erhalten
Ra=0(10?*4T. (@)

Aus (6) und (7) folgt, bei schlichter Ubertragung des einfa-
chen Falls, daBB sowohl der Mantel als auch der duBere
Kern thermische Konvektion erfahren sollten. Im duBeren
Kern wiirden selbst kleine iiberadiabatische Temperatur-
gradienten geniigen, um thermische Konvektion aufrecht
zu erhalten. Dies ist vor allem eine Folge der geringen Vis-
kositét der flissigen Eisen-Nickel-Schwefel(Sauerstoff)-Le-
gierung im duBeren Erdkern. Es ist allerdings nicht auszu-
schlieBen, daB Schichten des duBeren Erdkerns stabil gegen
thermische Konvektion sind. Diese Schichten werden unter-
adiabatische Temperaturgradienten aufweisen.

Natiirlich sind der thermische Ausdehnungskoeffizient
«, die Temperaturleitfihigkeit x und insbesondere die kine-
matische Viskositit v terrestrischer Materialien temperatur-
und druckabhédngig. Sieht man von der Lithosphire ab,
so scheinen sich diese GroBen aber weder im Mantel noch
im Kern um viel mehr als eine GréBenordnung zu dndern
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Abb. 1. Chemisch herbeigefiihrte Konvektion beim Ausfrieren einer
Schmelze. Die Abbildung zeigt — schematisch — oben den Liquidus
einer Legierung von Eisen mit einem leichten Element als Funktion
von dessen Konzentration x. E bezeichnet das Eutektikum, x, die
Anfangskonzentration. Unten wichst eine feste Schicht Eisen auf
Kosten der Schmelze. Ist die Zusammensetzung der Schmelze vom
Eutektikum verschieden, so entsteht eine an Eisen verarmte Grenz-
schicht §,. Das Material in der Grenzschicht besitzt Auftrieb gegen-
iber der Restschmelze

(Peltier, 1981; Basaltic Volcanism Study Project, 1981;
Brown und Shankland, 1981). Die Inkompressibilitdt der
Erde ist so groB3, daB die Boussinesq-Approximation nicht
zu groBen Fehlern fiuhren sollte (Jarvis und McKenzie,
1980). Bei interner Heizung fiithrt eine geeignete Wahl von
AT zu dhnlich groBen Rayleighzahlen. Sie sind so groB
im Vergleich zu den Variationen der relevanten Materialei-
genschaften, daB3 diese fir die Frage nach der Stabilitit
eine untergeordnete Rolle spielen (s.a. Schubert et al.,
1969).

Chemische Konvektion

Konvektion kann auch durch chemisch erzeugten Auftrieb
angetrieben werden. Betrachten wir eine Schicht einer ideal
gemischten zweikomponentigen Schmelze, deren Kompo-
nenten A und B keine festen Losungen bilden sollen und
deren augenblickliche Zusammensetzung vom Eutektikum
abweicht (Abb. 1). Die Zusammensetzung sei angereichert
in A. Unter der Schicht befinde sich eine weitere Schicht
aus fester Phase, die aus der Schmelze kristallisiert sei. Die
Temperatur auf der Grenzflidche sei die Liquidustempera-
tur. Weiter nehmen wir an, daB ein Temperaturgradient
iber der geschmolzenen Schicht vorhanden sein mdoge, so
daBl Wirme abgefiihrt werden kann. Da die Schmelze ab-
kiihlt, wird die Schicht fester Phase auf Kosten der
Schmelze wachsen. Die Zusammensetzung der Schmelze ist
aber nicht-eutektisch, daher wird die feste Phase aus reinem
A bestehen. Wenn die feste Schicht nun um die Dicke J,
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wiéchst, wird unmittelbar iber ihr eine Schicht vergleichba-
rer Dicke ¢, entstehen, die im Vergleich zur restlichen
Schmelze verarmt in A ist. Ist nun A4 spezifisch schwerer
als B, so wird die Materie in J, Auftrieb gegeniiber der
dariiberliegenden Schmelze erfahren. Falls der Auftrieb die
dissipativen Verluste (Diffusion, innere Reibung etc.) zu
tiberwinden vermag, wird Konvektion in Gang gesetzt, die
die Schmelze durchmischt. Diese Konvektion transportiert
Wirme, tragt zur Kiithlung bei und erhilt sich damit selbst.
Sie wird zum Erliegen kommen, wenn das Eutektikum er-
reicht ist; von da an wird die feste Phase ebenfalls die eutek-
tische Zusammensetzung haben. Diese Form von Konvek-
tion ist weitgehend unabhdngig vom Temperaturgradien-
ten, sie kann sogar Warme gegen den Temperaturgradien-
ten transportieren. Chemische Konvektion konnte im Kern
vor sich gehen, wobei der innere Kern aus Fe-Ni aus einer
Fe-Ni-S-Legierung wichst. Sie konnte den Geodynamo in
Betrieb halten. Es ist auch vorgeschlagen worden, daB3 che-
mische Konvektion im Mantel auftritt (Artyushkov, 1979;
Keondijan, 1981). Da der Mantel und der Kern kaum im
chemischen Gleichgewicht sein konnen, konnte der Kern
durch Aufnahme von Eisen wachsen. Die Schwierigkeit ist
aber hier, wie wir schon bemerkt haben, dal3 Eisen aus
einer Grenzschicht des Mantels (also aus einer festen Phase)
in den Kern transportiert werden miifte. Durch Festkorper-
diffusion allein kann Auftrieb mit geniigender Rate schwer-
lich erzeugt werden, zumindest wenn unsere Vorstellungen
iiber Diffusion bei maBigen Driicken auch bei den extremen
Driicken des tiefen Mantels gelten. Es wire wohl notwen-
dig, partielle Schmelze in der genannten Grenzschicht vor-
auszusetzen.

Warmetransport durch Konvektion

Das Waéirmeiibertragungsvermogen von Konvektion ist
auch in den Ingenieurwissenschaften von erheblichem Inter-
esse (Bird et al., 1960; Eckert und Drake, 1972; Holman,
1981). Empirisch ist eine Korrelation der Nusseltzahl

qH
Nu=-"- 8
YTkar ®
mit der Rayleighzahl und der Prandtlzahl
pr=" )

K

gut bekannt. In (8) ist ¢ der liber die Oberflache der Schicht
gemittelte WarmefluB und k die Wirmeleitfahigkeit. Die
Nusseltzahl gibt das Verhéltnis der Wirme ¢ pro Fldche
und Zeit an, die durch Konvektion transportiert wird zu

der Wirme k—;’lz pro Fliche und Zeit, die durch Wirmelei-

tung transportiert wiirde. Die Prandtlzahl gibt das Verhalt-
nis zwischen Viskositédt v (Impulsdiffusivitdt) und der Tem-
peraturleitfihigkeit « (Warmediffusivitdt) an. IThr Wert fiir
den Erdmantel ist praktisch unendlich. Bei gerade einset-
zender Konvektion (Rax Rac) wird Warme mit der glei-
chen Rate transportiert, die auch die Warmeleitung erbrin-
gen wiirde. Die Nusseltzahl hat in diesem Fall den Wert
1. Bei gegebener Prandtlzahl nimmt die Nusseltzahl mit
steigender Rayleighzahl entsprechend der Abb. 2 zu. Im Be-
reich Ra>10* (die Uberginge in Abb.2 sind von der
Prandtlzahl abhéngig) gilt

Nu
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Abb. 2. Schematische Darstellung der Nusseltzahl Nu als Funktion
des Verhiltnisses von Rayleighzahl Ra zur kritischen Rayleighzahl
Rac nach McGregor und Emery (1969). Der Ubergang vom Grenz-
schichtgebiet, in dem Nu proportional zu Ra'/?® zunimmt, zur Tur-
bulenz ist abhidngig von der Prandtlzahl und ist fiir den Erdmantel
vermutlich nicht relevant

_ [Ra¢
Nu=a <ﬁ> (10)

mit ¢ ~4. Der Zusammenhang (10) ist in einer Vielzahl von
Experimenten unter verschiedensten Umstdnden (diinne
und dicke Schichten, sphéirische Geometrie, von unten be-
heizt, von innen beheizt, stark temperaturabhingige Visko-
sitdt) bestitigt worden (McGregor und Emery, 1969 ; Busse,
1978b; Booker und Stengel, 1978; Schubert et al., 1979;
Richter et al., 1983; Frick et al., 1983).

Mit Hilfe der Grenzschichttheorie (Prandtl, 1904;
Schlichting, 1951; Turcotte und Oxburgh, 1967) kann man
(10) verstehen. Die Grenzschichtinterpretation der stationé-
ren freien Konvektion ist giiltig ab Rayleighzahlen von etwa
10*. Sie unterteilt die Konvektionszelle (Abb. 3) in einen
adiabatischen Kern, diinne, heifle und kalte Grenzschichten
sowie heiBle und kalte Auf- bzw. Abstrome. In der Néahe
der heilen Grenzflache ist die Stromung horizontal und
Wirmetransport in vertikaler Richtung erfolgt durch War-
meleitung. Daher hat das Temperaturprofil in der Grenz-
schicht eine recht hohe Steigung. Die Fliissigkeit in der
Grenzschicht erwdrmt sich, bis sie an einer Stelle instabil
wird. Es bildet sich der heile Aufstrom, in dem Wéirme
durch Konvektion transportiert wird. In der Néhe der kal-
ten Grenzfliche ist die Stromung wieder horizontal ausge-
richtet, der vertikale Warmetransport geschieht durch Wér-
meleitung. Wird die Konvektionszelle nur von unten be-
heizt, so ist der WarmefluB3 liber die kalte gleich dem tber
die heile Grenzschicht. Irgendwann wird die erkaltete Fliis-
sigkeit instabil und der Kreislauf durch einen kalten Ab-
strom geschlossen. Die Fliissigkeit im adiabatischen Kern
rotiert mit den Grenzschichten um eine gemeinsame Achse.
Falls die Flussigkeit nicht von unten, sondern von innen
durch Wirmequellen beheizt wird, sind nur der kalte Ab-
strom und die kalte Grenzschicht vorhanden. Die Strémung
auflerhalb der Grenzschichten kann dann sehr kompliziert
sein. Falls die Fliissigkeit sowohl von innen als auch von
unten beheizt wird, ist die heile Grenzschicht dunner als
die kalte. Der Temperaturgradient und der WarmefluB3 iiber
die kalte ist dann groBer als tiber die heiBBe Grenzschicht.
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Abb. 3. Schematische Darstellung der Grenzschichtstruktur von
stationdrer Rayleigh-Benardkonvektion bei geniigend hoher Ray-
leighzahl. kG bezeichnet die kalte, hG die heile Grenzschicht; h4
den heilen Auf-, kA4 den kalten Abstrom, K den Kern der Konvek-
tionszelle. H bezeichnet die Schichtméchtigkeit, f die Wellenldnge
der Konvektion, z die Tiefe und x die horizontale Koordinate.
T ist die Temperatur, T, die konstante Temperatur der oberen
Grenzfliche, T, die der unteren Grenzfliche, T, > T,. Das Tempe-
raturprofil iiber der Schicht wurde im Abstand /4 von der Symme-
trieachse des Aufstroms genommen

Der Widerstand gegen den Warmetransport ist haupt-
siachlich in den diinnen Grenzschichten konzentriert, iliber
die die Warme durch die uneffektive Warmeleitung trans-
portiert wird. Der WarmefluB iiber die obere Grenzschicht
ist (Turcotte und Schubert, 1982):

L kAT (U B\
q—4———ﬁ <2M> . (1)

p ist die Wellenldnge der Konvektion (Abb. 3), 4T, die
Temperaturdifferenz iber die Grenzschicht und U, die
(konstante) Stromungsgeschwindigkeit in der Grenzschicht.
Aus Impuls- und Massenerhaltung ergibt sich (bei konstan-
ten Materialeigenschaften):

x [ Ra\*"?
Up=a, = — . 12
0 alH(Rac) (12)
Aus (11) und (12) folgt

kAT, [ Ra\'"”
=q,—*[—) . 13
1=4 H (Rac> (13)

Nach Division durch %Zergibt sich mit a,=a AT unmit-
k
telbar (10). Aus (13) kann auBerdem die mittlere Dicke

der Grenzschicht zu

1/3
o=kAT _H (Rac (14)
q a, \ Ra

bestimmt werden. Die Werte der Konstanten g, und a,

sind abhéngig vom Querverhéltnis % der Konvektionszelle
und auch etwas von der Art der Heizung. Bei einem Quer-
verhéltnis von 1 sind a;=0,1 und a,=1,0 reprdsentative

Werte. Man kann also qualitativ die Nusseltzahl als das
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Verhiltnis des Wairmeleitvermdgens durch eine Grenz-
schicht der Dicke § zu dem durch die ganze Schicht sehen
und den Wirmetransport bei Konvektion durch die War-
meleitung Uber eben jene Grenzschichten modellieren.

Wie gut beschreibt die einfache Grenzschichttheorie
Konvektion im Erdmantel? SchlieBlich ist die Viskositdt
in (12) als konstant angenommen worden. Dariiber hinaus
ist (12) fiir die Rollenmode der Rayleigh-Benard-Konvek-
tion abgeleitet worden. Die Konvektion im Erdmantel wird
sicher wesentlich komplexer sein.

Die Ausbildung von thermischen Grenzschichten in je-
der Konvektion mit geniigend hoher Rayleighzahl ist aller-
dings ein gut beobachtetes Phdnomen und (13) und (14)
konnen auch aus der Skalierung der Differentialgleichungen
(16)—(18) und der Annahme, daBl ¢ und 6 unabhingig von
der Schichtmachtigkeit H sind, gewonnen werden (z.B. El-
sasser et al., 1979). Die gerade publizierte Parametrisierung
von Konvektion mit stark temperaturabhidngiger Viskositit
von Kenyon und Turcotte (1983) ergibt ebenfalls g~ Ra'/3.
Die Vorstellung, daB3 die ozeanische Lithosphire die obere
thermische (und rheologische) Grenzschicht der Mantel-
konvektion darstellt, ist weitgehend akzeptiert. Die Grenz-
schichttheorie sagt, ohne hier spezielle Annahmen iiber die
Form der Konvektion machen zu missen, die Abnahme
des Wirmeflusses und die Zunahme der Wassertiefe und
der Lithosphdrendicke mit der Quadratwurzel des Alters
der Lithosphédre (<100 Ma) richtig voraus. Die Annahme
einer konstanten Stromungsgeschwindigkeit ist eine Verein-
fachung, die die Verhéltnisse in der Natur sogar ziemlich
gut wiedergibt, da die kalte Lithospare sich wie eine starre
Platte bewegt. Neuere Konvektionsrechnungen (Cserepes,
1982; Christensen, 1983) mit temperatur- und spannungs-
abhingiger Viskositét zeigen ein plattendhnliches Verhalten
der oberen Grenzschicht, wahrend die Stromfunktion und
die Temperaturverteilung in der darunterliegenden Fliissig-
keit Modellen mit konstanter Viskositdt dhneln. Viskosi-
tiatsbestimmungen aus der Relaxation des Erdkorpers nach
Abschmelzen von Eislasten deuten auf einen annidhernd iso-
viskosen Mantel (Peltier, 1981). Starke Anderungen der Vis-
kositdt konnten daher auf die Grenzschichten beschrankt
sein, in denen sich auch die Temperaturanderungen konzen-
trieren. Untere heile Grenzschichten sollten in der Erde
in Analogie zu den oberen Grenzschichten existieren. Seis-
mische Hinweise auf eine thermische Grenzschicht an der
Kern-Mantelgrenze sind allerdings umstritten (Mula und
Miiller, 1980; Doornboos, 1983). Bei temperaturabhéngiger
Viskositdt nimmt die Viskositit in der heilen Grenzschicht
stark ab, wihrend sie in der kalten Grenzschicht stark zu-
nimmt. Die heile Grenzschicht sollte weniger stabil als die
kalte sein und konnte im Mittel diinner sein als durch (14)
vorhergesagt. Die Dicke ¢ der heilen Grenzschicht kann
durch ein lokales Stabilitdtskriterium bestimmt werden. Sie
sollte gerade so dick sein, daB ihre Rayleighzahl gleich der
kritischen ist.

1/3
5=<35f’—£) . (15)

v,k Rac

Die GroBen mit Subskript / sind lokal definiert.

Eine Anwendung der Grenzschichttheorie auf den Erd-
mantel gibt Resultate, die mit Beobachtungen konsistent
sind. Aus (12) und (13) kann die Tiefenerstreckung der
Konvektion aus dem OberflichenwarmefluB3 und den mitt-
leren Plattenverschiebungsraten (Uy=4cma™!, g¢=
70 mW m~ 2, k=10"%) zu ~3000 km abgeschitzt werden.
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Dies deutet auf eine den ganzen Mantel durchgreifende
Konvektion mit einem Querverhdltnis von = 1. Thermische
Evolutionsmodelle, die auf (13) basieren, geben korrekte
Werte fiir den mittleren OberflichenwarmefluB3, die Mantel-
viskositdt, die Lithosphdrendicke und die mittlere Platten-
geschwindigkeit bei weithin akzeptierten Werten der Mo-
dellparameter (Spohn und Schubert, 1982a; Stevenson
et al., 1983).

Konvektions- und thermische Modelle der Erde

Will man Konvektion mathematisch modellieren, so miis-
sen die Feldgleichungen der klassischen Hydrodynamik —
ein System von Differentialgleichungen mit entsprechenden
Randbedingungen — gel6st werden, die man aus dem Prin-
zip der Erhaltung der Masse (16), des Impulses (17) und
der Energie (18) gewinnt. Dazu kommt eine geeignete Zu-
standsgleichung (19). Mit der Boussinesq-Approximation
und bei Vernachlédssigung der Trédgheitskrifte (wegen Prx
1023) gilt (Landau und Lifshitz, 1959)

V=0, (16)
—Pp+pg+V-[1]=0, a7
pc%tf_ V(kVT)—Q=0, (18)
p=p,(1—a(T—Ty)). (19)

In (16)—(19) ist & der Geschwindigkeitsvektor der Stromung,
p der Druck, g die Schwerebeschleunigung, [t] der deviato-
rische Spannungstensor und Q die Warmeproduktionsrate
pro Einheitsvolumen; p, und T, sind geeignete Bezugswerte
der Dichte und der Temperatur.

Das Gleichungssystem ist numerisch einigermaBen ein-
fach zu l6sen, wenn man sich auf den ebenen und stationi-
ren Fall und auf konstante Materialparameter beschriankt.
Will man, um die Erde realistischer zu modellieren, sphéri-
sche Geometrie evtl. mit Kern, Zeitabhangigkeit und wenig-
stens temperatur- und spannungsabhingige Viskositit ein-
fithren, so werden die numerischen Modelle, im Hinblick
auf Speicherplatzbedarf und Rechenzeit, sehr teuer. Man
schneidet daher das Problem durch geeignete Vereinfachun-
gen auf die Fragestellung zu. Meines Wissens sind bisher
keine Modelle publiziert worden, die alle oben genannten
Wiinsche erfiillen. Die meisten Modelle behandeln den ebe-
nen und stationdren Fall. Manche beriicksichtigen sphéri-
sche Geometrie (z.B. Young, 1974; Zebib et al., 1980). Hsui
und Tokso6z (1978), Toks6z und Hsui (1978), Toksoz et al.,
(1978) und Arkani-Hamed et al., (1981) geben thermische
Evolutionsrechnungen fiir die terrestrischen Planeten aus
numerischen Losungen von (16)-(19) fiir den kugelsymme-
trischen Fall. Zum Teil wurden temperaturabhangige Vis-
kositdt, Kernbildung und Differentiation der Kruste be-
riicksichtigt. In jlingster Zeit sind einige zweidimensionale,
stationidre Modelle mit temperatur- und spannungsabhingi-
ger Mantelviskositit bekannt geworden (Schmeling und Ja-
coby, 1981; Jacoby und Schmeling, 1982; Cserepes, 1982;
Christensen, 1983). Frick et al. (1983) haben kiirzlich dreidi-
mensionale numerische Losungen fiir stationdre Konvek-
tion in ebenen Schichten vorgelegt.

Ein nicht strenger, aber 6konomischer Weg besteht dar-
in, das Wiarmeibertragungsvermogen der Konvektion mit
ihrer Stirke lber die Nusseltzahl (10) zu verkniipfen und
eine zeitabhdngige Warmebilanz zu erstellen. Dies ist das
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Abb. 4. Schematische Verldufe von Geotherme 7(r) und Kernliqui-
dus T,(r) bei Mantelkonvektion mit Grenzschichtstruktur. R, ist
der Erdradius, R, der Radius des Kerns, R; der des inneren Kerns.
Die Temperatur steigt von der Oberflichentemperatur 7, um A7,
auf T, liber die obere Grenzschicht, deren Dicke J, ist. Der Tempe-
raturanstieg iiber die untere Grenzschicht mit Dicke J, betrdgt T, =
T,—T,. Die Temperatur an der Grenze zum inneren Kern ist 7,

mio

Prinzip der parametrisierten Konvektionsmodelle. Hierbei
verzichtet man auf eine Kenntnis des Stromungsfeldes, das
ja im Mantel eine sehr komplizierte Form haben kann und
moglicherweise sehr verschieden ist vom Stromungsfeld in
vereinfachten Modellen (McKenzie und Richter, 1976). Es
ist dann auch leicht mdglich, detaillierte Modelle des Kerns
einzubauen.

Parametrisierte Konvektion

Mit Hilfe der Gl. (13)-(15) der Grenzschichttheorie konnen
thermische Evolutionsmodelle leicht aufgebaut werden (s.a.
Spohn und Schubert, 1982a; Stevenson et al. 1983). Be-
trachten wir eine Kugelschicht der Dicke H=R,—R,
(Abb. 4), die Warmequellen besitzen moge. Die Warmepro-
duktionsrate pro Volumen sei gegeben durch

Q=0 exp (—41), (20)

wobei 4 die mittlere Zerfallskonstante aus (1) ist. Die kine-
matische Viskositdt sei temperaturabhidngig entsprechend

3):
V=, exp (a T_]rwn) @21

Sei T die Oberflachentemperatur, T, — T, die Temperatur-
differenz iiber die kalte Grenzschicht (Abb. 4), T, die Tem-
peratur an der unteren Grenzfliche und 7,— 7, die Tempe-
raturdifferenz liber die untere Grenzschicht. Ist dann noch
der adiabatische Temperaturgradient bekannt, so ist die
mittlere Temperaturverteilung 7(z) als Funktion der Tiefe
z gegeben und die innere Energie E der Schicht kann aus
dem Integral liber das Volumen V'

E= Jpc T(z)dV (22)



bestimmt werden. Die zeitliche Anderung der inneren Ener-
gie ist
e g Ftq Ft0, (23)

wobei g, der Uiber die duBere Oberfldche F, gemittelte War-
mefluB und g, der tiber die innere Grenzfliche F, gemittelte
WarmefluB ist. Die Warmefliisse g, und g, knnen nun aus
(13) — indem man AT, durch T,— T, bzw. T.— T, ersetzt
— bestimmt werden. Wegen der Temperaturabhidngigkeit
der Viskositdt benutzt man zur Berechnung von g, besser
(15). Identifizieren wir die Kugelschicht mit dem Mantel,
so ist g, der WarmefluB vom Kern und F, die Kernoberfla-
che. Besteht der Mantel aus zwei konvektierenden Schich-
ten, so ist fir jede eine Bilanz (23) aufzustellen (s.a. Spohn
und Schubert, 1982a). Wir konnen eine weitere Energiebi-
lanz fir den Kern anschreiben und dabei die spezifische
Energie L, die beim Ausfrieren des inneren Kerns frei wird,
beriicksichtigen:

(24)

d
E(Ec-i_Lm):_qch
E, ist die innere Energie des Kern und m die Masse des
inneren Kerns.

Um die inneren Energien E und E,, die Wérmefliisse
g, und g, und die Masse des inneren Kerns als Funktionen
der Zeit bestimmen zu kdnnen, bendtigt man ein thermi-
sches Modell der Erde. Es mull zumindest den mittleren
thermischen Ausdehnungskoeffizienten im Mantel, die
mittleren Dichten und Warmekapazitdten von Mantel und
Kern, die adiabatischen Temperaturgradienten in Mantel
und Kern und die Schmelztemperatur im Kern geben.

Thermisches Modell fiir Erdmantel und -kern

Thermische Modelle der Erde unter der Annahme weitge-
hend adiabatischer Temperaturverteilung in Erdmantel und
-kern sind bisher von Stacey (1975, 1977b), Brown und
Shankland (1981) und — auch fiir die anderen terrestrischen
Planeten — von Anderson und Baumgardner (1980, 1982)
vorgelegt worden. Kennt man den Griineisenparameter y
sowie die Dichte p, die Schwerebeschleunigung g und die
adiabatische Inkompressibilitdt B, (s steht fiir Entropie) als
Funktionen der Tiefe, so ist der adiabatische Temperatur-

gradient i—T ] (bei hydrostatischem Druck) gegeben durch:
z S

aT
dz

Stacey (1975, 1977b) hat vorgeschlagen, daB3 der Tempera-
turgradient im Erdmantel wegen der Konvektion etwas stei-
ler als der adiabatische sein konnte. Die Adiabate selber
sowie verschiedene thermodynamische Parameter wie « und
¢ hat er mit Hilfe des seismischen Erdmodels PEM von
Dziewonski, Hales und Lapwcod (1975) und der Annahme
berechnet, daB3 der Griineisenparameter des oberen Mantels
proportional zu p~! und der des unteren Mantels propor-
tional zu p~ /2 ist. Das adiabatische Temperaturprofil von
Jeanloz und Richter (1979) fur den tiefen Mantel basiert
ebenfalls auf PEM, aber der Griineisenparameter wurde
aus Schockwellenexperimenten an MgO und SiO, be-
stimmt. Brown und Shankland (1981) benutzten ein Debye-
Modell zur Zustandsbeschreibung des Erdmantels und

T
g’;y : 25)

S

s
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PEM zur Berechnung von thermodynamischen Parametern
und einer Isentropen. Die Modelle von Anderson und
Baumgardner (1980, 1982) basieren auf einem selbstkonsi-
stenten Erdmodell und der Born-Mie-Zustandsgleichung.
Der Griineisenparameter wurde proportional zu p~!+3° ge-
nommen.

Direkte Messungen der adiabatischen Temperaturdnde-

rung mit dem Druck or
oP

pern, darunter Olivin und MgO (Boehler, 1982, 1983), er-
moglichen jetzt die Konstruktion thermischer Modelle des
Erdmantels, ohne daBl Annahmen tiber den Griineisenpara-
meter gemacht werden miissen (Spohn und Boehler, 1984).
Dabei werden im Prinzip die Labordaten mit Hilfe der em-
pirischen Gleichung

oT\ _(oT Por\" (26)
aP s aP s, 0 P

zu den Kompressionen Por des Mantels extrapoliert. In

(0T
26) ist
(26) ist { =

an Flissigkeiten und Festkor-

p
die adiabatische Temperaturdnderung mit

5,0

dem Druck bei Standarddruck (1 atm) und Temperatur T,
por ist die Dichte bei Standarddruck und der Temperatur
T und p ist die Dichte beim Druck P und der Temperatur
T; m ist eine empirisch bestimmte Konstante. Die Giiltig-
keit von (26), auch bei hohen Kompressionen, ist hervorra-
gend belegt (Boehler, 1982, 1983). Die Kompression im
Erdmantel kann mit der Modellvorstellung einer der Eigen-
gravitation unterliegenden, radialsymmetrischen Kugel aus
der hydrostatischen Grundgleichung und einer Zustands-
gleichung, am besten der Birch-Gleichung (Birch, 1952),
errechnet werden. AuBler der adiabatischen Temperaturver-
teilung gibt dann das Modell den Druck, die Schwerebe-
schleunigung, die Dichte und die adiabatische Inkompressi-
bilitdt, so daBl es mit seismischen Modellen verglichen wer-
den kann, sowie den adiabatischen Temperaturgradienten,
den Griineisenparameter, den thermischen Expansionskoef-
fizienten und die spezifische Warme. Da es nur von Labor-
daten abhédngt (aber nicht von einem seismischen Erdmo-
dell), wird man die Evolution eines derart detaillierten Mo-
dells in Zukunft berechnen koénnen.

Bis dahin nimmt man als mittleren Wert fiir pc des
Mantels 4,2:10° Jm~3 K~!. Als mittlerer Wert fiir den
Kern kann 11,0-10° J m ™3 K~ ! gelten (Stacey, 1977b). Aus
Gl. (25) folgt, daB man fiir Evolutionsrechnungen besser
Verhéltnisse von Temperaturen festlegt als Temperaturgra-
dienten, da letztere wieder direkt von der Temperatur selbst
abhingen. Die mittlere Temperatur im Mantel betrdgt etwa
n=1,3mal der Temperatur direkt untehalb der Lithosphédre
(z~80 km). Die mittlere Temperatur des Kerns betrdgt
etwa 7 =1,2mal der Temperatur an der Kern-Mantelgrenze,
und die Temperatur steigt iiber den adiabatischen Teil des
Mantels zwischen den beiden Grenzschichten um einen
Faktor ¢ von etwa 1,6. Dies gilt natiirlich nur bei durch
den ganzen Mantel greifender Konvektion. Bei geschichte-
ter Konvektion wéren ¢=1,15 fir den oberen Mantel und
£=1,20 fur den unteren Mantel sowie #=1,07 fiir beide
Mantelschichten reprisentative Werte (s.a. Stacey, 1977b;
Jeanloz und Richter, 1979). Die heutigen mittleren adia-
batischen Temperaturgradienten betragen dann
0,2-0,5K km ™.
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Um das Ausfrieren des inneren Kerns zu modellieren,
bendtigt man neben der Adiabaten auch die Liquiduskurve
des Kerns. Bei gegebenen Werten an der Kern-Mantel-
grenze kann die Adiabate durch Polynomapproximation
(Stevenson et al., 1983) des Modells von Stacey (1977b)
gewonnen werden. Dabei kann man durch geeignete Wahl
der Koeffizienten neuere Erkenntnisse iiber den Griineisen-
parameter, der ndher bei 2 liegen soll (Stevenson, 1980),
beriicksichtigen.

Wenn der innere Kern durch fraktionierte Kristallisa-
tion entstanden ist und wichst (Verhoogen, 1961; Steven-
son, 1981), dann ist die Liquidustemperatur von der augen-
blicklichen chemischen Zusammensetzung des &uBeren
Kerns abhéngig. Die Dichte des duBeren Kerns ist um
8-11% (Ahrens, 1979; Jeanloz, 1979; Brown und
McQueen, 1982) geringer als die aus Schockwellendaten be-
rechnete Dichte von reinem Eisen. Als leichte legierende
Elemente kommen vor allem Schwefel aber auch Sauerstoff
(Ringwood, 1977, Basaltic Volcanism Study Project, 1981)
in Frage; 5-12% Schwefel konnen die Dichte erkldren (Ah-
rens, 1979; Brown und McQueen, 1982). Nach Stevenson
(1980) kann aber auch der Effekt von sehr kleinen Konzen-
trationen von Si, C, N, MgO und H dem von Schwefel
oder Sauerstoff gleichkommen oder ihn {iberwiegen. Der
innere Kern konnte, im Gegensatz zum duBeren Kern, aus
reinem Eisen bestehen (Jeanloz, 1979; Ahrens, 1980; An-
derson, 1982). Der Dichteunterschied betriige dann etwa
1gem™2 (Anderson, 1982). Leider ist dieser aus seis-
mischen Daten nicht besser als auf +5% der Kerndichte
bestimmt (Masters, 1979 ; Hage, 1983), so daB3 eine Wertung
auf seismischer Basis nicht moglich ist.

Die Liquiduskurve des Fe-S-Systems weist einen eutek-
tischen Punkt auf, sie ist von Usselman (1975) bis zu Driik-
ken von 10 GPa untersucht worden. Auf der eisenreichen
Seite des Liquidusdiagramms nimmt die Schmelztempera-
tur mit der Konzentration x des Schwefels in etwa propor-
tional zu (1-2x) ab. Dieses Verhalten ist konsistent mit der
Van-Laar-Gleichung (Prigogine und Defay, 1954) fiir ein
ideales bindres System, dessen Komponenten in der
Schmelze aber nicht im festen Zustand mischbar sind.

Schmelztemperaturen von reinem Eisen sind bis zu
Kerndriicken bekannt (Mao und Bell, 1979; Brown und
McQueen, 1982). Sie konnen mit Hilfe des verallgemeiner-
ten Lindeman-Gesetzes (Stevenson, 1980)

dT,,_ 2(C,y—R)
dP B,(2C,—3R) ™"

interpoliert werden (Anderson, 1982). In (27) ist 7,, die
Schmelztemperatur, C, der Phononenbeitrag zur spezi-
fischen Wéirme bei konstantem Volumen und R die Gas-
konstante. In Festkorpern ist C,=3 R fiir Temperaturen
sehr viel hoher als die Debyetemperatur (Debye, 1912), die
im Kern kleiner als 1400 K ware (Stacey, 1977b). Mit C, =
3 R reduziert sich (27) zur gewohnten Form des Lindeman-
Gesetzes, das Stacey (1977b) zur Extrapolation der Ussel-
manschen Daten zu Kerndriicken benutzt hat. Die Anwen-
dung dieser speziellen Form des Lindeman-Gesetzes auf rei-
nes Eisen ergibt aber zu hohe Temperaturen bei hohen
Driicken (Brown und McQueen, 1982). Anderson (1982)
schldgt unter Hinweis auf experimentelle Daten von Grover
(1971) C,=3,5 R vor. Bei der Anwendung auf den Erdkern
verliert diese Korrektur durch die Unsicherheit im Grinei-
senparameter zumindest vorldufig an praktischer Bedeu-
tung. Wie die Adiabate kann auch die Liquiduskurve durch

@7

Polynomapproximation angendhert werden, wobei man die
Konstanten in Anlehnung an die Liquiduskurven von Sta-
cey (1977b) oder Anderson (1982) bestimmen und die Ab-
héngigkeit von der Konzentration des leichten Elements
durch einen Faktor (1-2x) modellieren kann.

Durch das Ausfrieren des inneren Kerns reichert sich
die Schmelze im duBeren Kern an Schwefel an. Die Konzen-
tration ist daher in einem Evolutionsmodell eine Funktion
der Zeit. Ist x, die Konzentration des Schwefels im vollstdn-
dig geschmolzenen Kern, m die Masse des inneren Kerns
zur Zeit t und M die gesamte Masse des Kerns, dann ist

(28)

X=Xo Q.
Zu einem gegebenen Zeitpunkt bestimmt der Schnittpunkt
der Adiabaten mit der Liquiduskurve den Radius R; und
damit die Masse des inneren Kerns. Bei weiterer Abkiihlung
mit einer Rate, die durch Gl. (24) bestimmt wird, verschiebt
sich der Schnittpunkt um dR;, die Masse des inneren Kerns
wéchst um dm, wobei die Energie L dm freigesetzt wird.
Diese Energie setzt sich zusammen aus latenter Warme und
der potentiellen Energie, die bei der Ausfiallung der schwe-
ren Bestandteile des Materials des inneren Kerns frei wird.
Die Zunahme der Konzentration der leichten Bestandteile
im dulleren Kern senkt die Liquiduskurve und regelt daher,
zusammen mit dem Abtransport der Energie L durch die
Mantelkonvektion, die Wachstumsrate des inneren Kerns.

Thermische Evolutionsmodelle

Die Art und Weise, wie thermische Konvektion im Erdman-
tel und Konvektion (thermisch oder chemisch) im Kern
die thermische Evolution des Erdkorpers beeinflulit, wird
am deutlichsten bei Modellen, die von einem anfédnglich
heiBen Zustand abkiihlen. Wir haben schon darauf hinge-
wiesen, daf} die Erde wéahrend ihrer Akkretionsphase durch
Einschlag von Korpern und durch frithe Kernbildung bis
zum Schmelzpunkt aufgeheizt worden sein konnte. Die
Abb. 5 und 6 zeigen die Temperaturen im oberen Mantel
und an der Kern-Mantelgrenze, die Viskositdt des Mantels
und den OberflichenwiarmefluB3 als Funktionen der Zeit,
bezogen auf ihre heutigen Werte. Dariiber hinaus ist das
Verhéltnis von radioaktiv erzeugter Wéarme zum Oberfli-
chenwirmeflufl gegeben. Die Werte der Modellparameter
fir diese Evolutionsrechnung unter der Annahme von Kon-
vektion im ganzen Mantel finden sich in Tabelle 2. Aus
den Abbildungen ist zu entnehmen, daB3 man die thermische
Geschichte in zwei Abschnitte unterteilen kann: ein Uber-
gangsregime in der frithen Geschichte, in der die Erde rasch
abkiihlt und die Viskositdt und das Verhéltnis von erzeugter
zu abgefithrter Wérme rasch ansteigen; danach folgt ein
stetiges Regime, in dem die Anderungsraten der GroBen
in etwa konstant bleiben. Der Ubergang erfolgt nach etwa
1 Ga. Aus (23) und (13) sowie der Definition der Rayleigh-
zahl (4) kann man folgern, daB die Rate, mit der die innere
Energie abnimmt, durch die Temperaturabhéngigkeit der
Viskositit ,,gepuffert” wird. Der OberflichenwarmefluB3 ¢,
ist proportional zu Ra'/3, die Rayleighzahl wiederum ist
umgekehrt proportional zur Viskositdt. Die Viskositét (21)
wichst exponentiell mit abnehmender Temperatur. Eine
Abnahme der Temperatur hat daher eine Abnahme des
Oberflachenwarmeflusses iiber das Mal} hinaus zur Folge,
das durch die ebenfalls abnehmende Temperaturdifferenz
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Tabelle 2. Parameter-, Anfangs- und Randwerte der Evolutionsmodelle (r: radialer Abstand vom Erdmittelpunkt, P(r): Druck als Funktion

von r)
Parameter Durchgreifende Geschichtete Einheit
Mantel- Mantelkonvektion
konvektion
oberer unterer
Mantel Mantel
Mantel R 6371,0 6371,0 5671,0 km
g 10,0 ms™ 2
pc 4,0-10° Jm3K™!
Vo 40-103 1,0- 103 1,0 - 108 m?s!
aT,, 5,210 5,2-10* 7,2-10* K
o 2,0-107° K-t
k 4,0 WmtK™!
Rac 500,0
@ 0,3
0o, 1,7-1077 1,24-1077 1,69-1077 Wm™3
A 1,23-10717 st
3 1,6 1,15 1,07
n 1,2
Kern R 3485,0 km
g(r) 10,0 - (r/R) ms~ 2
pc 4,0-10° IJm 3K™!
k 40,0 Wm tK™!
L 1,0-10%, 2,0-10° Jkg?!
T(r) 0,68 - T.-(1,0+3,96 - P(r)—3,30 - P(r)?) K
T,(r) (1,0—2x)- (1,04 6,14 - P(r)—4,50 - P(r)?) K
Anfangs- X, 0,1
und T, 293,0 K
Randwerte T, 2300,0 1800,0 3800,0 K
T, 5000,0 K
15 /// \\\\\\ \\\\ -75
qs/qsh // =X (%)
l/
101 / 450
/
/
|
|
s 25
1
' ; . . 0 " 7 3 2

S}

2

t(Ga]
Abb. 5. Zeitlicher Verlauf der Temperaturen 7,/T,, im oberen
Mantel und T,/T,, an der Kern-Mantelgrenze sowie der Mantelvis-
kositat v/v, bei durchgreifender Mantelkonvektion (7,,=1600 K,
T.,=3000 K, v,=10'" m?/s)

iiber die obere Grenzschicht gegeben ist. Dieses Ergebnis
ist sehr wichtig. Es bedeutet:

a) Die Viskositdt ist neben der Wirmeerzeugungsrate
die wichtigste GroBe in der Evolution des Erdinnern (s.a.
Tozer, 1967, 1972). Sie reguliert wie ein Thermostat die
Abkiihlrate.

b) Die thermische Evolution des Modellplaneten ver-
lduft Giber den groBten Teil seiner Geschichte stetig.

¢) Der heutige Zustand ist weitgehend unabhéngig von
den Anfangsbedingungen.

tfGa)
Abb. 6. Zeitlicher Verlauf des Oberflichenwarmeflusses g,/q,, und
des Verhiltnisses y von Oberflichenwirmeflul zu Warmeproduk-
tion durch radioaktive Elemente im Mantel (gestrichelt). Die Kon-
vektion durchgreift den ganzen Mantel (g , =70 mW/m?)

Die Folgerung b) bedeutet nicht, daB alle geologischen
Prozesse etwa gleichformig ablaufen miiBten. Die charakte-
ristische Umwilzzeit der Konvektionszellen, die die Zeit-
skala fir plattentektonische Vorgidnge darstellt, ist um
(H?*/kNu)/(H/U,)=(Ra/Rac)*/? kleiner als die Zeitskala der
thermischen Evolution. Dartber hinaus handelt es sich bei
den in den Abb. 5 und 6 dargestellten Werten um mittlere
Werte fiir den gesamten Planeten.

Es wird vielfach angenommen, da8 die Erde auch im
Prikambrium Plattentektonik, nicht undhnlich der heuti-
gen, aufgewiesen hat (Bickle, 1978; Kroner, 1983), obwohl
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die paldomagnetischen Daten bisher noch keine eindeutigen
Schliisse erlauben (Van der Voo, 1982). Kiirzlich haben
Guiness et al. (1982) iiber die Entdeckung eines prikam-
brischen Riftarms in Missouri mit seismischen und gravime-
trischen Methoden berichtet. Die Geologie birgt Hinweise
auf geothermische Gradienten in der Kruste, die steiler als
die heutigen gewesen sind sowie Hinweise auf eine damals
wirmere und leichter deformierbare Lithosphére (Windley,
1977; Burke und Kidd, 1978; Tarling, 1978 ; Watson, 1978).
Vulkanische Gesteine (Komatiite) sind damals bei etwa
200 K hoheren Temperaturen als heute entstanden (Green,
1972; Green et al., 1975; Arndt, 1977; Watson, 1978). Die
Ergebnisse der Modellrechnungen stimmen mit diesen Be-
obachtungen recht gut iiberein: Die Temperatur im oberen
Mantel war demnach am Ende des Archaikums um 100 K
und vor 3,5 Ga um 200 K hoher als heute (bei einer heuti-
gen Temperatur im oberen Mantel von 1600 K (Basaltic
Volcanism Study Project, 1981)). Der mittlere Wéarmeflu3
vom Mantel war vor 2,6 Ga doppelt so groB und vor 3 Ga
viermal so groB3 wie heute.

Bickle (1978) glaubt, daBl der konduktive WarmefluBl
durch die Kontinente im Archaikum nur unwesentlich ho-
her als der heutige gewesen ist. Dann miiBBte der konvektive
Wirmetransport im Archaikum wesentlich effektiver als
heute gewesen sein, um den hoheren Betrag an radiogener
Wirme abzufiithren. Dazu benétigt man hohere Plattendrif-
traten und/oder kleinere Platten und damit mehr Riftzonen.
Nach Bickle soll das Alter der ozeanischen Lithosphire,
bevor sie subduziert wurde, im Archaikum nur 20 Ma be-
tragen haben. Die heutige ozeanische Lithosphidre wird
etwa 10mal so alt. Man muB allerdings vorsichtig sein, wenn
man aus Daten der kontinentalen Kruste Riickschliisse auf
den Wirmetransport durch die gesamte Erdoberfléche zie-
hen will. Wegen des hohen Gehaltes an Warmequellen
pausen sich Anderungen des Wirmeflusses vom Mantel nur
abgeschwdcht im kontinentalen Oberflichenwéirmeflufl
durch (Spohn und Schubert, 1972b). Unter heutigen Bedin-
gungen der radiogenen Wairmeproduktion in der Kruste
miuBte ein finffacher Anstieg des Warmeflusses vom Man-
tel nicht mehr als eine Verdopplung des kontinentalen
Oberflachenwirmeflusses zur Folge haben. Wegen der ho-
heren Wirmeerzeugung im Prikambrium ist der kontinen-
tale geothermische Gradient damals sicher noch weniger
als heute vom WirmefluB in den Kontinent beeinflult ge-
wesen. Unsere Ergebnisse stimmen aber mit Bickles Folge-
rungen uberein. Mittlere Plattenverschiebungsraten, die wir
mit Hilfe von (12) berechnet haben, nehmen, wenn wir in
der Zeit 3,5 Ga zuriickschauen, um etwa das Zehnfache
zu (Abb. 7). Die Abbildung illustriert iibrigens noch einmal,
daB der EinfluB der Anfangsbedingung auf die thermische
Evolution im wesentlichen auf die ersten Ga beschrankt
bleibt. (Modell a startet mit einer im Vergleich zu b wesent-
lich hoheren Anfangstemperatur.) Zusétzlich sind in Abb. 7
Polwanderungsraten eingetragen, die ich aus Polwande-
rungskurven berechnet habe, die mir A. Kroner dankens-
werterweise zur Verfiigung gestellt hat (s.a. Kroner, 1983).
Es ist nicht ohne weiteres moglich, scheinbare Polwande-
rungsraten in Kontinentaldriftraten zu iibersetzen (s.a.Van
der Voo, 1982) und sie dariiber hinaus mit den errechneten
Plattenverschiebungsraten zu vergleichen, da die letzteren
sich auf die ozeanische Lithosphire beziehen, die wir als
kalte Grenzschicht der Mantelkonvektion auffassen. Man
miiBte zundchst die wahre Polwanderung in diesem Zeit-
raum kennen. Dann mifte man iiber eine Relation zwi-

Uglema’)

t(Ga)

Abb. 7. Plattendriftraten U* des Modells mit den ganzen Mantel
durchgreifender Konvektion (a) und des Modells mit geschichteter
Mantelkonvektion von Spohn und Schubert (1982a) (b), bezogen
auf heutige Werte. Dariiber hinaus sind Daten von Kontinentdrift-
raten U,, berechnet aus paldomagnetischen Daten, gegeben

schen Kontinentdriftraten und Verschiebungsraten ozeani-
scher Platten verfiigen. Heute sind ozeanische Platten bis
zu zehnmal schneller als kontinentale Platten. Trotz dieser
Vorbehalte konnen wir, wenn wir 1 cma~! als typische
heutige Kontinentaldriftrate akzeptieren, sagen, daB die
Daten in Abb. 7 mit den Modellrechnungen vertraglich
sind.

Thermische Evolution des Kerns

Wihrend die Abkiihlrate des Mantels weitgehend nur von
seinen eigenen Wirmelbertragungseigenschaften bestimmt
wird, ist der Abkiihlrate des Kerns durch der des Mantels
eine obere Grenze gesetzt (auf die Rolle der Kontinente
als Wirmeschilde gehen wir im néachsten Abschnitt ein).
Der Kern kann also nur so kiithlen, wie es der Mantel er-
laubt, zumal wegen der um fast 30 Zehnerpotenzen grof3e-
ren Mantelviskositit keine wirksame dynamische Kopplung
moglich ist. Die Energie- und Entropiebilanzen des Kerns
werden daher von der Mantelkonvektion weitgehend mitbe-
stimmt. Gubbins et al. (1979) haben sehr detaillierte Bilanz-
gleichungen fiir den Kern abgeleitet, aber in ihren Evolu-
tionsrechnungen den Mantel nicht explizit beriicksichtigt.
Sie kommen zu dem SchluB3, daf3 die Energie, die bei Aus-
frieren des inneren Kerns freigesetzt wird, am ehesten den
Geodynamo betreiben kann und radiogene Wirme kaum
in Frage kommt. Dies wiirde chemisch angetriebene Kon-
vektion im Kern bedeuten. Gubbins et al. haben angenom-
men, daB der innere Kern schon bald nach der Kernbildung
zu wachsen begann und haben seine Wachstumsrate aus
seinem heutigen Radius und dem Alter der Erde abge-
schitzt. Die Idee, daBl der Geodynamo so betrieben werden
konnte, geht auf Braginsky (1964) zuriick und ist insbeson-
dere von Loper (1978) vertreten worden.

Stevenson et al. (1983) haben thermische Evolutions-
rechnungen fiir die terrestrischen Planeten vorgelegt, wobei
sie Mantel und Kern als thermisch gekoppelte Systeme be-
handelt haben. Ein wesentlicher Schlufl dieser Arbeit ist,
daB Venus und moglicherweise Mars deshalb kein Magnet-
feld aufweisen, weil beide Planeten noch keinen inneren
Kern besitzen. In Abb. 8 sind thermische Evolutionsmo-
delle des Erdkerns und des Kerns der Venus dargestellt
durch den Wirmeflu vom Kern zum Mantel als Funktion
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Abb. 8. Thermische Evolution der Kerne von Erde und Venus bei
den ganzen Mantel durchgreifender Konvektion. Der Kurvenpara-
meter ist die spezifische Energie L in J/kg, die beim Ausfrieren
des inneren Kerns freigesetzt wird. Die gestrichen-gepunktete Linie
deutet den Ubergang an von einem Zustand, in dem der Kern
durch thermische Konvektion kiihlt, zu einem Zustand, in dem
nur Wiérmeleitung moglich ist (aus: Stevenson et al., 1983)

der Zeit. Die Werte der Modellparameter entsprechen de-
nen der Tabelle 2. Der WarmefluB3 fallt anfinglich schnell
ab (die Modelle starten ,,heiB*‘), nach 2-3 Ga beginnt im
Erdkern das Ausfrieren des inneren Kerns. Die zusidtzliche
Energie, die nun freigesetzt wird, hélt den WarmefluBl zum
Mantel auf einem annihernd konstanten Wert, der von den
Wirmetibertragungseigenschaften des Mantels bestimmt
wird. DaBl der Mantel einen anndhernd konstanten Warme-
fluB vom Kern aufnehmen kann, bei gleichzeitig ansteigen-
der Viskositdt und abnehmendem OberflichenwarmefluB,
ist auf die temperaturabhidngige Viskositdt und ihren Ein-
fluB auf die Stabilitdt der heiBen Grenzschicht zuriickzufiih-
ren, deren Dicke wir aus (15) statt aus (14) bestimmt haben.
Wairen die thermischen Grenzschichten gleich dick, so
wiirde der WarmefluB3 vom Kern dhnlich dem Oberfldchen-
wiarmefluB mit der Zeit abnehmen, und der innere Kern
wirde etwas langsamer wachsen.

Ein interessantes Ergebnis dieser Arbeit ist der spite
Beginn des Wachstums des inneren Erdkerns. Da das Ma-
gnetfeld der Erde mindestens 3,5 Ga alt ist, miufBite die Art
und Weise, wie der Geodynamo betrieben wurde, sich im
Laufe der Erdgeschichte gedndert haben. Vor dem Einset-
zen des Wachstums des inneren Kerns — als der Kern noch
vollstdndig geschmolzen war — ist der Geodynamo durch
thermische Konvektion alleine betrieben worden. Danach
hat chemische Konvektion zum Betrieb beigetragen. Da ein
rein thermischer Dynamo einen niedrigen Wirkungsgrad
besitzt, kOnnte man vermuten, daBl sich der Wechsel der
Antriebsart im Magnetfeld widerspiegelt. Stevenson, Spohn
und Schubert (1983) haben die Geschichte des Magnetfeldes
ihres Modells aus der im Kern dissipierten Energie berech-
net (Abb. 9). Dies ist der zeitliche Verlauf der Stirke des
Magnetfeldes, so, wie sie auf der Kernoberfldche gemessen
werden wiirde, und nicht — wegen des unbekannten Beitra-
ges eines moglichen torroidalen Feldes, das man auf der
Erdoberfliche nicht messen kann — eine Geschichte der
Stirke des Dipolfeldes. Wie zu erwarten war, macht sich
der Wechsel in der Betriebsart des Dynamos durch einen
Sprung in der Feldstirke bemerkbar. Es ist wegen der be-
schrankten Genauigkeit der paldomagnetischen Daten frag-
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Abb. 9. Nominelle Stirke H* der magnetischen Felder auf den
Kernoberflichen von Erde und Venus als Funktion der Zeit bei
den ganzen Mantel durchgreifender Konvektion berechnet aus der
im Kern dissipierten Energie. Die gestrichelten Kurven beziehen
sich auf Modelle mit L=10° J/kg, die ausgezogenen auf Modelle
mit L=2-10° J/kg. Die Feldstirken der Venusmodelle sind ent-
sprechend denen der Erdmodelle normiert worden (aus: Stevenson
et al., 1983)

lich, ob man eine solche Anomalie entdecken kann, aber
es ist bisher auch nicht danach gesucht worden.

Wie die thermische Evolution ohne das Wachsen des
inneren Kerns verlaufen wiirde, kann man an der Evolution
des Venusmodells ablesen. Dies ist ein Modell fiir eine weit-
gehend erddhnliche Venus. Da Venus einen etwas geringe-
ren Radius besitzt, sind Druck und Temperatur im Mittel-
punkt, trotz der héheren Oberflichentemperatur, kleiner
als die entsprechenden Werte an der Grenze zum inneren
Kern der Erde. Es ist daher moglich, daBl Venus bis heute
keinen inneren Kern besessen hat. Dann entfiele fiir Venus
bis dato die fiir die Erde wahrscheinlich bedeutendste An-
triebsquelle des Geodynamos. Dies konnte das ansonsten
unverstandliche Fehlen eines signifikanten Magnetfeldes er-
kldaren. Venus konnte aber ebenso wie Mars, der heute auch
kein selbsterzeugtes Magnetfeld besitzt [Russell (1978), eine
gegenteilige Meinung vertritt u.a. Dolginov (1977)], in der
Vergangenheit eines besessen haben, das wie das frithe Ma-
gnetfeld der Erde seine Energie aus der Abkiihlung des
Kerns allein durch thermische Konvektion bezogen hat.

Einfluf} geschichteter Mantelkonvektion
auf die thermische Evolution

Wéhrend man die Vorstellung, da3 die Erde und die terre-
strischen Planeten Wiarme durch Konvektion im Mantel
abfiihren, als weitgehend gesichert betrachten darf, stellt
die Frage nach der Schichtung der Mantelkonvektion nach
wir vor ein ungelostes Problem dar. Wie so oft in den Geo-
wissenschaften, ist eine einfache Losung der Frage nicht
in Sicht, man ist vielmehr auf das Zusammensuchen von
Beweisstiicken aus vielen Disziplinen angewiesen. Letztlich
ist die tiefere Frage die nach der Natur des unteren Mantels
und der Grenzfliche zum oberen Mantel, tber die die
Dichte um ca. 6% abnimmt. Handelt es sich um eine chemi-
sche Diskontinuitdt, etwa weil der tiefe Mantel merklich
eisenreicher wire (Liu, 1979), so bleiben die Konvektionssy-
steme im oberen und unteren Mantel materiell getrennt
(Richter und Johnson, 1974). Jede Schicht ist fiir sich ge-
nommen instabil gegeniiber Konvektion. Jeanloz und
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Thompson (1983) haben kiirzlich die Frage der chemischen
Schichtung vom petrologischen Standpunkt diskutiert. So-
wohl chemisch heterogene als auch homogene Modelle, fiir
die die Schichtgrenze eine Phasengrenze darstellt, sind mog-
lich und auch mit seismischen Daten vertraglich. Eine Pha-
sengrenze mit positiver Warmetonung stellt kein Hindernis
fir Konvektion dar (Schubert et al., 1975). Das Fehlen von
Erdbeben in Tiefen von mehr als 700 km sowie die kom-
pressive Natur der Tiefbeben wird oft als Hinweis auf das
Unvermoégen der abtauchenden Lithosphidrenplatten gese-
hen, die Grenze zum tiefen Mantel zu durchdringen. Es
ist aber auch moglich, da3 die Platte in dieser Tiefe so
duktil geworden ist, da3 keine Beben mehr auftreten kon-
nen. Creager und Jordan (1982) wollen durch Laufzeitresi-
duen Lithosphére gesehen haben, die um wenigstens 200 km
die Grenzfliche durchdrungen hat. Materiell getrennte
Konvektion von oberem und unterem Mantel kénnte nach
Busse (1983) laterale Heterogenititen im unteren Mantel
erkldren.

In den vergangenen Jahren ist die These aufgestellt wor-
den, daB der obere und der untere Mantel sich zumindest
in geochemischer Hinsicht getrennt entwickelt haben. Die
relativen Konzentrationen von inkompatiblen Spurenele-
menten in kontinentalen Basalten und Basalten von mittel-
ozeanischen Riicken, scheinen die Existenz von wenigstens
zwei verschiedenen geochemischen Reservoiren im Erdman-
tel zu verlangen (O’Nions et al., 1979; Wasserburg und De-
Paolo, 1979; Jacobsen und Wasserburg, 1979; DePaolo,
1981; Anderson, 1981a), von denen das eine verarmt an
radioaktiven Elementen, das andere aber primitiv oder doch
wesentlich weniger verarmt sein soll. Auf Grund der relati-
ven Massen der beiden Reservoire und da die ozeanische
Kruste aus dem verarmten Reservoir stammt, wird der
obere Mantel mit dem verarmten, der untere mit dem primi-
tiven Reservoir identifiziert. Damit die Reservoire sich nicht
vermischen konnen, wird materiell getrennte Konvektion
des oberen und unteren Mantels verlangt. Die relativen
Massen der beiden Reservoire sind aber nicht so sicher,
wie oft behauptet wird (Davies, 1981). Die Daten erlauben
auch keine eindeutige Lokalisierung der Reservoire, und
andere Interpretationen sind mdglich (O’Nions et al., 1979;
Davies, 1981; Anderson, 1981a; Spohn und Schubert,
1982a). Hofmann und White (1982) haben auf einige geo-
chemische Schwierigkeiten des Modells hingewiesen.

Die Frage nach der Schichtung der Mantelkonvektion
ist die zur Zeit vielleicht wichtigste Frage in der Physik
der Mantelkonvektion. Sie hat weitreichende Konsequen-
zen fiir unser Verstindnis vom Aufbau des Erdinnern. Ist
die Konvektion geschichtet, so werden wir an der Grenze
vom oberen zum unteren Mantel zusidtzliche thermische
Grenzschichten erwarten diirfen, durch die die beiden Kon-
vektionssysteme thermisch gekoppelt widren. Da Wirme
iiber Grenzschichten durch Wérmeleitung transportiert
wird, wird der untere Mantel im Vergleich zu durchgreifen-
der Konvektion hohere Temperaturen aufweisen (Abb. 11).
Nach Jeanloz und Richter (1979) besteht zwischen Abschit-
zungen der Temperaturen an der Kern-Mantelgrenze und
der unteren Grenze des oberen Mantels ein Temperaturun-
terschied von 800-1300 K, von dem nur 500-700 K auf den
adiabatischen Temperaturanstieg iiber den unteren Mantel
und auf Phaseniibergénge zurickfiithrbar sind. Die verblei-
bende Temperaturdifferenz von 300-800 K kdnnte, wenig-
stens zum Teil, iiber eine Grenzschicht zum oberen Mantel
bestehen. Die Temperaturdifferenz tiber diese Grenzschicht

hidngt von der Verteilung der radiogenen Wéarmequellen ab.
Ein primitiver unterer Mantel wére heiller als ein an ra-
dioaktiven Elementen verarmter. Schubert und Spohn
(1981), Spohn und Schubert (1982a) und Kenyon und Tur-
cotte (1983) haben auf Schwierigkeiten hingewiesen, die
Temperaturverteilung geschichteter Mantelkonvektion mit
dem gegenwirtigen Verstdndnis der Rheologie des Mantels
in Einklang zu bringen. Die effektive Viskositit des oberen
Mantels von ~10*” m? s~ ! sowie die in Frage kommenden
Deformationsmechanismen, Diffusions- und Dislokations-
kriechen (Carter, 1976), bedeuten nach unserem gegenwar-
tigen Verstdndnis, daf3 die homologe Temperatur im oberen
Mantel groBer als 0,5 wenn nicht sogar groBer als 0,8 ist.
In der Asthenosphére konnte der Solidus sogar iiberschrit-
ten sein. Da der tiefe Mantel fest ist, muB3 der Anstieg der
homologen Temperatur tiber die Grenzschicht zum unteren
Mantel kleiner als 0,2 bis hochstens 0,5 sein, zu wenig, wenn
der untere Mantel geochemisch primitiv ist. Kenyon und
Turcotte (1983) finden, daB v, (vergl. (21)) im tiefen Mantel
sehr viel groBer und @ Tm sehr viel kleiner als in relevanten
Materialien einschlieBlich MgO bisher gemessen sein
miiflite, um eine Abnahme der Viskositdt durch den Tempe-
raturanstieg in der Grenzschicht zu vermeiden.

In einer friheren Arbeit (Spohn und Schubert, 1982a)
haben wir die Warmeiibertragungseigenschaften geschichte-
ter Mantelkonvektion untersucht. Bei diesen numerischen
Experimenten haben wir den Mantel von einer stetigen Soli-
duskurve als Anfangsbedingung abkiihlen lassen. Die Vis-
kositdtsparameter fiir beide Mantelschichten wurden so ge-
wihlt und die Warmequellen so verteilt, dal der heutige
Oberflichenwirmefluf und ein insgesamt isoviskoser Man-
tel (v=10'" m? s~ ') erreicht wurde. Wie man nach der obi-
gen Argumentation schon erwarten kann, finden wir, da3
der untere Mantel weitestgehend verarmt sein muf}, wenn
er nicht partiell aufschmelzen soll. Die radiogenen Warme-
quellen, die hier 80% des gegenwértigen Oberflichenwar-
meflusses verursachen, sind fast ganzlich im oberen Mantel
konzentriert. Dieses Ergebnis ist im Widerspruch zu den
neueren geochemischen Modellen eines weitgehend primiti-
ven unteren und verarmten oberen Mantels.

Bei geschichteter Mantelkonvektion wird der untere
Mantel durch die Grenzschicht zum oberen Mantel ther-
misch isoliert. In diesem Fall wird die Warmeabfuhr vom
unteren Mantel und vom Kern von dem Wérmeiibertra-
gungsvermogen des oberen Mantels bestimmt. Da das Vo-
lumen des gesamten Mantels dreimal groBer als das Volu-
men des oberen Mantels ist, wird man erwarten, daf3 durch-
greifende Mantelkonvektion den Erdkorper effektiver kiih-
len kann. In unseren Modellrechnungen finden wir, daB3
das geschichtete Modell in 4,5 Ga 3mal weniger Wirme
von der gesamten Erde und 6mal weniger Warme vom Kern
entfernt. Die thermische Isolation des tiefen Mantels bei
geschichteter Konvektion wird deutlich, wenn man Tempe-
raturen als Funktionen der Zeit vergleicht. In Abb. 10 ist
die homologe Temperatur des Mantels sowie die Tempera-
tur des Kerns an der Kern-Mantelgrenze, bezogen auf die
Solidustemperatur des Mantels an dieser Stelle, fir beide
Moden der Mantelkonvektion dargestellt. Die Modelle be-
ginnen am Solidus im Mantel, der stetig liber den ganzen
Mantel angenommen wurde; die Anfangstemperatur im
Kern ist eine stetige adiabatische Extrapolation des Mantel-
solidus. Daher gibt es anfinglich nur eine thermische
Grenzschicht an der Oberfliche des Modellplaneten. Die
homologen Temperaturen des ganzen Mantels bei durch-
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Abb. 10. Geschichte der homologen Temperaturen 7/7,, (T,, be-
zeichnet hier die Solidustemperatur) des Mantels bei durchgreifen-
der und geschichteter Konvektion nach Spohn und Schubert
(1982a). f,, bezeichnet die homologe Temperatur des ganzen Man-
tels bei durchgreifender, f, die des oberen, f; die des unteren Man-
tels bei geschichteter Konvektion. /¥ und f, bezeichnen die Tempe-
raturen des Kerns an der Kern-Mantelgrenze geteilt durch die Soli-
dustemperatur des Mantels an dieser Stelle bei durchgreifender und
geschichteter Konvektion
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Abb. 11. Modellgeothermen bei den ganzen Mantel durchgreifen-
der Konvektion (a) und geschichteter Mantelkonvektion () und
(c). In Modell (b) ist der untere Mantel stark verarmt an radioakti-
ven Elementen, in (c) ist er primitiv. Im Einsatz sind die Temperatu-
ren im Kern und die entsprechenden Liquiduskurven (gestrichelt)
gegeben. Der Bereich moglicher Temperaturen an der Grenze zum
inneren Kern ist gepunktet eingetragen

greifender Konvektion und des oberen Mantels bei ge-
schichteter Konvektion entwickeln sich sehr dhnlich. Beide
zeigen das schon bekannte Ubergangs- und das stetige Re-
gime. Die Evolution des unteren Mantels bei geschichteter
Konvektion dhnelt dagegen der des Kerns der beiden Mo-
den, eine Folge der thermischen Isolation durch dariiberlie-
gende Mantelschichten.

In einem weiteren Satz von Modellrechnungen habe ich
die thermische Evolution des Kerns bei geschichteter Kon-
vektion ndher untersucht. Abbildung 11 zeigt heutige Geo-
thermen fiir beide Moden der Konvektion fiir Modelle mit
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isoviskosem Mantel, v~ 10'” m? s~ !, heutigem WarmefluB
von 70 mW m~? und einem Radius des inneren Kerns von
1215 km. Die beiden Modelle mit geschichteter Konvektion
unterscheiden sich dadurch, daf3 der untere Mantel einmal
primitiv (c) und einmal stark verarmt (b) ist. Der Fall b
entspricht den oben besprochenen geschichteten Modellen,
im Fall c ist der obere Mantel verarmt um die radiogenen
Quellen, die sich heute in der kontinentalen Kruste befin-
den. Die Werte der Modellparameter findet man in Tabelle
2. Man erkennt, daB} der primitive untere Mantel bei ge-
schichteter Konvektion um =~ 1300 K heiBer als bei durch-
greifender Konvektion wire. Der Kern ist hier sogar um
1700 K heiBer. Dies bedeutet natiirlich auch, daB die Liqui-
duskurve der Kernmaterie, die ich so gewdhlt habe
(Abb. 11), daB sich der richtige Radius des heutigen inneren
Kerns einstellt, entsprechend hoher lidge. Im Falle des ver-
armten unteren Mantels betrdgt der Unterschied der Tem-
peraturen an der Grenze zum inneren Kern nur 540 K.

Sollte der innere Kern tatsdchlich das feste Produkt des
abkiihlenden Kerns sein, dann ware die Temperatur an der
Grenze zum inneren Kern ein Fixpunkt der Temperaturver-
teilung in der Erde. Ein Vergleich der Modellgeothermen
der Abbildung mit experimentell gesicherten Daten iiber
den Liquidus des Kerns konnte daher, so hofft man, eine
Bewertung der Konvektionsmodelle erlauben. Brown und
McQueen (1982) finden aus ihren Schockwellenexperimen-
ten eine Schmelztemperatur von reinem Eisen bei 330 GPa
— dem Druck an der Grenze zum inneren Kern — von
6200+ 500 K. Die Kernadiabate des Modells ¢ liegt dort
etwas unterhalb dieses Temperaturbereichs. Es kommt nun
darauf an, um welchen Betrag die Liquidustemperatur
durch das leichte legierende Element herabgesetzt wird. Bei
geniigend kleinen Konzentrationen des Losungsmittels
hingt die Verschiebung der Liquiduskurve nur von der
Konzentration und nicht von den chemischen Eigenschaf-
ten des legierenden Elements ab (Prigogine und Defay,
1954). Stevenson (1980) findet unter dieser Voraussetzung
eine Reduktion der Liquidustemperatur um ~1000K,
Brown und McQueen (1982) finden 1400 K fiir einen Eisen-
Schwefel-Kern mit 5-10 Gewichtsprozent Schwefel, die An-
wendung des Faktors (1-2 x) erbringt 1200 K bei 10 Ge-
wichtsprozent Schwefel. Demnach betriige die Temperatur
an der Grenze zum inneren Kern 5000+ 700 K. Dieser Be-
reich wird von den Modellgeothermen gerade begrenzt. Es
ist ohne weiteres moglich, die Kerntemperaturen fiir durch-
greifende Mantelkonvektion (a) entsprechend zu erhohen,
indem man radiogene Wirmequellen im Kern zuld3t. Um
die Kerntemperaturen im Fall von materiell getrennter
Konvektion im Mantel mit primitivem unterem Mantel zu
senken, geniigt es, die Warmeleitfdhigkeit im unteren Man-
tel um etwa einen Faktor 2 anzuheben, wodurch sich die
Temperaturdifferenz tiber die Grenzschicht zum oberen
Mantel entsprechend verringern wiirde. Beide Modelle der
Mantelkonvektion sind also mit den Liquidustemperaturen
des Kerns vertraglich.

Auch im Hinblick auf die Evolution des Kerns und des
nominellen Magnetfeldes sind die beiden Modelle wenig
verschieden, wie ein Vergleich der Abb. 12 und 13 mit 8
und 9 ergibt. Wesentliche Elemente, wie das relativ junge
Alter des inneren Kerns und der Anstieg der Feldstidrke
mit Beginn des Ausfrierens des inneren Kerns bleiben beste-
hehn. Der heutige Wéarmeflu vom Kern ist allerdings im
geschichteten Fall mit primitivem unterem Mantel doppelt
so groB wie im Falle durchgreifender Konvektion. Die bei-



92

40

q [mwmd

20+

0 1 2 t(Gal 3 3 5

Abb. 12. Thermische Evolution des Kerns bei geschichteter Mantel-
konvektion und primitivem unteren Mantel fiir L=10° und L=
2-10° J/kg. Die beiden Modelle (ausgezogene und gestrichelte Kur-
ven) unterscheiden sich hinsichtlich ihrer Anfangsbedingungen. Bei
Modell (cb) ist anfinglich 4T,=0 (vgl. Abb. 4), bei Modell (ca)
ist 7,.=1000 K am Anfang
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Abb. 13. Nominelle magnetische Feldstirke H* auf der Kernober-
fliche als Funktion der Zeit fiir das geschichtete Mantelkonvek-
tionsmodell (ca) mit primitivem unteren Mantel. Der Kurvenpara-
meter ist L, die spezifische Energie, die beim Ausfrieren des inneren
Kerns frei wird

den Modelle in Abb. 12 unterscheiden sich hinsichtlich ihrer
Anfangsbedingungen. Im Falle (ca) ist der Kern schon am
Anfang erheblich wirmer als der Mantel, im Fall (cb) ist
die Kerntemperatur anfinglich eine adiabatische Fortset-
zung der Mantelgeotherme. Im letzten Fall nehmen wir an,
daB die Kernmaterie sich bei der Differentiation nicht mehr
erwdrmt hat als das Mantelgestein.

Die Einwidnde gegen eine geschichtete Mantelkonvek-
tion bleiben, was die Evolutionsrechnungen und die Wir-
meiibertragungseigenschaften anbetrifft, beschriankt auf das
Verhiltnis von Rheologie und Temperaturanstieg zum
unteren Mantel. Zuwenig ist Uber die Natur des unteren
Mantels und seine Rheologie bekannt, um eines der beiden
Modell vollig ausschlieBen zu konnen.

Einfluf3 der chemischen Differentiation
und der Kontinente

Die chemische Differentiation des Mantels durch das Ab-
scheiden der Kruste ist fiir thermische Evolutionsmodelle
noch nicht beriicksichtigt worden. Aus radiometrischen Al-
tersbestimmungen weill man, daB3 die Kontinente im Laufe
der Erdgeschichte mehr oder weniger kontinuierlich ge-

wachsen sind (DePaolo, 1981). Die é&ltesten bekannten
Krustengesteine sind 3,8 Ga alt (Moorbath, 1978). Da
Kruste durch partielle Aufschmelzung des Mantels entsteht
(Taylor, 1979b), wird man erwarten, da auch vor diesem
Zeitpunkt Kruste gebildet wurde, zumal die Kruste des
Mondes zum groBten Teil élter als 3,8 Ga ist (Wasserburg
et al., 1977). Das Schicksal der sehr alten Erdkruste bleibt
Spekulation, moglicherweise ist sie wieder in den Mantel
zuriickgefiihrt worden. Die Evolution der jlingeren konti-
nentalen Kruste ist noch nicht vollstindig geklirt. Es ist
strittig, ob das Volumen der kontinentalen Kruste bis heute
zugenommen hat (Moorbath, 1978), oder ob schon im aus-
gehenden Archaikum ein Gleichgewicht zwischen Erzeu-
gung und Zuriickfiihrung in den Mantel erreicht wurde
(Fyfe, 1978). Dann wire das Volumen der kontinentalen
Kruste seither konstant geblieben. McCulloch und Wasser-
burg (1978) glauben, daB die Zuwachsrate vor 2,7 Ga ein
Maximum erreicht haben konnte. Die Evolution der Kruste
hat mindestens zwei wichtige Konsequenzen fiir die thermi-
sche Evolution des Mantels. Zunichst sind dem Mantel
beim Abscheiden der Kruste radiogene Wéarmequellen ent-
zogen worden. Die radioaktiven Elemente U, Th, K rei-
chern sich ja bevorzugt in der Schmelze an. Unter dem
Gesichtspunkt einer moglichst effektiven Abkiithlung des
Erdkorpers ist die Verschiebung der Wérmequellen zur
Oberflache giinstig. Dieser Vorteil wird aber ,erkauft*
durch die Existenz der offenbar nicht subduzierbaren Kon-
tinente, die wie Warmeddmmschilde wirken. Dagegen reicht
in den Ozeanen die Konvektion bis zur Oberflache. Es stellt
sich die Frage, ob ein Gleichgewicht zwischen der War-
meabfuhr durch Entzug der Warmequellen und der War-
meabfuhr durch Konvektion besteht und ob dieses Gleich-
gewicht die Fliche der Kontinente begrenzt.

Die Wechselwirkung der Mantelkonvektion mit den
Kontinenten hat sicherlich auch interessante Konsequenzen
fur die Evolution der Kontinente. Es ist denkbar, daf3 der
von den letzteren erzeugte Wirmestau zu konvektiven In-
stabilititen und Aufstromen, sog. ,,plumes®, fiihren kann
(s.a. Anderson, 1981b). Diese Aufstrome konnen zu konti-
nentaler Riftbildung fithren, die die Wirmedecke zu zer-
schneiden vermag. In zwei anderen Arbeiten (Spohn und
Schubert, 1982b; Spohn und Schubert, 1983) haben wir
die Wechselwirkung der Lithosphére mit einem konvekti-
ven Aufstrom untersucht. Es zeigte sich, daB die kontinen-
tale Lithosphére von einem Aufstrom, der bis zu zehnmal
mehr Wirme als der normale subkontinentale Warmefluf3
in die Lithosphire trdgt, in einigen 10 Ma bis zur Kruste
erodiert werden kann. Der anomale WarmefluB3 zeigt sich
erst verspétet, wenn liberhaupt, im OberflichenwarmefluB.
Ein guter Teil der vom Aufstrom herangefiihrten Warme
erreicht die Oberfliche durch Vulkanismus. Ein weiterer
Teil kann z.B. durch Dehydrationsreaktionen in der Kruste
verbraucht werden. Nachdem der Kontinent durchtrennt
ist, werden die Teile als Folge von lateralen Temperaturgra-
dienten auseinandergetrieben (Elder, 1976). Die Liicke wird
durch ozeanische Lithosphire gefiillt, die Konvektion hat
die Oberflache erreicht. Das Riften der Kontinente und die
Offnung neuer Ozeane ist ein wichtiger Bestandteil des Wil-
son-Zyklus der Plattentekonik (s. z.B. Turcotte und Schub-
ert, 1982), der aber auch das Zusammenschweillen von
Kontinenten kennt.

Akzeptiert man den oben dargestellten Hintergrund der
kontinentalen Riftbildung, dann fragt man sich, wieso Rie-
senkontinente wie Pangéda liberhaupt existiert haben. Schon



im Proterozoikum soll ein Riesenkontinent bestanden ha-
ben (Piper, 1976). Nach den von Ziegler (1981) zusammen-
getragenen Rekonstruktionen der Plattenbewegungen war
das Phanerozoikum gekennzeichnet durch das Zusammen-
schieben einzelner Kontinente zu einem Riesenkontinent.
Was konnte die Ursache des Zusammenschiebens sein?

Nehmen wir einmal die Fliche der Kontinente als gege-
ben an, so kénnen wir uns zwei extreme Verteilungen der
Ozeanflichen und der Kontinente — der fiir die Mantelkon-
vektion offenen und abgedeckten Flichen — vorstellen: Die
Kontinente konnen alle zusammengeschoben sein, wobei
die zusammenhédngende freie Fliche am groBten wire. Die
Kontinente kénnen aber auch gleichméBig verteilt sein, in
Stiicken, deren GroBe durch die Geschichte des Systems
und die ZellgroBen der Mantelkonvektion irgendwie festge-
legt wire. Dann wire die zusammenhingend bedeckte Fla-
che am kleinsten. Die Geologie zeigt, dal beide Konfigura-
tionen nicht stabil sind. Wir kénnen vermuten, dall der
Riesenkontinent wegen des durch ihn verursachten Wér-
mestaus zerstort wird. Die Konfiguration mit verteilten
Kontinenten konnte zerstort werden, weil die Konvektion
bestrebt ist, die freie Flache zu vergroBern. Es ist denkbar,
daB die Verteilung der Kontinente zwischen beiden Extre-
men hin und her pendelt. Die Riickwirkung der Kontinente
auf die Mantelkonvektion konnte in einem bestdndigen
Zwang zur Umorganisation der Konvektionszellen beste-
hen, die aber auf die langfristige thermische Evolution viel-
leicht nur einen geringen EinfluB hat. Es ist aber auch denk-
bar, daBl der mittlere Oberflichenwidrmeflul durch die
Wanderung der Kontinente Schwankungen unterworfen
wird. Beide Aspekte, sowohl der Entzug der Warmequellen
als auch die Verdnderungen der freien Oberfldche der Man-
telkonvektion, sollten in zukinftigen thermischen Evolu-
tionsrechnungen untersucht werden.

SchlufSbemerkungen

In dieser Arbeit habe ich eine Diskussion der thermischen
Evolution der Erde auf der Basis von parametrisierten Kon-
vektionsmodellen versucht. Die Bedeutung der radiogenen
Wairmequellen, der Differentiation des Kerns, der Warme-
libertragungseigenschaften und der Schichtung der Mantel-
konvektion wurde dargestellt. Besonders hervorgehoben
wurde die Wirkung der temperaturabhidngigen Viskositét
als Regulator der Abkiihlrate und das Ungleichgewicht zwi-
schen Wérmeproduktion und OberflichenwidrmefluB. Die
Untersuchung hat sicher mehr Fragen offen gelassen, oder
vielleicht auch aufgeworfen, als sie beantworten konnte,
nicht zuletzt die Frage nach der Giiltigkeit des Ansatzes
der parametrisierten Konvektionsmodelle. Trotz ihrer inne-
ren Konsistenz — die Modelle ergeben schlieBlich fiir akzep-
table Werte der Materialparameter den richtigen Oberflé-
chenwiarmefluB, die Mantelviskositidt, die Lithosphdren-
dicke, Plattenverschiebungsraten, den Radius des inneren
Kerns und akzeptable Geothermen — bleiben Zweifel, vor
allem wegen der ungeniigenden Kenntnis der Warmeiiber-
tragungseigenschaften von Konvektion bei stark tempera-
tur- und spannungsabhdngiger Viskositét.

Die Frage nach der Schichtung der Mantelkonvektion
konnte nicht abschlieBend beantwortet werden, wenn auch
die hohe Viskositit des tiefen Mantels darauf hindeutet,
daB die Konvektion den ganzen Mantel durchgreift. Das
Studium der Evolution einfacher geschichteter und unge-
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schichteter Planetenmodelle ist niitzlich zur Fokussierung
der Diskussion und der Fragestellung kuinftiger Forschung.

Die Erkenntnis des Ungleichgewichts zwischen Oberflé-
chenwirmeflul und Warmeproduktion hat die geophysika-
lischen und geochemischen Abschétzungen des Gehalts der
Erde an radioaktiven Elementen ndher zueinander ge-
bracht.

Die thermische Evolution des Kerns ist erstaunlich
unabhingig von den Details der Mantelkonvektion. Zwei
Ergebnisse parametrisierter Evolutionsrechnungen kénnten
von weitertragender Bedeutung sein: Man bendtigt kein K
im Kern, und der innere Kern ist moglicherweise nur etwa
2 Ga alt. Diese Ergebnisse konnten von Bedeutung sein fiir
Forschungen auf den Gebieten des Geodynamos, der Paleo-
magnetik und der Geochemie.

In der Zukunft sollte man versuchen, chemische und
thermische Evolutionsmodelle zu verkniipfen. Dabei wird
die kontinentale Kruste von groBer Bedeutung sein. Auch
die Entstehung der Atmosphére und der Ozeane durch Aus-
gasen des Erdkorpers ist ein wesentliches Element der Evo-
lution, das in unserem Zusammenhang bisher nicht betrach-
tet wurde. Bedenkt man den EinfluB3 der volatilen Elemente
auf die Rheologie und die Schmelztemperaturen terre-
strischer Gesteine, ist man geneigt, dem Vorgang Bedeutung
fiir die thermische Evolution des Erdkorpers beizumessen.

Wir haben die Erde als einen Korper dargestellt, der
auf moglichst effektive Weise einen gegebenen Vorrat an
Energie abfiihrt und dabei, quasi nebenher, Topographie
und Magnetfeld erzeugt. Wie jede Abstraktion eines Aus-
schnittes des Weltbildes ist auch diese Sicht vereinfachend
und unvollstindig. Wollen wir hoffen, daf} sie zum Ver-
stindnis des Wirkens der Natur beitrdgt und zu weiteren
Untersuchungen und kritischen Uberlegungen anregen
kann.
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