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ERDMAGNETISCHE VARIATIONEN 

UND DIE ELEKTRISCHE LEITFAHIGKEIT IN TIEFEREN SCHICHTEN 

DER ERDE 

Von Ulrich Schmucker, Gottingen 

1. Ein£Uhrung 

Die Irde ist bekanntlich von zwei Kraftfeldern umgeben, einem Gra

vitationsfeld und einem Magnetfeld. Die Ixistenz des Gravitations

feides folgt unmittelbar aus dem fundamentalen Naturgesetz von 

Newton. Is ist fUr eine vorgegebene Verteilung der Massen im Erd

innern einfach zu berechnen und keinen oder doch nur kaum meBbaren 

zeitlichen Schwankungen unte r worfen. Urn hingegen die Ursachen des 

Magnetfeldes zu verstehen, mUssen Gesetze der Elektrodynamik und 

Hydrodynamik auf Vorgange und Zustande im tiefen Erdinnern ange

wandt werden, Uber die wir nur unvolikommene Kenntnisse besitzen. 

Vermutlich ist das Magnetfeld als ein schwaches, auBeres Streufeid 

von elektrischen Stromen aufzufassen, die im metallisch Ieitenden 

Erdkern, also mindestens 2900 km tief unter der Oberflache fIie

Ben und die nach dem Prinzip eines Dynamos durch thermische Kon

vektionsstrome im flUssigen auBeren Irdkern aufrecht erhalten wer

den. DarUber wie diese Konvektion zustande kommt, gibt es nur Ver

mutungen. 

Ganz im Gegensatz zum Schwerefeld ist das Magnetfeld auBerdem auf

fallenden und bereits seit langem bekannten Schwankungen unterwor

fen, die seine Starke bis zu Bruchteilen von 1% im Jahr verandern 

konnen. Es gilt als sicher, daB diese als "Sakularvariation" be

zeichneten Magnetfeldanderungen gleichfalls ihren Ursprung im Erd

kern haben. In ihnen sehen wir das Wandern, Entstehen und Auflosen 
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von Stromwirbeln im au~eren Erdkern,ohne diese Vorgange im einzel

nen verstehen und erklaren zu konnen. 

Etwa ein Jahrhundert nach der Entdeckung der Sakularvariation im 

17. Jahrhundert wurde erkannt, da~ diesen langsam verlaufenden 

Feldanderungen eine standige "magnetische Unruhe" uberlagert ist, 

die man heute als "erdmagnetische Variationen" bezeichnet. Auch 

sie konnen das Magnetfeld bis zu Bruchteilen von 1% verandern,aber 

dies geschieht im Verlauf von Stunden oder sogar Minuten. Ihre we

nig spater beobachtete Beziehung zu Nordlichtern in hohen Breiten 

zeigt, da~ sie im Gegensatz zum sakular-veranderlichen Magnetfeld 

des Erdinnern mit elektrodynamischen Vorgangen au~erhalb der Erde 

verbunden sind. 

Um diese Vorgange besser kennenzulernen, veranla~ten C.F. Gau~ und 

W. Weber zwischen 1836 und 1841 gleichzeitige "Terminbeobachtungen" 

der erdmagnetischen Deklination an vie len Orten (Abb.l). 

Abb.l: Gleichzeitige Terminbeobachtungen der erdmagnetischen 
Deklination durch den "magnetischen Verein" von Mitter
nacht bis Mitternacht in Uppsala (1), Kopenhagen (2), 
Altona (3), Breda (4), Gottingen (5), Berlin (6) und 
Breslau (7). Sie erg.eben fur alle Orte einen sehr ahn
lichen Verlauf der zeitlichen Schwankungen, die neben 
einem Tagesgang aus schnellen Oszillationen bestehen, 
die die Deklination bis zu 1/3 Grad verandern. 
Reproduktion aus den Berichten des "magnetischen Ver
eins", herausgegeben von Gau~ und Weber (1). 
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Diese zeigten zum ersten Mal in aller Deutlichkeit, wie ahnlich 

erdmagnetische Variationen Uber groBe Entfernungen hinweg verlau

fen, ein Hinweis darauf, daB die sie erzeugenden Strome weit ober

halb der durch das Wetter beeinfluBten Luftschichten flieBen. 

Heute wissen wir, daB es sich urn Strome in der Ionosphare und 

Magnetosphare handelt, die zum einen durch die Wellenstrahlung der 

Sonne und zum anderen durch die Wechselwirkung des solaren Windes 

mit dem Magnetfeld der Erde ausgelost werden. 

Etwa fUnfzig Jahre spater gelang Schuster (2) der Nachweis, daB 

die erdmagnetischen Variationen zumindest nicht ausschlieBlich 

auBeren Ursprungs sein konnen. Er untersuchte den durch die Wellen

strahlung bedingten "taglichen Gang" erdmagnetischer Variationen, 

wie ihn Abb. 3 zeigt, und wandte auf sie das GAUSSsche Trennungs

verfahren fUr Potentialfelder an. Dieses hypothesenfreie Verfahren 

erlaubt die Zerlegung eines auf einer Kugelflache beobachteten Fel

des in einen Anteil auBeren und einem Anteil inneren Ursprungs. In 

einem Anhang zu Schusters Abhandlung zeigte H. Lamb, daB der etwas 

schwachere innere Anteil des "taglichen Ganges" durch elektromagne

tische Induktion im elektrisch leitenden Erdkorpers erklart werden 

kann : Durch zeitliche Anderungen der magnetischen KraftfluBdichte, 

deren primare Quellen auBerhalb der Erde liegen, werden im Erdkor

per Wirbelstrome induziert, deren Magnetfeld das Feld der primaren 

Quellen in groBerer Tiefe wie bei einem Skineffekt aufhebt. An der 

Erdoberfllche tritt dieses sekundare Feld als "innerer Anteil" erd

magnetischer Variationen in Erscheinung. 

Damit war ein Weg eroffnet, aus der Analyse weltweit beobachteter 

erdmagnetischer Variationen auf die elektrische Leitfahigkeit im 

Erdinnern zu schlieBen. Aussagen beschranken sich dabei jeweils 

auf denjenigen Tiefenbereich, in dem der Schwerpunkt der induzie

renden Feldes liegt. FUr den tag lichen Gang, also fUr Perioden 

von 24, 12, 8 und 6 Stunden betrifft dies - wie noch gezeigt wird -

den Erdmantel zwischen 300 km und 600 km Tiefe. Diese Angaben gel

ten allerdings nur fUr Kontinente. 

Es ist das Ziel diese Vortrages, die seit der Entdeckung Schusters 

erzielten Fortschritte in der Erforschung der Leitfahigkeit tiefer 

Erdschichten darzustellen und anzudeuten, welche SchlUsse man daraus 
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liber Zustand und Eigenschaften der Erdmaterie in groBen Tiefen 

ziehen darf. Es sei vermerkt, daB neben den Ausbreitungsgeschwin

digkeiten seismischer Wellen die elektrische Leitfahigkeit der 

einzige physikalische Parameter ist, liber den wir aus Oberflachen

beobachtung~n direkte und im Idealfall eindeutige Aussagen gewin

nen kiinnen. 

2. Weltweite Studien des inneren Anteils erdmagnetischer 

Variationen und Schllisse auf die globale 

Tiefenverteilung der Leitfahigke i t 

2.1 Theoretische Grundlagen 

Die von Schuster eingeflihrte klassische Methode beruht, wie be

reits ausgeflihrt, auf einer hypothesenfreien Zerlegung weltweit 

beobachteter Variationsfelder in einen auBeren primaren (= indu

zierenden) und einen inneren sekundaren (= induzierten) Anteil. 

Aus den Beziehungen dieser Anteile zueinander laBt sich die Ein

dringtiefe der Variationen ableiten und damit eine Aussage liber 

die Widerstandsverteilung im Erdinnern gewinnen. Dies sei an ei

nem einfachen Modell erlautert: 

Die Erde, eine Kugel vom Radius a, bestehe aus einer ideal-leiten

den inneren Kugel vom Radius R<a (spez. Widerstand p=o) und einer 

nicht-leitenden AuBenschale (spez. Widerstand p=~). Sie befinde 

sich in dem zeitlich veranderlichen Magnetfeld eines Kreisstroms 

vom Radius Ro»a, der die Erde in der Aquatorebene umflieBt und in 

ihrer Umgebung ein naherungsweise homogenes Magnetfeld H(e) = A 

parallel zur Erdachse erzeugt (Abb. 2) . 

Das zu diesem Feld auBeren Ursprungs gehiirige "innere" Feld H(i) 

ist das Feld von Wirbelstriimen, die in der Oberflache der ideal

leitenden inneren Kugel als unendl i ch dlinnerSchichtstrom flieBen. 

Sie mUssen innerhalb dieser Kugel einen feldfreien Raum schaffen, 
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, I 

i deal-lei tend r = R 

Abb.2: Induktion durch ein homogenes auBeres Feld HCe) in 
einem einfachen Erdmodell. Das durch induzierte Wir
belstrome hervorgerufene innere Feld HCi) im AuEen
raum ist fUr das gewahlte Modell ein Dipolfeld. 

fUr den also HCi ) = - HCe ) gilt. Ausgeschrieben fUr die radialen 

und tangentialen Feldkomponenten lautet diese Bedingung fUr r<R 

Acose 

(1) 

mit e als Winkel zwischen dem Radiusvektor £ eines Aufpunktes und 

der Erdachse. 

Das Feld der induzierten Wirbelstrome im AuEenraum r>R muB dann so 

beschaffen sein, daB die Radialkomponente des Gesamtfeldes, 

H = HCe ) + HCi ) fUr r = R wegen der Stetigkeit von H auf dieser 

G~enzf~ache g:rade verschwindet. AuBerdem muE HCi ) al~ negativer 

Gradient eines Potentials UCi ) herleitbar sein, das der LaPlace

Gleichung 6U Ci ) = 0 genligt, und fUr r ~ gegen Null streben. 

Diese Bedingungen werden durch das Feld eines fiktiven Dipols im 

Erdmittelpunkt erfUllt, dessen Moment - 4 R3 ~Ce) betragt. Die 

Feldkomponenten sind demnach fUr Ro>r~R gegeben durch 

Acos e 
C 2) 

- As in e 
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Das GAUSSsche Trennungsverfahren geht von einer Potentialdarstel

lung des Feldes in dem quellenfreien Bereich R~r~Ro zwischen den 

au8eren und inneren Quellen aus, der die Erdoberflache r = a ein

schlie8t. In dem zunachst betrachteten Fall eines homogenen au8e

ren Fe Ides ist hier 

U(e) = - r Acose (3a) 

das Potential des au8eren Anteils und 

(i) 2 
U = - a B(a/r) cose ( 3b) 

das Potential des inneren Anteils mit 

B 

wovon man sich durch Differenzieren zur Gewinnung der Feldkompo

nenten Hr = - aU/ar, He = - r- 1 aU/ae und Vergleich mit Gl.(2) 

leicht Uberzeugt. Das GAUSSsche Verfahren liefert die Koeffizien

ten A und B getrennt fUr das au8ere und innere Potential. Aus 

ihrem Verhaltnis 

B 
A 

1 3 
"2 q (4 ) 

mit q = Ria ist der Radius der inneren ideal-leitenden unmittel

bar ablesbar. 

1m FaIle eines beliebig gestalteten quellenfreien Feldes ist eine 

Entwicklung der Potentiale fUr r = const. nach Kugelfunktionen 

vorzunehmen. FUr axialsymmetrische Felder, auf die sich zur Ver

einfachung im folgenden aIle Formeln beziehen, erfolgt die Reihen

darstellung durch zonale Kugelfunktionen Pn(cose), 

(e) n 
U (r,e) = - a L An(r/a) Pn(cos e ) 

n=l 

- a E Bn (a/r)n+l Pn(cose), 
n=l 

( 5 ) 

im allgemeinen Fall nicht-axialsymmetrischer Felder durch allge

meine Kugelfunktionen. Die Beziehung zwischen innerem und au8erem 

Feldanteil wird nunmehr durch einevom Grade n der Kugelfunktionen 
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abhangige Zahl sn ausgedruckt, definiert durch 

B = s A (6 ) 
n n n 

deren oberer Grenzwert s = n/(n+1) die Induktion in einer ideal
n 

leitenden Erdkugel (R=a) angibt. fur das hier betrachtete Leit-

fahigkeitsmodell ergibt sich aus der Randtredingung Hr=O fur r=R 

n 2n+i 
sn = n+T q, (6a) 

so da~ Gl.(4) mit Pi = cose nunmehr einen Sonderfall fur n 1 

darstellt. 

2.2 Der innere Anteil von Dst-Variationen 

Mit diesem einfachen Modell kann die Induktion durch die weltweit 

beobachtete Nachphase erdmagnetischer StUrme, wie sie Abb. 3 zeigt, 

bereits gut erklart werden. Ihre au~ere Quelle ist ein aquatoria

ler Kreisstrom, der die Erdkugel in groBem Abstand in der geomagne

tischen Aquatorebene von Ost nach West umflieBt und des sen Starke 

im Verlauf von Tagen nach Stur'mbeginn langsam abklingt (Abb. 4), 

Das auBere feld dieser sogenannten Dst- (= solar ~isturbed) Varia

tionen ist also in Erdnahe naherungsweise homogen und in Gl.(6a) ist 

n = 1 zu setien. 

Aus der Potentialtrennung zahlreicher EinzelstUrme erhielten 

Chapman und Price ( 3 ) ein Potentialverhaltnis sl = 0.36 fur die 

ersten beiden Tage nach Sturmbeginn. Mit a = 6371 km (Erdradius) 

entspricht dieser Wert nach Gl.(4) einer Tiefe des idealen Lei

ters unter der Erdoberflache von 660 km. 

Dieses richtungsweisende Ergebnis enthalt die auch heute noch un

verandert gultige Erkenntnis, daB die auBeren Erdschichten bis zu 

groBen Tiefen hin schlechte Leiter sind, daB aber in dem als 

"Obergangszone C" des Erdmantels bezeichneten Bereich zwischen 400 

und 1000 km ein steiler Widerstandsabfall vorhanden sein muB und 

daB hier in einem schmal en Tiefenbereich die durch Dst-Variationen 

induzierten Strome flieBen. 
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Abb . 3: Oben : S~Undliche Mittelwerte der erdmagnetischen 
Ostkomponente (D), Nordkomponente (H) und Verti
kalkomponente (Z) im Monat April 1965 nach Beob
achtungen des Observatoriums FUrstenfeldbruck. 
Eine Folge magnetisch ruhiger Tage mit einem fast 
gleichformig wiederholten taglichen Sq-Gang wird 
durch einen am 17. April beginnenden magnet is chen 
Sturm unterbrochen. 
Unten: Die Dst-Nachphase des Sturmes, bestehend 
in einer lang sam abklingenden Verminderung von H 
und Verstarkung von Z. Um sie besser sichtbar zu 
machen, ist der Sq-Gang durch einen Tiefpa~ mit 
einer Abschneideperiode von 32 h herausgefiltert 
worden. Zu beachten sind auch die kleinen Schwan
kungen auBerhalb der eigentlichen Dst-Nachphase, 
die gleichfalls weltweit korrel i erbar sind und 
ein spektrales Dst-Kontinuum erzeugen. 
1 nT = 10- 9 Tesla. 

Wie lassen sich nun Aussagen Uber endliche Widerstande im Erd

korper gewinnen, die sich in einer zeitlichen Verzogerung des in

duzierten Feldes gegenUber dem induzierenden Feld ausdrUcken? 

Hierzu ist der bisherige Ansatz von GI.(6) so zu erweitern, daB 

dasPotential des inneren Anteils zu einem gewahlten Zeitpunkt to 
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Togseite 

Sq 

Abb.4: Strommodelle fur den auBeren Anteil langperio
discher erdmagnetischer Variationen. 
Links: Aquatorialer Ringstrom zur Erzeugung der 
Dst-Nachphase magnetischer Sturme. 
Rechts: Ionospharische Stromwirbel auf der Tag
seite , die auf der unter dies en Wirbeln rotie
renden Erde den Tagesgang Sq an magnetisch ru
higen Tagen hervorrufen. 

auf das Potential des auBeren Anteils zu allen fruheren Zeit en 

t~to bezogen wird. An die Stelle eines einfachen Produktes tritt 

also ein Faltungsintegral 

B (t ) 
n 0 f Sn(t)An(to-t) dt, 

o -
(7) 

des sen Kern die zu bestimmende induktive Impulsantwortfunktion 

Sn(t) der leitfahigen Erde darstellt. In dem bisher behandelten 

Sonderfall idealer Leiter ist sie eine Deltafunktion, d.h. in den 

Null verschiedenen Werten von Sn(t) fur t>O tritt die endliche 

Leitfahigkeit des Erdinnern in Erscheinung. 

Die praktische Bestimmung von Impulsantwortfunktionen hat sich al

lerdings als schwierig erwiesen. Man geht daher von einer FOURIER

Transformation von G1.(7) aus und bestimmt eine Obertragungsfunk

tion S (w) zwischen innerem und auBerem Feldanteil. Sie ist a1s 
n 

FOURIER-Transformierte von Sn(t) eine komplexe Funktion der Kreis-

frequenz w, die zudem einer Dispersionsrelation genugt, urn bei 
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einer Rucktransformation aus Grunden der Kausalitat S (t) = 0 fur 
n 

t<O zu ergeben. Nach dem Faltungssatz lautet dann die FOURIER-

Transformation von Gl.(7) 

B (w) 
n 

s (w) ' A (w) 
n n 

( 8 ) 

wenn A und B die gleichfalls komplexen Potentialkoeffizienten 
n n 

der FOURIER-analysierten und zerlegten Felder bezeichnen . 

In dem Argument von S (w) wird die Phasenverschiebung des inneren 
n 

gegenUber dem au~eren Anteil und damit der endliche Widerstand 

im Bereich der Eindringtiefe sichtbar. Ist p=O wie in dem Modell 

einer ideal-leitenden inneren Kugel mit einer nicht-leitenden 

Au~enschale, so wird Sn eine reelle, frequenzunabhangige Konstante 

und mit s in Gl.(6) identisch. 
n 

Inzwischen liegen erste spektralanalytisch gewonnene Bestimmungen 

der Obertragungsfunktion S (w) fUr die Dst-Nachphase individuel-
n 

ler StUrme vor. Devane (4) erhielt fur Perioden zwischen 32 und 

128 Std. Betrage zwischen 0;35 und 0.33 mit Phasen von 11 0 bis 80 • 

Wie im Abschnitt 5 gezeigt wird, entsprechen diesen Phasen Wider

stande von 15 bis SGm ab 400-600 km Tiefe. Bis zu den genannten 

Tiefen erscheint der Erdmantel als Nichtleiter mit beliebig gro

Bern Widerstand, in dem durch die sehr langsam verlaufenden Dst

Variationen praktisch keine Strome induziert werden. 

2.3 Der innere Anteil von Sq-Variationen 

Urn die Widerstandsverteilung fUr den schlecht-leitenden oberen 

Erdmantel zu erhalten, muB der innere Anteil von Variationen be

trachtet werden, die infolge ihrer kurzeren Periode weniger tief 

eindringen. Als besonders geeignet hierzu hat sich der bereits 

von Schuster (2) benutzte "t.'l.gliche Gang" erwiesen, insbesondere 

der als Sq (= ~olar guiet) bezeichnete sonnent.'l.gliche Gang im 

Unterschied zum mondtaglichen Gang L. Seine primare Quelle sind 

zwei ionosph.'l.rische Stromsysteme nordlich und sUdlich des Aqua

tors auf der Tagseite der Erde (Abb.4). Sq-Variationen besitzen 

also eine der Ortszeit entsprechende Abhangigkeit von der geogra

phischen Lange A. Die Zentren der Stromsysteme liegen etwa symme-
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Abb.5: Verhaltnis Sn der kom
plexen inneren und auBeren 
Potentialkoeffizienten des Sq
Ganges fUr Perioden von 24h (1) 
bis 6 h (4) und n=m+1. 
C: Globale Analyse 1902/1905 
(5); M,P: Globale Analvsen 
1957/58 (6,7); S: Bestimmungen 
nach den Z:H-Verfahren mit 
14 europa is chen Observatorien 
(S). Es wurden stUndliche Mit
telwerte der aquatorialen Mo
nate Marz-April und Sept.-Okt. 
verwandt. 
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Abb.6:Aus den SD-Verhaltnissen 
In Abb.5 nach G1. (11) 
berecnnete komplexe 
Eindringtiefen en des Sq-Ganges, 
dargestellt in der Form schein
barer spez. Widerstande p*nach 
Gl. (27) fUr die Tiefen 
z ~ = Re(C n ) und Perioden von 
24 h (1) bis 6 h (4) . 

trisch zueinander auf dem Mittagsmeridian in 300 bis 35 0 n6rdli

cher und sUdlicher Breite. Registrierbeispiel von Sq in mittle

ren nordlichen Breiten fUr eine Folge ruhiger Tage zeigt Abb.3. 

In der Entwicklung des weltweiten Sq-Variationsfeldes nach Ku

gelfunktionen, die in der Regel nicht fUr die Variationen selbst 

sondern fUr ihre harmonischen Koeffizienten vorgenommen wird, 

Uberwiegt fUr die m-te Harmonische derjenige Term, der die Kugel-
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flachenfunktion pm(cOSA) expA(imA) mit n=m+1 enthalt. Zusammen 
n 

mit dem Welt-Zeitfaktor exp (imwot), wo = 2n/Tag, ergibt sich 

daraus, wie gefordert, eine nur von der Ortszeit t' = t+A/woab

hangige Schwingung fUr einen festen Ort (5). 

FUr diese Terme liegen die zur Zeit besten Bestimmungen fUr das 

Potentialverhaltnis von innerem zu au8erem Anteil vor, wenn auch 

die Obereinstimmung verschiedener Analysen nicht vol 1 befriedigt 

(Abb.5 und 6). Insgesamt erg eben sie fUr den Sq-Gang Eindringtie

fen von 300 km (m=4) bis 700 km (m=1).Phasenvon 10?_bis 25 0 

lassen mittlere Widerstande von 20 bis 50 Qm fUr den Bereich der 

Eindringtiefen erwarten. 

2.4 Modellstudien zur Deutung des inneren Anteils von Dst und Sq 

Lahiri und Price (9) haben es erstmals in einer umfangreichen Mo

dellstudie unternommen, die Vielzahl meglicher Erdmodelle, mit 

denen die inneren Anteile von Sq und Dst erklart werden kennen, 

durch extreme Verteilungen abzugrenzen. Als Eingabedaten benutz

ten sie die Ergebnisse der Dst-Analyse von Chapman und Price (3) 

und der Sq-Analyse von Chapman (5). Bereits frUher hatte Chapman 

(5) gezeigt, daB der innere Anteil von Sq (und L) fUr sich genom

men durch eine homogene innere Kugel mit p = 28Qm in 250 km Tiefe 

erklart werden kann mit p = 00 fur die darUberliegende Schale. 

Lahiri und Price wahlten eine Verteilung der Form p(r) = 00 fUr 

R<r<a und p(r) = p (r/a)s fur r<R mit einer dunnen Schicht der 
o 

integrierten Leitfahigkeit T an der Oberflache r=a. Ihr Modell 

enthalt also insgesamt vier bestimmbare Parameter R, Po' s und T. 

Dabei ist T die Gber die als unendlich dunn angenommene Schicht

dicke integrierte Leitfahigkeit, im FaIle konstanter Leitfahig

keit also das Produkt aus Leitfahigkeit und Schichtdicke. 

FUr die genannten Parameter fanden Lahiri und Price folgende 

extreme, mit Sq und Dst vertragliche Kombinationen (Abb.7): 

(1) Modell "d" mit R = a, Po = 250Qm, s = 37 und T = 2000 S, 

also einem stetigen Widerstandsabfall von 250Qm an der Oberfla

che Gber 1Qm in 880 km Tiefe auf p = 0 im Erdmittelpunkt; 
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Abb.7: Klassische Erdmodelle des spez. Wi
derstandes zur Erklarung des inneren 
Anteils von Dst und Sq nach globa
len Trennungsanalysen. 
1. Chapmans Sq-Modell (5); 
2. Extremalmodelle von Lahiri und 

Price (9) 
3. McDonalds Modell, das zusatzlich 

die induktive Durchlassigkeit des 
Erdmantels fUr Sakularvariationen 
aus dem Erdkern berUcksichtigt (11) 

(2) Modell "e" mit Ria = 0.903, Po = 0 und T = 5100 S, also 

einen Widerstandssprung von Unendlich auf Null in 600 km Tiefe. 

Wichtig ist bei den Modellen die Notwendigkeit,eine gut-leiten

de Schicht an der Oberflache oder in geringer Tiefe hinzuzufu

gen. Bei einer Schichtdicke von 5 km wurde beispielsweise ihr 

Widerstand fUr Modell "e" etwa Hlm und fur Modell lid" 2,511m be

tragen mUssen. 1m ubrigen vermerkten Lahiri und Price nachdrUck

lich, daB die Induktion durch Sq und Dst sowohl mit einem steti

gen wie auch mit einer sprunghaften Abnahme des Widerstandes im 

Erdmantel richtig erkl!rt werden kann. 
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Diese Grundmodelle sind in der Folgezeit von Rikitake (10) und 

insbesondere von McDonald (11) leicht abgeandert worden (Abb.7) . 

In McDonalds Modell wird zusatzlich berUcksichtigt, daS die Leit

fahigkeit des Erdmantels nicht beliebig groB werden kann, da 

sonst die erdmagnetische Sakularvariation, deren Quellen im Erd~ 

kern liegen, im Erdmantel durch induzierte Wirbelstrome auf Null 

reduziert wUrde. Aus der GroSe der tatsachlich beobachteten Sa

kularvariation ergibt sich 0.020m als untere Grenze fUr den Wi

derstand des Erdmantels im Ganzen (12). McDonalds Modell folgt 

daher bis zu Tiefen um 600 km im,wesentlichen dem LAHIRI-PRICE

Modell "d", weicht davon aber in groBeren Tiefen durch die Wahl 

eines sehr viel flacheren Widerstandsabfalls ab. 

Rikitake zeigte, daS die sprunghafte Abnahme des Widerstandes 

auch in eine Tiefe von 400 km verlegt werden kann ohne aller

dings die Anpassung an die Eingabedaten damit irgendwie zu ver

bessern. Diese Tiefe wurde vermutlich in Anlehnung an damalige 

Vorstellungen der Seismologie gewahlt, eine in den Laufzeitkur

yen beobachtete sogenannte 20 0 -Diskontinuitat durch eine sprung

hafte Erhohung des Gradienten der seismischen Geschwindigkeit in 

410 km Tiefe zu erklaren. 

Mit diesen Erganzungen war die Ausdeutung des inneren Anteils 

globaler Variationsfelder zu einem gewissen AbschluS gelangt. 

Neuere Bearbeitungen, insbesondere von Sq, haben zwar wesent~ 

lich verfeinerte Darstellungen des inneren Anteils ergeben. 

Doch ortliche Anomalien des inneren Anteils, wie sie mehr und 

mehr in Erscheining traten, konnen bei einer Entwicklung nach 

Kugelfunktionen nur unvollstandig berlicksichtigt werden. An die 

Stelle von globalen Analysen des Sq und Dst-Feldes sind daher 

zunehmend lokale Studien getreten, liber die nunmehr berichtet 

werden 5011. 
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3. Die Vertikalkomponente erdmagnetischer Variationen 

an Einzelstationen und Schlilsse auf die 

ortliche Tiefenverteilung der Leitfahigkeit 

Wie schon erwahnt, filhrt eine Zerlegung globaler Variationsfel

der in auBere und innere Feldanteile liberall dort zu Schwierig

keiten, wo unterschiedliche Widerstand -Tiefenverteilungen den 

inneren Anteil in einem begrenzten Gebiet verandern. Dies be

trifft auch oberflachennahe Unterschiede des Widerstandes, ins

besondere den Kontrast zwischen gut-leitendem Meerwasser 

(p=O.2Snm) und vergleichsweise schlecht-leitendem festlandischen 

Gesteinsschichten (1-1000nm), der zu deutlichen "Kilstenanoma

lien" der Vertikalkomponente von Sq filhrt (13). 

Urn solche Gebiete mit Anomalien des inneren Anteils von der 

Analyse auszuschlieBen, ist es notwendig, mit Beobachtungen an 

ausgewahlten Einzelstationen zu arbeiten und auf eine Trennung 

der Feldanteile ganzlich zu verzichten. Dabei werden Aussagen 

ilber Eindringtiefe und Tiefenverteilungen des Widerstandes aus 

den an einem Ort beobachteten Variationen der Vertikalkomponente 

nach einem der folgenden Verfahren gewonnen: 

3.1 Das Z:H-Verfahren 

Das Verfahren beruht auf der Voraussetzung, daB das global indu

zierende Feld durch einen einzigen Term in der Entwicklung nach 

Kugelfunktionen beschrieben werden kann. Im Fall eines axial

symmetrischen Feldes sei dies die zona Ie Kugelfunktion Pn(COSS). 

Entsprechend GI.( 5) ist dann 

das Potential des Gesamtfeldes filr r~a unterhalb der auBeren 

Quellen, aus dem sich als Feldkomponenten filr r = a 

H 
r 

{n A -(n+1) B } P 
n n n 

( 9 ) 
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ergeben. Der innere Anteil, ausgedrUckt durch den Koeffizienten 

Bn' vergro~ert also die Horizontalkomponenten (H) und vermin

dert die Vertikalkomponente (Z), so da~ das Verhaltnis dieser 

Komponenten zueinander etwas Uber die ortliche Gro~e de s inne

ren Anteils aussagt. Dies sei zunachst an einem einfachen Modell 

erlautert : 

Setzt man nach Gl.(6a) s = B fA fUr das Modell einer ideal-
n n n 

leitenden inneren Kugel vom Radius R = qa ein, so folgt als 

Z:H-Verhaltnis 

mit 

1 2n+l 
-9 

fn(e) 1~ 2n+l 

n Pn 

d P /d e 
n 

n+l q 

Dieser Breitenfaktor fn(e) ist aus vorgegebenen Werten von e und 

n abzuleiten. Ist die Tiefe des idealen Leiters h = a-R klein im 

Vergleich zum Erdradius a, so kann naherungsweise qm = l-m h/a ge

setzt werden und es gilt 

f (e) (n+1)h 
n a 

(10) 

Diese Formel enthalt die allgemeingUltige Regel, da~ das Z : H

Verhaltnis bis auf einen Faktor die GroBe der Eindringtiefe im 

Verhaltnis zum Erdradius, multipliziert mit (n+l), angibt. 

Der Abb. 3 entnimmt man beispielsweise fUr die Dst-Nachphase ein 

Verhaltnis Hr : He =-1:4. Daraus folgt mit n=l fUr das induzierende 

homogene Ringstromfeld, e = 42 0 fUr die geomagnetische Ko-Breite 

des Beobachtungsortes und f 1 (e) - ctge eine Tiefe des idealen 

Leiters von h = 720 km in guter Obereinstimmung mit global abge

leiteten Werten (s.Abschnitt 2.2). 

So11 die endliche Leitfahigkeit im Erdinnern berUcksichtigt wer

den, ist Gl.(10) nach dem Vorbild von Gl.(7) in der Form eines 

Faltungsintegrals zu schreiben oder es ist eine FOURIER-Trans for-
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mation vorzunehmen. An die Stelle der Tiefe h des idealen Lei

ters tritt dann eine neue komplexe Obertragungsfunktion, die als 

Eindringtiefe C (w) bezeichnet werden 5011. Sie ist definiert 
n 

durch folgende Beziehung zum Potentialverhaltnis S in Gl.(S): 
n 

t - n+l S 
C a n n 

n n+l 
1 S + 

(11) 

n 

Einsetzen in (9) nach einer Fourier-Transformation der Feldkompo

nenten und Potentialkoeffizienten ergibt 

H n(n+l) C (/\ +B )P 
r a n n n n 

(12 ) 

oder in Analogie zu Gl.(10) 

H n+l r f (e) C 

He n a n 
(13 ) 

als Grundgleichung fur das Z:H-Verfahren im Frequenzbereich. 

Im allgemeinen ist wie S auch C vom Grad n der Kugelfunktionen 
n n 

abhangig die das au~ere Feld beschreiben. Fur kleine Eindring-

tiefen jedoch, wenn Icnl«a/(n+l) gilt, strebt Cn gegen einen 

von n unabhangigen Grenzwert, der von nun an einfach mit C be

zeichnet werden 5011(13). 

Das Z:H-Verfahren ist von Eckhardt et al. (14) eingefuhrt worden 

und wurde insbesondere von Banks (15) zur Analyse von Dst ver

wandt. Dabei gelang es Banks erstmalig, ultra-langperiodische 

Dst-Variationen im Periodenbereich von 10 bis 100 Tagen und Ein

dringtiefen bis zu 1200 km einzubeziehen (Abb.8). Innerhalb die

ses Bereiches liegt die Quasi-Periodizitat der 27-tagigen Wieder

holungsneigung erdmagnetischer Sturme entsprechend der Rotations

periode der Sonne. Fur sie war ein dem Ringstromfeld entsprechen

der auBerer Anteil zu erwarten. Banks zeigte, daB auch im Konti

nuum auBerhalb der spektralen Spitze, die auf jene Wiederholungs

neigung zuruckgeht, ein Ringstromfeld besteht und im Sinne die

ses Verfahren nach Gl.(13) mit n = 1 ausgewertet werden kann. 
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Abb.8: Das Dst-Kontinuum erdmagnetischer Variationen nach Regi
strierungen an vier Observatorien auf der Nord- und SUd
halbkugel. Dargestellt sind die von schnellen Schwankun
gen befreiten Feldanderungen der Ostkomponente (D), Nord
komponente (H) und Vertikalkomponente (Z) gegenUber ei
nem willkUrlichen Basiswert im Verlauf von 450 Tagen. 
Durch Ausgleichspolynome angenaherte Trendkurven werden 
der Sakularvariation aus dem Erdkern zugerechnet. 
HR Hermanus/SUdafrika, TO = Toolangi/Australien, 
TU = Tuscon/USA, FU = FUrstenfeldbruck/Deutschland. 

Das Ergebnis seiner Untersuchungen, die auf einer Spektralana

lyse von Daten der Observatorien Greenwich (England) und Watheroo 

(Australien) beruhen, ist in Abb.9 in der Form eines scheinbaren 

Widerstand- Tiefenprofils dargestellt. Die von Banks durchge

fUhrte Dst-Analyse hat insgesamt als wesentlich Neues die Er

kenntnis geliefert, daB die (scheinbaren) Widerstande in Tiefen 

zwischen 600 km und 1200 km sehr einheitlich etwas unter 10m 

liegen ohne erkennbare Tendenz mit wachsender Tiefe we iter abzu

nehmen. 
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Abb.9; Eindringtiefen C1 des 
Dst-Kontinuums nach Banks (15), 
dargestellt durch scheinbare 
spez. Widerstande p*(Gl.27) fUr 
die Tiefen z*= Re(C 1 ) und Fre
quenzen von 0.01 bis 0.1 cpd 
(= cycles per day). Zusatzlich 
gezeigt sind die Sq-Eindring
tiefen nach Chapman (5). Das 
gestrichelte Modell ist von 
Banks (16) zur gemeinsamen Er
klarung von Dst und Sq angege
ben worden. 

Die in Abb.8 dargestellten Dst-Ubertragungsfunktionen sind je

doch in sich selbst nicht ganz widerspruchsfrei, zumindest nicht 

in der von Banks gewahlten hohen Frequenzauflosung. FUr lateral

homogene Leiter darf namlich, wie Wejdelt (17) gezeigt hat, der 

mit z*(w) bezeichnete Realteil von C(w) mit abnehmender Frequenz 

nur groBer werden, entsprechend der monoton wachsenden Schwer

punktstiefe der induzierten Strome mit zunehmender Periode des 

induzierenden Feldes. 

Diese Bedingung wird jedoch durch die von Banks bestimmten Werte 

zwischen 0.01 und 0.1 cpd nur unvollkommen erfUllt. FUr Frequen

zen oberhalb von 0.1 cpd ergaben sich auBerdem Werte mit falschem 

Vorzeichen ihres Imaginarteils. Sie wurden in Abb.8 weggelassen. 

In einer neuen Analyse kommen Anderssen et al. (18) zu wesentlich 

konsistenteren Bestimmungen der Phase von C1 . 



- 64 -

Pe~ova und Praus (19) haben erstmals eine detaillierte Regional

studie des Z :H-Verhaltnisses von langperiodischen Dst-Variatio

nen vorgenommen. Sie untersuchten dieses Verhaltnis fUr die 

27-tagige Quasiperiodizitat und ihre Subharmonischen an 22 euro

paischen Observatorien und finden, da~ es in Nordeuropa 

unter dem nach globalen Analysen zu erwartenden Wert liegt, in 

SUdosteuropa aber darUber. Dieses Ergebnis deutet auf laterale 

Inhomogenitaten im Tiefenbereich von 650 bis 800 km hin mit ano-

, mal niedrigen Widerstanden u nter Nordeuropa und anomal hohen 

Widerstanden unter SUdosteuropa. 

Es gibt Ansatze, auch den Sq-Gang im Sinne dieses Verfahrens zu 

untersuchen. Da jedoch das Sq-Feld im Gegensatz zum Dst-Feld 

langenabhangig ist und zudem in seiner raumlichen Ausbildung 

von Tag zu Tag erheblich schwankt, ist die Wahl geeigneter Ku

gelflachenfunktionen, die dieses Feld gut genug beschreiben, 

schwierig. Am besten werden sie auf eigens hierfUr eingefUhrten 

Sq-effektiven Koordinaten bezogen, die taglich neu festgelegt 

werden (8, 20). AuBerdem ist es notwendig, sich auf Beobachtungen 

in mittleren und hiedrigen Breiten zu beschranken, also unter 

Ausschlu~ der aquatorialen und polaren Zonen mit lokal-inhomo

genen ionospharischen Jetfeldern. 

In diesen Breiten verlaufen die tagesperiodischen Variationen 

der Ostkomponente (H1 ) im Gegensatz zu denjenigen der Nordkompo

nente auffallend gleichformig. Sie eignen sich daher besonders 

zur Bestimmung der Sq-Eindringtiefen aus der zu GI.(13) analog 

f o rmulierten Beziehung 

( ) n+1 C 
gn e a n (15 ) 

mit n=m+l (5 . Abschnitt 2.3) und einem imaginaren Breitenfaktor 

gn(e). FUr die Frequenz w = mwo ' ergibt s ich 

() , n sine 
gn e : 1 ---m---

Die durch ihn ausgedrUckte Phasendifferenz zwischen H (: -Z) 
r 
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und HX(=D) ist in Abb. 3 deutlich zu sehen. fUr sie ist das 

Amplitudenverhaltnis Z:D etwa 1:3. Einsetzen von m=l fUr die 

Sq-Grundperiode von 24 Std., n=m+l=2 und 6= 420 fUr die Ko

Breite des Beobachtungsortes ergibt C2 = 5~ km (reell). Die

ser Wert stimmt gut Uberein mit den in Abb.6 gezeigten Eindring

tiefen, die nach einer Zerlegung des globalen Sq-feldes aus 

dem Verhaltnis S2 von innerem zu auBerem Anteil fUr die erste 

Sq-Harmonische abgeleitet wurden. 

Zusammenfassend kann festgestellt werden, daB sich aus dem 

Z:H-Verhaltnis von Einzelstationen Eindringtiefen Cn sowohl fUr 

Dst als auch fUr Sq ergeben, die mit den aus globalen Trennungs

analysen gewonnenen Verhaltnissen S von innerem zu auBerem An-
n 

teil konsistent sind. Nur bei den Argumenten der Obertragungs-

funktionen fUr Sq besteht eine bisher ungeklarte Diskrepanz: 

Die Z:H-Verhaltnisse ergeben fur hohere Sq- Harmonische Phasen 

von Sn' die deutlich hoher liegen als diejenigen aus globalen 

Bestimmungen. Dies bedeutet, daB nach dem Z:H-Verfahren der 

obere Erdmantel als deutlich schlechter lei tend erscheint als 

nach dem globalen Verfahren. So ergibt die Analyse von Beobach

tungen an 14 europaischen Observatorien fUr die Sq-Eindringtie

fen scheinbare spezifische Widerstande zwischen 40nm und 60nm im 

Unterschied zu Widerstanden von 20-40nm nach globalen Bestimmun

gen (Abb.6). Da die globalbestimmten S -Verhaltnisse besser an 
n 

diejenigen von Dst anschlieBen, ist es denkbar, daB bei ortli-

chen Bestimmungen durch einen unvollkommenen Ansatz fur das 

auBere feld zu groBe Phasen vorgetauscht werden. 

Andererseits konnte aber auch zur Aufklarung dieser Diskrepanz 

die Beobachtung von Bedeutung sein, daB Observatorien in Kusten

nahe fUr den Sq-Gang der vertikalen Z-Komponente fast ausnahms

los anomale Phasen ergeben, die um 30 0 und mehr von ihrem theo

retischen Wert aufgrund von Trennungsanalysen abweichen. Hierin 

wird offensichtlich die durch den Sq-Gang bewirkte Induktion von 

Wirbelstromen in den Weltmeeren sichtbar, die die Bestimmung von 

Sn aufgrund globaler Trennungsanalysen in schwer abschatzbarer 

Weise beeintrachtigt. 
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3.3 Das Z:H' (Gradienten)-Verfahren 

Bei der Anwendung des Z:H-Verfahrens liegt in der Wahl einer ein

zigen Kugelfunktion zur Darstellung des globalen auBeren Feldes 

eine gewisse WillkUr . Sie laBt sich vermeiden, indem man die 

ortliche Konfiguration des induzierenden Feldes nach den folgen

den Oberlegungen aus den Gradienten der Horizontalkomponenten 

ableitet: 

Es seien entsprechend Gl.( 9 ) mit h als Tiefe eines idealen Leiters 

H h E n(n+1) T P 
ran n n 

(16) 

die Feldkomponenten eines axialsymmetrischen Feldes an der Erd

oberflache r=a; hierin ist Tn=An+Bn die Summe der auBeren und 

inneren Potentialkoeffizienten und 

(n+l)h A n+l B 
= a 

n n n 
An + Bn 

entsprechend der Definition von Cn in Gl.(11). 

Differentation von He nach e ergibt 

aHe/ae = E Tn d2Pn/de2 
n 

Da aber y=Pn(cose) als zonale Kugelflachenfunktion Losung der 

Differentialgleichung 

2 2 d y/de +ctge·dy/de + (n+l)ny = 0 

ist, laBt sich der Gradient auf die Form 

aHa/ae = - ctge He - E n(n+l) Tn Pn 
n 

umschreiben. Einsetzen von Hr aus Gl.(16) ergibt als Grundglei

chung fUr das Gradienten-Verfahren 
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-h (17) 

im FaIle eines idealen Leiters in der Tiefe h. SolI die end

liche Leitfahigkeit berUcksichtigt werden, ist h durch den asym

ptotischen Wert C von Cn zu ersetzen, urn ihn vor das Summenzei

chen ziehen zu k6nnen, und fUr Hr,HesinO die FOURIER-Trans for

mierten zu verwenden. FUr den allgemeinen Fall nicht-axialsymme

trischer Felder ist jeweils im Nenner der linken Seiten der Ost-
-1 gradient der Ostkomponente, (a sine) .aHA/aA, zu erganzen. 

,~~a~ __ ~~~'-__ -r-T~~------~--------~2a.a ear 

60LL------~----------L-----------~--------~ 

Abb.l0: Eindringtiefe IC31 in km der zweiten ~rmonischen von 
Sq nach dem Gradientenverfahren. Sie entsprechen im 
Mittel den aus anderen Analysen abgeleiteten Eindring
tiefen (Abb.6), zeigen aber zusatzliche regionale 
Schwankungen, die auf tiefliegende Inhomogenitaten 
im Erdmantel hinweisen. Nach Fainberg und Berdichevs
ky (25). 

Das Gradientenverfahren ist erstmals von Berdichevsky et al. 

(21,23) und Kuckes (72) auf Dst und Sq-Feldern angewandt wor

den. Sie zeigten die grundsatzliche Brauchbarkeit des Verfah

rens, hatten aber Schwierigkeiten, die Feldgradienten mit ge

nUgender Genauigkeit zu bestimmen. Hierin sind durch die Ver

wendung von Magnetometer-Netzen ("arrays") tempor!rer Beobach-
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tungsstationen insbesondere von Lilley (24) groBe Fortschritte 

erzielt worden. Er erhielt fOr Australien Sq-Eindringtiefen, die 

wiederum gut mit den in Abb. 6 g.ezeigten Ubereinstimmen. Fainberg 

lind Berdichevsky (25) gingen einen anderen Weg, indem sie Gra

dienten fUr ein synthetisches Sq -Feld nach einer globalen Ana

lyse von Malin (6) berechneten. Ihr Ergebnis fOr die zweite Sq

Harmonische (Periode 12 Std.) ist in Abb.10 gezeigt. Dargestellt 

ist der aus Hr und den Gradienten von He und HA berechneten Be

trag lei der komplexen Eindringtiefe . Dabei geht es den Autoren 

insbesondere darum, nach regionalen Variationen dieser Tiefe zu 

suchen, die auf lateralen Inhomogenitaten des oberen Erdmantels 

hinweisen wOrden. Insgesamt erweist sich der Erdmantel aber in 

dieser Hinsicht als recht einheitlich. Auffallend sind jedoch die 

geringen Eindringtiefen von nur 250 km im Gebiet des Baikalsees. 

3.4 Das Z:Y-Verfahren 

Wie bereits erwahnt bilden ortliche Anomalien des inneren Anteils 

die eigentliche Schwierigkeit, das Trennungsverfahren auf globale 

Sq und Dst-Felder mit ausreichender Genauigkeit anzuwenden. Nun 

verandern solche Anomalien aber, wie Abb.17 zeigen wird, in 

erster Linie die Vertiaklkomponente der Variationsfelder, die 

eine Differenz des inneren und auBeren Feldes darstellt, wahrend 

die Horizontalkomponenten als Summe beider Anteile im Verhaltnis 

zum unveranderten Feld weniger stark beeinfluBt wird. Auf die

ser Erkenntnis beruht das nunmehr vorzustellende dritte Verfahren: 

Die Entwicklung des globalen Variationsfeldes wird auf die Hori

zontalkomponenten beschrankt.ln der hier betrachteten Beschran

kung aufaxialsymmetrische F~lder werden aus der Analyse von welt

weiten He-Beobachtungen an vielen Observatorien die in Gl.(16) 

eingeflihrten Potentialkoeffizienten Tn des globalen, nicht-zer

legten Variationsfeldes fOr jeden Zeitpunkt abgeleitet. Durch 

sie werden neue Zeitfunktionen 

Y (t e) = n(n+1) T (t) P (cose) 
n' ann 

definiert, aus denen sich nach Gl.(16) die Radialkomponente 

Hr(t,e) = h L Yn(t,e) 
n 

(18 ) 
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fUr ideale Leiter und entsprechend 

H (w,e) = l: C Y (w,e) 
r n n 

(l8a) 
n 

fUr endliche Leiter herleiten laBt. Nach diesen Grundgleichungen 

des Z:Y-Verfahrens konnen die Eindringtiefen h oder Cn durch 

eine Ausgleichsrechnung im Zeit- oder Frequenzbereich bestimmt 

werden. Wahlt man die Naherung Cn ~ C, so kann dieser asympto

tische Wert vor das Summenzeichen gezogen und fur sich bestimmt 

werden. 

HA 
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Abb.l1: Darstellung des globalen Variationsfeldes des Dst
Kontinuums von Abb.8 durch die Variationen eines 
Dipolfeldes Yt und Quadrupolfeldes Y2.Aus ihrer 
Korrelation mlt den rechts gezeigten Variationen 
der Vertikalkomponente (Z) ergeben sich nach dem 
Z :Y-Verfahren die in Abb.12 und 13 gezeigten Ein
dringtiefen. 

I 
I.SDd 

1m Unterschied zum Z : H-Verfahren wird also bei dieser Bestimmung 

ortlich gultiger Eindringtiefen das induzierende Feld in seiner 

globalen Ausbildung zumindest naherungsweise berlicksichtigt. 

Abb.l1 zeigt am Beispiel des Dst-Kontinuums die zur Darstellung 

des globalen Feldes benutzten Zeitfunktionen Yn(t,e,A). Sie wur

den fUr die Observatorien HR, TO, TU und FU berechnet nach einer 

Darstellung der Variationen der Horizontalkomponenten an 20 Obser-
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Abb.12: Tiefe des idealen Leiters in km fUr das ultra-lang
periodische Dst-Kontinuum, berechnet nach Gl.(18) 
aus den in Abb.11 gezeigten Variationen nach einer 
TiefpaBfilterung (Abschneideperiode 8d). 

vatorien durch allgemeine Kugelfunktionen bis zum Grad n=2. Die 

Korrelation zwischen der Vertikalkomponente Z und dem globalen 

Dipolterm Yl ist deutlich sichtbar. Es besteht aber auch eine 

statistisch signifikante und konsistente Korrelation zwischen Z 

und dem Quadrupolterm Y2 . 

Nach Gl.(18) sind aus dies en Daten die in Abb.12 gezeigten ortli

chen Tiefen h eines idealen Leiters fUr 20 Observatorien durch 

eine Ausgleichsrechnung bestimmt worden. Da es sich um die Ana

lyse einer 16 Monate umfassenden Zeitreihe handelt, kommt in den 

gleichfalls angegebenen Vertrauensgrenzen ganz wesentlich die 

Basislinien-Stabilitat der Z-Variometer an den einzelnen Observa

torien zum Ausdruck. FUr Observatorien mit hoher Stabilitat las

sen sich die Tiefen h auf ±90 km genau angeben. 

FUr das Dst-Kontinuum ergeben sich insgesamt Tiefen des idealen 

Leiters von 900 bis 1100 km, die weltweit innerhalb der Fehler

grenzen recht gut Ubereinstimmen. Dies gilt auch fUr Observato

rien in Kilstennahe. Nur in den westlichen Vereinigten Staaten und 
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Abb.13: Komplexe Eindringtiefen fur Sq und Dst Varia
tionen, dargestellt durch scheinbare spez. 
Widerst~nde p*CGl.27) und Tiefen z~=ReCCn) 
fur Frequenzen zwischen 0.04 cpd und 4 cpd. 
Die Cn-Werte fur Dst wurden nach dem Z:Y
Verfahren aus einer Spektralanalyse der in 
Abb.11 gezeigten Variationen sowie aus der 
Analyse von vier Einzelsturmen abgeleitet un
ter Verwendung der Z-Variationen an 9 fest
landischen und kustenfernen Observatorien. 
Die Sq-Werte wurden nach dem Z:H-Verfahren 
aus der Analyse des Sq-Ganges an 14 euro
pais chen ObseJvatorien gewonnen. 

und am Baikal-See zeichnen sich Gebiete ab mit einer auffallend 

geringen Tiefe des idealen Leiters von rund 700 km, wobei das 

Gebiet urn den Baikal-See auch schon durch reduzierte Eindring

tie fen von Sq hervorgetreten ist CAbb.10). Insgesamt zeigen die

se Untersuchungen noch einmal, daB bis tief in den Erdmantel 

hinein mit lateralen Unterschieden des Widerstandes zu rechnen 

ist. 
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Die gleichen Daten sind au8erdem einer statist is chen Spektral~ 

analyse unterzogen worden. Aus den geglatteten quadratischen 

Spektren wurden nach Gl.C18alfUr drei Frequenzbander der Breite 

6f = 0.04 cpd von 0.04 bis 0.12 cpd und fUrdrei Frequenzbander 

der Breite 6f = 0.250 cpd von 0.125 bis 0.626 cpd die Obertra

gungswerte Cl und C2 berechnet. Eine Analyse der Nachphase in

dividueller StUrme ergab entsprechende Bestimmungen fUr den an

schlie8enden, an Sq heranreichenden Frequenzbereich von 0.33 

bis 1.66 cpd mit 6f = 0.66 cpd. 

Um fUr die genannten Frequenzen Obertragungswerte genUgender Ge

nauigkeit zu erhalten war es notwendig, ihre Berechnung fUr eine 

ausgewahlte Gruppe von Observatorien gemeinsam vorzunehmen. Eine 

Vorstudie hatte gezeigt, da8 die Z-Variationen kUstenferner fest

landischer Observatorien vergleichbare Cn-Werte ergeben. Daher 

wurden neun festlandische Observatorien benutzt, urn die in Abb.13 

gezeigten Obertragungswerte C1 fUr den Dipolanteil der induzie

renden Felder zu gewinnen. 

Ihre Darstellung in die Form eines Tiefenprofils des scheinbaren 

spezifischen Widerstandes la8t den bereits bekannten Widerstands

abfall zwischen 600 und 800 km erkennen, wenn zur Erganzung die 

Cn-Werte des Sq-Ganges fUr festlandische europaische Observato

rien aus Abb.6 hinzugenommen werden. Auffallend sind die unter 10m 

liegenden scheinbaren spezifischen Widerstande in 800 km Tiefe 

und die relativ hohen, aber noch unsicheren Widerstande bei 400 km. 

Der Widerstandsabfall scheint also nicht glatt zu verlaufen, son

dern von Bereichen extrem hoher und extrem niedriger Widerstande 

eingeschlossen zu sein. Diese Erkenntnisse beziehen sich jedoch 

ausschlie8lich auf den Erdmantel unter Kontinenten. Erste Bestim

mungen entsprechender Obertragungsfunktionen fUr Ozeane lassen 

ein sehr unterschiedliches scheinbares Widerstandsprofil erkennen 

mit durchweg geringeren Eindringtiefen und Widerstanden fUr den 

gesamten Frequenzbereich (26,27,28A- Zusammenfassend la8t sich 

feststellen, daB die Auswertung der Z-Variationen an Einzelsta

tionen die klassischen Trennungsanalysen globaler Variationsfel

der wirkungsvoll erganzt und fortfUhrt. Die hohen Anforderungen 

die dabei an die Basislinien-Stabilitat der registrierenden Vario-
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meter zu stellen sind, beschranken jedoch zur Zeit die Zahl 

der Observatorien, deren Registrierungen irn Sinne der hier be

sch~iebenen Verfahren benutzt werden konnen. Urn insbesondere 

die genannten Anzeichen fur tiefliegende .Mantelinhornogenitaten 

zu prufen und moglicherweise regionalen Strukturen zuzuordnen, 

ist eine Erganzung des bestehenden Netzes von erdmagnetischen 

Observatorien durch temporare Stationen notwendig mit einer 

basiskontrollierten Registrierdauer von mehreren Monaten. 

4. Die Interpretation von S9 und Dst Obertragungsfunktionen 

durch eindimensionale Widerstandsmadelle 

In der Frequenzabhangigkeit induktiver Obertragungsfunktionen 

Sn(w) oder Cn(w), wie sie in Gl.(S) und (11) eingefuhrt worden 

sind, ist eine Aussage liber den Widerstand als Funktion der 

Tiefe enthalten. Kann nun aus einer vorgegebenen Obertragungs

funktion ohne weitere Annahmen oder Einschrankungen bezliglich 

zulassiger Modelle die Widerstand- Tiefenfunktion abgeleitet 

werden, und zwar so, da~ es zu einer Obertragungsfunktion nur 

eine mogliche Widerstand- Tiefenfunktion gibt7 Bailey (29) und 

Weidelt (17) haben unabhangig voneinander gezeigt, daB diese 

Aufgabe in der verlangten eindeutigen Weise losbar ist. Sie ha

ben zugleich Verfahren angegeben, die gesuchte Widerstand

Tiefenfunktion zu finden. 

Damit unterscheidet sich die Interpretation induktiver Obertra

gungsfunktionen grundsatzlich etwa von der Interpretation von 

Schweredaten, die stets durch eine beliebig groBe Zahl von ~qui

valent en Dichtemodellen erkl~rt werden konnen. Eine entsprechende 

eindeutige Losbarkeit gilt andererseits - mit gewissen Einschran

kungen - fur die Interpretation seismischer Laufzeiten durch 

eine Geschwindigkei t - Tiefenfunktion. Man konnte daraus schlie

Ben, da~ der elektrische Widerstand im Erdinnern mit einer ahn

lichen Genauigkeit und Zuverlassigkeit angegeben werden konnte 
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wie dies fur seismisch e Geschwindigkeiten der Fall ist. Tatsach

lich ist dies aus den folgenden praktischen Grunden nicht mog

lich: 

1. Grundlegend fur die Interpretation seismischer Laufzeiten 

ist der Umstand, daB die Laufzeit bis zu einer vorgegebenen epi

zentralen Entfernung nur von der seismischen Geschwindigkeit 

bis zu einer gewissen Tiefe abhangt. Ganz im Gegensatz hierzu 

wird die induktive Dbertragungsfunktion fur eine vorgegebene 

Frequenz durch den spez. Widerstand in allen Tiefen bestimmt. 

Dies hat in der praktischen Anwendung zur Folge, daB eine ein

deutige Bestimmung des Widerstandes eine vollstandige und feh

lerfreie Kenntnis der Dbertragungsfunktionen fUr alle Frequenzen 

voraussetzt. Die von Bailey und Weidelt entwickelten Verfahren 

sind daher nur beschrankt anwendbar, wenn es urn die Interpreta

tion unvollstandiger und fehlerhafter empirischer Obertragungs

werte geht. 

2. Seismische Laufzeitkurven weisen unverkennbare Merkmale auf, 

zum Beispiel rucklaufige Schleifen, wenn sich die seismische 

Geschwindigkeit oder ihr Gradient sprunghaft andert. Induktive 

Dbertragungsfunktionen sind dagegen stets glatte Funktionen der 

Frequenz, so daB eine stetige Widerstandsanderung praktisch 

nicht unterscheidbar ist von einer sprunghaften Anderung. Dies 

wird in Abb.14 an einem einfachen Stufenmodell gezeigt, des sen 

Obertragungsfunktion C(w) sich kaum verandert, wenn die sprung

hafte Erniedrigung des Widerstandes durch eine stetige Abnahme 

ersetzt wird. Fur die Interpretation unvollstandiger und fehler

behafteter Daten bedeutet dies, daB aus ihnen nur gewisse Mit

telwerte des Widerstandes fur einzelne Tiefenbereiche abgeleitet 

werden konnen, die eine moglicherweise vorhandene feine Struk

turierung der Widerstandsverteilung oder Diskontinuitaten nicht 

erkennen lassen. 

Angesichts der genannten Schwierigkeiten hat es sich als vor

teilhaft erwiesen, auf eine theoretisch mogliche hypothesen

freie Interpretation zu verzichten und eine mehr oder weniger 

willkurliche Beschrankung in der Auswahl der Modelle vorzunehmen, 
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Abb_14:Theoretische Dbertragungs
funktionen C(w) fur die gezeig
ten Widerstandsmodelle p(z) im 
Frequenzbereich von 3.3 cph bis 
1000 cph (= cycles per hour). 
Es ergeben sich in der komplexen 
Darstellung sehr ~hnliche C(w)
Kurven fUr das Stufenmodell 1 
und Modell 2 mit einem stetigen 
Obergang, so daB bei empirischen, 
fehlerbehafteten Bestimmungen 
von C fUr Frequenzb~nder einer 
gewissen Breite beide Modelle 
fast ununterscheidbar werden. 

die zur Interpretation benutzt werden. Jedem Modell wird dabei 

eine gewisse Zahl freier Parameter zugeordnet, z.B. die Schicht

dick en und Widerstande fur ein geschichtetes Ausgangsmodell. 

Die verschiedenen Moglichkeiten einer Parameterisierung von Wi

derstandsmodellen und der Parameterbestimmung hat Anderssen (30) 

vergleichend beschrieben. Wird zunachst jede Frequenz fUr sich 

betrachtet, so konnen Real- und Imaginarteil der jeweiligen 

Dbertragungsfunktion vollstandig durch ein 2-Parameter-Modell 

erkl~rt werden. Hierzu eignen sich insbesondere die in Abschnitt 

5 beschriebenen Modelle (GI.27). FUr eine Folge von Frequenzen 

ergeben diese Parameter ein scheinbares Widerstandsprofil, das 

erfahrungsgemaB bereits aIle erfaBbaren Einzelheiten der wahren 

Widerstandsverteilung erkennen laBt. Beispiele zeigen die Abb.13 

und 19. 

Nach dem Vorbild der Modellstudie von Lahiri und Price (9) kann 

man sich sodann einen Oberblick Uber mogliche Extremalmodelle 

verschaffen, die gewisse einfache Merkmale wie z.B. eine nicht

leitende oder eine gut-leitende Zwischenschicht aufweisen. 

Jady (31) hat in diesem Sinne die von Banks (15) ermittelten 

und in Abb.9 gezeigten Obertragungswerte neu interpretiert. 
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Urn nach solchen Vorstudien ein Modell zu finden, da~ die empi

rischen Daten innerhalb ihrer Fehlergrenzen erklart, werden 

zwei Verfahren angewandt: Das MONTE-CARLO Verfahren und die 

iterative Anwendung der GAUSSschen Methode der kleinsten Qua

drate nach einer Linearisierung des nicht-linearen Zusammenhan

ges zwischen induktiven Obertragungsfunktionen und der Wider

stand.- Tiefenverteilung. Bezeichnen yn(n = 1,2, .. . N) die N em

pirischen Obertragungswerte fur die Frequenzen w1 ,w 2 '· .. wN und 

xm(m = 1,2, ... M) die gesuchten M Parameter des zugrunde geleg

ten Modells, so besteht die Linearisierung darin, einen mog

lichst wenig modellabhangigen "Datenkern" (gnm) zu definieren, 

der die Beziehung zwischen Daten und Modell durch N linearen 

Gleichungen 

fUr M Unbekannte ausdrUckt. 

Aus der Forderung, das Modell so zu wahlen, da~ die Summe der 

quadratischen Anpassungsfelder OY~ zu einem Minimum wird, la~t 
sich ein losender Kern (hmn ) fur M Bestimmungsgleichungen 

zur Berechnung der Modellparameter ableiten. Er liefert zugleich 

die zu den statistischen Datenfehlern gehorigen Fehlergrenzen 

6Xm der Modellparameter, die fur statistisch unabhangige Fehler 

nach 

durch die quatrierten Elemente des Losungskerns bestimmt werden. 

Die Unsicherheit des Modells wird daher dann besonders groB sein, 

wenn die Matrix (hmn ) als Inverse einer fast singularen Matrix 

groBe Elemente alternierenden Vorzeichens besitzt, wenn also 

ein zu detailliertes Modell aus den verfugbaren Daten gewonnen 

werden solI. 
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Das GAUSSsche Verfahren wird zurneist zur iterativen Berechnung 

von kleinen Verbesserungen eines Ausgangsrnodells benutzt, wo

bei der Datenkern die partiellen Ableitungen der Daten bezUg

lich , der Modellpararneter enthalt. Urn die Konvergenz des Verfah

rens zu beschleunigen ist es dabei notwendig, die Verbesserun

gen bei jeder Iteration in einer stabilisierend wirkenden Korn

bination anzubringen und in diesem Sinne das GAUSSsche Verfah

ren zu erweitern (32,33). 

Es ist aber auch moglich, Daten und Modell so zu formulieren, 

da~ sich fUr sie selbst ein fast modellunabhangiger linearer 

Datenkern und eine schnelle Konvergenz des Verfahrens ergibt. 

Dies gelingt durch die folgende logarithmische Definition der 

Daten und Modellparameter: 

Yn = In {C(w ) 
n 

K } 
0 

x In {Pm/po} m 

mit K = IiWllo/P o 0 

(19 ) 

Hierin ist Po eine Ma~stabskonstante und Pm der spez. Widerstand 

der m-ten Schicht eines mehrschichtigen Ausgangsmodells. Die 

Schichtdicken d werden nicht als bestimmbare Parameter betrach-
m 

tet, sondern durch die Zusatzbedingung 

(20) 

festgelegt (8). 

In ihr erscheint doals weiterer freier Parameter, der durch das 

Aufsuchen der Minima der Anpassungsfehlerfunktion 

2(d) 1"1 xl 2 £ = N ~ y - 1: gnm m 
o n n m 

(21) 

bestimmt wird. Sie ergeben fUr die vorgegebenen Daten Yn und 

die gewahlte Zahl von Schichten Meine im Sinne der Zusatzbe

dingung Gl.(20) optimale Unterteilung der "wahren" Widerstands

verteilung in Schichten. Dabei entspricht einem absoluten Mini

mum von £(d o ) die beste Uberhaupt erreichbare Anpassung. Relative 

Minima, soweit sie auftreten, zeigen an, welche alternativen 
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Modelle eine zumeist fast gleichwertige Interpretation erlauben. 

Bei empirischen, also fehlerbehafteten Daten ergibt sich die 

Hochstzahl der Schichten, also die erreichbare Tiefenauflosung 

der Modelle daraus, da~ die erzielte Anpassung, ausgedrUckt 

durch £2, dem harmonischen Mittel 

der quadratischen Datenfehler entsprechen sollte. Eine darUber 

hinaus gehende Tiefenauflosung wUrde auf der Auswertung stati

stisch nicht signifikanter Einz~lheiten der Daten beruhen. 

Nach dies en Dberlegungen sol len nunmehr die in Abb.13 gezeigten 

Dbertragungswerte fUr Dst und Sq zwischen 0.04 cpd und 4 cpd 

durch eine GAUSSsche Ausgleichsrechnung interpretiert werden. 

Der Fehler der nach Gl.(19) logarithmierten Daten betragt 

So = 0.133 entsprechend einer relativen Genauigkeit der Bestim

mungen von ICnl von 13%. FUr das Modell eines homogenen Halb

raumes (21 ±lnm) ergibt sich als Anpassungsfehler £ = 0.98, die 

Daten lassen also mit Sicherheit die Interpretation durch ein 

mehrschichtiges Modell zu. Aber bereits fUr das in Abb. 15 ge

zeigte 2-Schichtenmodell reduziert sich der Anpassungsfehler 

auf £ = 0.128, so daB mit ihm eigentlich schon der Informations

gehalt der Daten voll ausgeschopft ist. 

Man kann die Anpassung durch eine Unterteilung in drei und vier 

Schichten noch leicht verbessern, wobei in der £(do)-Kurve je

weils ein zusatzliches relatives Minimum erscheint. In Abb.15 

und 16 sind die zu dem absoluten und relativem Minimum gehori

gen Losungen als Alternativmodelle nebeneinander gestellt. 

Rechnungen mit mehr als vier Schichten fUhren ohne jede weitere 

Verbesserung der Anpassung zu stark oszillierenden Schichtwi

derstanden und rasch anwachsenden Modellfehlern. Solche kompli

zierten Modelle waren zwar mit den Eingabedaten vertraglich, sie 

werden durch sie aber in keiner Weise gefordert. 

Insgeamt laBt sich das Ergebnis dieser Modellstudie wie folgt 

zusammenfassen: Durch die neuen, zunachst nur fUr Kontinente 
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gUltigen Sq und Dst Daten wird nocheinmal der Gegensatz zwischen 

einem schlecht-Ieitenden oberen Mantel bis 600-S00 km Tiefe und 

einem gut-Ieitenden Mantel darunter bestatigt. In den hier un

tersuchten geschichteten Modellen erscheint diese Widerstands

verminderung als sprunghafte Anderung in SOO km Tiefe, doch - wie 

Abb.14 zeigt - ware auch eine stetige Widerstandsreduktion 

mit den Daten innerhalb ihrer Fehlergrenzen vertraglich. Ober

halb der genannten Tiefe betragt der mittlere Widerstand (genauer 

das geometrische Mittel des Widerstandes wegen der vorgenomme

nen Logarithmierung) knapp 500m, darunter 0.30m. 

Eine gewisse Strukturierung des oberen Mantels ist moglich 

(Abb.16, mittleres Modell). Sie wUrde als mittleren Widerstand 

des oberen Mantels, einschlieBlich der Kruste, 620m ergeben, in 

250 km erfolgt eine vorUbergehende Reduktion auf lS0m und ab 

400 km wieder eine Erhohung auf Uber 1000m bis zu einem Sprung 

auf 0.30m in SOO km Tiefe. Diese Strukturierung wird jedoch weit

gehend aus den Phasen der Obertragungswerte fUr die hoheren Sq

Harmonischen erschlossen, die unsicher sind (s. Abschnitt 3.1). 

Unterhalb des Sprunges erscheint in den rechten mehrschichtigen 

Modellen bester Anpassung ein schmaler Tiefenbereich mit mini

malen Widerstanden unter 0.10m. Er wird durch die relativ klei

nen Phasen der Obertragungswerte fUr Dst zwischen 0.1 und 0.3 

cpd verlangt, die gleichfalls unsicher sind. Anderssen et al.(lS) 

erhalten fUr 1iese Frequenzen deutlich groBere Phasen, die die 

Einschaltung dieser extrem gut-Ieitenden Zwischenschicht Uber

flUssig machen wUrden. 

1m Vergleich zu den Ergebnissen der klassischen Studie von Lahiri 

und Price (9) haben sich Fortschritte in den folgenden Punkten 

ergeben: Zum einen kann der mittlere Widerstand im schlecht-Ie i

tenden oberen Mantel jetzt sehr genau angegeben werden, ebenso 

derjenige des gut-Ieitenden mittleren und unteren Mantels bis 

etwa 1000 km Tiefe. Der Obergang, sofern man ihn als sprunghafte 

Anderung behandelt, vollzieht sich bei SOO km, also 200 km tie

fer als in Modell "e". AuBerdem wird eine gewisse Strukturie

rung beider Bereiche erkennbar. 
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Welche Moglichkeiten bestehen, zu Modellen mit verbesserter Tie

fenauflosung und Genauigkeit zu kommen? Hierzu ist eS zunachst 

notwendig, induktive Obertragungsfunktionen mit sehr viel klei

neren statistischen Fehlern zu bestimmen, was wiederum ein welt

weites Netz von Beobachtungsstationen gro~er Basislinien-Stabi

litat voraussetzt. Sodann gilt es, den Frequenzbereich zu er

weitern und insbesondere hohere Frequenzen einzubeziehen. Eine 

grundsatzliche Unsicherheit geht aber von dem unbekannten Ein

flu5 lateraler Inhomogenitaten und der Induktion in den Welt

meeren aus. Er lie5e sich durch die Beschrankung auf gUnstig ge

legene Beobachtungsstationen reduzieren. Es ware au8erdem anzu

streben, zumindest fUr den Ozean-Effekt aufgrund mehrdimensiona

ler Modellstudien Korrekturen zu entwickeln, um die empirischen 

Obertragungsfunktionen von den genannten EinflUssen zu befreien. 

5. Erdmagnetische Tiefensondierung und Magnetotellurik 

AbschlieBend seien zwei Verfahren vorgestellt, die bisher vor

wiegend zur Erforschung der Widerstandsverteilung bis zu 200 km 

Tiefe verwandt worden sind. Sie beruhen auf der Analyse der ma

gnetischen Unruhe im Periodenbereich von einigen Stunden bis zu 

einigen Sekunden mit entsprechend reduzierten Eindringtiefen. 

Polare TeilstUrme, wie sie Abb.18 zeigt, dringen beispielsweise 

bis zu 200 km tief in den Erdmantel unter kontinentalen Bedin

gungen ein. 

Die Verfahren gehen von ortlichen Beobachtungen an Einzelstatio

nen aus. Das globale Variationsfeld bleibt unberUcksichtigt un

ter der Annahme, da8 fUr die betrachteten Frequenzen der innere 

Anteil seinen oberen Grenzwert B = n/(n+l)A erreicht . ~at. Dies 
n n 

bedeutet nach Gl.(9), daB sich die Horizontalkomponente durch 

die Induktion naherungsweise verdoppelt, wahrend sich der innere 

und au5ere Anteil in den Vertikalkomponenten gerade gegenseitig 

aufheben. Tatsachlich beobachtet man, zumindest auBerhalb iono-
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spharischer Jetfelder, auffallend kleine Z-Variationen, die 

diese Annahme bestatigen. 

5.1 Erdmagnetische Tiefensondierung 

Anomalien des inneren Anteils, die durch laterale Anderungen in 

der Tiefenverteilung des Widerstandes entstehen, werden insbe

sondere durch eine ortlich begrenzte anomale Verstarkung der 

Z-Variationen erkennbar. 1st das Auffinden solcher Anomalien der 

eigentliche Zweck der Untersuchungen, so spricht man von einer 

"erdmagnetischen Tiefensondierung" (34) oder von "Tiefentellurik" 

(35) . 

Wie sich solche Anomalien des inneren Anteils auf das an der 

Erdoberflache beobachtete Variationsfeld auswirken, zeigt Abb.17: 

Die Erde wird wieder als ideal-leitend ab einer gewissen Tiefe 

angenommen. Die Horizontalkomponente (Hx ) oberhalb des idealen 

Leiters sei konstant und die Vertikalkomponente (Hz) sei Null, 

sofern sich der Leiter in gleichbleibender Tiefe befindet. An

dert sich seine Tiefe, so werden die sonst horizontal verlaufen

den Feldlinien liber dem idealen Leiter so verbogen, da~ die 

Trennlinie 1solator-idealer Leiter wieder eine Feldlinie wird. 

Wegen der Stetigkeit der Feldkomponenten senkrecht zu dieser 

Linie ist dann der 1nnenraum des idealen Leiters,wie zu fordern, 

feldfrei. 1m Fall der gezeigten Stufe bewirkt das Abtauchen der 

Feldlinien das Auftreten ausschlieBlich anomaler H -Variatio-z 
nen liber der Stufe. Die entsprechenden anomalen Hx-Variationen 

sind der Horizontalkomponente des globalen Variationsfeldes 

liberlagert. Sie verstarken Hx auf der einen Seite der Stufe und 

vermindern es auf der anderen Seite ohne jedoch die Horizon

talkomponente insgesamt stark zu verandern. Die Aufgabe der Son

dierung besteht dann darin, aus den anomalen Hz - und Hx-Varia

tionen im Verhaltnis zu den ungestorten Hx-Variationen auf die 

Lage, Tiefe und Hohe der Stufe zu schlie~en. 

Es ist zwar bekannt, daB Anomalien des inneren Anteils nicht nur 

bei kurzperiodischen Variationen auftreten, sondern auch bei Sq 
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Abb.17:Verlauf magnetischer Feldlinien Uber einer Stufe in 
der Oberflache eines idealen Leiters, be-
rechnet durch die konforme Abbildung eines quadra
tischen Netzes (13). Die zugehorigen Profile der 
magnetischen Horizontalkomponente (Hx) und Verti
kalkomponente (Hz) zeigen eine positive Hz-Anoma
lie Uber der Stufe und ausgedehnte, schwachere Hx-
Anomalien zu beiden Seiten der Stufe.Normierung 
auf das ungestorte Horizontalfeld. 

und Dst (36,13,t9). Ihre Auswertung im Sinne einer erdmagneti

schen Tiefensondierung bereitet jedoch erhebliche Schwierigkei

ten, da dies eine klare Trennung des anomalen Feldanteils von 

demjenigen Anteil voraussetzt, der auf groBraumiger Induktion 

durch ein globales Variationsfeld in einem geschichteten Leiter 

beruht. Die vorangegangenen Abschnitte haben aber gezeigt, daB 

es noch nicht moglich ist, fUr die inneren Anteile von Sq und 

Dst verbindliche kontinentale Normen anzugeben. Keinesfalls 

genUgt hierzu der in der Einleitung beschriebene Ansatz fUr 
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kurzperiodische Variationen, da sich Sq und Dst auch au~erhalb 

von Anornalien durch relativ starke Z-Variationen auszeichnen. 

5.2 Magnetotellurik 

Das Ziel des zweiten Verfahrens ist wiederum die Ableitung einer 

ortlich gliltigen vertikalen Widerstandsverteilung. Schon bei 

der Einrichtung der erst en Telegraphenleitung im 19. Jahrhun

dert wurde beobachtet, da~ bei starker magnetischer Unruhe irn 

Erdboden oszillierende elektrische Spannungen auftreten. Spatere 

systematische Untersuchungen an magnet is chen Observatorien zeig

ten, da~ diese sogenannten "tellurischen" Variationen ebenso wie 

die erdrnagnetischen Variationen einen Tagesgang aufweisen. Es 

gelang aber nicht, die Beziehung zwischen ihnen zu verstehen. 

Zwar wurde verrnutet, da~ es sich urn elektromagnetisch induzierte 

Felder handelt, doch die beobachteten Feldschwankungen schie

nen uberhaupt nicht zu denjenigen zu passen, die sich aus der 

Induktionstheorie fur ein geschichtetes Erdmodell ergeben,wenn 

das global induzierende Variationsfeld z.B. in einer Entwick

lung nach Kugelfunktion dargestell t wird. 

Tikhonov (37) und Cagniard (38) erkannten unabhangig voneinan

der, da~ es auf eine solche Darstellung des gro~raumig induzie

renden Feldes Uberhaupt nicht ankommt. Es genUgt den induktiven 

Grenzfall fUr eine ebene Erdoberflache zu betrachten, auf der 

durch den inneren Anteil die Horizontalkomponente des Prirnar

feldes verdoppelt und die Vertikalkornponente ausgeloscht wird. 

Die tellurischen Variationen werden dann irn Verhaltnis zu den 

e~dmagnetischen Variationen ausschlie~lich durch die vertikale 

Widerstandsverteilung bestimmt, sofern laterale Inhornogenitaten 

im Bereich der Eindringtiefe ausgeschlossen werden konnen. 

Zur Erlauterung des Verfahrens sei ein ortlicher Ausschnitt 

eines globalen Variationsfeldes betrachtet, fUr den auf die 

Eindringtiefe als Langenma~stab bezogene horizontale Feldgra

dienten vernachlassigt werden konnen. Die Erdoberflache sei 

die z=O Ebene rechtwinkliger Koordinaten, +z die Tiefe. Dann 
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werden die Horizontalkomponenten der elektrischen Feldstarke ~ 

und der magnetischen Feldstarke H fUr z>O durch die MAXWELL-
- -1 

schen Gleichungen fUr langsam oszillierende Felder (££op«w ) 

E' x 

H' x 

E' 
y 

E /p 
Y 

verbunden, wobei der Apostroph Ableitungen nach z bezeichnet 

(£: relative Dielektrizitatskonstante, p: spez. Widerstand, 

(22) 

w: Kreisfrequenz). Die Gleichungen sind in SI-Einheiten fUr die 

FOURIER-Transformierten der Felder geschrieben,ohne sie als solche 

besonders zu kennzeichnen. 

Das Verfahren der Magnetotellurik beruht auf dem Zusammenhang 

zwischen der Widerstandsverteilung P (z) und de~n an d e'r' Ober

flache gemessenen Impedanzen des Feldes , definiert durch 

E 
x 

Hy 
(23) 

Elimination der magnetischen Feldkomponenten aus Gl.(22) fUhrt 

auf die Diffusionsgleichungen 

E" = K2 E 
x x 

mit 

K = IiwlJo/p 

E" 
Y 

(24) 

fUr das nach unten abklingende und fUr z=oo verschwindende Feld. 

Ihre Losung fUr einen homogenen Untergrund lautet (fUr Ex) 

so daB der Betrag des Feldes in der so definierten Skintiefe 

auf den e-ten Teil des Oberflachenwertes abgenommen hat. Sie 
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kann nach Gl.(23) unmittelbar der Impedanz 

E IH = iWIJ IK 
x Y 0 

entnommen werden. Also ist der Widerstand des Halbraumes durch 

(25 ) 

gegeben. 1m allgemeinen Fall eines nicht-homogenen Untergrun

des ist in der Impedanz als Funktion der Frequenz der Widerstand 

als Funktion der Tiefe implizit und die in Abschnitt 3.1 defi

nierte Eindringtiefe e(w) direkt enthalten. Dies folgt aus der 

Identitat 

die mit B 

E I-E' = E /-E' = C x ~ y y , 

IJ H und Gl. (23) 
0-

Ex 

~wBy 
e 

auf die Beziehungen 

-E 
~ C 

x 

fUhrt (13,21). 

(26 ) 

Ein Beispiel fUr gleichzeitige Registrierungen tellurischer und 

erdmagnetischer Variationen in der Umgebung G~ttingens zeigt 

Abb.18. Zunachst ist dem ahnlichen Verlauf der Feldschwankungen 

einer Komponente an entfernten Orten zu entnehmen, daB es sich 

wirklich urn raumlich quasi-homogene Variationsfelder handelt. 

Nur in der magnetischen Vertikalkomponente (Bz ) und der tellu

rischen Ostkomponente (Ey) treten systematische Unterschiede 

auf, die auf gewisse laterale Inhomogenitaten im Untergrund 

hinweisen. 

Weiterhin ist eine gute Korrelation zwischen orthogonal en tel

lurischen und erdmagnetischen Horizontalkomponenten sichtbar. 

Zur Abschatzung der Eindringtiefe seien die Amplituden von E 
y 

und Bx fUr die mit einem Punkt gekennzeichnete Schwingung mit-

einander verglichen. Sie betragen fUr die Station ANG 10 mV/km 

und 40 nT (=10- 9 Tesla). FUr eine geschatzte Schwingungsperiode 

von 2 Std. ergibt sich daraus als Betrag der Eindringtiefe 

lei 290 km nach Gl.(26) und 90Qm als Wider stand eines aquiva-
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Magnetic Storm (30hrs) 
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Abb.18:Gleichzeitige Aufzeichnungen eines magnetischen und 
tellurischen Sturms an drei Orten in SUd hannover von 
21 h am 24. Sept. bis 3 h am 26. Sept. 1976. 
Oben: Originalregistrierungen der Komponenten Bx 
(Nord), Bz (vertikal) und B (Ost) der magnetischen 
KraftfluBdichte und der Komponenten Ex (Nord) und 
Ey (Ost) des tellurischen Feldes. 
Unten: Die gleichen Registrierungen nach TiefpaBfil
terung zur Heraushebung der Dst-Nachphase des Sturms 
(Pfeile). ANG: Angerstein, BWA: Bramwald, GT: G~ttin
gen. Mittlere Entfernung: 15 km. 
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lenten homogenen Leiters nach Gl.(25). Eine genauere spektral

analytische Bestimmung dieser Obertragungsfunktion zeigt Abb.19. 

In ihr ist wieder C(w) in der Form scheinbarer Widerstande p* 

als Funktion einer Tiefe z* dargestellt. Diese Darstellung sei 

nunmehr erlautert: Die allgemeine Losung von Gl.(24) lautet 

(l+i)/Pm' 

wenn das Modell aus einer Folge homogener Schichten besteht 

und Ex die Losung in der m-ten Schicht fUr zm<z<zm+l ist; Pm 

ist der Schichtwiderstand und Pm die zugehorige Skintiefe.Die 

Integrationskonstanten Am und Bm werden durch die Stetigkeit 

von Ex und E~ an Schichtgrenzen festgelegt und durch die Be

dingung Ex(oo) = O. 

Daraus ergibt sich mit der Definition 

die Rekursionsformel 

mit 

und 

-~~l 
z=z m 

Die Zahlung der Schichten erfolgt dabei von oben nach unten 

(m= 1,2, '" M), dm sind die Schichtdicken und d M = 00, Dann 

ist gM 1 und die Impedanz des Oberflachenfeldes 

E /H 
x Y 

Die Rekursionsformel wird nun auf zwei alternative Modelle an

gewandt: Modell I besteht aus einer schlecht-leitenden Deck

schicht (Sl«l) der Dicke d 1 = h und einem gut-leitenden Sub-



depth 

" 

10 

soo 
km 

- 89 -

apparent res is tivi ty p' 

180s~~60S 
---:....-

+6> 
+ 

C{w) 

Station Bromwold 

Abb.19 : Scheinbares Widerstandsprofil tCz*) nach 
magnetotellurischen Beobachtungen im Bram
wald CStation BWA in Abb. 18), berechnet 
fur die Impedanz der tellurischen Ost
komponente. Nach Gundel et al.(39). 

stratum mit dem Widerstand P2=P~. AuBerdem sei Pl»h, also 

1~11 « 1. Modell II besteht aus einer dunnen gut-IeitendenDeck

schicht der integrierten Leitfahigkeit T= d1/P1Cdl « Pl) und 

einem schlecht-Ieitenden Substratum mit dem Widerstand P~=PII 
(8 1)>1). Einsetzen von g2=1 und tanh(~l)= ~1 ergibt zunachst 

fur beide Madelle und dann speziell 

CModell I) 

CModell II) 
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Umgekehrt lassen sich aus einer bekannten Eindringtiefe C die 

Modellparameter wie folgt ableiten: 

Modell I h Re(C) + Im(C) 

* 2w\loUm(C)}2 PI 

Re(C)+IM(C) 
Modell I! T 

W\loICI2 

l( 122 
PI! ~\lo{ I C I /Re(C)} 

Dabei ist je nach dem Vorzeichen von {Re(C)+Im(C)} Modell I 

oder Modell II zu wahlen. 

(27) 

Nach diesen Formeln wird eine vorgegebene komplexe Obertragungs

funktion C(w) in zwei Modellparameter UberfUhrt, die als Funk

tionen der Frequenz die wahre Widerstandsverteilung charakteri

sieren und in P~ einen Schatzwerte des wahren Widerstandes in 

der Tiefe ~~ = Re(C) liefern. Dies ist die Schwerpunkttiefe 

derjenigen induzierten Strome, die phasengleich mit dem indu

zierenden Feld sind (17). 

1m Unterschied zu der von Cagniard (38) gewahlten Definition 

eines scheinbaren.spez. Widerstandes Pa nach Gl.(2S) fUr einen 

aquivalenten homogenen Leiter wird in der Definition von P~ 

nach Gl.(27) auch die Phase ~ der Impedanz berUcksichtigt. Mit 

~=rr/2+arg(C) erg eben sich folgende Umrechnungsformeln: 

* 2Pacos2~ (P4S o ) PI 

* 
(28 ) 

Prr = 1. P /sin2~ (~<450) . 
2 a 

Die Darstellung der magnetotellurischen Impedanz fUr die Sta

tion Bramwald (Abb.19) beginnt fUr eine Periode von 6 Sekunden 

in 4 km Tiefe mit einem scheinbaren Widerstand von 1200m.ln die

sen relativ hohen Wert en wird das hochohmigekristalline Grund

gebirge der geologischen Deckschichten sichtbar, des sen wahrer 
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Widerstand aber noch sehr viel groBer sein wird. Auffalllend 

ist dann ein in 8 km einsetzender Widerstandsabfall, der in 

einem Minimum von 12Qm bei 25 km endet. In dieser Tiefe liegt 

unter Sudhannover auch die seismische M-Diskontinuitat, die 

definitionsgemaB Erdkruste und Erdmantel trennt. Der Wiederan

stieg des Widerstandes auf etwa 25nm unter dieser gut-leitenden 

Zwischenschicht ist eindeutig belegt. Die scheinbare Wider

standskurve endet bei einer Schwerpunktstiefe von 200 km fur 

eine Periode von 4 Stunden. Eine Fortfuhrung zu langeren Perio

den und groBeren Tiefen erfordert die Einbeziehung von Sq und 

Dst, die nunmehr besprochen werden soll. 

Tatsachlich lassen sich im Hintergrund der in Abb.18 gezeigten 

tellurischen Registrierungen langperiodische Variationen erken

nen. Nach einer TiefpaBfilterung treten sie in der unteren Dar

stellung insbesonders als Dst-Nachphase des Sturmes hervor, die 

sich in einer Verminderung der magnetischen Nordkomponente und 

einer Verstarkung der Vertikalkomponente ausdruckt. 

Wahrend dieser Dst-Nachphase werden in groBen Tiefen Wirbel

strome induziert, die die Erde auf Breitenkreisen umschlieBen. 

Urn zu zeigen, daB die zur gleichen Zeit bei Gottingen beobach

teten, auBerst schwachen tellurischen Variationen dem globalen 

Dst-Feld zuzuordnen sind, soll eine von der Widerstandsvertei

lung unabhangige Beziehung zwischen Ey und der magnetischen 

Vertikalkomponente benutzt werden. Sie folgt aus Gl.(13) und 

(26) durch Gleichsetzen von -CnHa und CHx und Bz = -~oHr als 

E = - iw ~ B f -1 
Y n+1 z n 

Sie beinhaltet nichts anderes als die Gleichheit der Vertikal

komponenten von rot f und -~ fur das Dst-Feld nach der zweiten 

MAXWELLschen Gleichung. 

Der Aufzeichnung von Bz in GT ist eine Dst-Amplitude von 27 nT 

fur eine Schwingungsperiode von 15 h zu entnehmen. Aus ihr er

rechnet sich mit n=l fur das Ringstromfeld, fn = -ctg(38.5 0 ) 

und a = 6370 km fur den Erdradius eine theoretische tellurische 
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Amplitude von 8 mV/km. Wegen des Faktors i = 1=1 sollten zudem 

die tellurische Dst-Variationen urn 90 0 in del' Phase gegenUber 

denjenigen von Bz verschoben sein. Dies ist auch n~herungs

weise del' Fall, w~hrend die beobachteten tellurischen Amplitu

den mit 7.5 mV/km fUr ANG und 5 mV/km fUr BWA nicht ganz dem 

genannten theoretischen Wert entsprechen. 

In del' verbleibenden Diskrepanz kommt eine ortliche Verzerrung 

des tellurischen Feldes durch oberfl~chennahe Strukturen zum 

Ausdruck, die auch schon von Hempfling (40) fUr Sq festgestellt 

worden ist. WUrde man eine ~hnliche Verzerrung auch fUr schnelle 

Variationen annehmen, also fUr die Station BWA eine Reduktion 

von Ey um den Faktor 5:8, 60 mUBte in Abb.19 del' untere Teil 

del' p*-Widerstandskurve in der Weise abge~ndert werden, daB sich 

die Tiefen und die scheinbaren Widerstande vergroBern und so 

bessel' an die Sq-Werte in Abb.13 anschlieBen. 

Zusammenfassend bleibt festzustellen, daB das Verfahren der 

Magnetotellurik besonders geeignet ist, die ortliche vertikale 

Widerstandsverteilung in del' ~rdkruste und im oberen Mantel bis 

zu 100-200 km Tiefe zu erschlieBen. Gewisse Schwierigkeiten be

rei ten bei lang en P'erioden ortliche Verzerrungen des telluri

schen Feldes du~ch oberfl~chennahe laterale ~nderungen des Wi

derstandes. ZusMtzliche ·Beobachtungen langperiodischer Sq und 

Dst Variationen bieten jedoch eine Moglichkeit, solche Verzer

rungen zu erkennen und durch eine Korrektur zu berUcksichtigen. 

Magnetotellurische Sondierungen auf dem Festland ergeben ins

gesamt eine hochohmige Erdkruste und einen oberen Mantel mit 

scheinbaren Widerstanden zwischen 30 und 200nm. Hervorzuheben 

sind sichere und vielfaltige Anzeichen fUr eine gut-leitende 

dUnne Zwischenschicht im Grenzbereich Untere Kruste - Oberer 

Mantel. Sie ist vielleicht nicht Uberall vorhanden, aber dort, 

wo sie angetroffen wurde, vermindert sich in ihr der scheinbare 

Widerstand auf weniger als 20nm. Inzwischen ist es auch gelun

gen, diesen guten Leiter durch eine elektrische Gleichstrom

sondierung im sUdlichen Afrika nachzuweisen (41). 



- 93 -

6. ger elektrische Widerstand als strukturempfindliche 

Eigenschaft der Materie in groBen Tiefen 

In den vorangegangenen Abschnitten wurde dargestellt, was 

erdmagnetische und tellurische Variationen liber den elekt

trischen Widerstand im Erdinnern aussagen, wie sicher solche 

Aussagen sind und welche Moglichkeiten bestehen, sie zu ver

bessern. Nunmehr sollen die gefundenen in-situ Widerstande 

mit experimentell bestimmten Widerstanden von ausgewahlten 

Mineralien verglichen werden, die als reprasentativ flir die 

Materie in groBen Tiefen gelten. Das besondere Ziel dieses 

Vergleiches wird darin bestehen, liber den Widerstand als einer 

Halbleitereigenschaft der Materie Auskunft liber den Tempe

raturverlauf im Erdmantel bis zur Eindringtiefe der Dst

Variationen von 1000 km zu erhalten. 

DaB es sich im Erdmantel tatsachlich um Elektronenleitung in 

Halbleiterkristallen handelt, zeigt zum einen die GroBe der 

angetroffenen Widerstande zwischen 10m und 1000m und zum an

deren die experimentell bestimmte Temperaturabhangigkeit des 

Widerstandes wie sie der Abb.20 zu entnehmen ist. Flir den 

mit wachsender absoluter Temperatur T abnehmenden Widerstand 

o ergeben sich flir Halbleiter charakteristische Beziehungen 

der Form 

peT) = poexp(A/kT) (29) 

(k:BOLTZMANNsche Konstante), wobei durch Po die Zahl und Be

weglichkeit der Ladungstrager und durch A die Ablosearbeit zu 

ihrer Oberflihrung in das Leitungsband ausgedrUckt wird. Beide 

GroBen sind in begrenzten Temperaturintervallen naherungs

weise konstant. 

Bei den in Abb.20 dargestellten Ergebnissen fUr einen Olivin

kristall erhoht sich A von 1.5eV flir 9000 C bis 14000 C auf 
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Abb.20 : Labormessungen des spez. Widerstandes (p) e i ner 
Olivin-Probe bei Aufheizung bis 16500C (offene 
Symbole) und abschlieEender AbkUhlung (geschlos
sene Symbole). Vor der AbkUhlung Konstanthaltung 
der Temperatur fUr 30 h (Punkt A) und 15 h 
(Punkt B). Wahrend der Messungen wurde der Sauer
stoffpartialdruck als Funktion der Temperatur 
dem Phasengleichgewicht des Systems Quarz-Fayalit
Magnetit angepaSt. Es erg eben sich abschnitts
weise gUltige lineare Beziehungen zwischen log(p) 
und der reziproken absoluten Temperatur T. 
Die Zusammensetzung des Olivins ist 
(Mg 1 . 81 , Fe O. 19 )Si0 4 , sein Fe 20 3-Gehalt < 0.3%. 

Nach Duba et al.( 4 2). 
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3.2eV fUr 14000 C bis 16500 C, der h5chsten im Experiment er

reichten Temperatur. In dem zuletzt genannten Temperaturinter

vall reduziert sich p auf 20nm bis 100nm. Diese Werte sind mit 

den fUr den Erdmantel bis BOO km Tiefe angegebenen Widerstan

den vergleichbar. 

Der elektrische Widerstand im Erdmantel ist also den struktur

empfindlichen Eigenschaften der Materie zuzurechnen, die sich 

durch eine starke Abhangigkeit von der Temperatur und der 

Reinheit der Kristalle auszeichnen. Er steht in diesem Sinne 

im Gegensatz zu jenen strukturuncmpfindlichen Eigenschaften 

wie z.B. der Kompressibilitat, die sich aus der Ausbreitungs

geschwindigkeit seismischer Wellen ableiten lassen. Es ist 

daher m5g1ich, daB eine auf seismi~chen Beobachtungen beruhen

de Gliederung tiefer Erdschichten in der Widerstandsverteilung 

nicht zum Ausdruck kommt, daB andererseits aber in ihr Vor

gange und Zustande insbesondere thermischer Art sichtbar wer

den, die seismische Geschwindigkeiten nur unwesentlich be

einflussen. 

Insgesamt ist fUr den Widerstand tiefer Erdschichten eine Be
ziehung sowohl zur Temperatur als auch zu anderen gleichfalls 

strukturempfindlichen Eigenschaften zu erwarten. Unter ihnen 

sind die Festigkeitseigens~haften besonders hervorzuheben. 

Es gibt Hinweise, daB die feste Materi~ des Erdmantels etwa 

ab 100 km Tiefe die Fahigkeit besitzt, unter Spannung in einem 

sakularen ZeitmaBstab zu flieBen. Ihre Pseudoviskositat wUrde 

dann in ahnlicher Weise wie der Widerstand mit steigender 

Temperatur abnehmen, so daB nachgewiesene Bereiche niedrigen 

Widerstandes zugleich Bereiche erh5hter FlieBfahigkeit waren . 

1m einzelnen lassen sich die in-situ Widerstande der Erdkruste 

und des Erdmantels wie folgt interpretieren: Die Erdkrus~e~ 

unter Kontinenten im wesentlichen aus Granit und Gneiss be

stehend, wirkt infolge der niedrigen Temperaturen, die in ihr 

zu erwarten sind, als Isolator mit p>1000nm. Geologische For-
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mationen, die das kristalline Grundgebirge bedecken, konnen 

im Gegensatz hierzu gute Leiter sein, sofern sie aus poren

reichen Gesteinen bestehen und die in den Poren enthaltene 

Flussigkeit eine hohe elektrolytische Leitfahigkeit besitzt. 

Bei der Induktion durch langperiodische Variationen treten 

sie ebenso wie die Weltmeere als abschirmende,gut-leitende 

dunne Deckschicht in Erscheinung (vgl. Modell II, Abschn.5.2). 

Oberraschend ist das Auftreten guter Leiter mit p~10nm in 

der unteren Kruste und im obere"n Mantel, uber die in Abschnitt 

5.2 aufgrund magnetotellurischer Messungen berichtet wurde. 

Eine Erklarung durch erhohte Temperaturen nach Gl.(29) er

scheint unwahrscheinlich. Sie wurde nach Abb.20 Temperaturen 

von weit Uber 16000 C erfordern. Vielmehr mussen unbekannte 

Zustande im Grenzbereich Kruste-Mantel fur eine erhohte Zahl 

und Beweglichkeit von Ladungstragern sorgen. Es konnte sich 

urn ein teilweises Aufschmelzen im Sinne einer Ultrametamor

phose oder Anatexis handeln, aber auch andere Prozesse sind 

denkbar. Anzeichen dafu~, daB dieser Bereich durch auffallend 

erniedrigte Pseudoviskositaten ausgezeichnet ware,fehlen. 

Bemerkenswert ist auch die Beobachtung, daB die genannten 

guten Leiter nicht an Gebiete mit jungem Vulkanismus oder an 

geothermische Anomalien gebunden sind, wie man es bei einer 

thermischen Ursache erwarten wurde. Sie werden -urn extreme 

Beispiele zu nennen- sowohl unter den jungen Vulkangebieten 

Islands als auch unter dem kristallinen Schild von Sudafrika 

gefunden (43,41). 

Der obere Erdmantel 5011 im wesentlichen aus Mischkristallen 

der Inselsilikate Forsterit (Mg 2Si0 4 ) und Fayalit (Fe~ISi04) 
bestehen, wie sie in der Form von Olivinknollen mit vulkani

schen Laven zur Erdoberflache gelangen. Ihr Mischungsverhalt

nis Fayalit:Forsterit liegt nach seismischen Daten bei 1:9. 

Dieses Verhaltnis bestimmt nun entscheidend die GroBe des 

Widerstandes bei einer vorgegebenen Temperatur. Fe-reiche 

Endglieder der Mischkristallreihe erweisen sich bei 10000 C 
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als 1000-fach besser leitend als Mg-reiche Endglieder. Dieser 

Unterschied verringert sich aber bei h6heren Temperaturen (44). 

Da der Widerstand eine strukturempfindliche Eigenschaft ist, 

geht ein ahnlich starker EinfluB von kleinen Verunreinigungen 

aus. Dies gilt insbesondere fUr eine Oxydation des zweiwertigen 

E · . O· . .. F IIIO d' lsens 1m Ilvln, also klelnen Belmengungen von e 2 3' le 

den Widerstand deutlich herabsetzen (44,45). Bei Hochtempe

raturexperimenten bedarf es daher besonderer Vorkehrungen, 

um eine unkontrolierte Oxydation im Verlauf der Erhitzung zu 

verhindern und reproduzierbare Widerstande als Funktion der 

Temperatur zu erhalten (Abb.20). 

Ober die zu erwartende Reinheit der Olivine im Erdmantel und 

ihren Oxydationszustand laBt sich nur wenig sagen. Urn im 

folgenden von einem definierten Zustand auszugehen sei ange

nommen, dae der Sauerstoffpartialdruck im Erdmantel als Funktion 

der Tiefe und Temperatur den Bedingungen entspricht, die fOr 

das in Abb.20 gezeigte Experiment gewahlt wurden. Auch das 

Mischungsverhaltnis Fayalit:Forsterit der Olivine im £rdman-

tel soll dem Mischungsverhaltnis der untersuchten Probe ent

sprechen. 

Experimentell ungeklart ist die Frage, wie Druckerh6hungen 

und PhasenUbergange die Halbleitereigenschaften von Olivin 

verandern. Immerhin wird in 1000 km Tiefe ein Druck von 

210 kbar (=2.1·10 10 N/m 2 ) erreicht und fUr den Bereich von 

400 km bis 500 km wird eine Phasenumwandlung von Olivin in 

Spinell erwartet. Duba et al.(42) finden keine systematische 

Druckabhangigkeit des Widerstandes bis zu 8 kbar, so daB hier 

eine BerUcksichtigung des Druckes unterbleiben soll. 

Unter den genannten Vorbehalten, die aufgrund neuerer Labor-

ergebnisse von Haak(45) zusammenfassend dargestellt worden 

sind, werden nunmehr die experimentellen Daten von Abb.20 

auf die Widerstandsmodel~von Abb.15 und 16 angewandt. Die 
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geringe Tiefenauflosung dieser Modelle laBt es nicht zu, den 

Temperaturanstieg im oberen Erdmantel bis 15000 C im einzelnen 

zu verfolgen. Der bei 15600 C erreichte Widerstand von 60nm 

entspricht de~ Widerstand der ersten Schicht des linken 

4-Schichtenmodells in Abb.16, mit dem eine -nicht ganz zulas

sige- groBtmogliche Tiefenauflosung im oberen Erdmantel ver

sucht wurde. Die Ubrigen Modelle geringerer Auflosung haben 

Widerstande von 40-50nm entsprechend einer mittleren Tempe

ratur von 16000 C bis zu Tiefen von 600-800 km. 

Die in dem linken Modell von Abb.16 enthaltene Verminderung 

des Widerstandes zwischen 250 und 400 km , die allerdings 

aus den in Abschnitt 4 genannten GrUnden unsicher ist, sollte 

wie die gut-leitende Zwischenschicht in geringerer Tiefe 

nicht durch einen Temperaturanstieg sondern durch eine erhohte 

Zahl und Beweglichkeit von Ladungstragern erklart werden. In 

der genannten Tiefe liegt auch ein als "Asthenosphare" be

zeichneter Bereich maximaler anelastischer Absorption seis

mischer Energie und damit erhohter FlieBfahigkeit der Mantel

materie. 

Da in den Modellen Anzeichen fUr eine stetige Abnahme des 

Widerstandes im Erdmantel bis 600-800 km Tiefe fehlen, 

sollte auch der Temperaturanstieg hier entsprechend gering 

sein, so daB eine Temperatur von 16000 C kaum Uberschritten 

wird. Geht man davon aus, daB der Temperaturgradient infolge 

intensiver thermischer Konvektion seinem adiabatischen Wert 

von 50 0 C/l00km nahekommt, wUrde man fUr die Tiefen von 200 km, 

400 km und 600 km Temperaturen von 15000 C, 16000 C und 17000 C 

annehmen dUrfen. 

Zur Erklarung des steilen Widerstandsabfalls auf weniger als 

lOll in 800 km Tiefe, der auch bereits in 600 km Tiefe beginnen 

konnte, fehlen experimentelle Daten. Es ist unwahrscheinlich, 

daB er auf einem entsprechend steilen Anstieg der Temperatur 

beruhen konnte. Er fallt vielmehr in einen Tiefenbereich mit 
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starken Gradienten und sprunghaften Erhohungen der seismi

schen Geschwindigkeiten. Sie deuten auf eine Phasenumwand

lung der Olivine hin, die vielleicht mit einer Zunahme ihres 

Fayalitgehaltes verbunden ist. Zu dieser Zunahme des Fe-Ge

haltes wUrde die sicher nachgewiesene Verminderung des in-situ 

Widerstandes gut passen. 

Die in Abschnitt 4 erwahnte Moglichkeit, daB der Widerstands

abfall von schmalen Bereichen mit hohe~ und extrem niedrigem 

Widerstand eingeschlossen ist, soll hier nicht weiter erortert 

werden. Wichtig ist aber die Erkenntnis, daB unterhalb von 

800 km Tiefe bis etwa 1200 km keine weitere Reduzierung des 

Widerstandes zu erfolgen scheint. Nach den Modellrechnungen 

liegt er gleichbleibend zwischen 0.3 nm und 1 nm,ohne daB 

diesen Werten ein aus experimentellen Daten abgeleiteter 

Temperaturbereich zugeordnet werden konnte. 

Hiermit sind die Grenzen einer Interpretation erreicht, die 

bewuBt auf den experimentell bestimmten Widerstanden einer 

einzelnen Mineralprobe aufgebaut war. Sie hat zu Schatzwerten 

der Temperatur im Erdmantel gefUhrt, die mit Keiner anderen 

geophysikalischen Methode hatten gewonnen werden konnen. Zu

gleich sind Zonen sichtbar geworden, in denen durbh besondere 

Umstande der Wider stand mehr als es seiner Temperaturabhangig

keit allein entspricht erniedrigt wird.Dies sind vielleicht 

auch Zonen mit erhohter FlieBfahigkeit der Materie. Es ist 

aber auch deutlich geworden, daB eine Interpretation der 

in-situ Widerstande des Erdmantels von sehr speziellen Annahmen 

liber Zustand und Zusammensetzung der Materie ausgehen muE, die 

im einzelnen sehr viel ausfUhrlicher zu begrlinden waren als 

es hier geschehen ist. 
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