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Wissenschaften, die nicht aus einem
Experiment, der Grundlage aller Er-
kenntnisse, entstanden sind, sind nutz-
los und wvoll Irrtimer ...

Leonardo da Vinci

1. Einfiihrung

Die Untersuchung des inneren Aufbaus der Erde, der
Planeten und ihrer Entwicklungsgeschichte ist eine wichtige
Aufgabe der modernen Wissenschaft. Die Wasser- und Luft-
hiillen unseres Planeten und die feste Erdkruste sind Se-
kundidrprodukte der Erdentwicklung, die im Verlaufe der
geologischen Entwicklung aus dem Inneren unseres Planeten
hervorgegangen sind. Um besser zu verstehen, wie diese drei
dufleren Erdhiillen entstanden sind, wird von den Wissen-
schaftlern der Aufbau des Erdinneren studiert. Dabei erge-
ben sich im wesentlichen zwei Aufgaben: Die erste — ein-
fachere — beinhaltet die Untersuchung des gegenwirtigen
Aufbaus der Erde. Die zweite — schwierigere — besteht in
der Aufkldrung des fritheren Aufbaus der Erde und der Art
der Anderungen seit ihrer Entstehung vor ungefihr 4,5 Mil-
liarden Jahren.

Das unmittelbare Eindringen in das tiefe Erdinnere ist
nicht moglich. Neben der Anwendung physikalischer Mef-
methoden ist deshalb ein grofler Arbeitsaufwand in theore-
tischer Hinsicht ein Charakteristikum fiir die Geophysik.

Man darf natiirlich nicht denken, die Geophysik sei eine
rein theoretische Wissenschaft. Die Geophysik baut viel-
mehr als Zweig der Naturwissenschaft auf experimentellen
geophysikalischen Angaben auf, doch sind diese Angaben
immer indirekter Natur. Nur eine theoretische Analyse der
geophysikalischen Daten erlaubt uns, auf gewisse Eigenschaf-
ten des Erdinneren zu schlieflen.

Geophysikalische Untersuchungen sind um vieles schwie-
riger als rein physikalische, denn der Physiker im Labora-
torium wiéhlt die Versuchsbedingungen so aus, daff er bequem
die interessierende Erscheinung untersuchen kann. Dem
Geophysiker steht dieser ,Luxus® nicht zur Verfiigung. In
der Geophysik sind die meisten Experimente von der Natur
selbst bestimmt. Seismische Wellen entstehen z. B. bei Erd-
beben, und Ausbreitungsstorungen elektromagnetischer Wel-
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len sind mit magnetischen Stiirmen in der oberen Atmo-
sphire verbunden. Der Geophysiker mufl also die Ereignisse
abwarten (Erdbeben oder elektromagnetische Stiirme), die
bei den zu betrachtenden Vorgidngen entstehenden Signale
registrieren und Verdnderungen dieser Signale nach Durch-
gang durch den Planeten untersuchen. Erst dann kann er
die notigen Schlufifolgerungen ziehen. Diese Umstdnde ma-
chen die Schwierigkeiten eines geophysikalischen Experiments
deutlich.

Es bleibt die Frage bestehen, ob man in der Geophysik
nicht genau so planméflig experimentieren kann wie in der
Physik. Als Quelle seismischer Wellen kénnte eine kiinst-
liche Explosion in einem entsprechend von uns ausgewihl-
ten Gebiet dienen, und Registriergerdte konnten in geeig-
neter Weise aufgestellt werden. So verfdhrt man tatsichlich
bei der seismischen Erkundung von Bodenschitzen, bei-
spielsweise bei der Suche nach Erdol.

Die bei einem Erdbeben freiwerdende Energie ist jedoch
ungefdhr zehntausendmal so groff wie die bei einer kiinst-
lichen Explosion. Nur diese erlaubt es, die Erde als Ganzes
zu untersuchen. Wir sehen hier von atomaren Explosionen
ab,d die auflerdem auch nicht mit Erdbeben vergleichbar
sind.

Die Geowissenschaften sind also bemiiht, alle Moglich-
keiten zum Sammeln von Informationen iiber das Erdinnere
auszuschopfen. Eine geophysikalische Untersuchung ist im-
mer komplex, d. h., sie wird mit verschiedenen Methoden
durchgefiihrt. In diesem Biichlein wird der Versuch unter-
nommen, iiber die verschiédenen Aspekte der umfangreichen
geophysikalischen Forschung zu berichten.



2. Geophysikalische Methoden zur Untersuchung
des Erdinnern

2.1. Seismologie. Das seismische Modell der Erde

Lange Zeit war die Seismologie ausschliefilich eine Wis«
senschaft von den Erdbeben und den dabei ausgelosten seis-
mischen Wellen. Gegenwirtig beschéftigt sich die Seismolo-
gie mit der Messung und Analyse aller durch Seismographen
auf der festen Erdoberfliche registrierbaren Bewegungen.
Tag und Nacht registrieren ungefdhr tausend an mehreren
Punkten der Erdkugel aufgestellte Seismographen die auf
verschiedene Weise verursachten Schwingungen des Erdbo-
dens. Dabei stellt man zu jeder Zeit geringfiigige Schwingun-
gen des Erdbodens fest, die man als mikroseismische Boden-
unruhe bezeichnet. Deren Ursachen sind Bodenerschiitte-
rungen durch Industrie und Transport sowie durch Stiirme
und die dauernde Wellenbewegung der Ozeane (letztere nennt
man nach B. Golizyn Bodenunruhe 1. Art). Auf dem Unter-
grund dieses Rauschens werden die von Erdbeben und gro-
flen Explosionen herrithrenden Wellen beobachtet. Diese
werden zur wissenschaftlichen Analyse des Erdinneren her-
angezogen.

Im Vergleich mit der Erde ist der Mond ein Objekt fiir
seismische Untersuchungen, bei dem durch das Fehlen von
Atmosphire, Ozeanen und Industrie keine entsprechenden
seismischen Stérungen auftreten. Dadurch kann man auf
dem Mond Seismometer auflerordentlich hoher Empfindlich-
keit aufstellen, die der theoretischen Grenze von 10 bis 50
Angstrém (=1 bis 5 nm) Bodenbewegung nahekommen.

Bei Erdbeben werden aus dem ortlich begrenzten Zentrum
des Bebens elastische Wellen — die seismischen Wellen —
ausgestrahlt. Das Gebiet, aus dem diese Wellen kommen,
nennt man Erdbebenherd oder Hypozentrum. Der Erdbe-
benherd liegt unter der Erdoberfliche und hat eine Aus-
dehnung von einigen Kilometern.



Seismische Wellen kann man als niederfrequente Schall-
wellen im festen elastischen Material der Erde auffassen.
Man unterscheidet Raumwellen und Oberflachenwellen. Bei
den Raumwellen gibt es sowohl longitudinale als auch trans-
versale. Die longitudinalen Wellen sind elastische Kompres-
sionswellen, die transversalen elastische Scherungswellen.
Die Ausbreitung der Raumwellen in der elastischen Erde
dhnelt der Lichtausbreitung in einem optischen Medium,
da sie strahlenartig verlduft.

Diese seismischen Transversal- und Longitudinalwellen
durchdringen im Gegensatz zu den langs der Erdoberfldche
verlaufenden Oberflachenwellen das gesamte Innere unseres
Planeten. Deshalb werden sie Raumwellen genannt. Sie
durchleuchten in gewissem Sinne unseren Planeten und
gestatten dhnlich einer Rontgenanalyse die Aufkldrung des
inneren Aufbaus der Erde ohne unmittelbares Eindringen
in das Erdinnere.

Die Geschwindigkeit der Longitudinalwellen ist ungefdhr
das 1,7fache der Geschwindigkeit der Transversalwellen.
Dementsprechend werden die Longitudinalwellen, die von
einem Beben ausgehen, auf dem Seismogramm friiher regi-
striert als die Transversalwellen. Man nennt sie Primirwellen
oder kurz P-Wellen. Transversalwellen bezeichnet man dann
als Sekundirwellen (S-Wellen). Die Geschwindigkeiten der
Raumwellen lassen sich aus den Elastizitdtsmoduln (K —
Kompressionsmodul, p — Scherungsmodul) und der Dichte
p der Erde im jeweiligen Punkt durch einfache, aus der Ela-
stizitdtstheorie bekannte Formeln ausdriicken:

4
Up = ]/K + 3 fiir Longitudinalwellen, (1)
p

Us = l/% fiir Transversalwellen. (2)

Wiren die Ausbreitungsgeschwindigkeiten wvp bzw. ug
der seismischen P- bzw. S-Wellen unabhéngig von der Tiefe,
dann wiren die seismischen Strahlen geradlinig. In Wirk-
lichkeit wachsen vp und wvg allmdhlich mit zunehmender
Tiefe aufler innerhalb einer schmalen Zone zwischen 50 und
250 km Tiefe. Die tatsdchlich vorkommenden seismischen
Strahlen sind demzufolge gekriimmt, d. h., die Erde ist be-
ziiglich der seismischen Strahlen mit einer brechenden Linse

vergleichbar (Abb. 1).
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Aus den von der Seismologie ermittelten Daten folgt,
dafl man die Erde in drei grundlegende Schalen einteilen
kann: Kruste, Mantel und Kern. Die Erdkruste ist vom Man-
tel durch eine scharfe seismische Grenze getrennt, an der
sich die Stoffeigenschaften unstetig dndern (sprunghaftes
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Abb. 1. Verlauf der P-Wellen und Laufzeit im
Erdinneren.
Der Verlauf der vom unmittelbar unter
dem Epizentrum E gelegenen Hypozen-
trum des Erdbebens ausgesandten seis-
mischen P-Wellen ist im Querschnitt der
Erde dargestellt. Die gestrichelten Linjen,
die Isochronen, kennzeichnen auf der Erd-
oberfliche die Punkte gleicher Ankunfts-
zeit der P-Wellen in Minuten. In der aus-
gedehnten Schattenzone kénnen infolge
der Brechung an der Mantel-Kern-Grenze
keine P-Wellen registriert werden

Anwachsen der Geschwindigkeiten vp und vs sowie der
Dichte p). Diese Grenzschicht wurde 1909 von dem jugosla-
wischen Seismologen Mohorovici¢ entdeckt. Diese Grenze
zwischen Kruste und Mantel wird Mohorovi¢i¢-Diskontinui-
tit oder kurz M-Grenze genannt. Durch diese Entdeckung
wurde eine genaue Definition der Erdkruste méglich: Die
Erdkruste ist die oberhalb der M-Grenze gelegene Schicht.

Die Dicke der Erdkruste schwankt von ungefdhr 10 km
in Ozeangebieten (einschlieflich der Wassertiefe) bis auf
ein Vieliaches dieses Wertes in bergigen Kontinentalgebieten.
Der Beitrag der Kruste zur Gesamtmasse der Erde ist klein.
Deshalb wird die Erdkruste in einem Modell der Erde als
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Ganzes gewodhnlich als homogene Schicht von ungefahr 35 km
Dicke aufgefafit.

Unterhalb der Kruste liegt im Tiefenbereich zwischen
35 und 2900 km der Mantel der Erde, der auch als Silikat-
schale bezeichnet wird.h

Der innerste Teil der Erde ist der im Tiefenbereich von
2900 bis 6371 km gelegene Erdkern. Dafi die Erde einen Kern
besitzen mufB, dessen Dichte die Dichte der &ufleren Sili-
katschale deutlich {ibersteigt, erkannten schon die Wissen-
schaftler im vergangenen Jahrhundert. Die Dichte der Ge-
steine der dufleren Kruste betrigt etwa 2,8 g/cm® bei Grani-
ten und 3,0 g/cm® bei Basalten, wihrend die mittlere Dichte
der Erde etwa 5,5 g/cm?® betrdgt und damit wesentlich gro-
Ber ist. Folglich muff die Erde im Inneren dichter sein.
Gleichzeitig waren Eisenmeteorite aus dem Weltraum be-
kannt. Die Dichte des Eisens betrigt dabei 7,85 g/cm3.
Das fiihrte zu der Hypothese vom Eisenkern der Erde.

Die in der Tiefe von 2900 km gelegene seismische Grenze
zwischen Mantel und Kern wurde 1914 von dem deutschen
Seismologen Gutenberg entdeckt. Diese Grenze besitzt keine
spezielle Bezeichnung, obwohl man sie mit voller Berechti-
gung Gutenberg-Grenze nennen konnte. Die Grenze zwischen
Mantel und Kern ist die schérfste Grenze im Inneren der
Erde. Die Dichte steigt von 5,6 g/cm® auf 10 g/cm3. An
dieser Grenze werden P- und S-Wellen stark reflektiert, und
P-Wellen, die in den Kern eindringen, werden auflerdem
gebrochen. Die Ausbreitungsgeschwindigkeit der P-Wellen
fallt sprunghaft von 13,6 km/s im Mantel auf 8,1 km/s im
Kern ab. Die Geschwindigkeit der Transversalwellen dagegen
fallt von 7,3 kmy/s auf 0, d. h., der Erdkern 148t keine trans-
versalen S-Wellen hindurch. Aus Formel (2) folgt, daff auch
der Scherungsmodul p Null sein muff. Das bedeutet aber,
daf} der Erdkern fliissig ist. Diese fundamentale Erkenntnis
der Seismologie wird auch durch alle anderen geophysikali-
schen Erscheinungen beziiglich des Erdkerns bestatigt.

Die Daten der Seismologie weisen auf eine bestimmte
»Feinstruktur“ von Mantel und Kern hin. Diese Struktur
ist aus Abb. 2 ersichtlich, in der das seismische Modell der
Erde, d. h. die Geschwindigkeitsabhingigkeit der P- und
S-Wellen von der Tiefe, dargestellt ist. Entsprechend dieser

1) Die Termini ,Schale¢ und ,Mantel* sind Synonyme. In der Geo-
physik wird ofter der Terminus ,Schale®, in der Geologie der Terminus
»Mantel“ gebraucht,.
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seismologischen Daten kann man das Erdinnere in acht
charakteristische Gebiete oder Zonen einteilen. Diese Zonen
werden mit Groflbuchstaben des lateinischen Alphabets be-
zeichnet: A, B, C, D (D', D”), E, F, G. Die A-Zone
(0—35 km) ist die Erdkruste. Die B-Zone (35—350 km)
ist der duflere Erdmantel, eine Schicht mit niedrigeren Ge-
schwindigkeiten. Die C-Zone (350—1000 km) ist die Uber-
gangszone, ein Gebiet des anormal schnellen Anwachsens

3 " Wellet—"
L - We!
g1 =
H uf
g " / ,/ l
|
E T i
g 6—~ f f
8 |- | I
:E, A Mantel Hern | |
R 2]\ E
_§ >0us ™ ll a“u/&ei»re/' | /hnereir
8§ ¢ 000 2000 3000 4000 5000 6000

Tiete [km] —> Mittelpunkf
derkrde

Abb. 2. Geschwindigkeiten der P- und S-Wellen im
Inneren der Erde. Das seismische Modell
der Erde

der Ausbreitungsgeschwindigkeiten von P- und S-Wellen.
Die D’-Zone (1000—2700 km) zeigt einen normalen Zuwachs
der Geschwindigkeiten auf Grund des Druckes der dariiber-
liegenden Schichten, die D"-Zone (2700—2900 km) die
schmale Mantel-Kern-Grenze, die durch die Konstanz der Aus-
breitungsgeschwindigkeiten der P- und S-Wellen charakteri-
siert ist. Die E-Zone (2900—4980 km) ist der fliissige duflere
Kern, und die F-Zone (4980—5120 km) ist eine Ubergangs-
zone im Kern mit kompliziertem Geschwindigkeitsprofil.
Die G-Zone (5120—6371 km) schlieflich ist der feste innere
Erdkern.

In allerletzter Zeit konnte die Genauigkeit seismischer
Beobachtungen merklich erhoht werden, da man von Beob-
achtungen an einzelnen Stationen zu Beobachtungen von
seismischen Profilen {ibergehen konnte, die Hunderte in
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einer bestimmten Richtung gelegene seismische Stationen
enthalten. Als Resultat dieser Experimente wurden Hin-
weise auf die Existenz von Spriingen in der Geschwindigkeits-
verteilung der P- und S-Wellen im Mantel der Erde erhal-
ten. Mit der groBten Sicherheit konnten zwei Grenzen fest-
gestellt werden, die eine im Tiefenintervall von 300 bis
400 km und die andere in einer Tiefe von 600 bis 700 km.
Die grofle Unsicherheit in den Zahlenwerten ist durch die
auflerordentlich schwierige und verwickelte Seismologie in
diesen Tiefen verstidndlich. Ein letzter Erfolg der Seismolo-
gie ist schliefllich die Beobachtung schwacher, von den Gren-
zen des inneren Kernes reflektierter Wellen. Dies war der
erste experimentelle Hinweis darauf, daf sich der innere
Kern, im Gegensatz zum &dufleren fliissigen Kern, im festen
Zustand befindet.

Die Einzelheiten in der Geschwindigkeitsverteilung seis-
mischer Wellen im Inneren der Erde konnen folgenderma-
flen interpretiert werden: Beim Ubergang von der Kruste
(Granite, Basalte) zum Mantel (ultrabasisches Gestein) wach-
sen die Geschwindigkeiten sprunghaft an. In der krusten-
nahen Zone befindet sich eine Schicht mit niedrigeren Ge-
schwindigkeiten. Das hangt damit zusammen, dafl die Tempe-
ratur des Erdinneren in dieser Schicht in der Néihe des
Schmelzpunktes der Stoffe liegt. In der C-Zone wéchst die
Geschwindigkeit stark an. Das ist durch Phaseniibergdnge der
Mineralien in dichtere, mechanisch festere Modifikationen
bedingt. Danach folgt die homogene D-Schicht, in der die
Geschwindigkeiten nur infolge des Druckes der dariiberlie-
genden Schichten wachsen. An der Grenze zum Kern exi-
stiert ein kleineres Geschwindigkeitsplateau, dessen Ursache
noch nicht vollig verstanden wird. Das Sinken der Geschwin-
digkeit der P-Wellen beim Ubergang vom Mantel zum Kern
ist durch die hohere Dichte der Stoffe im fliissigen Kern
zu-erkldren. Wie sich erwiesen hat, sind die Kompressions-
moduln K fiir Mantel und Kern in der Nihe der Mantel-
Kern-Grenze ungefdhr gleich, wihrenddessen die Dichte der
Schale mit ps,900 km = 5,6 g/cm® wesentlich kleiner als die
Dichte des Kernes mit p g, o900 km = 10 g/cm? ist.

Der Erdkern besteht im wesentlichen aus Eisen und
einer geringen Beimengung leichter Elemente. Wahrschein-
lich enthdlt der Erdkern als Beimengung Silizium und even-
tuell Schwefel, doch ist dies noch umstritten. Das Anwach-
sen der Geschwindigkeit der P-Wellen im dufleren Kern hat

12



den durch die Druckerhéhung zum Zentrum der Erde hin
bedingten normalen Verlauf. Die genaue Anderung der
Geschwindigkeit in der F-Ubergangszone des Kernes bleibt
noch ungeklart. Sicher ist nur, daf} die Geschwindigkeit in
dieser Zone steigt und der Anstieg durch den Ubergang des
Stoffes vom geschmolzenen zum festen kristallinen Zustand
bedingt ist. Die Geschwindigkeit der Longitudinalwellen in-
dert sich im inneren Kern fast nicht, da der Druck in diesem
Gebiet der Erde nur noch schwach zunimmt.

Bis jetzt haben wir unsere Aufmerksamkeit den seismi-
schen Raumwellen gewidmet. Wenden wir uns nun den
Oberflachenwellen zu. Wie bei den Raumwellen gibt es auch
von den Oberfldchenwellen zwei Arten. Sie werden Rayleigh-
(bzw. M-)Wellen und Love-(bzw. L-)Wellen genannt. Diese
Wellen wurden von den Gelehrten Rayleigh 1885 und Love
1911 aus theoretischen Arbeiten gefunden. Auf den Seis-
mogrammen konnten am Ende des vorigen Jahrhunderts
alle seismischen Wellen beobachtet werden, wobei die Love-
Wellen bis zur Veréffentlichung der Arbeit von Love im
Jahre 1911 unerklédrt blieben.

Bei den Rayleigh-Wellen liegt die Verschiebung der
Gesteinsteilchen in der senkrechten Ebene. Sie beschreiben
eine Ellipse in der dem Uhrzeigersinn gegenldufigen Rich-
tung. Die Bewegung der Teilchen in der Welle erfolgt so,
als wiirden sie sich auf die Quelle der Welle aufwickeln (vgl.
Abb. 3). Im Gegensatz zu den Rayleigh-Wellen liegt bei den

Verlikole

Verlikale
Ausbreitungs-
rich,
derWelle
Horizontale der Welle
Rayleigh-hblle Love-Welle

Abb. 3. Verschiebungen in den Rayleigh- und Love-
Oberfldchenwellen

Love-Wellen die Teilchenverschiebung in der horizontalen
Ebene senkrecht zur Ausbreitungsrichtung der Wellen.
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Bei Oberfliachenwellen ist die Gréfle der Verschiebung
an der Oberfldche maximal und sinkt (exponentiell) mit
zunehmender Tiefe. Darum kann man mit Hilfe von Ober-
flichenwellen die Erde effektiv bis zu Tiefen von ungefdhr
einem Drittel ihrer Wellenldnge untersuchen (sondieren).
Die Wellenldnge der bei Erdbeben angeregten Oberfldchen-
wellen liegt zwischen mehreren Dutzend bis einigen hundert
Kilometern. Darum kann man mittels Oberflichenwellen
die dufere Schicht der Erde bis zu einigen hundert Kilome-
tern untersuchen.

Die Oberflachenwellen von besonders starken Erdbeben
sind so intensiv, daf} sie mehrmals um die Erdkugel laufen.
Solche intensive Wellen enthalten viele Informationen iiber
das Innere unseres Planeten, wobei man auflerdem ohne eine
grofle Zahl von Gerdten auskommt. Auch auf dem Mond
konnte man solche Wellen mit dort aufgestellten Seismome-
tern registrieren.

Mit Hilfe der Oberfldchenwellen wurden viele interes-
sante Resultate erhalten. Sie ermoéglichen beispielsweise
ein recht genaues Studium des Verlaufes der Schicht mit
niedrigeren Geschwindigkeiten innerhalb des oberen Erd-
mantels, des Aufbaus der kontinentalen und ozeanischen
Erdkruste und einer Reihe anderer regionaler Details der
dufleren Erdschichten. In diesem Béndchen interessiert uns
jedoch die Frage nach dem globalen Aufbau der Erde und
der Planeten. Deshalb werden wir uns nicht bei einer aus-
{lﬁlllrlichen Beschreibung der entsprechenden. Resultate auf-

alten.

2.2. Gravimetrie

Die Gravimetrie ist ein weiteres grofies und grundlegen-
des Gebiet der Geophysik. Das Gravitationsfeld spiegelt die
Art der Masseverteilung im Inneren unseres Planeten wider
und ist eng mit der Form der Erde verbunden. Die Gravi-
metrie findet eine breite Anwendung. Da die Gravimetrie
Aussagen {iber die Form der Erde macht, ist sie mit der
Geodésie und letztlich auch mit der Topographie verbunden.
Ebenso bestimmt das Gravitationsfeld der Erde die Flug-
bahnen von Satelliten, deren Bedeutung im kosmischen
Zeitalter offensichtlich ist. Die Gravimetrie, als die Wissen-
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schaft vom Gravitationsfeld und der Figur der Erde auf-
gefafit, ist die dlteste geophysikalische Disziplin.

Uber die Gestalt der Erde machte man sich schon im
frithen Altertum Gedanken. Die erste experimentelle Bestim-
mung des Erdradius erfolgte ungefdhr im Jahre 235 v. u. Z.
durch Eratosthenes aus Alexandria. Doch kann man natiir-
lich von Gravimetrie noch nicht sprechen, solange das uni-
verselle Gravitationsgesetz unentdeckt bleibt.

Newfon legte im dritten Teil der ,,Philosophiae naturalis
principia mathematica“ eine auf das Gravitationsgesetz
gegriindete Theorie von der Figur der Erde vor. Er erkannte
als erster, daf3 wegen der Eigendrehung der Erde ihre Form
ein Rotatlonselllpsmd sein mufl und keine Kugel. Folglich
ist die Erde an den Polen abgeflacht und in der Aquator-
zone aufgebaucht. Newfon berechnete als erster die Abplat-
tung der Erde:

a—b
=7, ®
worin a der Aquatorradius und & der Polradius des Planeten
ist. Die von ihm erhaltene Zahl a = 1/230 war jedoch
noch sehr ungenau. Der gegenwirtige, mit hoher Genauig-
keit bestimmte Wert der Abplattung der Erde betrigt a =
= 1/298,25.

Interessanterweise wurde Newfons Annahme der Abplat-
tung der Erde von anderen Wissenschaftlern bestritten, un-
ter anderem von dem bekannten franzésischen Astronomen
G. D. Cassini. Deswegen wurden in der Mitte des 18. Jahr-
hunderts von der Franzosischen Akademie der Wissenschaf-
ten Expeditionen fiir Gradmessungen auf verschiedenen Brei-
ten organisiert. Als Resultat der durchgefithrten Messungen
erwies sich die Erde als abgeplattetes Sphéroid, dessen Pol-
radius ungefihr 20 km kiirzer als der Aquatorradius ist.
Newtons Annahme von der Ellipsoidgestalt der Erde erhielt
somit einen experimentellen Beweis und setzte sich damit
durch.

Die moderne Gravimetrie findet ihren Anfang in der
1743 verdifentlichten Arbeit des franzosischen Mathemati-
kers Clairaut mit dem Titel ,Figure de la terre*. Auf der
Basis des Gravitationsgesetzes bewies Clairaut streng, daf}
die Schwerebeschleunigung auf der Erdoberfliche als Funk-
tion der geographischen Breite dem einfachen Gesetz

g =gi(l +psin*g) ()
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folgt, wobei ¢ die geographische Breite des Ortes und gz
die Erdbeschleunigung am Aquator ist. Der Parameter B

ergibt sich zup = 5Eq-—ot, wobei a die Abplattung und ¢ das

Verhiltnis von Zentripetalkraft zu Schwerkrait am Aqua-
tor ist. Ist @ die Winkelgeschwindigkeit der Erdrotation
und a der Aquatorradius der Erde, so erhdlt man

g

_E

Wir sehen, dafl das in Formel (4) enthaltene Clairaut-
sche Theorem zu einer v6llig neuen Lage beziiglich der Form
der Erde fiihrt. Es erlaubt die Bestimmung der Abplattung
o unabhingig von der Bestimmung geometrischer Elemente
mittels Gradmessungen. Entsprechend der Clairautschen Theo-
rie geniigt zur Ermittlung der Abplattung a eines Planeten
die Bestimmung des Gravitationsieldes an seiner Oberfléche.
Folglich untersucht die Gravimetrie als geophysikalische
Disziplin die Schwerkraft und ihre Verteilung an der Erd-
oberflache und bestimmt die Form der Erde aus der bekannten
Schwerkraftverteilung.

Die weitere Entwicklung der Gravimetrie (oder der Theo-
rie von der Gestalt der Erde, wie man sie ofter nennt) war
mit den Arbeiten des englischen Physikers Sfokes und des
sowjetischen Geophysikers M. S. Molodenski verbunden.

Die Bedeutung der Gravimetrie fiir die Untersuchung
des inneren Aufbaus der Planeten ist sehr groffi. Von den
Planeten fehlen z. Z. seismische Angaben. Doch besitzen
viele Planeten natiirliche Trabanten (Monde). Die Beobach-
tungen der Planetenmonde ermdglichen Schlufifolgerungen
iiber das Gravitationsfeld des jeweiligen Planeten und fiih-
ren somit zu Aussagen {iber die Masseverteilung im Inneren
der Planeten und iiber ihre Abplattung. Die Angaben iiber
das Gravitationsfeld der Planeten sind zusammen mit den
Werten ihrer mittleren Dichte die einzigen mefibaren Daten
von Planeten, die zum Aufstellen eines Modells ihres inneren
Aufbaus benutzt werden koénnen.

In diesem Abschnitt miissen noch einige Formeln aufge-
filhrt werden. Diese sind jedoch nicht sehr kompliziert. So
schon eine Darlegung ohne Benutzung von mathematischen
Ausdriicken auch sein mag, ruft sie doch im besten Falle
nur Illusionen iiber das Verstidndnis der Sache hervor.
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2.3. Gravitationsfeld und Form der Erde.
Das Trigheitsmoment der Erde

Wire die Erde eine exakte Kugel mit einer nur vom Ra-
dius abhingigen Dichteverteilung p = p(r), d. h. einer ku-
gelsymmetrischen Verteilung, so erhielte man fiir das dufiere
Gravitationspotential der Erde folgende sehr einfache Formel:

V=——. )
Hierin ist r die {Entfernung vom Mittelpunkt der Kugel,
G die Gravitationskonstante und M die Masse des Planeten.
Die Begriffe Gravitationspotential und potentielle Gravita-
tionsenergie sind gleichbedeutend und beschreiben das Gra-
vitationsfeld mathematisch.

Die reale Erde ist einer Kugel dhnlich. Sie weicht nur
um ein Dreihundertstel von der Kugelform ab. Deshalb wird
der Hauptteil des dufleren Gravitationsfeldes der Erde durch
(b) gegeben. Die Abweichung des dufleren Gravitationsfeldes
der Erde vom Newtonschen Potential (5) liegt ebenfalls in
der Grofle eines Dreihundertstels. Obwohl diese Abweichung
klein ist, verdient sie Beachtung, weil sie wichtige Informa-
tionen {iber geringe Dichtefluktuationen im Erdinneren und
Anderungen des Trigheitsmoments der Erde beziiglich ihrer
Hauptachsen sowie iiber Abweichungen vom hydrostatischen
Gleichgewicht im Erdinneren enthélt.

Das erste Korrekturglied J, zum Newtonschen Erdpoten-
tial (5) konnte schon vor dem Start der ersten kiinstlichen
Satelliten aus Messungen auf der Erde bestimmt werden.
Dies fithrte zu folgender Darstellung fiir das Gravitations-
feld der Erde:

GM 2
v=—21— (%) 5Py (c05©)] , ©)
worin a den Aquatorradius bedeutet,
C—A
h=5% o

das Gravitationsmoment und
P, =% cos‘-"@—% ®)
das zweite Legendresche Polynom.
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Es ist C das Trégheitsmoment beziiglich der Polarachse,
A das Trigheitsmoment beziiglich der Aquatorialachse und
© der Polwinkel, der gleich dem Ergdnzungswinkel der geo-

graphischen Breite zu %’, also © = %f @ ist.

Der heutige Wert von J, betrdgt J,=1082,65-1076.
Die die Abweichung des Gravitationsfeldes der realen Erde
vom kugelsymmetrischen Ausdruck (5) charakterisierende
Grofle J, erweist sich damit, wie erwartet, gleich einem
Dreihundertstel.

Die Abplattung o des Erdsphéroids ist mit J,, der Win-
kelgeschwindigkeit w der Erde, ihrer Gesamtmasse M und
dem Aquatorradius a durch folgende Gleichung verbunden:

w?q3
G- M

Wire die Erde mit einem Weltozean ohne Wellen bedeckt,
dann ndhme sie die Form des Erdsphéroids an.

Zum Studium des inneren Aufbaus der Erde ist die Gré-
e des mittleren Tragheitsmoments

3 1
0.=—2—J2+—2—

= C—{:;QA ©)

interessant, die zusammen mit dem Wert der mittleren Dichte
__3M
Po= Zrap

und seismologischen Daten eine Bestimmung der Dichtever-
teilung im Erdinneren erlaubt.

Zur Bestimmung von / miissen neben J, (7) noch andere
mit den Trigheitsmomenten C und A verbundene Gréfien
bekannt sein. Eine weitere Beziehung zwischen den Trégheits-
momenten C und A kann aus rein gravimetrischen Messungen
nicht bestimmt werden. Doch hier kommt die Astronomie
der Gravimetrie zu Hilfe, deren Methoden die Bestimmung
der dynamischen Abplattung aus der Prizessionsbewegung
der Erdachse ermoglichen. Man erhielt

H=24_0,0032732.

Die Dichteverteilung im Inneren des Planeten hat wesent-
lichen Einfluff auf das mittlere Trigheitsmoment I (9).
Umgekehrt 1dfit sich mit dem experimentell gewonnenen

18



Wert / die Dichteverteilung bei Modellrechnungen kontrol-
lieren. Betrachten wir den homogenen Fall, d. h. einen Pla-
neten mit konstanter Dichte. Die Berechnung des Trigheits-
momentes einer homogenen Kugel ist einfach. Wir erhalten

I
= 3m =04 (10)

1*

Damit kommen wir zu der einfachen, aber wichtigen
Feststellung, dafl im Falle eines Planeten mit konstanter -
Dichte sein dimensionsloses Tréigheitsmoment 7% den Wert
0,4 annimmt. Mit unmittelbarer Zahlenrechnung kann man
sich leicht davon {iberzeugen, daff bei Dichtezunahme im
Erdinneren von der Peripherie zum Zentrum hin /* <0,4
sein wird. Wenn sich umgekehrt die Dichte im Planeten mit
zunehmender Tiefe verringert, wird /* > 0,4 sein. Nach ent-
sprechenden Beobachtungen ist fiir die Erde 7* =0,3309.
Dies entspricht einer iiberaus groflen Massekonzentration in
den inneren Gebieten des Planeten. '

Im Inneren des Planeten wirken beachtliche Gravitations-
krifte. Wahrend der Evolution des Planeten konnen wegen
dieser oder jener Ursachen Gebiete geringer Dichte unter
Gebiete hoherer Dichte gelangen (Dichte-Umkehr). Dies
fiihrt zu gewaltigen Auftriebskriften, die diese Gebiete zu
verschieben suchen. Man sagt, dafi in solch einem Fall der
mechanische Gleichgewichtszustand im Planeten gestort ist.
Im ungestorten Fall ist die Dichte eine mit der Tiefe zu-
nehmende Funktion. Ihr Zuwachs entsteht durch Kompres-
sion des Materials infolge des von hoher gelegenen Schich-
ten erzeugten Druckes, durch Zunahme des Anteils schwerer
Komponenten mit zunehmender Tiefe und auch durch Bil-
durg neuer dichterer Phasen infolge der hohen Driicke.

Im tiefen Inneren laufen aber auch Prozesse ab, die eine
Abnahme der Dichte bewirken. Die wichtigsten davon sind:
Wirmeausdehnung durch Temperaturerh6hung, Schmelzen,
teilweises oder fraktioniertes Schmelzen unter Entstehung
einer Komponente mit geringerer Dichte (z. B. das Aus-
schmelzen der Basaltmagmen im Inneren der Erde und ver-
mutlich auch des Mondes). In der Regel sind jedoch die
Prozesse, die zu einer Verringerung der Dichte fiihren, weni-
ger effektiv als die, die ein Anwachsen der Dichte mit zu-
nehmender Tiefe verursachen. Das duflere Anzeichen fiir
die Zunahme der Dichte mit zunehmender Tiefe bzw. fiir
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ihre annihernde Konstanz im Inneren kleiner Objekte ist
die Bedingung /* < 04.

Die Untersuchung des Gravitationsfeldes des Mondes mit
Hilfe von kiinstlichen Satelliten erlaubte die Bestimmung
seines dimensionslosen Triagheitsmomentes zu 7* = 0,402
+0,02. Dieses grundlegende Resultat zeigt, dafl die Dichte
des Mondes anndhernd konstant sein wird. Vom physikali-
schen Standpunkt aus ist diese Annahme einleuchtend. Der
Druck im Zentrum ist kleiner als 50 000 atm, und die Zu-
nahme der Dichte auf Grund des Druckes erreicht dement-
sprechend nur einige Prozent (1 atm == 1,013 25 - 10® N/m?).

Es ist interessant, sich an Versuche der Bestimmung
von /* des Mondes vor dem Start kiinstlicher Satelliten zu
erinnern. Ungefdhr vor 15 Jahren unternahm der bekannte
amerikanische Astronom Eckhardt den Versuch, /* fiir den
Mond aus einer detaillierten Analyse der Librationserschei-
nungen des Mondes bei seiner Bahnbewegung um die Erde
zu bestimmen. Er erhielt einen Wert von /*, der den Grenz-
wert von 0,4 betrdchtlich (iberstieg. Eckhardts Arbeit gab
Anlafl zu der Vorstellung einer anormalen Dichteverteilung
im Inneren des Mondes, und zwar sollte die Dichte mit der
Tiefe merklich abfallen. Dieses sonderbare und iiberraschende
Resultat widersprach den Erwartungen und wurde angezwei-
felt. Wie wir wissen, waren diese Zweifel berechtigt, und
heute ruft der gemessene Wert von /* fiir den Mond keine
Probleme hervor.

2.4, Das duflere Gravitationsfeld der Erde
nach Angaben kiinstlicher Erdsatelliten

Vor dem Start von Satelliten wurde das duflere Gravita-
tionsfeld der Erde durch die einfache aus zwei Gliedern
bestehende Formel (6) beschrieben. Es wire aber falsch
anzunehmen, dafl das Gravitationsfeld unseres Planeten
tatsidchlich so einfach ist. In Wahrheit ist die einfache For-
mel fiir das Gravitationsfeld dadurch verstidndlich, daf} es
nicht gelang, die Erde mit einem ausgedehnten Netz gravi-
metrischer Mefigerdte zu bedecken, das die Ermittlung wei-
terer Korrekturen zum kugelsymmetrischen (Newtonschen)
Grundterm des Feldes (5) gestattet hitte.

Im Falle eines beliebigen Himmelskorpers (Planet, Mond
oder Stern) kann das Gravitationsfeld nach Kugelfunktionen
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zerlegt werden. Kugelfunktionen spielen stets bei der Losung
einer Aufgabe fiir kugelférmige oder kugeldhnliche Korper
eine Rolle. Sie werden durch eine in bestimmter Weise geord-
nete Summe von Sinus- und Kosinusfunktionen der Winkel-
koordinaten (Lidnge und Breite) definiert. Die Kugelfunktio-
nen sind die sogenannten Eigenfunktionen der Kugel. Ihre
Bedeutung fiir die Geophysik ist sehr grofi. Bei der Losung
bestimmter Aufgaben fithrt die Verwendung dieser Funktio-
nen zu bequem handhabbaren Ausdriicken. Die Eigenfunk-
tionen einer gestellten Aufgabe sind oft die sinnvollsten
und auch einfachsten Lésungen.

Da die Erde fast eine Kugel ist, hat man es in der Geo-
physik bei vielen Problemen mit Kugelfunktionen zu tun.

Wie oben mit angedeutet, 1463t sich das Gravitationsield
der Erde nach Kugelfunktionen zerlegen oder entwickeln,
wie man sagt.

Das Magnetield der Erde wurde schon von dem grofien
deutschen Mathematiker Carl Friedrich Gauff nach Kugel-
funktionen entwickelt. Auch die Eigenschwingungen der
Erde koénnen nach Kugelfunktionen entwickelt werden. Ge-
genwirtig befafit man sich mit der sphérischen Analyse des
Reliefs der Erd- und Mondoberfldche, des Warmestromes
aus dem Erdinnern und anderer geophysikalischer
Felder.

Wir sind in dieser Broschiire iibrigens schon den ersten
Kugelfunktionen begegnet. Wie wir wissen, gibt der Aus-
druck (6) die ersten Glieder einer Reihenentwicklung des
Gravitationspotentials wieder. Es ist der Anfang der Rei-
henentwicklung des Gravitationspotentials nach Kugelfunk-
tionen. Tatsichlich ist die einfachste Kugelfunktion =1 die
Kugelfunktion nullter Ordnung. Die Kugelfunktion erster
Ordnung besteht aus drei Komponenten: cos®, sin® cosi
und sin®sini (© ist der Polarwinkel, A die geographische
Léinge). Die Entwicklung des Gravitationspotentials enthalt
keine Komponente mit einer Kugelfunktion erster Ordnung.
Das ist mit der Wahl des Koordinatenursprungs im Masse-
zentrum der Erde verbunden. Die Kugelfunktion zweiter
Ordnung besteht aus fiinf Komponenten. Eine dieser Kom-
ponenten ist gerade P, (6), (8) geht in den zweiten Summan-
den der Potentialentwicklung (6) ein. Wie oben treten in
(6) die restlichen Komponenten nicht auf, und durch die
giinstige Wahl der Koordinatenachsen haben wir einen ein-
facheren, bequemen Ausdruck fiir das Potential erhalten
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(die Koordinatenachsen sind die Haupttrigheitsachsen des
Planeten).

Im allgemeinen Falle enthilt die Kugelfunktion n-ter
Ordnung (2n+1) Komponenten, und die Entwicklung des
Gravitationsfeldes der Erde lautet

V= {1_}_( )JPn(t)+>_‘2< )V Pr o

n=2 m=|

X (A,,,,, cos i\ + Bum sin mx)} : (11)

Hierin sind r, ®, A die Kugelkoordinaten des Beobach-
tungspunktes; f=cos®; P, ist das Legendresche Polynom

n-ter Ordnung in cos®; Py sind die zugeordneten Legen-
dreschen Polynome n-ter Ordnung in cos® und sin®.
Jn, Apm, Bum sind die experimentell aus den Bahnen kiinst-
licher Satelliten gewonnenen Gravitationsmomente. Die in
(11) eingehenden Komponenten der Kugelfunktionen n-ter
Ordnung haben das Aussehen: :

P,(cos ®); Pp' (cos®)cosmh; Py (cos®)sinm,;
m=1,2, 3, .., n—1, n

Die restlichen Groflen in (11) sind die gleichen wie in
(5) und (6).

Vor dem Start von Satelliten war in der Entwicklung
(11) nur der eine Koeffizient J, bekannt, wobei seine Er-
mittlung die aufwendige Arbeit erforderte, die Erde mit
einem Netz von geoditischen und gravimetrischen Empfén-
gern zu bedecken.

Noch vor sehr kurzer Zeit wurde die Frage der Bestim-
mung weiterer Entwicklungskoeffizienten des Erdpotentials
sehr skeptisch beurteilt. So schrieb der bekannte Geophysi-
ker der ersten Halfte des 20. Jahrhunderts H. Jeffreys in
seiner klassischen Monographie , The Earth, its Origin,
History and Physical Constitution® im Jahre 1959, daf}
moglicherweise der Koeffizient J, in 20 Jahren bestimmt
wird, wenn sich das Tempo der astronomisch-geoditischen
Arbeit nicht verlangsamt. Jeffreys nahm an, dafl der Koef-
fizient J; wesentlich kleiner als J, sei und somit der Sum-
mand mit J, das nichste Korrekturglied zum aus zwei Gliedern
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bestehenden Potential (6) sein wird. Das war ein Irrtum,
iiber den wir noch sprechen werden.

Die breite Anwendung kiinstlicher Satelliten fiir geodi-
tische Zwecke dnderte die Lage grundlegend. Die Beobach-
tung von Satelliten (darunter speziell geodatischer) mit
modernen optischen und radioastronomischen Instrumenten
sowie die Verwendung von elektronischen Rechenmaschinen
bei der Auswertung gestattete schon in den 60er Jahren die
Bestimmung von zehn zonalen Momenten J, und einigen
Dutzend tesseralen Momenten A,, und B,,. Die zonalen
Momente J, der Entwicklung des Potentials (11) rufen die
sdkularen Stérungen der Umlaufbahnen der Sputniks her-
vor. Deshalb werden zur Bestimmung der J, verhdltnismaé-
ig lange Beobachtungsreihen herangezogen. Sie sind ge-
nauer als die tesseralen Momente A,, und B, bestimmt,
die die kurzperiodischen Anderungen der Bahnelemente
verursachen,

Die Bestimmung von Gravitationsmomenten mit Hilfe
von kiinstlichen Satelliten gehdrt zu den herausragenden
Erfolgen in der Geschichte der Geophysik, ja vielleicht auch
der Naturwissenschaft. Dieses Resultat kann man ohne
weiteres in eine Reihe mit solchen Errungenschaften wie
die Entdeckung der Strahlungsgiirtel und der Magnetosphére
der -Erde stellen. Welche wichtigen Schlufifolgerungen aus
der eingehenden Untersuchung des Gravitationsfeldes der
Erde mit Hilfe kiinstlicher Satelliten zu ziehen sind, wird
unten besprochen werden.

2.5. Die Abweichung der Erde vom Zustand
des hydrostatischen Gleichgewichts

Ein so bedeutender Geophysiker wie Jeffreys hatte schwer-
wiegende Griinde fiir die Annahme, dafi das Gravitations-
moment J; wesentlich kleiner als J, sei. Sinngemif stellte
er folgende Uberlegung an: Alles spricht dafiir, daf} sich die
Erde in einem Zustand nahe dem hydrostatischen Gleich-
gewicht befindet. Eine quantitative Abschdtzung der Ab-
weichung der Erde vom Zustand des hydrostatischen Gleich-
gewichts kann {iber das Studium der Entwicklung des Erd-
feldes nach Kugelfunktionen gewonnen werden (11). Wir
setzen zundchst voraus, daf} sich die Erde genau im hydro-
statischen Gleichgewichtszustand befinde, und fragen nach
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dem Aussehen des Gravitationspotentials (11) unter dieser
Voraussetzung. Die entsprechende Form des Potentials im
hydrostatischen Gleichgewicht erhilt man zu

y—M {1 — (_)2 JPo(t) — (%)4J4P4(t) — (%)G JPot) — - .

d. h., es sind nur die zonalen Momente J,, mit geraden In-
dizes enthalten. Die zonalen Momente Jg, 1 mit ungeraden
Indizes und alle tesseralen Momente A,, und B,, sind
Null. Doch ist dies noch nicht alles. Im hydrostatischen
Gleichgewicht miissen mit wachsendem n die Betrige der
zonalen Momente mit geradem Index nach folgendem Gesetz
sehr schnell abfallen:

1 \3 1\n
J ~ 300, J4~ <3W)) JB'\" (m) yeroy Jgn [ (m) .

Die Geophysiker wufiten, daff sich die Erde in einem
Zustand nahe dem hydrostatischen Gleichgewicht befindet.
Dann war es aber vollig natiirlich anzunehmen, daffi das
Korrekturglied zu den ersten beiden Summanden des Gravi-
tationspotentials (6) mit J, verbunden ist. So dachte die
Mehrheit der Forscher vor Beginn der Satellitenmessungen.
Doch was zeigten diese Satellitenmessungen? Sie lieferten
ein zutiefst sensationelles Resultat, namlich: Alle Gravi-
tationsmomente haben, von J, angefangen, die gleiche
Gréflenordnung von einigen 10-%, d. h., alle Momente aufler
J, erwiesen sich als Grofien von der Grdéflenordnung des
Quadrates der Abplattung. Auch ist das Kleinerwerden der
Momente mit wachsendem #n bedeutend schwéicher als erwar-
tet.

Damit ergibt sich aus den Satellitenmessungen die wich-
tige Folgerung, daff die Abweichung der Erde vom hydro-
statischen Gleichgewicht von der Grofienordnung des Qua-
drates der Abplattung ist. Erkldren wir diese Folgerung phy-
sikalisch anschaulicher. Eine Abweichung des Zustandes der
Erde vom hydrostatischen Gleichgewicht bedeutet, daffi in
ihr neben den hydrostatischen Driicken noch tangentiale
Spannungen wirken. Diese tangentialen Spannungen koénnen
ihrer Grofle nach folgendermaflen abgeschdtzt werden: Die
Abweichung der Erde vom Gleichgewicht um ungefdhr die
Grofle des Quadrates der Abplattung ergibt, dafi auch die
Form der Erde von der des Gleichgewichts um einen un-
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gefdhr gleich kleinen Betrag abweicht. Zur Bestimmung
der Dicke der Nichtgleichgewichts-Schicht mufi das Quadrat
der Abplattung «? mit dem mittleren Erdradius multipli-
ziert werden. Daraus erhilt man eine Schichtdicke von 70 m.
Man kann errechnen, daf3 die von einer Schicht im Erdinne-
ren hervorgerufenen tangentialen Spannungen einige Dutzend
Kilopond pro Quadratzentimeter betragen. Die genaue Span-
nungsverteilung im Erdinneren zu ermitteln, gelang nicht,
da dies sehr schwierig ist.

2.6. Isostasie

Aus der genauen Kenntnis der mit Satellitenmessungen
erhaltenen Struktur des Gravitationsfeldes der Erde kann
ein ebenso genaues Bild der Abweichungen der Figur der
Erde von der Gleichgewichtsfigur gewonnen werden. Wir
wissen schon, dafi diese Abweichungen von der Groflenord-
nung des Quadrates der Abplattung des Erdsphiroids sind
und in linearer Ausdehnung einige Dutzend Meter betragen.

Es scheint angebracht, die in der Geophysik gebriuch-
liche Terminologie etwas ausfiihrlicher zu erlautern.

Die topographische Oberflidche der Erde ist duflerst irre-
guldr. Deshalb versteht man in der Geophysik unter der
Figur der Erde eine gewisse vereinbarte, der realen Erd-
oberfliche nahekommende Flache.

Wire die Erde ein fliissiger, sich drehender Planet, dann
wiirde die Kenntnis des dufleren Gravitationspotentials zur
Bestimmung ihrer Form reichen. Zu diesem Gravitations-
potential V [vgl. Formel (11)] kdme dann noch das durch
die Erddrehung verursachte Zentrifugalpotential. Diese Sum-
me ist die Potentialfunktion W. Die Erdoberfldche wéare
dann eine Aquipotentialfliche und durch die Gleichung
W = K, = const bestimmt, wobei K, der Wert des Potentials
W an der Planetenoberfliche ist. Zu diesem Modell wird
die Figur des Planeten mit physikalischen Parametern wie
der Masseverteilung im Inneren des Planeten und seiner Dreh-
geschwindigkeit verbunden. Obwohl sich die Erde nicht
im hydrostatischen Gleichgewicht befindet, kann in der
Geophysik die Figur der Erde aus der Gleichung W=K|
in guter Ndherung bestimmt werden. Man nennt die so de-
finierte Figur Geoid.
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Drei Viertel der Erdoberfliche sind mit Ozeanen bedeckt,
und die von Winden ungestérte Ozeanoberfliche stimmt
genau mit der Geoid-Oberflache iiberein. Auf dem Festland
jedoch liegt das Geoid unterhalb der Kontinentoberfldche.
Wie oben ausfiihrlich besprochen, setzen sich das Gravitations-
feld und entsprechend auch das Geopotential aus in ihrer
GréBe deutlich verschiedenen Summanden zusammen. In
entsprechender Weise teilt man das Geopotential in zwei
Teile: einen Haupt- und einen Korrekturteil. Der Hauptteil
enthdlt das Newtonsche Potential. Das erste Korrektur-
glied ist proportional zu J, (6). Zusammen mit dem Zentri-
fugalpotential erhdlt man insgesamt das Normalfeld W,.
Der Korrekturteil des Geopotentials, der noch dazukommt,
enthélt alle restlichen dem Quadrat der Abplattung propor-
tionalen Glieder und wird Stérterm T genannt.

Analog der Teilung des dufileren Feldes W in das Nor-
malfeld W, und den Stoérterm T wird das Geoid in zwei Etap-
pen aufgebaut. Anfangs bestimmt man die Grundfigur durch
Rechnung (Normalfigur). Anschliefflend ermittelt man die
(ibrer Grofie nach kleinen) Hohen des Geoids, d. h. die Ab-
weichungen des Geoids von der Normalfigur. Wahlt man
die Newtonsche Kugel (mittlerer Radius R, mittlere Dichte

p) als Normalfigur, hat man schon eine gute Néherung zur
Verfiigung, da die Abweichung des Potentials W vom New-
tonschen Potential von der Grofienordnung der Abplattung
abhingig ist. Die mittleren Hohen des Geoids {iber der Kugel

.108 .
sind von der Gréflenordnung aR:eG’;OéO ~ 21km. Diese

Gréfle ist klein gegeniiber den Abmessungen der Erde, aber
grof} gegeniiber den typischen Héhenschwankungen des Re-
liefs der Erde (etwa in Gebirgen). Deshalb wéhlt man als
Normalfigur das die Aquipotentialfliche des Normalpoten-
tials W, darstellende Rotationsellipsoid. Diese Figur wird
auch Sphiroid genannt, zuweilen auch Referenz-Ellipsoid.

Das Sphéroid ist eine sehr gute Nédherung fiir das Geoid.
Tatsédchlich weicht das duflere Potential vom Normalpoten-
tial um einen Wert der Gréflenordnung o2 ab. Folglich be-
trdgt die Abweichung des Geoids vom Normalellipsoid (die
Hoéhen des Geoids) ungefihr 2R ~ 70 m.

Mit Hilfe von Satellitenmessungen kdénnen die Hohen-
karten des Geoids leicht konstruiert werden. Derartige Kar-
ten liegen vor.

Die Hohen des Geoids geben quantitativ die Abweichun-
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gen des Gravitationsfeldes der Erde vom Normalfeld an.
Man koénnte auf den Gedanken kommen, dafl die Abweichun-
gen des Erdfeldes vom Normalfeld durch das Relief der
tatsdchlichen Erdoberfliche bedingt sind. Dann wire in
bergigen Gegenden infolge der zusidtzlichen Anziehung der
Berge das Gravitationsfeld stdrker, und in Talsenken wire
es infolge des Massedefizits schwécher. In Wirklichkeit zeigt
die Hohenkarte des Geoids jedoch, daf} diese Abweichungen
nicht mit den topographischen Besonderheiten der Erde
(Ozeane und Kontinente) verbunden sind.

Hieraus ziehen wir den &uflerst wichtigen Schluf}, daf}
die Kontinentalgebiete isostatisch kompensiert sind, d. h.,
die Erdteile schwimmen auf dem Substrat, das sich unter-
halb der Kruste befindet, dhnlich wie gigantische Eisberge
in den Polarmeeren schwimmen. Die geringen Abweichungen
des Gravitationsfeldes der Erde vom Normalen sind durch
Dichteschwankungen innerhalb der Kruste und des Mantels
der Erde zu erkldren.

Diese Idee der Isostasie wurde in der Mitte des vergan-
genen Jahrhunderts erstmals in die Geophysik eingefiihrt.
Sie wurde zur Erkldrung des erstaunlichen Umstandes heran-
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Abb. 4. Isostatisches Gleichgewicht zwischen
Kruste und Mantel.
Moho: Mohorovidi¢-Diskontinuitét

gezogen, daff das Vorhandensein von Bergen fast keinen Ein-
fluB auf die gravimetrischen Daten hat. Entsprechend des
Prinzips der Isostasie ist die leichte, aus Graniten und Ba-
salten bestehende Kruste mit dem schwereren Mantel im
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isostatischen Gleichgewicht (s. Abb. 4). Es zeigt sich, daf}
die Masse pro Flicheneinheit, an einer gewissen Grenzfliche
in der Tiefe gerechnet, auf der gesamten Erdoberfliche un-
gefdhr gleich ist. Wir sehen, daff in Gebirgen die leichte
Kruste tiefer in das schwere Mantelgestein hineinragt. Zur
bildlichen Beschreibung dieses Sachverhaltes sagt man,
dafy die Berge in die Tiefe ragende ,,Wurzeln® haben.

Die Isostasie erkldrt wesentliche Einzelheiten des Auf-
baus der dufleren Erdschichten. Das in Abb. 4 dargestellte
Verhalten kénnte auch durch eingehende seismische Unter-
suchungen bestatigt werden.

Nach dem Studium des Gravitationsfeldes der Erde mit
Hilfe von Satelliten konnte die isostatische Kompensation
der Erdkruste fiir den gesamten Planeten bedeutend genauer
untersucht werden als vorher.

Wie wir oben sagten, ,schwimmt“ die Kruste auf dem
darunter liegenden Mantelmaterial. Doch wird der Mantel
von seismischen Transversalwellen (S-Wellen) durchdrun-
gen, d. h., er befindet sich im festen Zustand. Wie sollen wir
diesen Widerspruch verstehen? Die Antwort lautet folgen-
dermaflen: Fiir periodische Schwingungen mit Perioden in
der Groflenordnung von Sekunden, Stunden oder auch Tagen,
d. h. fiir seismische Raum- und Oberflidchenwellen und fiir
Eigenschwingungen der Erde bzw. die Gezeiten der festen
Erde, verhilt sich der Mantel wie ein elastischer Festkorper.
Fiir Bewegungen mit Perioden von 10000 Jahren jedoch
verhilt sich das obere Mantelmaterial wie eine Fliissigkeit.
Eine Fliissigkeit mit Relaxationszeiten in der Gréfienord-
nung von 10000 Jahren und mit den mechanischen Para-
metern des oberen Mantels mufl eine Zihigkeit der Gréfien-
ordnung 102! Poise haben. Ein Stoff mit solchen Eigen-
schaften wird bei 10 000 Jahre langer Belastung fliefen und
bei periodischen Prozessen im Bereich von seismischen Wel-
len bis zu Gezeitenperioden wie ein elastischer Festkorper
reagieren.

2.7. Die Eigenschwingungen der Erde.
Die Schicht niedriger Geschwindigkeiten.
Dissipative Eigenschaften der Erde

Die Analyse der Eigenschwingungen der Erde ist ein
neues und vielleicht das erfolgversprechendste Gebiet der
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Geophysik. Die experimentelle Beobachtung der Eigen-
schwingungen ist eine der interessantesten und wichtigsten
Entdeckungen der Geophysik und der modernen Naturwissen-
schaft {iberhaupt. In experimenteller Hinsicht verbinden die
Eigenschwingungen seismologische und gravimetrische Mef3-
verfahren.

Die Eigenschwingungen sind mechanische Schwingungen
des Erdkorpers, die von den Seismologen mittels Seismogra-
phen, die extrem langperiodische Schwingungen registrieren,
ermittelt werden konnen. Diese mechanischen Schwingungen
des gesamten elastischen Erdkérpers werden von einem ,Vi-
brieren“ des Gravitationsieldes begleitet, das mit Gravime-
tern hoher Empfindlichkeit registriert werden kann. In die-
sem Sinne sind die Eigenschwingungen als eine Verbund-
erscheinung der elastischen Wellen mit dem Gravitationsfeld
anzusehen. Das Spektrum dieser Schwingungen ist diskret,
d. h., es zerfdllt in einzelne getrennte Frequenzen, die
Eigenirequenzen der Erde.

Wie die Masse M und das durch die Dichteverteilung
im Erdinnern bestimmte Trigheitsmoment / sind auch die
Eigenirequenzen integrale Parameter der Erde. Doch sind
die Eigenirequenzen kompliziertere Grofien als die Masse M
und das Trigheitsmoment /, weil sie aufler von der Dichte-
verteilung in der Erde noch von der Verteilung der elasti-
schen Parameter (Kompressionsmodul K und Scherungs-
modul p) abhédngen.

Bis heute wurden ungefdhr tausend Eigenfrequenzen der
Erde gemessen. Auf diese Weise sind zu den zwei integralen
Parametern der Erde M und / im letzten Jahrzehnt also
noch an die tausend andere hinzugekommen. Allein schon
diese Tatsachen scheinen &uflerst bemerkenswert.

Bis jetzt haben wir nur die praktische Feststellung der
Eigenschwingungen der Erde in den Vordergrund gestelit.
Doch hat die theoretische Untersuchung der Eigenschwin-
gungen keine geringere Bedeutung. Das kommt daher, dafl
die Eigenschwingungen der Erde ihre Elementaranregungen,
ihre elastischen Gravitationsquanten, sind. Jede kompli-
ziertere Anregung der Erde 148t sich durch eine entsprechende
theoretische Analyse in Eigenschwingungen zerlegen, d. h.,
man kann ermitteln, welchen Anteil die verschiedenen
Eigenschwingungen an dem beobachteten Signal haben.
Natiirlich miissen vor einer Zerlegung komplizierter Signale
die Eigenschwingungen der Erde selbst untersucht werden.
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Der Beitrag sowjetischer Wissenschaftler zu dieser Arbeit
ist grofi.

Als wir oben vom Gravitationsfeld der Erde sprachen,
sagten wir, daffi die Kugelfunktionen die Eigenfunktionen
der Erde sind, da die Form der Erde kugeldhnlich ist. Die
Eigentone, d. h. die bei einer gegebenen Eigenschwingung
entstehenden Verschiebungsbilder, sind die konkrete Er-
scheinungsform der entsprechenden Eigenfunktionen im Kor-
per der Erde. Der Winkelanteil der Funktion des betrachte-
ten Eigentones ist eine bestimmte Kugelfunktion. So werden
mit Untersuchung der Eigenschwingungen gleichzeitig die
Eigenfunktionen der Erde ermittelt.

Der Anfang der modernen Untersuchungen der Eigen-
schwingungen der Erdkugel kann auf das Jahr 1954 datiert
werden, als der filhrende amerikanische Seismologe Benioff
bei der Analyse der Seismogramme des Erdbebens auf Kam-
tschatka von 1952 eine Phase mit der Periode von 57 Minuten
als sphiroidale Grundschwingung der Erde identifizierte.

Die Geschichte dieser Entdeckung ist weiter mit den
Namen der bekannten englischen Wissenschaftler Lamb,
Jeans, Rayleigh und Love verbunden, die die Eigenschwin-
gungen elastischer Kugeln klassifizierten und anschlieflend
die Gleichungen der Elastizitdtstheorie fiir gravitierende
Korper aufsteliten, was zur Untersuchung von Schwingungen
so grofler Korper wie Planeten notig ist. Zum Abschlufl
dieser frilhen Periode berechnete Love 1911 die Perioden-
dauer einiger Eigenschwingungen gravitierender Kugeln
vom Ausmaf} der Erde fiir den Fall konstanter Moduln und
Dichte. Die Periodendauern lagen im Bereich von einigen
Minuten bis zu einer Stunde.

Drei Umstdnde verzogerten die weitere Entwicklung:

— das Fehlen von Registriergerdten zur Aufzeichnung

der Eigenschwingungen;

— das Fehlen eines ausreichend zuverldssigen Bildes des

inneren Aufbaus der Erde;

— das Fehlen schneller Rechenmaschinen zur Berechnung

der Eigenfrequenzen des realen Erdmodells.

Um 1954 herum war beziiglich all dieser Punkte die Lage
stark verdndert. Die Geophysiker begannen, seismometrische
und gravimetrische Apparaturen fiir die Registrierung von
Eigenschwingungen vorzubereiten. Andererseits beschaftig-
ten sich die Theoretiker nach dem Vorschlag Benioffs mit
der theoretischen Seite der Frage.
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Die Eigenschwingungen der Erde teilt man in zwei Klas-
sen ein:

a) toroidale Schwingungen, bei denen der Verschiebungs-
vektor senkrecht zum Radius der in guter Naherung
kugelig angenommenen Erde steht;

b) sphidroidale Schwingungen, bei denen der Verschie-
bungsvektor auch radiale Komponenten besitzt.

Die Verschiebung bei jeder sphiroidalen Eigenschwingung
ist einer Kugelfunktion n-ter Ordnung proportional. Der
. Grundschwingung entspricht n = 2. Sie beschreibt die Bewe-
gung, bei der die Kugel zum Sphiroid deformiert wird.
Durch sie ist auch die Bezeichnung der ganzen Klasse bedingt,
wobei aber Schwingungen mit n = 3 zu komplizierten Figuren
fithren. Fir n =0 entarten die sphéroidalen Schwingungen
in radiale Verschiebungen.

Im Unterschied zu den sphiroidalen Schwingungen sind
die toroidalen nicht mit einer Volumen- und Formanderung
des Planeten verbunden. Deshalb beeinflussen sie auch nicht
das Gravitationsfeld der Erde und koénnen mit Gravimetern
nicht nachgewiesen werden. Seismographen koénnen Schwin-
gungen beider Typen aufzeichnen. Durch den Vergleich der
von Seismographen und Gravimetern auigenommenen Fre-
quenzspektren konnen deshalb die beiden Frequenzklassen
getrennt werden.

Da der Erdkern fliissig ist und toroidale Schwingungen
Transversalwellen sind, kénnen sie nur mit den festen Ge-
bieten der Erde in Zusammenhang stehen und von der Ver-
teilung von Dichte p und Scherungsmodul p in Mantel und
Kruste abhédngen.

Der Vergleich des theoretischen Frequenzspektrums ver-
schiedener Erdmodelle mit dem experimentell beobachteten
gibt uns die Moglichkeit der Verbesserung der Erdmodelle.
Durch solche Vergleiche konnte man von den zwei konkur-
rierenden Modellen, ndmlich dem Gutenberg-Modell mit
einer Schicht niedriger Geschwindigkeiten fiir seismische
Wellen in einer Tiefe zwischen 50 und 250 km und dem Jeff-
reys-Modell, das diese Schicht nicht enthélt, dem Gutenberg-
Modell den Vorzug geben. Vor den Messungen der Eigenfre-
quenzen war das Jeffreys-Modell verbreiteter.

Sphiroidale Schwingungen erfassen die gesamte Erde,
und neben Kruste und Mantel kann auch der Erdkern unter-
sucht werden. Eine wichtige Eigenschaft der Eigenschwin-
gungen ist nun, da sie mit zunehmender Frequenz aus dem
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Erdinneren hinausgedrangt werden, d. h., je niedriger die
Ordnung n der Schwingung ist, um so stirker ist das tiefe
Erdinnere an der Schwingung beteiligt. Die Frequenzen der
Eigenschwingungen wachsen mit n an. Auf diese Weise kon-
nen die tiefen Tone zur Sondierung des tiefen Erdinnern
benutzt werden, die hohen dagegen zur Untersuchung der
dufleren Schichten. Die Frequenzen der verschiedenen Fre-
quenzbereiche hingen somit von den Eigenschaften der ver-
schiedenen Erdschalen ab. Deshalb kénnen mit den Eigen-
schwingungen nicht nur integrale Eigenschaften der Erde
wie die Gezeiten der festen Erde untersucht werden, sondern
auch differentielle.

Das Gesamtspektrum der Eigenschwingungen konnte erst-
mals wahrend des starken Erdbebens in Chile im Mai 1960
registriert werden. Die experimentell bestimmten Frequen-
zen stimmen bestens iiberein mit den aus dem Gutenberg-
Modell berechneten.

Die Schicht niedriger Geschwindigkeiten ist eine wesent-
liche seismische Besonderheit der Erde. Da die Seismologie
der dufieren Erdschichten recht verwickelt ist, wurde in der
Geophysik iiber die Existenz einer solchen Schicht jahrelang
diskutiert. Die aus den Eigenschwingungen abgeleiteten
Ergebnisse beendeten diesen Streit.

Mit Hilfe der Eigenschwingungen konnten auch erstmals
Ziige einer neuen Kenngréfle des Erdinnern gefunden werden.
Wir denken dabei an die sogenannte Dissipationsfunktion
Q, die ein MaB fiir die Umwandlung mechanischer Energie
in Wirmeenergie in den verschiedenen Erdschichten ist.

In der Elektrotechnik ist Q die sogenannte Giite eines
Schwingkreises. Auch in der Mechanik kann mit Q eine
Giite bezeichnet werden, die gleich dem Verhéltnis der von
einem System aufgenommenen Energie zu der wéahrend
einer Periode vom System gestreuten Energie ist. Q wird
mittels der Breite der Spektrallinie oder der zeitlichen Ver-
ringerung der Eigenschwingungsamplitude bestimmt.

Q kann als ein Maf} dafiir angesehen werden, inwieweit
ein Korper ideal elastisch ist. Je grofler der Wert von Q ist,
desto geringer ist der bei der Schwingung gestreute, in Wir-
me umgewandelte Anteil der mechanischen Energie und um
so mehr ist das Medium ideal elastisch.

Wie sich herausstellte, hat die Funktion Q im Mantel
zwei tiefe Minima, bei denen Q& 100 ist. Das erste Minimum
liegt in der Schicht niedriger Geschwindigkeiten fiir seis-

32



mische Wellen in einer Tiefe von 50 bis 300 km. Die zweite
Zone niedriger Q-Werte liegt zwischen 2600 und 2900 km
Tiefe, d. h. am Rande des an den Erdkern angrenzenden
Mantels. Beide Gebiete sind durch eine Mantelschicht (bei
1000 bis 2200 km Tiefe) getrennt, in der Q um etwa eine
GroBenordnung grofler ist (Qa1000). Das bedeutet, daf das
Medium dieser Mantelschicht fast ideal elastisch ist. In der
Ubergangszone des Mantels (C-Zone) der Tiefe 300 bis 1000 km
wichst Q von 100 auf 1000 an, und im unteren Mantel bei
2200 bis 2600 km sinkt Q wieder vorr 1000 auf 100.

Die genaue Bestimmung von Q im Erdkern gelang bisher
nicht. Man kann aber sagen, dafy Q im dufieren Kern bedeu-
tend grofler als im Mantel ist (Q > 1000). Fiir den inneren
Kern (bei 5100 bis 6371 km Tiefe) liegt Q zwischen 100 und 300.

Der genaue physikalische Vorgang der Energiedissipation
im Erdinnern wird noch nicht vollstindig verstanden. Es
kénnen nur folgende drei allgemeine Ursachen fiir eine Er-
niedrigung von @ genannt werden: 1. Temperatur in der
Nahe der Schmelztemperatur. 2. Vorhandensein einer merk-
lichen Menge von Verunreinigungen im Material; z. B. kon-
nen in den Silikaten des unteren Mantels (in 2600 bis 2900 km
Tiefe) kosmochemische Schlacken fliichtigen Wassers, Koh-
lendioxids und anderer Stoffe enthalten sein, die als Schmelz-
produkte bei der Entstehung und Entwicklung des Erdkerns
entstanden. 3. Teilweises Schmelzen, dessen Ursache auch
im Vorhandensein oben genannter fliichtiger Bestandteile
liegen kann. Natiirlich kénnen alle drei Ursachen gleichzeitig
wirken, auch sind andere z. Z. nicht erkennbare Ursachen
nicht ausgeschlossen.

Interessant ist die Hypothese, dafl beide Grenzgebiete
des Erdmantels Reservate kosmochemischer Schlacken und
damit im Prinzip potentielle Quellen tektonischer Bewe-
gungen sind.

Beriicksichtigt man den Zusammenhang zwischen nied-
rigen Q-Werten und hohen Temperaturen einerseits und den
Zusammenhang zwischen hohen Temperaturen und niedrigen
Zahigkeiten andererseits, so kann man das Vorhandensein
zweier asthenosphirer Schichten annehmen. Die erste asthe-
nosphire Schicht liegt in einer Tiefe zwischen 70 und 270 km
in der Zone niedriger Geschwindigkeiten des oberen Mantels.
Die zweite Schicht befindet sich in der Ndhe der Mantelsohle.
Hinweise auf ihre Existenz erhielt man erst in allerletzter

Zeit.
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Wir wissen, dafl die Temperatur der dufleren Erdschich-
ten, tiber die wir weiter unten ausfiihrlicher sprechen werden,
schnell ansteigt und sich in der Zone niedriger Geschwin-
digkeiten der Schmelztemperatur nihert. Damit ist die
Existenz eines Minimums von @ in 50 bis 300 km Tiefe ein
weiterer Hinweis auf die Ndhe der Temperatur zur Schmelz-
temperatur in dieser Zone.

Die Temperaturen im tiefen Erdinnern, in der Ndhe der
Mantelsohle, sind noch unzureichend bestimmt. Die niedri-
gen Q-Werte in diesen-Gebieten weisen aber offensichtlich
darguf hin, dafl hier die Temperaturen entsprechend hoch
sind.

In diesem Abschnitt war von einer neuen geophysikali-
schen Methode, der Analyse der Eigenschwingungen, - die
Rede. Es versteht sich von selbst, dal wir diese nicht umfas-
send darstellen konnten. Es geht iiber die Grenzen des Band-
chens hinaus, so interessante Dinge wie die Auispaltung der
Eigenirequenzen in Multipletts infolge der Erddrehung zu
behandeln. Diese Erscheinung ist der Multiplett-Aufspal-
tung optischer Linien im Magnetfeld (dem sogenannten Zee-
man-Effekt) analog. .

Es besteht {iberhaupt eine starke Ahnlichkeit zwischen
optischen Spektren und dem Spektrum der Eigenfrequenzen
der Erde. Die Untersuchung der Eigenschwingungen der
Erde wird deshalb mitunter als Erdspektroskopie bezeichnet.

Wie die Analyse der Atomspektren zur Quantenmechanik
fithrte, die die vollstdndige theoretische Erklarung der op-
tischen Spektren ermoglichte, so konnten in dhnlicher Weise
auch die Arbeiten zur Erdspektroskopie in naher Zukunit
zu einem so detaillierten Bild vom inneren Aufbau der Erde
fithren, daff die gesamte Geophysik auf ein hoheres Niveau
gehoben wird.

2.8. Der Geomagnetismus.
Die Verteilung der elektrischen Leitfihigkeit

- Der Geomagnetismus ist eine der dltesten geophysikali-
schen Disziplinen. Lange Zeit sind jedoch beispielsweise in
Vorlesungen iiber den inneren Aufbau der Erde die Ursa-
chen des Geomagnetismus nicht behandelt worden. Der Geo-
magnetismus gab keine neue, iiber den Rahmen des bekann-
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ten inneren Aufbaus des Planeten hinausgehende Erkenntnis-
se, und die Theorie des Magnetfeldes der Erde war beschrei-
bender Art. Sie sagte nichts {iber die physikalischen Ursa-
chen von Entstehung und Aufrechterhaltung des Magnetis-
mus iiber kosmische Zeitrdume aus.

Magnetfelder kommen im Weltall {iberall vor. Sie exi-
stieren in Sternen und im interstellaren Raum. Sonne und
Jupiter haben Magnetfelder. Es ist nicht ausgeschlossen,
dafl im Laufe der Zeit auch Magnetfelder vom Saturn, Ura-
nus und Neptun entdeckt werden. Die in bezug auf die Un-
tersuchung des inneren Aufbaus der Erde bemerkenswerteste
Besonderheit des Magnetfeldes der Erde ist seine schnelle
Verinderlichkeit. Die Bedeutung der Magnetfeldvariatio-
nen fiir die Geophysik liegt darin, dafl sie einerseits die
schnellsten bekannten und der Untersuchung zuginglichen
geophysikalischen Prozesse sind und dafl sie andererseits
die schwer zu erfassenden hydromagnetischen Strémungen
und Schwingungen im Erdkern widerspiegeln, in dem die
Quellen des magnetischen Eigenfeldes liegen. Sie ermoglichen
uns Riickschliisse auf die Werte einer Reihe geophysikali-
scher Parameter, die mit anderen geophysikalischen Metho-
den nicht abgeschédtzt werden konnen. Ferner ermdglicht
die Untersuchung der Ddmpfiung der durch die Sonnenaktivitat
in der oberen Atmosphire induzierten elektromagnetischen
Signale in der Erde in groben Ziigen die Bestimmung einer
so wichtigen Eigenschaft des Erdinnern wie der elektrischen
Leitfdhigkeit.

Geomagnetische Untersuchungen werden heute auflerdem
haufig zur Untersuchung von Verschiebungen der Erdkruste
in Ozeanen in historischen und geologischen Zeitrdumen
angewandt. Das wurde durch Anwendung der vor kurzem
ausgearbeiteten archdomagnetischen und paldomagnetischen
Methoden moglich, die das geomagnetische Feld in ferner
Vergangenheit bestimmen helfen. So nimmt z. B. der aus
einem Vulkan stammende Lavastrom wahrend seiner Abkiih-
lung im Magnetfeld der Erde eine Magnetisierung parallel
zu diesem Feld an. Das Gesteinsalter kann aber aus Messun-
gen der Radioaktivitit oder durch geologische Mefverfahren
bestimmt werden. Somit gestattet uns dieser fossile Magne-
tismus, Aussagen iiber das Magnetfeld der Erde zur Zeit
der Lavaerstarrung zu machen. Die durchgefiihrten Messun-
gen zeigen, dafl die Erde seit wenigstens einigen 100 Millio-
nen Jahren, moglicherweise auch ldnger, ein Magnetield
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besitzt und dafl sich dessen Polaritdt im Verlaufe der geolo-
gischen Entwicklung umgekehrt hat.

Daf} die Erde ein Magnetfeld besitzt, war schon den Chi-
nesen im Altertum bekannt. Sie kannten bereits vor mehr
als tausend Jahren einen Magnetnadel-Kompafl. Die Anfidnge
der geomagnetischen Forschung als wissenschaftliche Dis-
ziplin wurden jedoch wesentlich spater, ndmlich im Jahre
1600 gemacht, als der Leibarzt der Kénigin Elisabeth I.,
William Gilbert, sein Werk ,,De Magnete“ iiber den Erd-
magnetismus veroffentlichte. Gilbert zeigte, dal das Magnet-
feld der Erde dem eines magnetischen Dipols gleicht, d. h.,
daB man sich die Erde als eine gigantische kugelf6rmige
Magnet,nadel“ vorstellen muf.

Spéter entdeckten die Geophysiker, daf§ das Erdfeld mit
dem Feld eines Dipols iibereinstimmt, dessen Achse um
11° gegeniiber der Rotationsachse der Erde geneigt ist.

Im Jahre 1580 begann man mit systematischen Beobach-
tungen des Magnetfeldes, und bereits 1622 konnten merkliche
Anderungen der Magnetfeldrichtung wihrend dieser 40 Jahre
im Gebiet von London festgestellt werden. Im Jahre 1839
erschien Gauf’ fundamentale Arbeit ,,Allgemeine Theorie
des Erdmagnetismus®. Gauf fiihrte darin als erster eine
sphédrische Analyse des Erdfeldes aus, d. h., er entwickelte
das Magnetifeld der Erde nach Kugelfunktionen. Wir haben
im Abschnitt {iber Gravimetrie bereits ausfiihrlich dariiber
gesprochen, daff infolge der kugeldhnlichen Gestalt der Erde
alle Felder nach Kugelfunktionen entwickelt werden kénnen.
Gauf erhielt richtungweisende Resultate. Er teilte eben-
falls das Magnetfeld der Erde in ein inneres und ein dufleres
ein, d. h. in Felder, deren Quellen sich unter bzw. iiber der
Erdoberfldche befinden. Wie wir jetzt wissen, befinden sich
die Quellen des inneren Feldes im Erdkern, wenn man von
einem geringen Anteil absieht, der vom Magnetismus von
Gesteinen herriihrt. Es zeigte sich, daf} fast alle Quellen des
Magnetfeldes der Erde in ihrem Inneren liegen.

Die sphédrische Analyse entspricht gleichzeitig einer Zer-
legung des Magnetfeldes der Erde in verschiedene Multipol-
felder, ndmlich in Dipolielder, Quadrupolfelder und in Fel-
der hoherer Multipole. Gaup zeigte, dafl im Magnetfeld der
Erde die Dipolkomponente die grofite Komponente, jedoch
nicht die einzige ist. Die Erde besitzt auch ein magnetisches
Quadrupolfeld und Felder hoherer Multipole. Mit der Ent-
wicklung des Feldes nach Kugelfunktionen konnte Gaup als
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erster den Wert des magnetischen Dipolmomentes bestimmen,
der in der damaligen Epoche bei 8,5.10% cgs-Einheiten
lag. Es stellte sich heraus, dafl der Wert des Dipolfeldes
der Erde eine Groflenordnung grofler als der anderer Multi-
polfelder ist.

Nach Gauf wurde die sphirische Analyse des Magnetfel-
des der Erde mehrfach wiederholt. Die Elemente des Magnet-
feldes wurden durch Isolinien auf den magnetischen Karten
fiir die verschiedenen Epochen dargestellt. Im Jahre 1950
hat man eine ausfiihrliche Vergleichsanalyse dieser magneti-
schen Karten durchgefiihrt. Diese Analyse fiihrte zu einer
wichtigen Entdeckung: Man bemerkte, dafi sich die Isoli-
nienbilder des Nichtdipol-Anteils des Magnetfeldes der Erde
systematisch verschieben; sie driften in westlicher Richtung.
Der Wert des Driftens ist groffi und betrigt ungefdhr 0,2
Lingengrade pro Jahr.

Da sich die Quellen des Magnetfeldes im f{liissigen Erdkern
befinden, bedeutet das, dafl im Erdkern ein Stromen der
Fliissigkeit parallel zu den Breitengraden mit einer Geschwin-
digkeit von ungefdhr 0,1 cm/s erfolgt. Diese Geschwindig-
keit ist 1millionmal so gro wie die Geschwindigkeiten tek-
tonischer Bewegungen, die die Gebirgsbildung hervorrufen
und die sich aus der gegenwirtigen Bewegung der Erdober-
fliche bestimmen lassen. Letztere Geschwindigkeiten betra-
gen nur 0,1 bis 1 cm/Jahr und weniger.

Zur Veranschaulichung der Geschwindigkeit tektonischer
Bewegungen stellen wir uns ein Teilchen des Mantels der
Erde vor, das sich mit einer Geschwindigkeit von 1 cm/Jahr
radial von der Mantel-Kern-Grenze aus in Richtung zur
Oberfldche bewegt. Dann wird der gesamte Weg von 2900 km
in einem Zeitraum von 290 Mill. Jahren zuriickgelegt. Ist
die Geschwindigkeit kleiner als 0,1 cm/Jahr, dann betragt
die Zeitdauer bis zum Erreichen der Erdoberfliche mehr
als 3 Mrd. Jahre und liegt damit in der Groflenordnung des
Zeitraumes, wihrend dem die Erde als Planet existiert.
Um wieviel schneller die Bewegungen im Erdkern vor sich
gehen, wird daraus ersichtlich, daffi das sich in westlicher
Richtung bewegende Feld der Sidkularvariation innerhalb
von rund 2000 Jahren eine Umdrehung um die Erdachse
ausfiihrt.

Auch die Stirke des Magnetfeldes der Erde ist nicht kon-
stant. Sie verringert sich systematisch seit Gaup’ Zeiten.
Bei der jetzigen Abnahmegeschwindigkeit muff in 2000 Jah-
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ren das Dipolfeld der Erde verschwunden sein, doch sind
derartige Extrapolationen in der Geophysik problematisch,
denn niemand kann mit Sicherheit vorhersagen, ob nicht
Epochen der Verringerung des Magnetfeldes von Epochen
seines Anwachsens abgeldst werden. Das gleiche trifft bei-
spielsweise auch fiir vertikale Bewegungen der Erdoberfliche
zu. Wir wissen, daff Epochen der Hebung der Erdoberfliche
von Epochen ihrer Senkung oft abgelost werden, die Bewe-
gung selbst hat also schwankenden Charakter.

Archdomagnetische und paldomagnetische Untersuchun-
gen zeigten, dafl der Wert des magnetischen Dipolmomentes
um einen mittleren Wert nahe des gegenwirtigen schwankt.
Bis jetzt konnte eine etwa 8000 Jahre dauernde Schwankungs-
periode des magnetischen Dipolmomentes rekonstruiert wer-
den. Die minimale Intensitit des Dipolfeldes ist ungefahr
ein Drittel seines maximalen Wertes.

In einem noch grofleren Zeitraum geschieht die Umpo-
lung des geomagnetischen Feldes. Im jiingsten geologischen
Zeitalter betrug die Epoche einer Polaritdt im Mittel
2.10° Jahre. In élteren geologischen Formationen war diese
Pe}rliodendauer linger und erreichte 10° und sogar 107
Jahre.

Die Erscheinung des Polaritdten-Wechsels des magneti-
schen Dipolmomentes der Erde konnte zur Festlegung einer
geomagnetischen Zeitskala herangezogen werden. Diese Skala
gibt die Polaritdt und die entsprechende Periodendauer des
magnetischen Dipolmomentes an. Gegenwartig verwendet
man eine vorldufige geomagnetische Skala fiir die letzten
160 Millionen Jahre der geologischen Entwicklung.

Die Verbesserung dieser Skala und ihre zeitliche Aus-
dehnung ist eine wichtige Aufgabe der gegenwirtigen Geo-
physik. Das wird klar, wenn man weif}, daf} die streifenfor-
mige Struktur der symmetrisch zu den mittelozeanischen
Gebirgsketten gelegenen magnetischen Anomalien des Ozean-
bodens es gemeinsam mit der geomagnetischen Skala gestat-
ten wiirde, die Geschwindigkeit der Bewegung des Ozean-
bodens von den Gebirgsketten weg abzuschétzen.

Die Frage nach den Ursachen des Magnetismus kosmischer
Korper und speziell der Erde hat die Aufmerksamkeit vieler
Wissenschaftler gefunden. In den letzten Jahrzehnten diirf-
ten die Wissenschaftler den richtigen Weg zur prinzipiellen
Erklarung des Geomagnetismus gefunden haben, doch gibt
es noch keine.endgiiltige Theorie. Die Schaffung einer sol-
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chen Theorie des Geomagnetismus ist nach wie vor eines
der zentralen ungelosten Probleme der Geophysik.

Die moderne Erkldrung des Geomagnetismus geht davon
aus, dafl das Magnetfeld der Erde infolge des sogenannten
Dynamoprinzips entsteht. Im wesentlichen wird angenom-
men, da} die Entstehung des Magnetfeldes im Kern in glei-
cher Weise wie in einer Dynamomaschine, namlich durch
Selbsterregung, entsteht.

Das Arbeitsprinzip des Dynamos ist folgendes: Bei Dre-
hung einer Spule in einem aufleren Magnetfeld entsteht in-
folge der elektromagnetischen Induktion ein elektrischer
Strom in der Spule. Dieser Strom baut seinerseits ein Magnet-
feld auf, das das duBere Feld verstdrkt und somit zu einer
Verstirkung des Stromes in der Spule fithrt usw.

Der fliissige Erdkern gleicht nicht in allen Einzelheiten
einem Dynamo. Doch wenn im fliissigen leitenden Kern in-
folge irgendwelcher Ursachen Wirme- oder Gravitations-
konvektion entsteht, dann wird im Prinzip ein System hy-
drodynamischer Stromungen erzeugt. Damit haben wir ein
System von Strémungen leitender Fliissigkeiten vor uns.
Die Stromung einer leitenden Fliissigkeit ist in unserem
Fall der Bewegung einer Spule analog. Falls nun im Kern
irgendwelche Restfelder vorhanden sind, entsteht in der
leitenden Strémung bei der Uberquerung der Feldlinien ein
elektrischer Strom. Der elektrische Strom baut ein Magnet-
feld auf, das bei entsprechender Geometrie der Strémungen
das &duflere Restfeld verstirkt, was wiederum den Strom
verstdrkt usw. Der Prozefl dauert so lange an, bis ein
stationdres Magnetfeld entsteht und die verschiedenen
dynamischen Prozesse miteinander im Gleichgewicht ste-
hen.

Die auf obigem Prinzip aufbauende Theorie vom Magnet-
feld der Erde wird als magnetohydrodynamische Dynamo-
theorie (MHD-Dynamotheorie) bezeichnet. Diese Theorie
wurde erstmals 1919 in England von Larmor zur Erkldrung
des Magnetismus der Sonne vorgeschlagen. In der Geophy-
sik fand diese Idee bis Mitte der vierziger Jahre keine An-
wendung. Zu dieser Zeit duflerten Jakow Iljitsch Frenkel
in der UdSSR und Walfer Elsasser in den USA die Idee,
daB die Warmekonvektion im Erdkern die Ursache fiir den
magnetohydrodynamischen Dynamo sein koénnte. Seit die-
ser Zeit wurde die MHD-Dynamotheorie weiter ausgebaut,
und man nimmt z. Z. an, daf die MHD-Dynamotheorie
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zur Erkldrung vieler mit dem Geomagnetismus verbundener
Erscheinungen geeignet ist.

Einen bedeutenden Beitrag zur Entwicklung der MHD-
Dynamotheorie lieferten dabei der englische Geophysiker
E. Bullard, der sowjetische Physiker S. I. Braginski und
viele andere.

Mathematisch ist die MHD-Dynamotheorie ausgesprochen
kompliziert. Der erste notwendige Schritt in dieser Theorie
ist, die Moglichkeit der Selbsterregung des Magnetfeldes
bei Bewegung einer homogenen leitenden Fliissigkeit in
einem kugelformigen Gebiet (Kern) nachzuweisen. Es zeigte
sich, dafl zur Erleichterung der Aufgabe bei Vorgabe einer
bestimmten Feldart der hydrodynamischen Strémungen eine
Losung gefunden werden kann. Damit wurde die prinzipielle
Moglichkeit des MHD-Dynamos nachgewiesen.

Theoretische Modelle, in denen die Geschwindigkeit der
Fliissigkeitsstromung vorgegeben ist und das Magnetfeld
bestimmt wird, nennt man kinematische Modelle des Erd-
dynamos. Nur unter dieser Voraussetzung wird die MHD-
Dynamotheorie z. Z. entwickelt.

In Wirklichkeit stellt diese Theorie eine komplexe Auf-
gabe, bei der die mit den Magnetfeldgleichungen verketteten
hydrodynamischen Gleichungen gleichzeitig gelost werden
miissen. Als Losung dieser Aufgabe miissen sich sowohl das
Magnetfeld als auch das Feld der hydrodynamischen Ge-
schwindigkeiten ergeben. In solch einem umfassenderen Rah-
men kann infolge mathematischer Schwierigkeiten heute noch
keine Theorie aufgestellt werden. Deshalb mufi man sich
in der Praxis auf die Betrachtung des kinematischen MHD-
Modells beschrinken, bei dem das Feld der hydrodynami-
schgn Geschwindigkeitsverteilung a priori vorgegeben
wird.

Aber bereits in dieser vereinfachten Betrachtungsweise
liefert die MHD-Dynamotheorie wertvolle Aussagen iiber
den Geomagnetismus. Sie erlaubt es, im einzelnen eine Reihe
physikalischer Parameter des Erdkerns zahlenméBig abzu-
schdtzen.

Wie wir oben bemerkten, verlaufen die hydrodynamischen
Stromungen in Breitengradrichtung (von Osten nach Westen)
mit Geschwindigkeiten in der Groflenordnung von 0,1 cm/s.
Die Geschwindigkeitskomponenten in den Meridianebenen
sind ungefidhr 100mal kleiner.

In der MHD-Theorie gibt es fiir die Grofle der Zdhigkeit
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des Erdkerns eine obere Grenze. Im Mittel muf die Zahig-
keit kleiner als 10° Poise sein.

Die magnetische Feldstdarke betrdgt auf der Erdober-
fliche weniger als 1 Oe. Bei Extrapolation dieses Feldes auf
die Bedingungen des Erdkerns erhdlt man den etwas gro-
Beren Wert von 3 Oe. Es wire allerdings falsch anzunehmen,
daf} im gesamten Kern das Feld so schwach ist.

Aus der MHD-Dynamotheorie folgt, daf}, falls im Kern
in meridionaler Ebene ein Feld vorhanden ist, dieses infolge
der differentiellen Rotation des Erdkerns ein betrachtlich
grofleres azimutales Feld erzeugt, dessen azimutale Kompo-
nente nicht zur Erdoberfliche durchdringt. Dieses Feld ist
ungefdhr 100mal grofler als das meridionale Feld, das bis
zur Erdoberflache durchdringt, und betrdgt also einige hun-
dert Oe.

Entsprechend der MHD-Dynamotheorie wird das Magnet-
feld von den im leitenden Kern flieflenden elektrischen
Stromen erzeugt. In der MHD-Dynamotheorie sind die von
den Stromen hervorgerufenen Ohmschen Verluste die Haupt-
ursachen der Energiedissipation. Diese Verluste betragen
fiir den gesamten Kern ungefahr 10" cal/s (1 cal/s = 4,187 W).
Ein den MHD-Dynamo antreibender Motor miifite eine
Energiequelle mit 100mal groflerer Leistung, d. h.~ 1012 cal/s
sein, da der Wirkungsgrad im Kern klein ist und ungefahr
1% betrdagt. Die Grofle des Wéarmestromes durch die Erd-
oberflidche, der Grundenergiewert in der Erde, betrigt etwa
3 - 1014 cal/s. Vergleicht man die Leistung des MHD-Antriebs
mit der Gréfle des aus dem Erdinneren pro Zeiteinheit nach
auflen dringenden Wéirmestroms, dann erweist sich diese
Quelle fiir den Antrieb als zu klein,

Auch radioaktive Wirmequellen im Erdkern, die wir
entsprechend der Radioaktivitdt von Eisenmeteoriten abschat-
zen konnen, sind {iberaus klein. Deshalb ist die Frage nach
dem MHD-Antrieb noch ungeklart. Die Meinungen der
Fachleute gehen hier auseinander. Die einen sind der Ansicht,
dal es doch geniigend Wirmequellen gibt. Andere meinen,
daf} zur Aufrechterhaltung des MHD-Dynamos Gravitations-
konvektion notig ist. Es werden zwei Varianten der Gravi-
tationskonvektion diskutiert. In der ersten, auf den ameri-
kanischen Geochemiker Urey zurilickgehenden Variante wird
angenommen, daf} sich die Bildung des Erdkerns durch Gra-
vitationsdifferentiation des Eisens weiter fortsetzt. Dabei
wird die Hypothese aufgestellt, dal das Flieflen des Eisens
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aus der Hiille in den Kern die Energiequelle fiir die Auf-
rechterhaltung des MHD-Dynamos bildet. Eine andere Va-
riante der Gravitationsdifferentiation schlug Braginski vor.
Er nimmt an, daf} sich gegenwirtig das Wachstum des inne-
ren Kerns fortsetzt, der im Gegensatz zum dufleren fliissigen
Kern fest ist. Bei der Kristallisation werden aus dem Eisen
leichte Komponenten, beispielsweise Silizium, ausgeschieden.
Das Aufsteigen des Siliziums bildet dabei den Antrieb des
MHD-Dynamos.

Auch wurden Vorstellungen geduflert, daff bestimmte
geophysikalische Erscheinungen wie die Gezeiten der festen
Erde oder die Prazession der Erdachse Quellen fiir Konvek-
tion im Kern sein konnten. Diese Fragen sind jedoch noch
offen.

Der MHD-Dynamo der Erde ist ein kompliziertes selbst-
schwingendes System, das ein bestimmtes Schwingungs-
spektrum besitzt. Untersuchungen geomagnetischer Varia-
tionen lieferten, daff sich das sogenannte ,konstante Feld*
auf sehr komplizierte Art und Weise dndert und schematisch
durch ein Spektrum charakterisiert werden kann (Abb. 5).
Sowohl Experiment als auch Theorie besagen, daff im Spek-
trum dieser Schwingungen Frequenzen dreier verschiedener
Groflenordnungen enthalten sind:

Grundschwingungen

MAC-Wellen

MHD toroidale
Schwingungen

!urbu/enz
‘": -

] |
02 103 0t
Petiodendauer [ Jahre]

3k

Abb. 5. Das Spektrum magnetohydrodynamischer
Schwingungen im Erdkern

1. die Grundfrequenz mit einer Periodendauer von 7500
Jahren;

2. eine Reihe von Schwingungen mittlerer Frequenzen,
entsprechend Periodendauern um die 1000 Jahre (Pe-
riodendauer der Westdrift);

3. Schwingungen hdherer Frequenzen mit Periodendau-
ern von 100 Jahren und weniger.

42



Neben dem diskreten Frequenzspektrum enthilt das
Spektrum des MHD-Dynamos zuféllige rauschartige Kompo-
nenten. Der Vergleich des experimentellen Spektrums mit
dem theoretischen gestattet die Bestimmung einiger Parame-
ter des Erdkernes.

Es ist verwunderlich, dafl sich sogar das mittlere geo-
magnetische Feld (Axialdipol) dndert, und zwar mit einer
Periodendauer von a7500 Jahren (entsprechend der Grund-
frequenz im Spektrum), obwohl alle dufleren Bedingungen
an der Grenze des Kernes infolge der grofien thermischen
Tragheit des Erdinneren iiber mindestens Hunderttausende
von Jahren erhalten bleiben. Die Feldstdrke schwankt um
einen bestimmten von Null verschiedenen Wert. Das hat
seine Ursache im Vorhandensein einer weitrdumigen Kon-
vektion im Kern. Die mittleren Periodendauern betragen
nach archdomagnetischen Angaben =~~1000 Jahre, im ein-
zelnen 550, 700, 1200, 1800 und 7500 Jahre.

Magnetohydrodynamische Schwingungen, bei denen magne-
tische, Antriebs- und Coriolis-Krafte in Wechselwirkung
sind, besitzen Periodendauern um die 1000 Jahre. Diese
Schwingungen bezeichnet man als MAC-Wellen. In diesen
Wellen sind die magnetischen, Antriebs- und Coriolis-Kréfte
gegenseitig ausgeglichen.

Die hohen Frequenzen im geomagnetischen Frequenzspek-
trum besitzen Periodendauern von 100 Jahren und weniger.
Diese Schwingungen korrelieren mit Variationen der Rota-
tionsgeschwindigkeit der Erde. Schwankungen der Drift-
geschwindigkeit des magnetischen Dipolmomentes und
Schwankungen der Tageslange verlaufen {ibereinstimmend mit
einer allgemeinen Periodendauer von rund 60 Jahren. Diese
Erscheinungen haben eine allgemeine Ursache: magnetohy-
drodynamische toroidale Schwingungen innerhalb des Erd-
kerns.

Die elektrische Leitfidhigkeit des Erdinneren kann durch
die Dampfung geomagnetischer Variationen bestimmt wer-
den, die in den oberen Schichten der Erdatmosphédre durch
die Sonnenaktivitit angeregt werden. Ein verdnderliches
elektromagnetisches Signal induziert in der Erde elektrische
Wechselstrome. Bei der Ausbreitung von Wechselstromen in
einem Leiter flieit der Strom in einer diinnen Schicht un-
terhalb der Oberildche. Je hoher die Frequenz ist, um so
starker ist der Strom an der Oberflache konzentriert. Man
nennt diese Erscheinung Skin-Effekt. Nach der Theorie des
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Skin-Effekts ist die Eindringtiefe & der elektromagnetischen
Schwingungen mit der mittleren elektrischen Leitfahigkeit
der Schicht &, der Kreisfrequenz @ und der Lichtgeschwin-
digkeit ¢ wie folgt verbunden:

8 ~ ¢ (2row)~"/s.

Die elektromagnetische Erforschung der Erde und die
Bestimmung ihrer elektrischen Leitfdhigkeit o (/) als Funk-
tion der Tiefe ! beruht auf der Theorie des Skin-Effekts.
Je geringer die Frequenz ist, um so grofler ist die Tiefe der
erfafiten Schicht. Praktisch ist die Bestimmung von o (/)
mit erheblichen Schwierigkeiten verbunden, da Ozeane und
wasserhaltige Erdschichten die Leitfahigkeit des Felsgesteins
der Kruste weit iibertreffen. Schwierigkeiten bereiten auch
Inhomogenititen in der Erdkruste und im oberen Mantel.
Ungeachtet dessen konnte die o (/)-Abhingigkeit bis zu
einer Tiefe von 1000 km ermittelt werden, wobei dies die
Bestimmung von Schwingungen einer Periodendauer von
einem halben Jahr erforderte.

Die Verteilung der elektrischen Leitfidhigkeit im unteren
Mantel konnte mit Methoden der Festkorperphysik und der
Physik bei hohen Driicken bestimmt werden. Einige Hin-
weise auf die elektrische Leitfdhigkeit des unteren Mantels

Mantel

V////rs///////,

10 -5 1 ! | 1
0 5001000 1500 2000 2500
Tietelkn] —m

Abb. 6. Die elektrische Leitfahigkeit des Mantels
als Funktion der Tiefe

erhielt man bei der Analyse des Durchtritts der Nichtdipol-
Anteile des geomagnetischen Feldes vom Kern durch den
Mantel an die Erdoberfliche. Unsere Kenntnisse iiber die
elektrische Leitfdhigkeit des Mantels sind in Abb. 6 zusam-
mengefafit.
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Die physikalische Interpretation der gemessenen Vertei-
lung der elektrischen Leitfahigkeit geht von folgenden Fak-
ten aus. Entsprechend experimenteller Angaben liegt die
elektrische Leitfdhigkeit bei mittleren Temperaturen T < 1000
bis 1200 °C im fiir Storstellen typischen halbleitenden Bereich,
wobei ihre Triger Elektronen und positive Lécher — ihre
Antipoden im Halbleiter — sein konnen. Bei 1000 bis 1200 °C
wird die Ionenleitidhigkeit wesentlich, die bei noch héheren
Temperaturen dominierend wird. Da mit zunehmender Tiefe
auch die Temperatur anwidchst und damit in Halbleitern
und Isolatoren auch die elektrische Leitfahigkeit zunimmt,
kann das starke Anwachsen der elektrischen Leitfahigkeit
in den &ufleren Erdschichten leicht erkldrt werden. Mit
zunehmender Tiefe gelangen wir schliellich in das Gebiet
der leitenden Schicht, in der die lonenleitfdhigkeit die Haupt-
rolle spielt und Werte um 2-107* bis 10-*Q-'cm™ annimmt.
Die Tiefe der leitenden Schicht kann als Temperaturfixpunkt
verwendet werden (T =~ 1100 bis 1200°C). Die elektrische
Leitfdhigkeit wichst mit steigender Temperatur bis zur
Schmelztemperatur des Mantelgesteins weiter an. Da im
tiefen Erdinneren auch der Druck merklich ansteigt, wéachst
auch die Schmelztemperatur des Mantelgesteins mit zuneh-
mender Tiefe. Dabei nimmt mit zunehmender Tiefe die
Schmelztemperatur schneller zu als die reale Temperatur
im Erdinneren. In dem Mafle, wie mit zunehmender Tiefe
die Temperatur des Erdinneren von der Schmelztemperatur
Ts(l) abweicht, beginnt sich auch die elektrische Leitidhig-
keit zu verringern. Die elektrische Ionenleitfdhigkeit wird
um so grofler, je ndher die Temperatur zur Schmelztempera-
tur liegt. Wenn die Temperatur von der Schmelztemperatur
»wegzulaufen“ beginnt, verringert sich die elektrische Leit-
fahigkeit.

Die Verringerung der elektrischen Leitféihigkeit setzt
sich bis zur Golizyn-Schicht (C-Schicht) in 300 bis 400 km
Tiefe fort und ergreift wahrscheinlich die oberen Lagen die-
ser Schicht. In der Ubergangsschicht steigt die elektrische
Leitfahigkeit von neuem stark an, da sie zur Halbleitung
libergeht. Physikalisch ist dies durch eine Reihe von Pha-
seniibergidngen mit zunehmender Tiefe in der C-Schicht be-
dingt. Das Material im unteren Mantel besitzt halbleitende
Eigenschaften. Untersuchungen zeigen, daff im unteren Man-
tel (D-Schicht) die Abhéngigkeit vom Druck bedeutend
grofler ist als von der Temperatur. Dadurch steigt die elektri-
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sche Leitfahigkeit innerhalb des unteren Mantels auf ihren
hundertfachen Wert an. Im Erdkern herrscht metallische
Leitfahigkeit. Die Leitfdhigkeit betrdgt hier schitzungs-
weise 3 105Q1cmL.

2.9. Geothermik. Die Temperaturverteilung.
Der Wirmestrom aus dem Erdinnern

Die Geothermik untersucht den thermischen Zustand der
Erde und die Temperaturverteilung in ihrem Inneren. Die
Frage nach der Temperaturverteilung ist eng mit der Ver-
teilung von Wéirmequellen in der Erde verbunden. Beide
Fragen sind von grundlegendem Interesse fiir jede Hypo-
these iiber den Aufbau und die Entwicklung der Erde.

Die Temperatur T ist gemeinsam mit dem Druck p einer
der wichtigsten Parameter des Erdinneren, da beide den
Zustand des Materials bestimmen. Viele Stoffeigenschaften
des Erdinneren (Wirmeleitidhigkeit, elektrische Leitfdhig-
keit, Zahigkeit, die Dissipationsfunktion Q, die Fliefigrenze
des Gesteins u. a. Parameter) hingen in starkem Mafle von
der in der jeweiligen Tiefe herrschenden Temperatur ab.

Die Kenntnis der Temperaturverteilung in der Erde er-
moglicht auch Aussagen, welche der Hypothesen von der
Entstehung der Erde zutreffen kénnte und welche nicht.
So fiihrt z. B. die Hypothese der Entstehung der Erde aus
einer Gas- und Staubwolke zu einem verhiltnismafiig kal-
ten Anfangszustand der Erde und die Hypothese vom an-
fanglichen Loslésen der Planetenmaterie aus der Sonne
(Hypothese der heiflen Entstehung) zu verhdltnisméfig ho-
hen Temperaturen. Infolge der hohen thermischen Tragheit
der Erde koénnen diese verschiedenen Anfangstemperaturen
wiéhrend der Erdentwicklung nicht unberiicksichtigt bleiben.

Schliellich ist vom energetischen Standpunkt aus der
Wiérmestrom durch die Erdoberfldche von allen geophysika-
lischen und geologischen Vorgingen der intensivste Prozef,
da die dadurch bedingte Energieabgabe fiir die ganze Erde
6,5 - 102 erg/Jahr betrdgt und damit 10- bis 100mal
so grofl wie die durch vulkanische Titigkeit und Erdbeben
umgesetzte Energie ist. Man kann sagen, daB der Wéarme-
strom aus dem Erdinneren den Mafistab fiir den Wérmehaus-
halt des Planeten setzt. Alle anderen im Erdinneren ablau-
fenden Prozesse spielen vom energetischen Standpunkt aus
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eine untergeordnete, die thermische Entwicklung des Planeten
nur begleitende Rolle.

Die Entwicklung der Geothermik als wissenschaftliche
Disziplin konnte nicht vor Entdeckung der wichtigsten
Wiérmequellen im Erdinneren einsetzen. Erst die Entdeckung
der Radioaktivitit Ende des vergangenen Jahrhunderts
fiilhrte zu einem Aufschwung gleich in zwei geophysikali-
schen Disziplinen, der Geochronologie und der Geothermik.
Lord Rayleigh erkannte schon im Jahre 1906 die grofie Be-
deutung der Radioaktivitdt fiir den Energiehaushalt unse-
res Planeten. Mit entsprechenden Abschitzungen wies er
nach, daf§ schon so geringe Beimengungen von radioaktiven
Elementen wie Uran, Thorium (und, wie wir heute wissen,
auch Kalium), die im Gestein enthalten sind, als wesent-
lichste Wirmequelle des Wéarmehaushaltes der Erde aus-
reichend sind.

Dafi die Temperatur im Erdinneren hoch ist, war seit
langem bekannt. Davon zeugten Vulkanausbriiche und die
Temperaturzunahme in Bergwerken. Der Temperaturanstieg
mit zunehmender Tiefe wird in der Geophysik als geother-
mischer Gradient yT bezeichnet.

In nichtvulkanischen Gebieten betridgt der geothermische
Gradient ungefihr 30 grd/km Tiefe. Der Wert des geother-
mischen Gradienten ist von Ort zu Ort verschieden und
nimmt Werte von weniger als 10 grd/km bis zu mehr als
50 grd/km an. Im Mittel betrdgt der geothermische Gra-
dient in der Nihe der Erdoberfldche 20 grd/km.

Die zweite experimentell bestimmbare Grofie ist der
Wiérmestrom aus dem Erdinneren. Dieser wird mit g bezeich-
net und ist gleich dem Produkt aus Wéarmeleitfahigkeit «
und Temperaturgradient y7T:

g=xVvT. (12)

vT und x werden fiir das Gestein durch Messungen in
Bergwerken und Bohrléchern experimentell bestimmt. Da-
mit kann man nach (12) ¢ ausrechnen. Messungen des Wir-
mestroms erfordern viel Sorgfalt, da der thermische Zustand
der duBeren Schicht bis zu einer Dicke von einigen Dutzend
Metern auch von meteorologischen Faktoren beeinflufit wird.
Aber auch andere Ursachen konnen den tatsichlichen, die
Wirmeleitung charakterisierenden Wert von ¢ verfélschen.

Infolge der angefiihrten Schwierigkeiten konnten prazise
Messungen auf Kontinenten erst vor nicht allzu langer Zeit,

47



1939, von Bullard in Siidafrika und Benfield in England
ausgefiihrt werden.

Erste Messungen des Warmestroms auf Ozeanen (im At-
lantik) wurden 1956 von Bullard und Mitarbeitern durch-
gefiihrt. Die Messung des- Warmestroms auf Ozeanen ist fiir
die Geophysik iiberaus wichtig, da die Wasserhiille 3/, der
gesamten Erdoberfldche bedeckt. Die in Ozeangebieten aus-
gefilhrten Messungen ergaben fiir ¢ ungefihr den gleichen
Wert wie auf Kontinenten. Diese Ergebnisse waren iiber-
raschend, und wir werden darauf noch unten naher eingehen.

Das Sammeln experimenteller Angaben iiber den Wir-
mestrom ging anfangs langsam voran. Im Jahre 1960 waren
nur wenig mehr als 100 Messungen bekannt. Mit Vervoll-
kommnung der Mefitechnik auf dem Wasser stieg Anfang
der sechziger Jahre die Anzahl der Wirmestrommessungen
stark an. So wurden bis 1965 insgesamt 1040 g-Bestimmun-
gen ausgefiihrt; 1969 betrug die Anzahl 3560 und Anfang
1975 sogar 5000.

Die iiber die gesamte Erde gemittelte Warmeabstrah-
lung der Erdoberfldche betrigt 1,48 . 10-® cal/cm?2 - s. Der
mittlere Wert fiir Kontinente ist 1,41 . 10-% cal/cm? . s,
der der Ozeane 1,51 - 10-¢ cal/cm? . s.

Der Wirmestrom ist ein integrales Maf} fiir den thermi-
schen Zustand der oberen Zonen bis zu einer Tiefe von eini-
gen hundert Kilometern. Wie sich herausstellte, korrelieren
die unterschiedlichen Werte der Wirmestrome mit den ver-
schiedenen geologischen Strukturen. Geothermische Angaben
werden deshalb immer hdufiger zur physikalischen Inter-
pretation geologischer Strukturen herangezogen.

Im Unterschied zur hinreichend genau bekannten Dichte-,
Druck- und Schwerkraftverteilung sind die Angaben {iber
die Temperaturverteilung im Erdinneren noch sehr ungenau.

Eine Abschidtzung der Temperatur im Erdinneren kann
durch folgende Uberlegung vorgenommen werden: Der mitt-
lere geothermische Gradient betrigt in der Nahe der Erdober-
fliche 20 grd/km. Da dieser Gradient mit zunehmender
Tiefe nicht ansteigt, kann die Temperatur in 100 km Tiefe
nicht grofier als 2000 °C sein. Genauere ,,Thermometer* fiir
diese Tiefen sind die fliissigen Primirherde der Vulkane.
Die Schmelztemperatur der Lava betrdgt rund 1200 °C.

Beziiglich mechanischer Schwingungen (seismischer Wel-
len) verhélt sich der Mantel der Erde wie ein Festkorper.
Deshalb kann fiir den Mantel die Schmelztemperatur als
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obere Grenze fiir die Temperatur gelten. Nach Labormessun-
gen konnen 1500 °C (oder 1800 K) als Schmelztemperatur in
100 km Tiefe angenommen werden. Mit diesen Werten kann
unter Verwendung empirischer geophysikalischer Angaben
und halbempirischer Formeln fiir die Schmelztemperatur
deren Verteilung im Mantel der Erde bestimmt werden.
Insbesondere kann die Schmelztemperatur des Mantels an
der Grenze zum Erdkern mit 5000 bis 6500 K geschitzt
werden.

Der Erdkern befindet sich im geschmolzenen Zustand.
Dementsprechend kann die Schmelztemperatur als untere
Grenztemperatur im Kern angesehen werden. Falls der Kern
aus Eisen besteht, kann nach Laborangaben die Schmelz-
temperatur des Eisens bei p ~ 1,4 - 108 bar (Druck an der
Grenze Mantel—Kern) nicht mehr als 4600 K betragen.
Wahrscheinlich besteht der Kern aber nicht aus reinem Eisen,
sondern enthilt Beimengungen leichter Elemente, was zu
einer geringen Schmelzpunkterniedrigung fiihrt. Entsprechend
dieses Umstandes wird die Temperatur an der Mantel-Kern-
Grenze auf 4000 bis 5000 K geschitzt.

Im fliissigen Kern kénnen die Temperaturen die sogenann-
ten adiabatischen Temperaturen nicht {ibersteigen. Die Be-
griffe der adiabatischen Temperatur und des adiabatischen
Temperaturgradienten spielen in der Geophysik eine wichtige
Rolle. Das liegt daran, daf} die Kurve der adiabatischen
Temperaturen die Wirkungsbereiche der molekularen und
konvektiven Temperaturiibertragungsmechanismen trennt.
Liegen die Temperaturen unter den adiabatischen (genauer:
ist der Temperaturgradient kleiner als der adiabatische),
dann ist eine Wéarmeiibertragung im Medium nur iiber den
molekularen Mechanismus moglich. Das ist ein sehr schwa-
cher Wirmetransportprozel. Sind die Temperaturen grofler
als die adiabatischen, dann setzt Konvektion ein — eine
hydrodynamische Umwalzung der Fliissigkeit. Der Kon-
vektionsprozefl ist ein sehr starker Wéirmetransportprozef.
Wire deshalb die Temperatur im Erdkern wesentlich grofler
als die adiabatische, dann wiirde infolge der Konvektion
alle iiberschiissige Wirme schnell an die obere Grenze des
Kerns transportiert, so daf} die Temperatur auf ihren adiaba-
tischen Wert sinken wiirde.

Nun ist zur Aufrechterhaltung des Magnetfeldes eine
schwache Konvektion im Kern notig. Deshalb muf8 die Tem-
peratur im Kern in der Néhe der adiabatischen liegen. Die

4—419 49



adiabatischen Temperaturen des Erdkerns kdnnen berechnet
werden, sobald die Temperatur am Anfang des adiabatischen
Bereichs (an der Grenze Mantel—Kern) bekannt ist. Wie wir
oben bemerkten, liegt diese bei 4000 bis 5000 K, was zu
einer Temperatur von etwa 6000 K im Erdmittelpunkt fiihrt.
Dieser Wert diirfte bis auf 1000 K genau sein. Die oben dar-
gelegte Methode zur Abschiatzung der Temperaturen im Erd-
innern kann als Fixpunkt-Methode bezeichnet werden. Die
Fixpunkte sind der Lavaschmelzpunkt in 100 km Tiefe und
die Temperatur an der Grenze Mantel—Kern. In Abb. 7
ist die Temperaturverteilung innerhalb der Erde dargestellt.
Die Striche kennzeichnen den moglichen Fehler.
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Abb. 7. Die Temperaturen innerhalb der Erde

Im Gegensatz zum sich schnell dndernden geomagnetischen
Feld ist das Temperaturield der Erde zeitlich konstant.
Das hat seine Ursache in der geringen Wirmeleitfihigkeit
im Erdinnern, der sehr geringen Erwidrmungsgeschwindig-
keit infolge radioaktiven Zerfalls und in der grofien vom
Kern bis zur Erdoberfliche zuriickzulegenden Entfernung
bei der Warmeiibertragung.

Qualitativ kann man iiber die Temperaturverteilung im
Innern grofler kosmischer Korper mit der Relation

At~ G2

(12a)

einiges aussagen, worin x=ci_ die Temperaturleitfdhig-

keit, ¢, die spezifische Wirme  bei konstantem Druck, p
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die Dichte und Af¢ das Zeitintervall fiir einen Temperatus- -
ausgleich zweier um A/ entfernter Punkte bedeutet. Glei-
chung (12a) muf} folgendermaflen verstanden werden: An
einem bestimmten Ort des Stoffes werde eine Wirmemenge
freigesetzt, die im Vergleich zu einem um A/ entfernten Punkt
zu einem Temperaturanstieg von AT fiihrt. Dann gibt (12a)
die Zeit A¢ an, in der ein Temperaturausgleich zwischen
Wirmequelle und Beobachtungspunkt vonstatten geht. Bei
Anwendung von (12a) auf die Erde mit A/ ~ 6400 km, y ~ 0,005
cm?/s (fiir Gesteine charakteristisch) erhalten wir eine , Aus-
kithlzeit der Erde« von rund 102 Jahren, die das Erdalter
von 4,5 . 10 Jahren betrdchtlich (ibersteigt. Seibst wenn
die Erde nicht durch innere Wirmequellen erwidrmt wiirde,
ware der anfidngliche Warmeinhalt der Erde erst nach 1012
Jahren abgestrahlt. Wir stellen jetzt die Frage anders: ,,Wie
dick muf3 die duBere Erdhiille sein, damit der Warmeinhalt
in etwa 4,5 . 10®° Jahren zur Erdoberfliche gelangt?“ Mit
At =4,5 . 10°Jahren, x = 0,005 cm?/s erhalten wir iiber (12a)
Al =300 km. Genauere Untersuchungen ergeben eine Aus-
kiihl-Schichtdicke von 600 bis 900 km. Nach entsprechenden
Analysen ist also der Temperaturabfall in der dufleren 600
bis 900 km starken Schicht durch Wirmeleitung und -ab-
strahlung bedingt, wihrend die Temperaturverteilung im
tiefen Erdinnern nur schwach durch Wéirmeabflu3 nach
auflen ,,deformiert“ wird.

Zum Abschlufl betrachten wir den Warmestrom durch
Kontinente und Ozeane. Im Mittel kann die Erdkruste auf
Kontinenten als eine auf einer 15 km dicken Basaltschicht
liegende 15 km dicke Granitschicht angesehen werden.

Die Konzentration radiologischer Warmequellen in Gra-
niten und Basalten ist genau bekannt. Daraus ermittelt man
die Werte fiir die Wairmeentwicklung von 1,74 . 105
cal/cm3 - Jahr fiir Granite und von 0,35 . 1075 cal/cm3 . Jahr
fiir Basalte. Der Beitrag beider Schichten zum Warmestrom
betrdgt rund 31 cal/cm? . Jahr. Vergleicht man die erhal-
tene Zahl mit dem mittleren, jahrlich von der Erdoberfldche
abgegebenen Wirmestrom von 30 bis 40 cal/cm? . Jahr,
so sieht man, daB dieser fast ausschliefilich durch die War-
meentwicklung in den Granit- und Basaltschichten hervor-
gerufen wird.

Wir betrachten jetzt den Warmestrom durch Ozeange-
biete, unter denen die Kruste nur eine 5 bis 6 km dicke Ba-
saltschicht aufweist. Der Beitrag dieser diinnen Basalt-
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schicht betrdgt nur etwa 2 cal/cm? . Jahr. Eine solche
Rechnung wurde noch vor der ersten Wéirmestrombestim-
mung auf Ozeanen im Jahre 1956 gemacht. Man erwartete
dementsprechend, dafl der Warmestrom auf Ozeanen viel
geringer als auf Kontinenten ist. Es war daher unerwartet
und fiir die Geophysiker verwunderlich, als Bullard und
spater auch andere Wissenschaftler Werte fiir den Wérme-
strom in den Ozeangebieten erhielten, die denen der Kon-
tinentalgebiete gleichen.

Die einfachste Erklarung dafiir war, daff die Anzahl ra-
diologischer Wairmequellen in Ozean- und Kontinentalge-
bieten gleich sein miisse. Der einzige Unterschied besteht
nur darin, dafl auf Kontinenten die Wirmequellen im we-
sentlichen in den dufleren Granit- und Basaltschichten lie-
gen, wihrend sie in Ozeangebieten in einer Tiefe von eini-
gen hundert Kilometern verstreut sind. Doch ist diese ein-
fachste Annahme nicht die einzige mogliche Erkldrung.
Die Gleichheit des Wirmestroms aus Kontinental- und
Ozeangebieten gehort nach wie vor zu den umstrittenen
Fragen der modernen Geophysik.



3. Untersuchung geophysikalischer Materialien bei
hohen Driicken

Das unmittelbare Eindringen ins Erdinnere ist schwie-
rig, und es liegt nahe, die Verhéltnisse im Erdinneren im
Labor nachzuahmen und auf diese Weise zu erforschen.
Die Erde ist ein natiirliches Labor fiir hohe Driicke, denn
der Druck im Erdmittelpunkt betrdgt ungefidhr 3,5 Mill.
atmb. Mit diesem Wert fiir den Druck und einer Tempera-
tur von 6000 K ist der Druck- und Temperaturbereich fiir
Laborexperimente abgesteckt.

Die dynamischen Methoden zur Druckerzeugung mittels
Stowellen {iberdecken den gesamten Bereich geophysika-
lischer Driicke und Temperaturen. Bei dynamischer Druck-
erzeugung dauert die Drucksteigerung nur Bruchteile einer
Mikrosekunde, doch kénnen mit modernen Registrierverfah-
ren alle notigen Messungen ausgefiihrt werden. Durch Sam-
meln experimenteller Aussagen iiber das Verhalten geophysi-
kalischer Materialien bei hohen Driicken und Temperaturen
konnen physikalischer Zustand und Zusammensetzung des
Erdinneren genauer erforscht werden.

Bevor wir {iber experimentelle Laborversuche sprechen,
wollen wir kurz auf geophysikalische Materialien eingehen.

3.1. Geophysikalische Materialien

Gesteine, mit denen wir es unter natiirlichen Bedingungen
zu tun haben, sind Gemenge von Mineralien. Die Gesteins-
eigenschaften werden von den gesteinsbildenden Minera-
lien bestimmt.

Nach genetischen Gesichtspunkten unterscheidet man
magmatische oder Erstarrungsgesteine, Sediment- oder Ab-

1) Wir erinnern an die verschiedenen Mafisysteme zur Druckmes-
sung. 1 bar =108dyn/cm? = 1,01972 kp/cm? = 0,986324 atm. Bei
hohen Driicken in der Physik benutzt man gewdhnlich das Kilobar
(1 kbar = 103 bar) oder das Megabar (1 Mbar = 10® bar).
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satzgesteine und metamorphe oder Umwandlungsgesteine.
Sedimentgesteine und metamorphe Gesteine sind dabei Ge-
steine der zweiten Generation. Sedimentgesteine entstehen
auf der Erdoberfliche als Folge verschiedener Prozesse.
Metamorphe Gesteine bilden sich in den oberen Erdschich-
ten durch Umkristallisation aus anderen Gesteinen.

Bei Erstarrung von aufsteigender Schmelze wird inner-
halb der Erdkruste Intrusivgestein gebildet, wihrend die
bis zur Erdoberfldche dringende Schmelze zu Effusivgestein
wird. Letztere haben nur eine schwach ausgeprigte Kri-
stallstruktur oder sind amorph.

Nach dem SiO,-Gehalt werden magmatische Gesteine in
vier Gruppen eingeteilt: saures Gestein mit einem SiO,-
Gehalt von 65 bis 75 %, mittleres Gestein mit 52 bis 65 %),
basisches Gestein mit 52 bis 40 % und ultrabasisches Gestein
mit 40 bis 35 %.

Auch die weitere chemische Zusammensetzung &ndert
sich gesetzméflig vom sauren bis zum ultrabasischen Ge-
stein. Am Ubergang zum ultrabasischen Gestein fillt z. B.
der Gehalt von Oxiden leichter Metalle stark ab, wéhrend
der Anteil der schweren Eisen-Magnesium-Oxide ansteigt.
Die Dichte und die Elastizitdtsmoduln der Gesteinsarten
nehmen entsprechend obiger Reihenfolge zu.

Die wichtigsten Silikate und ihre mechanischen Para-
meter unter Normalbedingungen sind in Tab. 1 zusammen-
gestellt.

3.2, Statische Untersuchungsmethoden

Die Erdkruste setzt sich aus Graniten und Basalten und
damit sowohl aus sauren als auch basischen Gesteinen zu-
sammen. Das zum ultrabasischen Gestein gehérende Haupt-
mineral ist das Olivin (Mg, Fe),SiO,.

Die Olivinhypothese von der Zusammensetzung des Man-
tels der Erde war vor dem zweiten Weltkrieg schon weit
verbreitet. Auf der Grundlage dieser Hypothese entstanden
neue wichtige Vorstellungen. So vermutete 1936 der engli-
sche Physiker J. D. Bernal, dafi die gewdhnlichen Olivine
mit wachsendem Druck einen strukturellen Phaseniibergang
erleiden und Spinellstruktur annehmen. Sowohl in der Spi-
nellstruktur als auch in der Olivinstruktur liegen die O2-
Tonen in der der Struktur entsprechenden dichtesten Packung.
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Sie bilden jedoch statt einer hexagonalen Struktur bei Oli-
vin eine kubisch flachenzentrierte bei der Spinellstruktur.
Fiir die Spinellstruktur ist die Dichte rund 11 % grofler
als fiir die Olivinstruktur. .

Die Hypothese vom Olivin-Spinell-Ubergang wurde von
vielen Geophysikern zur Erkldrung der hohen Geschwindig-
keitsgradienten seismischer Wellen in der C-Ubergangszone
in 350 bis 1000 km Tiefe herangezogen (vgl. Abb. 2). Doch
gelang es lange Zeit nicht, den Olivin-Spinell-Ubergang im
Laboratorium nachzuweisen. Der australische Geochemiker
und Geophysiker A. E. Ringwood konnte 1957 erstmals
diesen Ubergang erzeugen, als er fiir das duflere Glied der
Olivinreihe, das Fayalit Fe,SiO,, die polymorphe Spinell-
Modifikation erhielt.

Im realen ultrabasischen Gestein der Erde jedoch betragt
die Konzentration der Mg2*-Komponente in Olivin 80 bis
90 % und die der Fe**-Komponente 20 bis40 %. Doch gelang
es lange Zeit nicht, einen Olivin-Spinell-Ubergang am Ma-
gnesium-Ende der Olivinreihe Mg,SiO, zu beobachten. Zur
Losung dieser Aufgabe waren zehn Jahre intensiver Arbeit
noétig.

Zu dieser Zeit wurden mit statischen Apparaturen, die
sehr hohe Driicke erzeugten, Entdeckungen bei der Unter-
suchung der SiO,-Phasen gemacht. Im Jahre 1953 syntheti-
sierte der amerikanische Physiker L. Coes erstmals die hoch-
dichte SiO,-Modifikation Coesit bei Driicken um 30 kbar
und Temperaturen um 1000 °C. Die Dichte des metastabilen
Coesits betrdgt unter Normalbedingungen 2,92 g/cm® und
ist damit um 0,28 g/cm® grofler als die Dichte von Quarz
unter Normalbedingungen.

Im Coesit, wie auch im gewdhnlichen Quarz, befinden sich
die Si**-Ionen in vierfacher Sauerstoffkoordination. Dgr ein-
zige Unterschied ist die enge Anordnung der Ionen des Sili-
kationen-Tetraeders.

Im Jahre 1961 synthetisierten die jungen sowjetischen
Wissenschaftler S. M. Stischow und S. W. Popowa im We-
restschagin-Institut eine zweite hochdichte Quarzmodifi-
kation. Die Dichte dieser Modifikation betrigt unter Nor-
malbedingungen im metastabilen Zustand 4,28 g/cm3. Die
Modifikation erhielt die Bezeichnung Stishovit. Stishovit
war erstmals bei einem Druck von 1,5.10% bar und einer
Temperatur von 1200 bis 1400 °C synthetisiert worden. In
der Stishovit-Struktur (TiO,-Rutil-Struktur) befinden sich
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die Siliziumionen in den Zwischenrdumen der dichten Sauer-
stoffionen-Packung. Jedes Sauerstoffion ist von drei Sili-
ziumionen umgeben, die ungefahr in den Spitzen eines gleich-
seitigen Dreieckes liegen.

Die Synthese des Stishovits war ein wesentlicher Fort-
schritt fiir die Geophysik Anfang der sechziger Jahre. Sie
zeigte, dafl das strukturelle Grundprinzip der Silikatchemie,
die Vierfachkoordination der Siliziumatome beziiglich des
Sauerstoffs, bei hohen Driicken nicht mehr gilt. Bei hohen
Driicken befinden sich die Si**-Ionen in sechsfacher Koordi-
nation beziiglich der O%-Ionen.

In dieser Zeit wurde die Untersuchung des Mg,SiO,—
Fe,SiO,-Systems durch scharfe Konkurrenz zwischen den
Australiern Ringwood und Major und den japanischen Hoch-
druckexperten unter der Leitung von Akimofo schnell voran-
gebracht. In diesem Wettstreit waren die Australier stets
nur um Monate frither am Ziel, doch erhielten die Japaner
genauere und wertvollere Ergebnisse.

Im Januar 1969 stellten Ringwood und Major auf einem
Symposium in Canberra (Australien) erstmals das vollstdn-
dige Phasendiagramm des Mg,Si0,—Fe,SiO,-Systems vor.
Abbildung 8 zeigt dieses Diagramm nach den Angaben von
Akimoto und Mitarbeitern. Die ausfiihrliche Bildunterschrift
zu Abb. 8 erldutert die Bedeutung des Diagramms fiir die
Untersuchung des inneren Aufbaus der Erde.

Proben von 7-Spinell und modifiziertem B-Spinell kénnen
unter Normalbedingungen im metastabilen Zustand gehalten
werden. Das erméglicht, den Dichtezuwachs bei strukturel-
len o—p- und a—>y-Phaseniibergingen zu bestimmen. Es ergab
sich, daB die Dichte beim (a Mg,SiO,—p Mg,SiO,)-Ubergang
um 7,9 % und beim (a Mg,SiO;~>7 Mg,SiO,)-Ubergang um
10,8 % zunimmt. Die letzte Angabe ist extrapoliert, da an
der Magnesium-Grenze des Phasendiagramms (vgl. Abb. 8)
keine y-Phase existiert.

Die Kenntnisse iiber das mit Hochdruckkammern unter-
suchte Mg,SiO,—Fe,Si0,-System und die Analyse der Fein-
struktur der C-Ubergangsschicht mit seismischen Methoden
ermoglichen den Aufbau erster detaillierter physikalischer
Modelle der oberen Hélfte dieser Schicht.

Nach Angaben verschiedener Autoren vollzieht sich der
erste Sprung der Geschwindigkeit seismischer Raumwellen
in einer Tiefe von 350 bis 400 km oder von 380 bis 430 km.
Der Einfachheit halber wurde angenommen, daf} der obere
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Abb. 8. Das Phasendiagramm des Mg,SiO,—
Fe, SiO,-Systems.
Es ist der isotherme Verlauf bei T==1000 °C
dargestellt. Auf der Abszisse ist die Zu-
sammensetzung in Molprozent aufgetra-
gen, auf der Ordinate der Druck in Kilobar.
a: Olivinphase; y: Spinellphase; §: modi-
fizierte Spinellphase.
Das Auftreten einer B-Phase im gezeigten
Diagramm war sensationell. Eine interes-
sante Besonderheit des Mg,SiO, —Fe,SiO,-
Systems ist die Tatsache, dafl sich das
Stabilitdtsprinzipgebiet der B-Phase mit
zunehmender Temperatur schnell ausdehnt.
Dies ist im Diagramm schematisch durch
einen Pfeil gekennzeichnet. Der zentrale
Teil des Diagramms wird vom Gebiet der
festen Olivin-Spinell-Losung (a-47) ein-
genommen. Dieses Gebiet hat zigarren-
formiges Aussehen. Wiirde die B-Phase
nicht existieren, dann wiirde sich dieses
Gebiet von rechts nach links bis zum
Schnitt mit der Druckachse fortsetzen.
Die Magnesiumkonzentration betrdgt in
den realen Olivinen der Erdhiille 80 %
und mehr. Die Temperaturen in 400 km
Tiefe betragen 1500 bis 1600 °C. Deshalb
vollzieht sich in diesen Tiefen der Phasen-
iibergang Olivin — modifiziertes Spinell
(a - B) und nicht der von Bernal vermutete
Olivin-Spinell-Ubergang (« - y). Dies fiihrt
zur modifizierten Bernalschen Hypothese



Mantel zu 89 Molprozent aus Mg,SiO, und zu 11 Molprozent
aus Fe,SiO, besteht. Dann erhdlt man entsprechend des in
Abb. 8 dargestellten Diagramms im oberen Teil der C-Schicht
' folgende Reihenfolge fiir die Phaseniiberginge: (a)—>(a--7)
—>(a4 B)—>(B)—>(B-+1)—>(7). Nach diesen Angaben betrigt die
Temperatur, bei der in 350 km Tiefe der erste Phaseniiber-
gang auftritt, ungefdhr 1500°C.

Der erste Ubergang (a)->(a-+7) nimmt einen schmalen
Streifen von ungefdhr 10 km Dicke ein (die Druckinderung
ist kleiner als 5 kbar). Beim zweiten (a--y)—>(o--B)- und
dritten (a+4B)—(B)- Ubergang vollzieht sich die Umwand-
lung vom Olivin (a) in modifiziertes Spinell (). Beim Uber-
gang (a)—(B) dndert sich der Druck um etwa 10 kbar (ent-
sprechend eines Tiefenintervalls von 25 km). Die gesamte
Dichtezunahme betrdgt rund 8 %.

Dem vollstdndigen (a)—>(y)-Ubergang entspricht eine
Druckédnderung um etwa 75 bis 90 kbar (entsprechender Tie-
fenzuwachs ca. 200 bis 250 km) bei einem geothermischen
Gradienten von 1 bis 2 grd/km. Die restlichen Ubergiinge
(B)“>(|3+T) und (B+7)—(y) vollziehen sich in einer Tiefe von
etwa 580 km. Dabei nimmt die Dichte nochmal um rund 3 % zu.

Entsprechend der genannten Werte ist die B-Phase des
(Mg, Fe),SiO, im Tiefenbereich zwischen 400 und 580 km der
Hauptbestandteil. Die y-Spinellphase nimmt den verhilt-
nisméBig geringen Tiefenbereich zwischen 580 und 650 km
ein. Die Frage nach Modifikationen, die sich in einer Tiefe
unterhalb ca. 650 km an die y-Spinell-Struktur (Mg, Fe),SiO,
anschlieflen, wird gegenwértig untersucht.

Ein neueres bedeutendes Mineralsystem sind die Pyroxene
(Mg, Fe)SiO,. Bei tiefen Temperaturen sind unter Normalbe-
dingungen die Orthopyroxene stabil, die bei Temperatur-
erhohung in die Klinopyroxene iibergehen. Klinopyroxene
sind bei 1000 °C Fe-reich, bei 1150 °C Mg-reich.

Ringwood und Major beobachteten 1966 experimentell,
daf bei Driicken um 100 kbar und Temperaturen um 1000 °C
das Klinoferrosilit (FeSiOz) in Fe,SiO, (Spinell) und SiO,
(Stishovit) zerfdllt. Akimoto und Mitarbeiter zeigten, daﬁ
die Klinoferrosilit-Phasenkurve von der Phasenkurve des
Coesit-Stishovit-Ubergangs bestimmt wird. Die Phasenkurve
des Coesit-Stishovit-Ubergangs ist im Druck-Temperatur-
Diagramm durch die Gerade

p (kbar) = 67 0,028 T (°C) (13)
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darzustellen. Die Gerade (13) trennt in der p-T-Ebene das
Stabilitdtsgebiet des Coesits vom Stabilitdtsgebiet des Sti-
shovits. Es ist interessant, dafi die 1969 von Akimoto und
Siono erhaltene Gleichung fiir die Phasenkurve (13) der zuerst
von S. M. Stischow (1963) und /. A. Ostrowski (1965) in der
UdSSR erhaltenen sehr dhnlich ist.

Der Olivin-Spinell-Ubergang in Fe,SiO, geschieht im
Druckbereich von 45 bis 55 kbar und bei Temperaturen von
800 bis 1200 °C. Diese Ubergangsdriicke sind im gleichen
Temperaturbereich wesentlich kleiner als die des Coesit-
Stishovit-Ubergangs. Hieraus kann die wichtige Schluf-
folgerung gezogen werden, dafl die Stishovit-Bildung die
entscheidende Rolle beim Zustandekommen der Reaktion
FeSiO4 (Pyroxen) —Fe,SiO, (Spinell) 4 SiO, (Stishovit) spielt.

In letzter Zeit ist bekannt geworden, dafl der japanische
Physiker Kawai iiber eine mehrstufige Apparatur zur Her-
stellung von Driicken um 2 . 10® bar bei Temperaturen um
2000 °C unter statischen Bedingungen verfiigt. Die Arbeiten
Kawais sind zur Zeit noch im Versuchsstadium, doch werden
sie bei erfolgreicher Ausfiihrung zweifellos eine sehr grofie
Bedeutung fiir die Geophysik haben.

3.3. Dynamische Untersuchungsmethoden

Der Fortschritt der dynamischen Erzeugung hoher Driicke
nach dem zweiten Weltkrieg ist insbesondere auf zwei Um-
stdnde zuriickzufiihren. Erstens konnten bei der Technologie
der Herstellung grofler Sprengstoffladungen bemerkenswerte
Erfolge verzeichnet werden. So verfiigen die Experimenta-
toren gegenwairtig {iber Sprengsitze verschiedener Geometrie
von Gréflenordnungen bis zu einigen 10 cm, wobei die Mafle
bis zu einigen Mikrometern genau eingehalten werden kén-
nen. Zweitens sind hinreichend genaue experimentelle (elek-
trische und optische) Registriermethoden fiir schnell ablau-
fende Prozesse entwickelt worden, deren Zeitauflosungen
0,1 bis 1 ps (1ps = 10"¢ s) betragen.

Die bei heftigen Explosionen hervorgerufenen Stowellen
erzeugen bei Durchgang durch einen Festkorper in ihm Driik-
ke, die einige Millionen Bar erreichen kénnen. Dies erweiterte
den experimentell zugédnglichen Druckbereich bei der Unter-
suchung von Festkorpern erheblich. Das wichtigste Ziel
dieser Arbeiten ist die Bestimmung der Zustandsgleichungen
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vieler Metalle, lonenkristalle, Fliissigkeiten und Gesteine
bis zu Driicken von einigen Millionen Bar. Die durch die
Abhidngigkeit des Druckes von Volumen und Temperatur,
d. h. durch die Funktion p = p(V, T), bestimmte Zustands-
gleichung eines Stoffes ist eine der wichtigsten Abhingigkei-
ten im Gebiet hoher Driicke. Sie bestimmt die Gesetzmafig-
keit, nach der sich der gegebene Stoff zusammendriicken 1463t.

Die Bedeutung des experimentellen Weges zur Aufkla-
rung dieses Problems ist hier besonders grof}, da es gegen-
wiértig unmoglich ist, obige Abhdngigkeit theoretisch zu be-
stimmen. Fiir die Geophysik sind diese Untersuchungen von
grofiem Interesse, denn der Druck im Erdinneren betrdgt un-
gefdhr 3,5 . 10® bar, und es schien noch vor kurzer Zeit un-
moglich zu sein, derartige Driicke im Labor erzeugen zu
konnen. Jetzt kénnen in diesem Druckbereich quantitative
Untersuchungen vorgenommen werden.

Das ermdglicht auch, die fundamentalen geophysikalischen
Hypothesen vom Aufbau, Zustand und von der Zusammenset-
zung des am wenigsten untersuchten Gebietes unseres Plane-
ten, seines Kerns, zu iiberpriifen.

So konnte aus dynamischen Untersuchungen die Zustands-
gleichung p = p(V, T) fiir das Eisen aufgestellt werden. Sie
gestattete schon 1960 einen Vergleich der GesetzméfBigkeiten,
nach denen sich Eisen und das Material des Erdkerns kom-
primieren lassen. Es stellte sich heraus, dafi die Eigenschaf-
ten des Erdkern-Materials bis auf 5 bis 10 % mit den auf
dynamischem Wege erhaltenen Eigenschaften des Eisens
fibereinstimmen. Deshalb wird die Hypothese vom Eisen-
kern der Erde heute allgemein anerkannt.

Bis dahin nahm man vielfach an, daf8 der Kern aus me-
tallisierten Silikaten besteht. Diese Ansicht vertraten erst-
mals W. N. Lodotschnikow 1939 und nach dem zweiten Welt-
krieg Ramsey (Lodotschnikow-Ramsey-Hypothese). Der we-
sentliche Inhalt der Hypothese ist folgender: Es ist bekannt,
dafl mit wachsendem Druck fast alle Stoffe Phaseniibergédnge
mit sprunghaftem Dichtezuwachs erleiden. Deshalb konnte
man annehmen, dafl die Grenze zwischen Mantel und Kern
in 2900 km Tiefe keine chemische, wie im Falle des Eisen-
kerns der Erde, sondern eine Phasengrenze ist, d. h., die
Silikate des unteren Mantels erleiden an der Grenze zum
Kern einen Phaseniibergang mit Verdopplung der Dichte.

Auflerdem fordert die oben besprochene Theorie des ma-
gnetohydrodynamischen Dynamos die metallische Leitfdhig-
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keit des Erdkerns. Deshalb nahm Ramsey an, daf die Sili-
kate beim Phaseniibergang metallisiert werden, d. h. in den
metallischen Zustand {ibergehen. So entstand die Vorstel-
lung von einem Kern aus metallisierten Silikaten.

In den vierziger Jahren und Anfang der fiinfziger Jahre
schien die Hypothese der metallisierten Silikate gegeniiber
einer experimentellen Priifung als unanfechtbar. Doch exi-
stierte die Lodotschnikow-Ramsey-Hypothese nur bis Anfang
der sechziger Jahre.

Die Hypothese wurde in der UdSSR von L. W. Alfschu-
ler und Mitarbeitern experimentell iiberpriiit. In diesen Ver-
suchen konnten Stofidriicke bis zu 5 . 10% bar erzielt werden,
die denDruck von 1,35 - 10° bar an der Grenze Mantel—Kern
mehrfach iibersteigen. Ungeachtet dieses Uberdruckes konnte
an keine Olivinprobe ein Ubergang in die metallische Phase
beobachtet werden. Obwohl ein Stofiwellen-Experiment nur
Bruchteile von Mikrosekunden dauert, besteht doch die be-
griindete Aussicht, dal der gesuchte Ubergang nachgewiesen
werden kann, wenn er existiert. Die Uberpriifung der Hypo-
these eines Kerns aus metallisierten Silikaten demonstriert
die Aussagekraft physikalischer Methoden in der Geophysik.

Die Anwendung dynamischer Methoden ermdglichte das
Studium der Eigenschaften der wichtigsten Mineralien und
Gesteine bei fiir die D-Schicht (unterer Mantel) typischen
Driicken und Temperaturen. Diese Untersuchungen ermég-
lichten es, mit der Bestimmung der detaillierten Zusammen-
setzung der D-Schicht zu beginnen. Diese Aufgabe ist schwie-
rig, da im Druckbereich zwischen 100 und 300 kbar alle Si-
likate Phaseniibergénge erleiden. Diese Phaseniibergénge ge-
schehen auch wihrend der StoBwelle und verringern wesent-
lich die Genauigkeit der Angaben iiber Phaseniibergénge bei
hohen Driicken. Gegenwirtig ist die dynamische Untersu-
chung geophysikalischer Materialien bei hohen Driicken eine
der wichtigsten geophysikalischen Forschungsrichtungen.



4. Das Modell des inneren Aufbaus der Erde

In der Wissenschaft haben wir es bei der Untersuchung
komplizierter Objekte {iberall mit Modellen zu tun. Es gibt
Modelle von Elementarteilchen, vom inneren Aufbau der Ster-
ne und Planeten. Ein Modell ist ein gewisses iibersichtliches
Bild vom Aufbau des betrachteten Objektes. Im Laufe der
Entwicklung der Wissenschaft werden die Modelle immer
weiter verfeinert. Die gegenwirtigen Modelle vom inneren
Aufbau der Erde griinden sich auf das {iberaus umfangreiche
Material, das die Geophysik bis heute angesammelt hat.

Unter dem Modell der Erde versteht man in der Geophysik
eine Art Querschnitt unseres Planeten, in dem die Tiefenab-
hangigkeiten seiner wichtigsten Parameter, wie Dichte, Druck,
Schwerkraft, Geschwindigkeit seismischer Wellen, Tempe-
ratur, elektrische Leitfdhigkeit u. a., enthalten sind.

Einige dieser Parameter wurden schon besprochen. Hier
wird die Rede von der Dichte-, Druck- und Schwerkraft-
verteilung im Erdinneren sein. Zum besseren Verstdndnis
beginnen wir mit einem sehr einfachen Modell.

4.1. Das homogene Modell

Das einfachste Modell unseres Planeten ist das homogene
mit p=p(r) =p =15,52 g/cm®. Der Wert p =5,52 g/cm? ist
die mittlere Dichte de rErde. Fiir das homogene Modell kon-
nen Schwerebeschleunigungs- und Druckverteilung berechnet
werden. Der mathematische Ausdruck fiir die Erdbeschleu-
nigung ist, wie allgemein bekannt ist,

G-
= (14)
Hier ist G =6,67 - 108 cm3/gs? die Gravitationskonstante

und m die in einer Kugel vom Radius r enthaltene Masse.
Fiir das homogene Modell errechnet sich die Masse m aus
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dem Produkt der mittleren Dichte p mit dem Volumen der
Kugel vom Radius r:

4 —_
m= —3£r3p.
Nach Einsetzen in (14) erhilt man
;

e
g=2go go=7 GRp, x=p,
go =~ 1000 cm/s? =10 m/s?, (15)

wobei x der sich von Null im Erdmittelpunkt auf 1 an der
Oberfldche dndernde dimensionslose Radius ist. Die Erd-
beschleunigung nimmt also im homogenen Modell linear
von ihrem Maximalwert an der Erdoberfliche auf Null im
Erdmittelpunkt ab.

Der Druck in der Tiefe {= R —r ist dem Gewicht der
dariiberliegenden Gesteinsschichten proportional. Wire
aufer der Dichte auch die Erdbeschleunigung konstant, dann
erhielte man fiir den Druck in der Tiefe / den einfachen Aus-
druck pgl. Im allgemeinen Fall, wenn Dichte und Erdbe-
schleunigung von der Tiefe abhingen (oder, was dasselbe
ist, vom Radius), verfdhrt man folgendermafien. Der Planet
wird in sehr kleine konzentrische kugelférmige Schalen der
Dicke Al zerlegt, in denen die Werte fiir p und g als konstant
angenommen werden. Nach der Bestimmung des Gesteinsge-
wichtes pro Flacheneinheit in jeder Schale i (p; giAl)
kann durch Summierung iiber alle dariiberliegenden Schalen
der Druck p, in der k-ten Schale, von oben aus gerechnet,

R

bestimmt werden: py= Y, pigiAl;. Hieraus erhdlt man fiir
1=

das homogene Modell eine quadratische Abhingigkeit des
Druckes vom dimensionslosen Radius x:

p = p(O)[1 — x?],
p(0) = +gpR = 1,73 10° bar.

Im homogenen, Modell wichst der Druck quadratisch von
Null auf der Erdoberfléche (x = 1) auf 1,73.10% bar im Erd-
mittelpunkt (x =0) an.

In der realen Erde ist die Masse aber in relativ hohem
Mafle im Zentrum konzentriert. (Die Erde hat einen Eisen-
kern.) Deshalb fillt die Schwerkraft in der realen Erde mit
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zunehmender Tiefe wesentlich langsamer ab als im homoge-
nen Modell. Dementsprechend wichst der Druck stirker an
und erreicht im Erdmittelpunkt den etwa doppelten Wert
von 3,6 - 10® bar.

Deshalb ist das homogene Modell keine gute Naherung
fiir die Erde: Dafiir kann es zur Beschreibung des Mondes an-
gewendet werden. Wie schon gesagt, ist der Druck im Mond-
mittelpunkt infolge seiner geringen Ausdehnung gering. Das
Mondmaterial ist hier nur um einige Prozent verdichtet. Die
- Schwerebeschleunigung ist auf der Mondoberfliche 6mal
geringer: goy= 162 cm/s®. Der Druck im Mittelpunkt fiir
das homogene Modell mit den mittleren Parametern des
Mondes (py,=3,34g/cm?, R, =1738km) p(0)=4,71.104
bar ist also der 36,7te Teil des Wertes des homogenen Mo-
dells der Erde. Das Modell des inneren Aufbaus des Mondes
kann deshalb mit folgenden einfachen Beziehungen beschrie-
ben werden:

p=3,34 g/cm?®, g = gox, g, = 162 cmy/s?,
p= pO)[l — x?%, p(0)=4,71 - 10* bar, R= 1738 km. (16)

4.2. Reale Modelle
(Dichte-, Schwerebeschleunigungs- und Druckverteilung)

Es soll hier in groben Ziigen dargelegt werden, wie genau-
ere Modelle des inneren Aufbaus der Erde unter Ausnutzung
aller vorhandenen geophysikalischen Informationen konstru-
iert werden. Diese Modelle werden reale Modelle genannt.
Den ersten wesentlichen Schritt zur Schaffung realer Modelle
des Aufbaus der Erde unternahmen die amerikanischen Geo-
physiker Adams und Williamson 1923. Sie schlugen vor, den
seismischen Parameter ® = K/p zur Ermittlung der detail-
lierten Dichteabhingigkeit im Erdinneren zu verwenden.
Der seismische Parameter @ ist der Quotient aus Kompres-
sionsmodul und Dichte. Er kann leicht aus den Geschwindig-
keiten seismischer Wellen vp(1) und vs(2) ermittelt werden,
iiber die am Anfang des Bandchens ausfiihrlich gesprochen
wurde:

K 4
o=K_p L (17)

Da die Geschwindigkeiten vp und wvs fiir die Erde als
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Funktionen der Tiefe bekannt sind, so ist es auch ®. Fiir
den Kompressionsmodul gilt definitionsgemafl

K=pFe (18)

K ist der Quotient aus der auf einen Korper wirkenden
Druckidnderung Ap und der daraus resultierenden Dichte-
idnderung, multipliziert mit der Dichte p. Ist deshalb der
seismische Parameter @ (17) bekannt, so kann die Abhéngig-
keit der Dichtednderung von kleinen Druckidnderungen be-
stimmt werden:

1
Ap =5 Ap. (19)

Zur Losung der Aufgabe mufi nun die Gesetzmifigkeit
der Druckabhingigkeit im Erdinneren bekannt sein. Die
Druckzunahme im Erdinneren gehorcht dem hydrostatischen
Gesetz, und zwar ist die Druckzunahme Ap bei um A/ wach-
senger Tiefe gleich dem Gewicht dieser Schicht pro Flachen-
einheit:

Ap = pgAl. (20)

Ersetzt man in (19) Ap durch (20), so erhdlt man die
Adams-Williamson-Gleichung:

Ap=EEAL @1)

die die Bestimmung der Dichteverteilung im Erdinneren ge-
sta(}tet und damit auch den Aufbau des realen Modells der
Erde.

Auf den ersten Blick kénnte man annehmen, daff mit
(21) der Dichtezuwachs nicht bestimmt werden kann, da auch
die unbekannte Abhéingigkeit der Schwerebeschleunigung
von der Tiefe g(/) eingeht. In Wirklichkeit wird g(/) durch
die Dichteverteilung im Planeten bestimmt. Das hat aber
keinen Einfluf auf die Losbarkeit von (21), da mit der p())-
Abhingigkeit gleichzeitig die g(/)-Abhdngigkeit bestimmt
wird.

Wenn man vom Modell der Erde spricht, meint man ge-
wohnlich in erster Linie die Dichte- und Druckverteilung.
Das kommt daher, dafl p(/) und p(/) Ausgangsfunktionen zur
Bestimmung vieler anderer Parameter der Erde sind. So
kann beispielsweise mit bekanntem p(/) die Abhingigkeit
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der Elastizitdtsmoduln der Erde — des Kompressionsmoduls
K(!) und des Scherungsmoduls p(/) — aus den Geschwindig-
keiten seismischer Wellen vp (1) und us (2) bestimmt werden.
Sind p(!) und p (/) bekannt, ist auch die Zustandsgleichung
des Erdmaterials p = p(p) gegeben.

Durch Vergleich der so erhaltenen Abhéngigkeit p(p)
mit der experimentell im Labor bestimmten Zustandsglei-
chung verschiedener Gesteine und Mineralien ergibt sich die
Moglichkeit einer genauen stofflichen und quantitativen Ana-
lyse des Erdinneren.

Anfang der sechziger Jahre wurde die Funktion p(p) fiir
den Erdkern mit der im Labor bestimmten p(p)-Abhiangig-
keit des Eisens verglichen. Die Ubereinstimmung dieser
Funktionen fiir den im Kern herrschenden Druck zwischen
1,35.10% und 3,6 .10% bar war der wichtigste Hinweis dar-
auf, daff der zentrale Teil unseres Planeten im wesentlichen
aus Eisen besteht.

Die Dichte der realen Erde ist keine stetige Funktion der
Tiefe. Aus der Seismologie ist bekannt, daf} sich die stoffli-
chen Eigenschaften des Erdinneren an den Grenzen zwischen
Kruste und Mantel (M-Grenze) und zwischen Mantel und
Kern sprunghaft &dndern. Weiterhin existieren schwéchere
Unstetigkeiten. Auflerdem vollzieht sich in der Ubergangs-
schicht der Erde (C-Schicht) ein Anwachsen der Dichte so-
wohl infolge des von oberen Schichten hervorgerufenen Druk-
kes als auch infolge der Verdichtung der Silikate bei Phasen-
iibergingen und der Umwandlung in dichtere Modifikationen.

Der letzte Effekt ist in der Adams-Williamson-Gleichung
nicht beriicksichtigt, und man darf sie nicht auf die C-Schicht
anwenden. Zur Bestimmung der Dichtespriinge an den Gren-
zen und des Dichteverlaufes in der C-Schicht miissen zusétz-
liche Annahmen gemacht werden. Folgende zwei Annahmen
sind die wichtigsten: Die Dichteverteilung muff die Werte
fiir die Gesamtmasse M der Erde und ihres mittleren Trég-
heitsmomentes | ergeben. Beide Groflen werden gravime-
trisch bestimmt. Neben diesen Bedingungen werden noch
einige andere herangezogen, so daf} die Dichteverteilung der
Erde heute mit einer Genauigkeit von 1 bis 2 % bekannt ist.

Als Anfang der zwanziger Jahre Adams und Williamson
die Verwendung der ®(/)-Abhdngigkeit zur Dichtebestim-
mung vorschlugen, war die Seismologie noch im Friihsta-
dium ihrer Entstehung. Die Laufzeiten seismischer P- und
S-Wellen in der Erde und damit auch die Funktionen vp(/)
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und vg(/)selbst enthielten damals noch grofile Ungenauig-
keiten. Dieser Umstand veranlafite seinerzeit die beiden bekann-
ten Geophysiker Jeffreys und Gutenberg, die Laufzeiten und
vp(/)- und vs(/)-Abhédngigkeiten zu iiberpriifen. Die Arbeit
dauerte ungefihr 10 Jahre und konnte Ende der dreifiiger
Jahre mit der neuen verbesserten Geschwindigkeitsverteilung
der seismischen Wellen nach Jeffreys und Gutenberg abge-
schlossen werden. Beide Geschw1nd1gke1tsverte1lungen waren
bis auf geringe Ausnahmen in Ubereinstimmung.

Die Geschwindigkeitsverteilungen nach Jeffreys und Gu-
tenberg waren derart genau, dafl sich die Seismologie nach
dem Kriege im wesentlichen nur mit der weiteren Verfeine-
rung dieser Verteilungen beschiftigte. Solche Verbesserungen
sind wichtig fiir die Bestimmung des detaillierten Aufbaus
von Hiille und Kern. Beziiglich des mechanischen Modells
der Erde, d. h. ihrer Parameter p(/) und p(!/), waren diese
Anfang der vierziger Jahre von dem australischen Geophy-
siker Bullen mit einer Genauigkeit von einigen Prozent
berechnet worden. Bullen arbeitete in Cambridge (England)
bei Jeffreys und half ihm bei der {iberaus arbeitsintensiven
Uberarbeitung der Laufzeittabellen und der Konstruktion
neuer vp(/)- und wvs(/)-Abhidngigkeiten. Als sich 1936 die
Arbeit dem Ende niherte, begann Bullen mit der Konstruk-
tion neuer Modelle der Erde, indem er die Jeffreyssche Ge-
schwindigkeitsverteilungen zur Bestimmung des seismischen
Parameters @ in der Adams-Williamson-Gleichung heranzog
(21). Hierbei spielte der damals bereits bekannte Wert des
Tragheitsmomentes / eine wichtige Rolle.

Oben war ausfiihrlich darauf hingewiesen worden, wie
stark der Wert von / die Dichteverteilung im Innern eines
Planeten bestimmt. Tatsdchlich stellte Bullen nach einer
Reihe von Berechnungsversuchen fiir die Dichteverteilung
der Erde fest, daf zur Erfiillung des richtigen Wertes des Trig-
heitsmoments / die C-Zone im Tiefenbereich zwischen 400
und 1000 km Tiefe eine anormale Dichtezunahme aufweisen
mufl. Damit konnte die Konzeption von einer Ubergangs-
schicht im Mantel der Erde endgiiltig formuliert werden.
Diese Arbeiten stirkten die Bernalsche Hypothese der Oli-
vin-Spinell-Phaseniibergénge, die ihrerseits Ausgangspunkt
der Ringwoodschen Arbeiten nach dem Kriege war.

Bei Konstruktion des ersten modernen Modells der Erde,
dem Bullen-A’-Modell, fiihrte Bullen die Einteilung der Erde
in Zonen ein. Die p(/)-, p(!)- und g(/)-Abhédngigkeiten fiir da<
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Bullen-A’-Modell sind in Abb. 9 dargestellt. Das hier dar-
gestellte Modell der Erde schlief3t eine klassische Periode der
Geophysik ab — die Periode der Raumwellen-Seismologie. In
diesem Zeitraum war die Geophysik im wesentlichen Geo-
mechanik, da sie sich hauptsachlich auf Methoden stiitzte,
die in der Kontinuumsmechanik entwickelt worden waren.
Das Ende dieser klassischen Periode kann auf Anfang der
fiinfziger Jahre datiert werden.
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Abb. 9. Der Verlauf von Dichte, Druck und Schwe-
rebeschleunigung im Inneren der Erde.
I Dichte p; 2 Druck p; 3 Schwerebeschleu-

nigung g

Die moderne Ara der Geophysik begann mit den Arbeiten
von Birch in den USA und von W. A. Magnizki in der UdSSR,
die Versuche unternahmen, Methoden der Festkdrperphysik
und der Physik bei hohen Driicken fiir geophysikalische Auf-
gaben heranzuziehen. Anschlieflend verwendeten Press und
Ewing in den USA die Analyse der Oberfldchenwellen als
eine neue wirksame Methode zur Untersuchung der dufleren
Erdschichten. Anschlieflend folgten Arbeiten {iber die Eigen-
schwingungen der Erde, iiber das Studium geophysikalischer
Materialien in Labors fiir hohe Driicke und iiber das Studium
der Raumwellen mit Hilfe seismischer Profile. Unter solchen
Profilen versteht man Messungen einer grofien Anzahl lidngs
bestimmter Richtungen in vorgegebenen Abstinden aufgebau
ter Seismographen. Ein seismisches Profil hat, verglichen
mit einem einzigen seismischen Empfinger, eine wesentlich
hohere Empfindlichkeit beziiglich der verwertbaren Signale.
Damit wird die Konstruktion eines genaueren Bildes der
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Tiefenabhingigkeit der Geschwindigkeiten uvp(/) und wvs(!)
moglich.

Als Resultat dieser Neuerungen konnte die genaue Struk-
tur des oberen Mantels der Erde aufgekliart werden. Abbil-
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Abb. 10. Das Modell des Mantels der Erde nach neuesten
Angaben der Seismologie und Untersuchungsergebnis-
sen von Materialien bei hohen Driicken

dung 10 zeigt die genaue Geschwindigkeitsverteilung der seis-
mischen Transversalwellen vg(/). Die in Abb. 10 dargestellte
Feinstruktur fiihrt zu einer neuen Zoneneinteilung der dufleren
Erdschichten. Die Grenze der &ufleren Zone — die Litho-
sphire oder lithosphérische Platte, wie sie hdufig genannt
wird — liegt in einer Tiefe von 70 km. Sie umfafit sowohl
die Kruste als auch den &ufleren Mantel der Erde. Diese
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Schicht hat einheitliche mechanische Eigenschaften. Die feste
lithosphérische Platte ist in ungefahr 10 grofie Platten zer-
teilt, an deren Grenzen die iiberwiegende Anzahl der Erd-
bebenherde liegt.

Unter der festen Lithosphire liegt im Tiefenintervall
zwischen 70 und 250 km eine Schicht erhéhter Fluiditat.
Das ist die Asthenosphire der Erde. Die Zihigkeit der Asthe-
nosphire betriagt etwa 1020 bis 102! Poise, was aus geophysi-
kalischer Sicht eine geringe Zihigkeit ist. Oben wurde be-
reits bemerkt, daf§ sich die festen dufleren Platten infolge
der geringen Zahigkeit der Asthenosphire im isostatischen
Gleichgewicht befinden; sie schwimmen wie riesige Eisberge
auf dem ,asthenosphérischen Ozean“ der Erde.

Vermutlich bestimmen in der Asthenosphire ablaufende
Prozesse den geologischen Aufbau der Erdkruste. Neben in
der Asthenosphidre ablaufenden stofflichen Umwailzungen
liegen in ihr auch die Magmaherde der Vulkane. In der Asthe-
nosphire laufen die Schmelz- und Bildungsprozesse des Ba-
saltmagmas ab, das sich dann durch vulkanische Kanile und
Risse der Erdkruste auf die Erdoberflache ergief3it.

In ihrer Lage fillt die Asthenosphédre mit der Schicht nied-
riger Geschwindigkeiten fiir seismische Wellen im oberen
Mantel zusammen. Das ist nicht zufillig, sondern hat eine
Ursache, denn in der Asthenosphire liegen die Temperaturen
des Mantelmaterials in der Ndhe der Schmelztemperatur.

Von etwa 250 km Tiefe an beginnen die Geschwindigkeiten
der seismischen Welleni allméhlich anzuwachsen. Das beweist,
daf} der Einflufl des Druckes auf vg (und vp) in 250 bis 300 km
Tiefe starker ist als der der Temperatur. (Aus Versuchen ist
bekannt, daf} eine Druckzunahme zu einer Vergrofierung,
eine Temperaturzunahme aber zu einer Verringerung der
Geschwindigkeiten vg und vp fiihrt.)

In 350 bis 400 km Tiefe ist infolge der Olivin-Spinell-
Phaseniiberginge das Anwachsen der Geschwindigkeiten anor-
mal grofl (vgl. Abb. 10). Dies ist die erste Zone der Phasen-
iibergdnge im Mantel der Erde.

In 400 bis 650 km Tiefe wachsen die Geschwindigkeiten
seismischer Wellen infolge des Druckes dariiberliegender
Schichten allméhlich an.

Im Tiefenbereich zwischen 650 und 700 km wird ein er-
neutes starkes Anwachsen der Geschwindigkeiten beobachtet,
was einer zweiten Zone der Phaseniibergénge im Mantel der
Erde entspricht.
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Die Frage nach den konkreten, fiir die anormale Zunahme
der Geschwindigkeiten in 650 bis 700 km Tiefe verantwort-
lichen Phaseniibergingen ist gegenwértig noch offen. Manche
Wissenschaftler vertreten die schon in den fiinfziger Jahren
ausgesprochene Birch-Magnizki-Hypothese vom Zerfall der
Silikate in Oxide bei hohen Driicken: MgO, FeO, SiO, (Sti-
shovit)h, Al,O,. Andere schlieflen sich den Meinungen von
Ringwood und Green an und nehmen an, daf} die wichtigsten
gesteinsbildenden Mineralien des Erdmantels in diesen Tiefen
in dichtere Strukturen iibergehen. Von 700 km Tiefe an bis
zur Grenze zum Kern der Erde wachsen die Geschwindigkeiten.
allméhlich infolge des Druckes dariiber gelegener Schichten

1) In der Zeit, als die Oxidhypothese zur Erkldrung des anormalen
Geschwindigkeitsanstiegs diente, waren die hochdichten Quarzmodifi-
kationen Coesit und Stishovit nech nicht entdeckt.



5. Der innere Aufbau der erdidhnlichen Planeten

Zu den erdidhnlichen Planeten gehdren Merkur, Venus und
Mars. Alle diese Planeten einschlieflich der Erde sind ver-
hiltnisméfig klein. Sie konnten deshalb im Verlaufe ihrer
Entstehung die im Kosmos weitverbreiteten Elemente Wasser-
stoff und Helium nicht festhalten. Auflerdem haben diese
Planeten ein Defizit an den tiefsiedenden und im Kosmos
weitverbreitelen Stoffen Wasser, Methan und Ammoniak.
Grundbestandteile der erddhnlichen Planeten sind Silikate
und Eisen.

Die Uberlegungen beziiglich des inneren Aufbaus der erd-
dhnlichen Planeten stiitzen sich auf geophysikalische Daten,
Angaben {iber Massen, Radien und Trigheitsmomente der
Planeten und auf Angaben der Physik bei hohen Driicken.
Grundlegende Ideen hidngen mit den modernen Vorstellungen
der Kosmogonie zusammen. Trotz des Mangels an Informa-
tionen, die diese Planeten betreffen, werden Modelle in einer
Reihe von Artikeln und Biichern diskutiert, die in letzter
Zeit verofientlicht wurden.b

Die gegenwirtigen Werte fiir Masse und Radius des Mer-
kurs (Mpe = 0,05526 Mg, Rme = 2437 km) stiitzen sich auf
optische und Radarbeobachtungen. Daraus ergibt sich eine
mittlere Dichte von pme = (5,45 + 0,05) g/cm3. Der Merkur
besitzt keine natiirlichen Trabanten, und folglich gibt es
keine Angaben {iber sein Tradgheitsmoment.

- Die letzten Radarmessungen ergaben fiir den festen Kor-
per der Venus einen Radius von (6050 + 5) km. Die entspre-
chende mittlere Dichte der Venus betrdgt py = 5,25 g/cm?.

Die Mafle des Mars sind relativ genau bekannt: Rm. =
= 3380 km; seine mittlere Dichte betrdgt pma = 3,95 g/cm3,
Der Mars besitzt zwei Monde. Deshalb kann sein dimensions-
loses Trigheitsmoment bestimmt werden: I* = 0,375.

Y)Unsere Ausfiihrungen fuBen auf von S. W. Koslowskaja im
O. 1. Schmidt-Institut fiir Physik der Erde der Akademie der Wissen-
schaften der UdSSR durchgefiihrten Arbeiten.
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Tabelle 2 enthélt die wichtigsten Parameter der erddhn-
lichen Planeten.

Es muf} hier auf den Unterschied in der Bestimmung von
p(0) fiir die Erde und die anderen Planeten hingewiesen werden.
Im Falle der Erde ist uns aus der Seismologie die Grofie @ =
= K/p als Funktion des Radius bekannt, und wir konnten

Tabelle 2. Die wichtigsten Parameter der erddhnlichen Planeten

Planet Mgl R[km] plg/cm?] I*
Merkur 3,304 . 1028 2437 5,45 —
Venus 4,862 . 1027 6050 5,25 —_
Mars 6,389 - 1028 3380 3,95 0,375

fiir die Erde p(/) ohne Benutzung von Zustandsgleichungen
bestimmen. Auflerdem war es {iber die Adams-Williamson-
Gleichung moglich, das reale Modell der Erde zu berechnen
(vgl. Abb. 9) und daraus nur unter Verwendung geophysika-
lischer Angaben die Zustandsgleichung des Erdmaterials zu
bestimmen. Fiir die anderen Planeten ist @ unbekannt. Des-
halb wird eine Zustandsgleichung p(p) benétigt, die das Ge-
setz liefert, nach dem das Material der Planeten unter dem
Druck hohergelegener Schichten komprimiert wird. Bei Be-
rechnungen der Modelle von Merkur, Venus und Mars benutzt
man Zustandsgleichungen des Erdmaterials, aber auch expe-
rimentell auf statischem und dynamischem Wege gewonnene
Zustandsgleichungen des Fe, MgO, FeO, AlLOg u.a.

Gegenwirtig konnen grofie Fortschritte bei der Unter-
suchung der Gravitationsielder von Mars und Venus verzeich-
net werden. Fiir beide Planeten konnten die Werte des er-
sten Gravitationsmoments in ihrem &ufleren Gravitations-
potential bestimmt werden [vgl. Gl. (11)]. Diese Koeffizien-
ten sind in Tab. 3 zusammengestellt.

+ Die grofirdumige Struktur des Gravitationsfeldes des Mars
ist damit besser bekannt als das der Erde vor Beginn der
Satellitenmessungen. Die Venus besitzt keine Monde, und
die Bestimmung von J, wire ohne kosmische Sonden’ unmég-
lich. Die Bedeutung solcher Resultate fiir die Physik der
Planeten wurde oben im Abschnitt {iber Gravimetrie hervor-
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Tabelle 3. Die Gravitationsmomente fir den Mars und die Venus

Venus

. Mars
Gravltiarflgr]xsx?ﬁr)nente (nach Angaben von ,Mariner-9“) ("ac%‘z?ﬁ:g.e_%“‘)’o"
: Werte X 108 ks
Werte X 10%

s 196,5 + 0,6 2,740,9
Ase —5.5 0.1 —0.1F0.6
Bag 3,1 ¥0,2 0.5%0.7
J3 3,6 +£2,0
ASI 0$5 j:ov4
By 2.6 £0.5
A, —0,6 F0,2
By 0.3 0.2
. 0,48 ¥ 0,03
23 0.35 % 0,03

gehoben. Die dynamische Abplattung fiir den Mars (bzgl.
der Definition von a vgl. S. 18) betrigt

ag = (5,24 £0,02) - 1073,

Befdnde sich der Planet im hydrostatischen Gleichgewicht,
dann wiren geometrische und dynamische Abplattung gleich
[vgl. Gl. (3)]. Da dies fiir die erddhnlichen Planeten nicht
zutrifft, unterscheiden sith geometrische und dynamische

Abplattung ein wenig. Fiir die Erde ist ag ~ ﬁ), und der die

Abweichung des Gravitationsieldes der Erde vom hydrosta-
tischen Gleichgewicht des Planeten bestimmende erste Koef-

fizient ist von der GréBenordnung oj, d. h.
(Js, Agsy Byy) = 0g J

Der Mars weicht vom hydrostatischen Gleichgewicht be-
deutend stérker ab, da entsprechend den in Tab. 3 enthalte-
nen Angaben

(Js) Azas Bag) = 1004/,

ist. Die mechanischen Spannungen im Planeten sind dem
Produkt der Koeffizienten (Anm, Bnm, J2m+1) mit der
Schwerebeschleunigung g des Planeten proportional. Die
Schwerebeschleunigung des Mars betrdgt ungefdhr 40% der
Erdbeschleunigung: go= 0,4 gg. Folglich sind die Spannungen
im Marsinneren ungefdhr 5mal gréfler als im Erdinneren.
Das kann seine Ursache nur darin haben, dafl die dufleren
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Marsschichten bedeutend kélter und entsprechend fester sind
als die dufleren Erdschichten. Da das Marsinnere stark vom
Zustand des hydrostatischen Gleichgewichts abweicht, ist
die Differenz seiner Haupttrigheitsmomente in der Aquato-
rialebene von Null verschieden:

B—A _

R = 4(A2, + B2))'/? = (25,2 + 0,5) - 1075

Mit den in Tab. 3 zusammengestellten Angaben kann

unter Verwendung des auf S. 18 angefiihrten Ausdrucks die
dynamische Abplattung der Venus berechnet werden:

ap = (4,0 + 1,4) - 10",

die bedeutend kleiner als die von Erde und Mars ist. Dieses
Ergebnis ist leicht erkldrbar, denn je langsamer sich ein Pla-
net dreht, um so kugeldhnlicher ist seine Gleichgewichts-
form. Fiir die Venus konnte aus Funkortungsmessungen eine
gegenldaufige Drehung mit einer Periodendauer von 243,16
Tagen festgestellt werden.

Das Tragheitsmoment der Venus kann im Prinzip aus der
Formel

MR — 2

bestimmt werden, die die Bezeichnung Radau-Darwin-Be-
ziehung trigt. Doch sind J, und a fiir die Venus noch zu
ungenau bekannt, so daf} (22) noch kein verniinftiges Ergeb-
nis liefert. Der Vorbeiflug der Sonde ,,Mariner-10 an Venus
und Merkur gibt Anlaf} zur Hoffnung, daf in Kiirze genauere
Angaben iiber das Gravitationsfeld der Venus und erste Werte
fir das Gravitationsfeld des Merkurs zur Verfiigung stehen.

Im Januar 1972 konnte die sowjetische Station ,,Mars-3«
bei Magnetfeldmessungen auf einer Umlaufbahn um den
Mars ein schwaches Dipolfeld des Mars registrieren. Die
Achse des Dipols ist gegen die Rotationsachse des Planeten
um 15 bis 20° geneigt, die Polaritit des Magnetfeldes auf
dem Mars ist der des Erdmagnetfeldes entgegengesetzt. Die
Feldstirke auf dem magnetischen Aquator des Dipols be-
tragt ungefdhr Hoy =64 1 (17=10"° Oe =0,795-10-3 A/m),
das’ magnetische Dipolmoment des Mars betrigt My=H,, -
‘R3,=2,5.102 G cm®=2,5-10" V sm. Die Frage nach der
Entstehung des Magnetfeldes des Mars und danach, ob dies
durch einen fliissigen Kern verursacht wird, bleibt offen.

r=_1 %{1—%[5(1_—3 %)—1]"2} 22)
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In der Umgebung der Venus sind Magnetieldmessungen
von den sowjetischen und amerikanischen kosmischen Son-
den ,Venus-4¢, _Mariner-5¢ und ,Mariner-10% ausgefiihrt
worden. Das Ergebnis dieser Messungen besagt, dafl die
Venus kein magnetisches Dipolield besitzt.

»Mariner-10“, der im Marz 1974 am Merkur vorbeiflog,
stellte fiir den Planeten ein magnetisches Dipolfeld mit
H, =380 y fest. Die Erkldrung der Natur dieses Feldes er-
fordert, wie auch im Falle des Mars, weitere Untersuchungen.

5.1. Das Modell des inneren Aufbaus des Merkurs
Die wesentlichsten Parameter des Modells des inneren

Aufbaus des Merkurs sind in Tab. 4 zusammengestellt. Der
Merkur mufl einen massiven Eisenkern mit 60% der Mer-

Tabelle 4? Modell des Merkurs

Parameter des Modells MOdE”[rg}gmﬁal]senkem

po an der Oberflache 3,29

p+ an der Grenze zum Kern 3,54,..8,30
p [atm] an der Grenze zum Kern 94 580

p fiir r/R=10,9 3,40

p fiir r/R = 0,8 3,47

p fiir r/R = 0,6 9,07

p fiir r/R=0,4 9,49

p fiir r/R=0,2 9,74

p im Zentrum 9,8

p [atm] im Zentrum 460 000

My [%] 59,8

I* 0,324
Anteil an metallischem Eisen [9%] 59,8

kurmasse besitzen. Dies ist ein allgemeingiiltiges Resultat,
da das Material im Inneren des Planeten entsprechend eines
Druckes von (2 bis 3)-10® bar verhiltnismiBig gering kom-
primiert ist und der Eisengehalt durch den hohen Wert der
mittleren Dichte festgelegt ist. Die Frage nach den Tempe-
raturen im Innern des Merkurs ist noch nicht entschieden.
Es gibt gewichtige Griinde anzunehmen, daff die Temperatu-
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ren im Inneren des Planeten hoch sind und etwa 2500 bis
3000 K betragen. Die Erwiarmung mufl in den ersten Ab-
schnitten der Planetenentwicklung bei der gravitativen Tren-
nung des Primirmaterials in den Eisenkern und die Silikat-
hiille vonstatten gegangen sein. Der Merkur konnte aus glei-
chen Griinden wie die Erde wihrend seiner Existenzzeit von
rund 4,5-10° Jahren nicht auskiihlen. Die Warmeleitfahig-
keit seiner Silikathiille ist zu gering, als daf§ innerhalb kos-
mischer Zeitrdume die innere Wirme hétte nach auflen ab-
gefiihrt werden koénnen.

Es wird heute allgemein angenommen, daf} die Zeit nicht
mehr fern ist, wo Sonden geophysikalische Mefigerdte auf
die Merkuroberfldche bringen werden. Dies wird es gestat-
ten, neue Angaben i{iber den Planeten zu sammeln, die eine
Verbesserung unserer Vorstellungen vom inneren Aufbau
des Planeten bewirken.

5.2. Das Modell des inneren Aufbaus der Venus

Die Angaben iiber die Venus, die zur Bestimmung ihres
inneren Aufbaus herangezogen werden konnten, sind ebenso
sparlich wie die Angaben tiber Merkur. Doch ist die Venus
der Zwillingsplanet der Erde. Der mittlere Radius R und
die mittlere Dichte p der Venus sind nur um 5% kleiner als
die entsprechenden Werte der Erde. Es scheint daher die
Annahme verniinftig, daf8 die Modelle des inneren Aufbaus
der Venus und der Erde einander dhnlich sind.

5.3. Das Modell des inneren Aufbaus des Mars

Fiir den Mars ist der Wert des Trigheitsmomentes [*
bekannt. Das ist wesentlich fiir die Konstruktion seines Mo-
dells. Koslowskaja berechnete zwei Marsmodelle, die sich
in der Dicke der Kruste unterscheiden: 1. Mars-1 mit einer
minimalen Krustendicke von 20 km und einem Anteil ihrer
Masse an der Gesamtmasse von 1,3 %. Eine solche Kruste
des Mars ist der Erdkruste von 18 km dquivalent, wenn man
annimmt, daf} die Erdkruste aus der dufleren 1000 km dicken
Mantelschicht entstand und die Marskruste aus der gesam-
ten Dicke des Mantels. 2. Mars-2 mit einer maximalen Kru-
stendicke von 216 km und einem entsprechenden Masseanteil

78



der Kruste von 13% der Gesamtmasse. Eine solche Kruste
entspricht der Vorstellung, dafl ein Ausschmelzen aller Sial-
Stofie aus der gesamten Marsmasse vonstatten gegangen ist.

Tabelle 5. Dichteverteilung far die Marsmodelle

Mars-1 Mars-2
Ausgangsmodell Erde-1 Ausgangsmodell Erde-1
Pverdichtet = 1,061PAysg, Pyverdichtet = 1,137P A ysg,

% i olgfem] | & MO orgrems)
Kruste Kruste
1,000 1,000 | 2,8 1,000 1,000 2,78
0,994 0,987 2,8 0,936 0,873 2,85
Mantel Mantel
0,994 0,987 3,515 0,936 0,873 3,841
0,977 0,943 3,526 0,864 0,701 3,921
0,909 0,778 3,618 0,792 0,551 4,014
0,854 0,661 3,674 0,740 0,458 4,074
0,765 0,494 3,765 0,673 0,353 4,140
0,661 0,341 3,858 0,585 0,240 4,397
0,565 0,232 4,105 0,465 0,126 4,658
0,442 0,131 4,355 0,335 0,0500 4,843
0,369 0,0902 4,476 0,243 0,0212 4,928
0,330 0,0738 4,529 0,206 0,0142 4,957
0,297 0,0627 4,575 0,141 0,00698 4,997
Eisenkern Eisenkern
0,297 0,0627 9,326 0,141 0,00698 9,397
0,276 0,0506 9,371 0,125 0,00504 9,410
0,253 0,0391 9,417 0,113 0,00385 9,422
0,226 0,0282 9,467 0,100 0,00281 9,434
0,194 0,0181 9,518 0,0863 0,00193 9,446
0,176 0,0135 9,549 0,0712 0,00125 9,459
0,155 0,00927 9,580 0,0634 0,00100 9,465
0,130 0,00559 9,611 0,0558 0,000806 9,471
0,0992 0,00263 9,642 0,0364 0,000505 9,489
0,0593 0,000755 9,673 0,0278 0,000441 9,502
0 0 9,692 0 0 9,540
Dicke der Kruste =20 km Dicke der Kruste = 216 km
Kernradius Ry = 1000 km Kernradius Rx = 475 km
Sohle der Kruste 2470 Sohle der Kruste 22 176
platm] { Grenze zum Kern 2,73.105 p[atm]{ Grenze zum Kern 3,00-105
Mittelpunkt 4,05.108 Mittelpunkt 3,89-105
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Die Rechnungen wurden auf der Grundlage von Zustands-
gleichungen fiir das Erdmaterial ausgefiihrt. Um dem fiir
den Mars bekannten Wert fiir /* = 0,375 zu geniigen, muf}
das Ausgangsmaterial des Mantels der Erde um 6 % verdich-
tet werden und der Masseanteil des Eisenkerns 6,3% be-
tragen.

Fiir das Modell Mars-2 macht sich eine Verdichtung des
als Ausgangsmaterial angenommenen Silikatmaterials des
Mantels der Erde um 13,7% erforderlich. Der metallische
Eisenkern ist in diesem Modell sehr klein, sein Masseanteil
ist kleiner als 1% (Mx < 0,01 M). Unter einer Verdichtung
des als Ausgangsmaterial angenommenen Silikatmaterials
der Erde ist eine Vergrofierung des Fe/Mg-Verhiltnisses in
den Mars-Silikaten gegeniiber des der Erde zu verstehen.
Die Modelle Mars-1 und Mars-2 miissen als Grenzmodelle
des Planeten betrachtet werden. Ihre Parameter sind in
Tab. 5 aufgefiihrt. Das reale Marsmodell wird zwischen Mars-1
und Mars-2 liegen. Zur weiteren Klarung dieser Frage sind
seismische Angaben iiber das Marsinnere noétig. Moglicher-
weise werden solche Angaben in den siebziger Jahren zur
Verfiigung stehen.



6. Der innere Aufbau
der jupiterdhnlichen Planeten"

6.1. Einfiihrung

Die kosmische Ara hat gegenwirtig auch die duBeren
Riesenplaneten ,beriihrt“. Am 4. Dezember 1973 flog die
Sonde ,Pioneer-10“ am Jupiter vorbei und iibermittelte die
Meflwerte verschiedener physikalischer Felder des Jupiters
und photographische Aufnahmen zur Erde. Genau nach einem
Jahr (am 2.12.74) passierte die zweite Sonde ,Pioneer-11¢
den Jupiter in noch geringerer Entfernung vom Planeten,
filhrte eine Reihe von Messungen aus und flog nach Verlas-
sen des starken Gravitationsfeldes des Jupiters in Richtung
Saturn weiter. Die Flugbahn von ,Pioneer-11¢ ist so, daf}
die Sonde auf dem Weg zum Saturn um eineinhalb astrono-
mische Einheiten® aus der Ebene der Ekliptik heraustritt.
Das gestattet die Untersuchung des kosmischen Raumes
in groflen Entfernungen von den Planetenbahnen. Im Jahre
1979 wird ,Pioneer-11“ das Gebiet zwischen Saturn und sei-
nen Ringen passieren und wissenschaftliche Informationen
auf die Erde iibertragen. Der Jupiter ist 5,2 AE von der Son-
ne entfernt, der Saturn 9,5 AE und der dem Saturn folgende
Planet Uranus sogar 19,2 AE. Es ist nicht ausgeschlossen,
daf} sich ,Pioneer-11“ nach Passieren des Saturns in Richtung
Uranus begibt. Dieser Weg erfordert ein Jahrzehnt, doch
werden vermutlich die Energiequellen der Sonde zur Unter-
suchung und Ubertragung der entsprechenden Informationen
iiber den dritten grofien Planeten nicht ausreichen. Der letzte

1) Unsere Ausfiihrungen fuflen auf vom Autor gemeinsam mit
W. P. Trubizyn, A. B. Makalkin und /. A. Zarewski im O. 1. Schmidt-
Institut fiir Physik der Erde der Akademie der Wissenschaften der
UdSSR durchgefiihrten Arbeiten.

?) Eine astronomische Einheit ist eine Linge von der mittleren
Entfernung der Erde von der Sonne; 1 AE = 149,5 Mill. km. Die Erd-
bahn liegt in der Ekliptikebene. Die Bahnen aller anderen Planeten
liegen in der Néhe dieser Ebene.
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grofle Planet, der Neptun, ist 30 AE von der Sonne entfernt.
Alle dufleren Planeten besitzen mehrere Monde (vgl. Tab. 6).
In den jupiterdhnlichen Planeten ist fast die gesamte Masse
und der iiberwiegende Teil des Drehmomentes des Sonnen-
systems konzentriert. Deshalb ist die Erforschung der Rie-
senplaneten eine Schliisselirage zur Untersuchung der Ent-
stehung und Entwicklung von Erde und Planeten des Son-
nensystems.

6.2. Die Entstehung der Wasserstoftkonzeption
des Jupiters und Saturns

Erste Arbeiten dazu fiihrte Jeffreys 1923—1924 aus. Er -
benutzte zur Abschédtzung der Oberilachendichte ps des Pla-
neten die Ungleichung

5 I _—
Ps = 3z Pe (23)

Hierin bedeutet M die Masse, R den mittleren Radius, p die
mittlere Dichte und 7/ das Trigheitsmoment des Planeten.
Die Groflen M und R sind aus Beobachtungen bekannt, /
kann iiber die Radau-Darwin-Beziehung (22) aus J, und der
dynamischen Abplattung a berechnet werden. Aus Bahn-
beobachtungen der nidchsten Monde konnten fiir Jupiter
und Saturn die ersten beiden geraden Gravitationsmomente
Jy und J, bestimmt werden (vgl. Tab. 6). Das duflere Gra-
vitationspotential nimmt dann die Form an:

V(r, ©) = @{1 _ (%)212P2(cos @) — (%)‘J4P.(cos 0)— ...}(24)
und entspricht dem hydrostatischen Gleichgewicht des Pla-
neten (vgl. S. 21—23). Unter Verwendung von (23) erhielt
Jeffreys fiir den Jupiter ps < 0,8 g/cm® und fiir den Saturn
ps < 0,4 g/cm®. Jeffreys mafl diesen Werten keine grofle Be-
deutung bei, da damals die im Kosmos am weitesten ver-
breiteten Stoffe, die im festen Zustand eine derartig niedrige
Dichte haben, noch nicht bekannt waren. Entsprechend war
das erste Jupitermodell so aufgebaut, da8 die niedrigen Werte
der Oberflachendichte umgangen werden. Man vermutete,
da8 der Jupiter aus einem steinernen Kern, einem Mantel
aus Wasser und Kohlendioxid im festen Zustand und einer
sehr verdiinnten, aber ausgedehnten Atmosphére besteht. In-
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folge dieser Atmosphire, die zur Masse des Planeten nichts
beitrdgt, ist der an der Wolkenschicht gemessene Radius
wesentlich vergrofiert.

Unabhingig davon schlofi der sowjetische Astronom
W. G. Fessenkow 1924 aus den gleichen Voraussetzungen, dafl
nur die Dichten von Wasserstoff und Helium den dufleren
Schichten dieser Planeten entsprechen kénnen. Doch gestat-
ten es die Daten iiber die Verbreitung der Elemente Fessen-
kow nicht, seine grundlegende Annahme zu bestdtigen.

Nach 10 Jahren wies der amerikanische Astrophysiker
Wildt (1934) nach, daf} Jeffreys Folgerung wortlich zu ver-
stehen ist, und schlug folgendes Modell vor: fester Kern
(py = 5,5 g/cm® — mittlere Dichte der Erde), eine Hiille aus
Eis (p;=1,0 g/cm?), eine duflere Hiille aus festem Wasser-
stoff und Helium (py = 0,35 g/cm?). Die unbekannten Radien
der beiden Oberflachenschichten konnten {iber die mittlere
Dichte und das Trigheitsmoment bestimmt werden. Die
Arbeit Wildts bedeutete aber noch nicht die Entstehung
der Wasserstoffkonzeption der Riesenplaneten, wie wir sie
heute verstehen. Diese geht auf die Arbeiten der amerikani-
schen Physiker Wigner und Huntington (1935) iiber die Me-
tallisierung des Wasserstoffs zuriick. Im Grunde genommen
wird mit dieser Arbeit erstmals das Problem eines Phasen-
iibergangs Dielektrikum—Metall beriihrt. Bei normalen Be-
dingungen und verhdltnismifig niedrigen Driicken ist der
molekulare Wasserstoff ein Dielektrikum. Wie Wigner und
fluntingfon nachwiesen, geht Wasserstoff bei Driicken ober-
halb etwa 106 bar aus einer molekularen Phase in eine
metallische iiber, d. h., er verwandelt sich in das einfachste
monovalente Metall mit einer Dichte von rund 1 g/cm3.

Im Jahre 1937 veroffentlichte der norwegische Geochemi-
ker Goldschmidt die erste moderne Tabelle der Verbreitung
der Elemente im Kosmos, aus der hervorgeht, daf} der Was-
serstoff das im Weltall am weitesten verbreitete Element
ist.

Nach diesen Beitrdgen iiberarbeitet Wildt 1938 sein Modell
und setzt fiir p,=1,0 g/cm® — die Dichte des metallischen
Wasserstoffs — und ps = 0,35 g/cm® — die Dichte des mole-
kularen Wasserstoffs — ein. Die Entstehung der Wasserstoff-
konzeption des Jupiters und Saturns wurde 1951 mit den
Arbeiten von Fessenkow und Massewitsch in der UdSSR,
Ramsey in England und de Marcus in den USA abgeschlos-
sen.
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Jupiter und Saturn sind Wasserstoff-Helium-Planeten.
Um sich davon zu iiberzeugen, geniigt ein Blick auf Abb. 11,
in der die Masse-Radius-Abhingigkeiten fiir Planeten aus
reinem Wasserstoff und reinem Helium dargestellt sind.
Wir sehen, daff sowohl der Jupiter als auch der Saturn der

gHins%y — .
o LGN NOo NN w e

Abb. 11. Das Masse-Radius-Diagramm fiir aus Was-
serstoff und Helium bestehende Planeten

Wasserstoffkurve sehr nahe sind. Dieser Umstand ist natiir-
lich nicht zufdllig. Der Wasserstoff ist das verbreitetste Ele-
ment im Sonnensystem, in Sternen und im interstellaren
Raum. Das Gravitationsfeld der jupiterdhnlichen Planeten
ist so grofi, dafl es die Wasserstoffatmosphére seit der Zeit
der Entstehung der Planeten festhalten konnte.

Das zweithdufigste Element im Weltraum ist das Helium.
Der Heliumreichtum wird aus dem Verhéiltnis der Teilchen-
zahlen klar, fiir das H/He ~ 10 gilt. Aus Abb. 11 sehen wir,
daf} die Planeten Jupiter und Saturn etwas neben der Wasser-
stoffkurve in Richtung zur Heliumkurve liegen. Es wird
deshalb natiirlicherweise angenommen, dafi beide Planeten
Zusédtze von Helium enthalten. Die Bestimmung der Helium-
konzentration beider Planeten ist eine der wichtigsten Aui-
gaben der Planetenphysik und hat grofle Bedeutung fiir die
Kosmogonie. Das gesuchte Verhéltnis ergibt sich bei der
Konstruktion der Modelle der Planeten. Der Anteil der an-
deren Elemente, wie z. B. Sauerstoff, Kohlenstoff, Stick-
stoff, Silizium, Eisen, im Sonnensystem ist gegen den He-
lium- und Wasserstofi-Anteil gering. Ihr Vorkommen in Ju-
piter und Saturn ist heute weniger gesichert als das Vor-
kommen von Wasserstoff und Helium.
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Die modernen Untersuchungen des inneren Aufbaus der
dufleren Planeten nehmen mit der 1958 abgeschlossenen Arbeit
des amerikanischen Astrophysikers de Marcus, einem Schiiler
Wildts, ihren Anfang. De Marcus verwendete die experi-
mentellen Werte der Kompressibilitdit von Wasserstoff und
Helium bis zu 20 kbar und bestimmte daraus eine interpo-
lierte Zustandsgleichung fiir Wasserstoff und Helium, die
so gut war, dafl sie sich bis heute nur wenig gedndert hat.
Auflerdem zog er zum Aufbau der Jupiter- und Saturnmodelle
die zweite Niherung der Theorie fliissiger rotierender Plane-
ten heran. Diese Theorie war in erster Ndherung von Clairaut
(vgl. S. 15—16), in zweiter Ndherung von dem englischen
Theoretiker Darwin Ende des vergangenen Jahrhunderts
entwickelt und vom holldndischen Astronomen de Sitter An-
fang unseres Jahrhunderts vervollkommnet worden. Die Theo-
rie liefert das Riistzeug zur Untersuchung grofier Planeten;
deshalb wird davon unten ausfiihrlicher gesprochen werden.

De Marcus iiberpriifte die Dichteverteilung des Modells
mit drei Werten, namlich p und den ersten beiden aus Be-
obachtungen des Jupiters und Saturns bekannten geraden
Gravitationsmomenten J, und J,. Frither wurden nur zwei
Werte verwendet, die mittlere Dichte p und das mittlere
Trégheitsmoment [/, das aus J, iiber die Radau-Darwin-
Beziehung (22) bestimmt wurde. Gleichung (22) ist jedoch
schlecht fiir Planeten mit grofiler Massenkonzentration im
zentralen Teil geeignet.

De Marcus entwickelte das erste befriedigende Jupiter-
modell und ein hinreichend gutes Modell der dufleren Saturn-
schichten. Die Arbeiten von de Marcus wurden vom amerika-
nischen Astrophysiker Peebles (1964) erginzt, der unter
Einsatz elektronischer Rechenautomaten eine grofie Anzahl
von Modellen betrachtete.

6.3. Figurentheorie

Die Grundaufgabe der Figurentheorie ist die Bestimmung
der Form der Niveaufldchen des Planeten. Auf Niveauflachen
ist das Gravitationspotential konstant. Bei Planeten im hy-
drostatischen Gleichgewicht sind auf den Niveaufldchen auch
Dichte, Temperatur, Druck usw. konstant. Da die Rotations-
achse des Planeten seine Symmetrieachse ist, hingt die Glei-
chung der Niveaufldche nicht von der geographischen Linge

86



A ab. Es ist aufilerdem klar, daf der Ausdruck fiir die Form
der Niveaufldche nicht davon abhingen kann, in welcher
Richtung sich der Planet dreht. Deshalb wird in der Theorie
der Gleichgewichtsfiguren die Gleichung fiir das Standard-
sphéroid in der Form

r(s, @) = {1 + Sy(s)Py(t) + Sa(s)Pa(?) + Se(s)Ps(?) +
+ Ss(5)Ps(t) + S1g(s)P1olf) + -}, t =cos® (25)

gesucht, worin @ der Polwinkel, s der mittlere Radius einer
Kugel mit gleichem Volumen und P,(f) die geraden Legen-
dreschen Polynome sind, die aus geraden Potenzen von ¢
gebildet werden. Die Figurentheorie bedient sich schrittwei-
ser Néherungsverfahren. Ein Parameter der Figurentheorie
ist das dimensionslose Quadrat der Winkelgeschwindigkeit
des Planeten:
©R3  30®  3n

M= G = s — G * (26)
worin o die Winkelgeschwindigkeit, © die Periodendauer, R
den mittleren Radius, M die Masse und p die mittlere Dichte
des Planeten bedeutet. Die Grofie m hat einen einfachen phy-
sikalischen Sinn: Sie ist das Verhiltnis der Zentrifugal- und
Gravitationskrifte am Aquator des Planeten.

Wiirde sich der Planet nicht drehen, dann waren die ein-
zelnen Niveauflichen Newtonsche Kugeln. In (25) wéren
dann alle Funktionen Sg(s) =0 fiir alle i{. Das duflere Gra-
vitationsfeld wiirde durch das Newtonsche Potential (5) be-
schrieben. Anders ausgedriickt, sind fiir einen fliissigen, sich
nicht drehenden Planeten alle Gravitationsmomente in (24)
Jou =0 fiir alle i.

In Wirklichkeit besitzen aber alle Planeten eine Eigenro- .
tation, wobei sich die Riesenplaneten relativ schnell dre-
hen. In der ersten Naherung der Figurentheorie werden in
(25) alle Funktionen, die auf Si(s) folgen, Null gesetzt:
Su(s) =0 fiir i =2, 3, 4, ... . Sg(s) ist eine kleine Grofle der
Groflenordnung von m. In diesem Fall beschreiben die Glei-
chungen fiir die Niveaufldchen Rotationsellipsoide. Es ist
so, als ob die Zentrifugalkrifte die Kugel in einen Rotations-
e111p501d verwandeln. Das duflere Gravitationspotential be-
ginnt in erster Naherung vom Newtonschen Potential um
einen zum Gravitations-Quadrupolmoment J, in (24) pro-
portionalen Betrag abzuweichen, wobei Jy~m ist.
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In der Figurentheorie nach Darwin—de-Sitter wird die in
(25) folgende Funktion S,(s) als von Null verschieden zuge-
lassen, die Niveaufldchengleichungen weichen in zweiter Na-
herung von denen fiir die Rotationsellipsoide ab. Der Aus-
druck fiir das Potential (24) wird lénger, da in ihm ein Glied
mit J, &~ m? auftritt. Diese Uberlegungen koénnen fiir eine
beliebige Ndherung verallgemeinert werden. Im allgemeinen
Fall haben die Funktionen Sy(s) und die Gravitationsmo-
mente Jy; in (24) folgende Groflenordnung:

So(s) =~ mt, Jy ~ mt. 27

Die Grofien Jo konnen aus Beobachtungen bestimmt wer-
den und liefern Integralbedingungen fiir die zuldssige Dichte-
verteilung im Planeten. Sie kénnen durch bestimmte Inte-
grale iiber die Dichte p(s) und die Funktionen Sy /(s)
ausgedriickt werden. Die Funktionen Sy(s) sind die L&-
sungen des Gleichungssystems der Figurentheorie. Dabei
werden die Jy-Momente {iber eine Reihenentwicklung nach
Potenzen von m naherungsweise berechnet:

Jor = D\ Joi(R)mit, (28)
k=0

Zur praktischen Auswertung bricht man die Reihe (28)
nach einigen Gliedern ab. Gegenwirtig wird vom Autor und
W. P. Trubizyn die Figurentheorie in fiinfter Ndherung ent-
wickelt. Das gestattet in Zukunft die Verwendung der ersten
fiinf geraden Momente J,, J,, Jg, J5 und J,o. Die Momente
J, und J, sind gegenwirtig von den Sonden ,Pioneer-10¢
und ,,Pioneer-11“ so genau bestimmt, daBl zum Aufbau des
Modells die Figurentheorie in vierter Naherung verwendet

werden kann.

6.4. Das adiabatische Modell

Es gibt fiinf wesentliche Argumente dafiir, daff der Jupi-
ter ein aus Gasen und Fliissigkeiten bestehender Kérper mit
adiabatischer Temperaturverteilung ist. Auch geht aus die-
sen Argumenten hervor, dal im Jupiter Konvektion herrscht,
d. h., daBl der Konvektionsmechanismus die Wéirmeiiber-
tragung aus dem Innern des Planeten bestimmt und sich
der Planet in einem Zustand nahe dem hydrostatischen Gleich-
gewicht befindet,
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1. Wenn sich der Jupiter als heifler Koérper gebildet hat (es
ist schwer vorstellbar, daf§ sich ein derartig grofiler Planet
bei seiner Bildung nicht aufheizt), dann kann er im Zeitraum
seiner Existenz (f{, =~ 4,5 10? Jahre) nicht auskiihlen, da
fir ihn die zur Auskithlung charakteristische Linge

Ly~ (y « tn)\12

von der Grofenordnung 500 km ist. (ya~10"% bis 10-3 cm?/s
ist der Temperaturleitfdhigkeitskoeffizient fiir molekularen
Wasserstoff.)

2. Der Wirmestrom aus dem Inneren des Planeten betrigt
nach breitbandigen von ,,Pioneer-10“ und ,,Pioneer-11¢ aus-
gefilhrten Infrarotmessungen rund 10* erg cm™2s? (fiir den
Saturn etwa 3-10% erg cm™2s™!), was auf Konvektion inner-
halb einer tiefen dufileren Zone oder innerhalb des ganzen
Planeten hinweist, da ein solcher Warmestrom den durch
molekulare Wirmeleitung méglichen um mehr als vier Gré-
flenordnungen {ibersteigt. (Fiir den durch Wirmeleitung
iibertragbaren Warmestrom erhdlt man iiber (12) auf S. 47
fiir den Jupiter ¢; =0,2 erg cm2s?=2.10%* W m? und
fiir den Saturn gs=0,1 erg cm™2s1=10%* W m2.) Es ist
interessant, dafl der Warmestrom aus dem Inneren beider
Planeten ungefdhr 2,5mal so groff ist wie der Wirmestrom,
den sie von der Sonne erhalten.

3. Der Jupiter besitzt ein eigenes Magnetfeld, das in seiner
inneren metallischen Wasserstoffhiille entsteht, in der wieder-
um Konvektion herrschen muf.

4. Bei Untersuchung der Anderung der Mondbahnen fiir Ju-
piter, Saturn und Uranus schitzen die amerikanischen Astro-
physiker Goldreich und Sofer den Wert der spezifischen Dis-
sipationsfunktion Q fiir diese Planeten ab. (Die Bedeutung
der Funktion Q wurde im Abschnitt , Eigenschwingungen
der Erde“ erklart.) Es ergaben sich folgende Werte: Q; >
> 10°% Qs>6-10% Qu>7-10% Diese sind um zwei Gro-
enordnungen grofler als die typischen Werte fiir feste Kor-
per wie z. B. fiir den Mantel der Erde und fiir die erdédhnlichen
Planeten. Diese geschitzten Werte koénnen somit als Hin-
weise auf den fliissigen Zustand von Jupiter, Saturn und
Uranus ausgelegt werden.

5. Bei Messungen des Gravitationsfeldes des Jupiters durch
die Sonden ,,Pioneer-10*“ und ,Pioneer-11“ konnten mit einer

§9



relativen Genauigkeit von 10~ keine Anzeichen des ersten
ungeraden Moments J3 des Gravitationspotentials beobachtet
werden. Das weist darauf hin, daf} sich der Jupiter in einem
Zustand nahe dem hydrostatischen Gleichgewicht befindet.

Wir erkliren jetzt den Sinn des Ausdrucks von dem gas-
formig-fliissigen Aufbau der Riesenplaneten. Der kritische
Druck und die kritische Temperatur des Wasserstoffs betragen
13 atm bzw. 33 K. Bei Driicken und Temperaturen oberhalb
der kritischen Werte gibt es keine Phasengrenze zwischen
gasformigem und fliissigem Aggregatzustand des molekula-
ren Wasserstoffs. Jupiter und Saturn bestehen fast vollstindig
aus Wasserstoff. Uranus und Neptun sind mit einer Wasser-
stoffhiille einer Dicke von ungefdhr zwei Zehnteln des Plane-
tenradius bedeckt. Auf allen vier Planeten befindet sich der
Wasserstoff im iiberkritischen Bereich. Mit zunehmender
Tiefe verdichtet sich deshalb die gasférmige Atmosphare
infolge des Druckes hoher gelegener Schichten und geht
allméhlich in einen fliissigen, verhdltnisméfiig dichten Zu-
stand iiber, wobei es aber keine Grenze zwischen der gasfor-
migen Atmosphdre und dem darunter liegenden fliissigen
Planeten gibt. Auflerdem ist die Schmelztemperatur des Was-
serstoffs einige Mal geringer als die Temperaturen bei adia-
batischer Temperaturverteilung fiir grofie Planeten. Die
Schmelztemperatur des Wassers — der Bedeutung nach zwei-
ten Komponente grofler Planeten — ist vermutlich kleiner
als die adiabatischen Temperaturen im groiten Teil des Ura-
nus und Neptuns. In Anbetracht dieser Argumente spricht
man vom gasformig-fliissigen Zustand des Inneren der ju-
piterdhnlichen Planeten mit Ausnahme moglicher Zentral-
gebiete. Die Vorstellung vom gasformig-fliissigen Zustand
der Riesenplaneten wurde vom Autor und von W. P. Tru-
bizyn in der UdSSR erarbeitet. Zu den gleichen Vorstellun-
gen beziiglich des Jupiters kam Hubbard in den USA.

6.5. Beobachtungsdaten A

Die bei der Berechnung des Modells benutzten Beobach-
tungsdaten sind in Tab. 6 zusammengestellt. Dort sind auch
einige zusitzliche Daten grofler Planeten aufgefiihrt.

Die Atmosphéren von Jupiter und Saturn befinden sich
im Zustand der differentiellen Rotation, d. h., die Rotations-
geschwindigkeiten der einzelnen Breitenzonen stimmen mit-
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einander nicht iiberein. Es ist deshalb relativ schwierig, den
richtigen Wert t der Periodendauer fiir eine Umdrehung
auszuwiahlen. Als Periodendauer der Eigenrotation des Ju-
piters als Planet wird der Zeitraum fiir eine einmalige Um-
drehung seiner Magnetosphire gewihlt, da sich die Quellen
seines starken Magnetfeldes im metallischen Mantel des Ju-
piters befinden, der um 0,2 Jupiterradien von der wolkenfér-
migen Schicht entfernt ist. Diese Periodendauer fallt praktisch
mit den Periodendauern der Rotation der Wolkenschicht in
polaren Gebieten und mittleren Breiten zusammen. .

Die differentielle Rotation der Saturnatmosphire ist bis
zu 10% stdrker. Der Mangel an Angaben {iber das magnetische
Eigenfeld des Saturns gestattet keine eindeutige Aussage iiber
die Periodendauer. In Analogie zum Jupiter nimmt man
als Periodendauer fiir die Saturnrotation den fiir mittlere
Breiten bestimmten Wert an.

Bei der Konstruktion adiabatischer Modelle fiir Riesen-
planeten hat die Wahl der durch Adiabaten verbundenen
Werte des Grenzdrucks p; und der Grenztemperatur 7, grofle
Bedeutung. Aus Bequemlichkeitsgriinden wahlt man als
Grenzniveaufldche eine solche mit dem Druck von p,=1 bar.
Dann ist der Wert von T, iiber das Modell der Planetenat-
mosphire festgelegt. Bei py=1 bar liegt T, fiir den Jupiter
nach verschiedenen Abschiatzungen zwischen 130 und 230 K
und fiir den Saturn zwischen 90 und 150 K. Fiir Uranus und
Neptun ist die Ungenauigkeit der 7,-Bestimmung wesentlich
grofler. Fiir beide Planeten scheint ein Wert von T, zwischen
80 und 100 K verniinftig zu sein. Nach den obigen Abschat-
zungen fiir T, muff die p,,T;-Grenzfliche bei allen vier
Planeten unterhalb der Wolkenschicht liegen, da man fiir
die Wolkenschichten der Riesenplaneten eine tiefere Tempe-
ratur als T, bestimmt hat.

6.6. Die Verbreitung der Elemente;
kosmochemische Stofigruppen

Die erste moderne Abschidtzung der Verbreitung chemi-
scher Elemente im Kosmos spielte bei der Schaffung der
Wasserstoff-Konzeption fiir den Aufbau von Jupiter und
Saturn eine wichtige Rolle. Angaben iiber die Verbreitung
der Elemente und der vermuteten chemischen Zusammen-
setzung des kosmischen Urnebels werden in den nichsten
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Jahren eine noch grofiere Rolle beim Aufbau verfeinerter
Modelle fiir die Riesenplaneten spielen. Umgekehrt erhalt
man bei der Konstruktion solcher Modelle integrale Bezie-
hungen-zwischen den hiufigsten Elementen, die den Urnebel
und die Ursonne charakterisieren. Die amerikanischen Geo-
chemiker Suess und Urey (1956) und der Astrophysiker Aller
(1961) verséifentlichten nach dem zweiten Weltkrieg fun-
damentale Aufstellungen der Verbreitung chemischer Ele-
mente. Auch in letzter Zeit wurden dariiber einige Angaben
ver6ffentlicht. So lauten die Angaben des amerikanischen
Geochemikers Lewis (1972): H(2,8-10%, He(1,8- 10%),
0(16,6), C(10,0), N(2,4), Ne(2,1), Mg(0,85), Si(1,00), Fe(0,80),
S(0,46), Ar(0,15), Al(0,07), Ca(0,06), Na(0,043), Ni(0,05), ...
Die Zahlen in Klammern hinter den chemischen Symbolen
geben die Anzahl der Atome des jeweiligen Elementes pro
Siliziumatom an.

Wiren der Heliumanteil und das H/He-Verhiltnis fiir
die Sonne bekannt, so kénnte man beide Gréfien zur Berech-
nung von Modellen grofiler Planeten heranziehen. Leider ist
das H/He-Verhéltnis von 12 bis 20 noch immer ungeniigend
bekannt, obwohl die mittleren Massekonzentrationen X fiir
Wasserstoff und Y fiir Helium von der Mehrheit der Wissen-
schaftler iibereinstimmend mit X & 70 bis 80%, Y & 30 bis
20% angenommen werden.

Nach heutigen Vorstellungen iibersteigt die Temperatur
im Urnebel in der Entfernung der Riesenplaneten (nach Aus-
kiihlung des Nebels) vermutlich den Wert von 150 K nicht,
wahrend der Druck im Gebiet um Jupiter und Saturn 10-8
bis 107 atm und im Gebiet um Uranus und Neptun 1077
bis 10® atm betrug. Unter diesen Bedingungen bildet die
Mehrzahl der oben aufgefiihrten Elemente Hydride und Oxi-
de. Kompliziertere Verbindungen, wie z. B. Silikate, kann
man sich mit fiir die Rechnung hinreichender Genauigkeit
als eine bestimmte Kombination von Oxiden vorstellen, so
daB} eine Konkretisierung komplizierterer Verbindungen fiir
die Schaffung von Modellen unwesentlich ist.

Alle kosmochemischen Verbindungen konnen ihrer Fliich-
tigkeit nach in drei Gruppen eingeteilt werden. Zur ersten
Gruppe gehéren Wasserstoff (Hp), Helium (He) und Neon
(Ne). Das ist die sogenannte gasférmige Komponente (G-Kom-
ponente), die unter den Bedingungen bei der Bildung der
dufleren Planeten nicht in das Kondensat eingeht. Die zweite
Gruppe wird von Stoffen mittlerer Fliichtigkeit gebildet
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und E-Komponente (Eiskomponente) genannt. ihre wesent-
lichsten Bestandteile sind Methan (CH,), Ammoniak (NHjy)
und Wasser (H,0O). Nichtfliichtige Stoffe sind in der dritten
Gruppe vereinigt. Dazu gehdéren Oxide, Eisen und Nickel
wie SiOg, MgO, FeO, FeS, Fe, Ni. Die dritte Gruppe ‘wird
SK (schwere Komponente) genannt. Die Stoffe der SK- und
E-Komponente bilden den Bestand des Kondensats (den
Staubanteil) des Urnebels (Gas-Staub-Wolke) in dem betrach-
teten Raum (SKE-Komponente).

Wiren die Temperaturen im betrachteten Teil des Urne-
bels hoher als 150 K, so miifite auch eine andere Gruppenein-
teilung der Stoffe vorgenommen werden, bei der ein Teil der
in der Eiskomponente enthaltenen Stoffe in die Gaskompo-
nente {ibergehen wiirde. Dann entstiinden folgende Varianten:
E: E I (CHy+NH;3+H0), E II (NHz+H,0), E III (H,0).
Die entsprechenden Varianten der G-Komponente hitten das
Aussehen: G I (Hy+He+Ne), G II (G I+CH,), G 111 (G 11+ .
+ NH;). Die Variante der G-Komponente fiir den Fall, da
das Kondensat nur die SK-Komponente enthilt, hitte das
Aussehen: G IV (G III4+H,0). Innerhalb jeder Gruppe sind
dabei die kosmischen Proportionen zwischen den Stoffen
einzuhalten. :

6.7. Die Zustandsgleichung

Die Abhingigkeit des Druckes von Dichte und Tempera-
tur p = p(p, T) nennt man Zustandsgleichung. Gewdhnlich
schreibt man Zustandsgleichungen in Form einer Summe aus
Potentialdruck p(p, 0) (Nullisotherme) und aus durch War-
mebewegung hervorgerufenem thermischem Druck:

po, T) = po, 0) + =5 piy(p), (29)

worin R = 8,314 - 107 erg/grd mol = 8,314 J/K mol die Gas-
konstante, T die absolute Temperatur in Kelvin, p -die
mittlere relative Atommasse und y(p) der Griineisen-Para-
meter, der eine Funktion der-Dichte ist, bedeutet. Der Be-
griff des Griineisen-Parameters ist schwer zu erkidren, und
wir koénnen hier nicht ausfiihrlich darauf eingehen. Fiir uns
ist wichtig, daB der Anderungsbereich von y(p) sehr klein
ist. Unter gewohnlichen Bedingungen liegt y zwischen 1
und 3, bei extrem hohen Driicken von 108 bar ist y=2/3.
Im Inneren grofler Planeten betragen die Driicke meist 10°
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bis 10* bar, die Temperaturen liegen zwischen 10% und 10¢ K.
Schitzen wir unter diesen Bedingungen den Betrag des ther-
mischen Druckes mit py = 1 g/em?, y & 1, p =1 fiir metalli-
schen Wasserstoff und mit py,o = 3,56 g/em?, y=1, p==6
fiir Wasser ab, so erhalten wir

3RT 2,5 (10% bis 10%) bar fiir H,
pr="ov0) ~{ 17y §1oIs bis 10.,; bar fiir H.O.

Anhand der weiter angegebenen Abbildungen 14 bis 17,
in denen die Modelle des Jupiters, Saturns, Uranus und Nep-
tuns gezeigt sind, kann man sich leicht davon iiberzeugen,
daB unter den entsprechenden (p, T)-Bedingungen im Innern
der Planeten der Beitrag des thermischen Druckes zum Ge-
samtdruck nicht grofler als 10 bis 20 % ist. Deshalb wird das
Gesetz, nach dem das Material im Inneren der Planeten kom-
primiert wird, im wesentlichen durch den ersten Summanden
in (29), die Nullisotherme, bestimmt. Die Nullisothermen
aller wesentlichen kosmochemischen Elemente und Verbin-
dungen sind heute mit einer Genauigkeit von 5 % beziiglich
des Druckes bekannt. Zur Konstruktion von p(p, 0) benutzt
man die graphische Interpolationsmethode. Fiir Driicke unter
1 Mbar kann das Gesetz, nach dem sich dieser oder jener
Stoff komprimieren l4a8t, experimentell (auf statischem und
dynamischem Wege) ermittelt werden. Bei hohen Driicken
p> 100 Mbar kann man dieses Gesetz theoretisch erhalten.
Zur Bestimmung der Nullisotherme eines konkreten kosmo-
chemischen Stoffes im gesamten interessierenden Druckbe-
reich werden dann die fiir hohe Driicke berechneten Werte
an die experimentell bei niederen Driicken erhaltenen ange-
schlossen. Damit der Leser eine Vorstellung iiber die Funk-
tion p(p, 0) fiir verschiedene Stoffe bekommt, sind diese in
Tab. 7 aufgefiihrt. Die Zahlen in dieser Tabelle sind auf viele
Stellen genau angegeben, um die Genauigkeit der Bestim-
mung des Tempos des Dichtezuwachses nicht zu beeintrachti-
gen. Die erste Spalte enthélt Angaben iiber den metallischen
Wasserstoff, die zweite Spalte iiber den molekularen Wasser-
stoff. Der Ubergang des molekularen Wasserstoffes in metalli-
schen kann theoretisch nicht berechnet werden. Der Uber-
gangsdruck hangt nur schwach von der Temperatur ab und
wird auf 3 - 10 bar geschitzt. Beim Ubergang in der festen
Phase vergrofert sich die Dichte sprungartig um 10 %. Im ge-
schmolzenen Zustand (in der fliissigen Phase) geht der Uber-
gang allmahlich vonstatten. Tabelle 7 enthédlt Angaben {iber

94



Bunyo1ayBspueysnz aydsijaylodAy G

1£9'8¢ 19966 |009°3¢ | L6V°€3| 69L 83| gee €| 192°0€| 985 G| 1“1 [8TH LI [190'%1|820°3T( 6L°S[ 06| sOI-1
029°L1 |885°%1|966°CT| 869°6 | 6.6 | 2£8°6 |LL9°21|Q1L 01|09y [L09‘9 |go1‘G [9¥B‘% | €8°1| €6°1| 201°1
10° 11 2988 |296°L | 0L0‘G | 008‘S | Q16 [920°9 [631°G [06°T [921°c |€13‘G | €081 [¥69°0(098°0( ¢01-1
16L'8 |286‘9 |0¥z‘9 | 8z1‘v | o6c‘¥ | 118°¢ |96€°C |116°C |¥6°0 [L66°1 |883°I [Ll6'0 |0Be'0|Ll99°0[ OT-1
69¢°8 |8839 |l¥6‘S | ¥00‘% | 1623°F% | 809°€ |9L3‘Z [816°1 [29°0 |239°1 |€€6°0 |099°0 |0LI'0|GE9‘0| 011
L18'8 |¥53°9 |116°G [9686°C [F883‘¥ [889°C |1/8°T |€09°T [Ze‘0 |2Ss‘l |198°0 |¥¥S°0 [Z11°0(L19°0| <OI-1
118'8 |092‘9 |L06‘C | 886°¢ | L83'% | 98ge [1LL'T |90g°1 918‘T | €80 | IS0 [680°0| 850 I

ad ,:me,._ 03d 0’y .mmmmmm O3W Iy N aH O*H *HN HD *H H |[ieq)d

[40q] yomuq woa 31ey313upyqy ui woSunpuiquI) pun aquauid)g sayosunjoowsoy [guwo/3) sy a1a L 319901

95



Phasen bei hohen Driicken. Eine derartige oberhalb 22,5
kbar stabile Phase des Wassers ist das Eis VII. Fiir Eisen
ist eine solche Phase oberhalb 130 kbar stabil. Die Zustands-
gleichungen fiir FeS bei hohen Driicken sind hypothetischer
Natur, da fiir diese Phasen im Druckbereich » <1 Mbar zu-
verldssige experimentelle Werte fehlen. Im groflen und gan-
zen gibt Tab. 7 eine klare Vorstellung von den Dichten der
betrachteten Stoffe bei hohen Driicken.

Die Annahme der adiabatischen Temperaturdnderung im
Inneren der Riesenplaneten erlaubt die Bestimmung der
Adiabatengleichung der Form T,q = T(p), die die adiaba-
tische Temperatur mit der Dichte koppelt. Durch Einsetzen
von Taq = T(p) in (29) erhalten wir die Adiabatengleichung
Paa = p(p) mit den Verédnderlichen (p, p), die zur Berechnung
der Planetenmodelle herangezogen werden kann. Gegenwdr-
tig sind Zweischicht-Modelle der dufleren Planeten bekannt.
Die Mintel der Planeten bestehen im wesentlichen aus der
Wasserstoff-Helium-Komponente und der Kern aus dieser
oder jener Variante der SKE-Komponente. Bei Konvektion
im Planeten wird die chemische Zusammensetzung jeder
Schicht (Mantel und Kern) natiirlicherweise konstant sein,
da die Konvektion eine Vermischung bewirkt und die Ent-
stehung des geringsten Konzentrationsgradienten zum ,,Ver-
bot“ der Konvektion fiihren wiirde. Die Zustandsgleichungen
der Stoffgemische im Mantel und Kern kénnen fiir weitere
Rechnungen niherungsweise iiber die Additivitdt der Partial-
volumina gewonnen werden:

1 Xi
w5~ 2

worin X; der Masseanteil eines Stoffes ist, 2X1= 1. Der
1

Aufbau der Hiille jedes Planeten wird im wesentlichen durch

die Kompressibilitdt des Wasserstofies (vgl. Abb. 12) be-

stimmt, der Aufbau des Kerns durch die Nullisothermen

des SKE-Materials (vgl. Abb. 13).

6.8. Die Modelle des Jupiters und Saturns

Gegenwirtig existieren Zweischicht-Modelle des inneren
Aufbaus beider Planeten. Der Kern der Planeten besteht aus
dem SK-Kondensat und aus Eisarten. (Die Menge jedes Ele-
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Abb. 12. Die Zustandsgleichung des Wasserstoffs.
I bis 3 Adiabaten des Wasserstoffs mit
Grenztemperaturen (bei p;= 1 atm) von
T,=140 K (Kurve I), T1=250 K (Kurve
2), T1=90 K (Kurve 3); 4 Nullisotherme
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Abb. 13. Die Nullisothermen der schweren Kom-
ponente (SK) und der Gemische aus SK
und den verschiedenen Eis-Varianten
SKE I, SKE II und SKE III

mentes entspricht den Proportionen fiir die Sonne.) Es wur-
den bisher vier Varianten fiir die chemische Zusammenset-
zung des Kerns untersucht: SKE [ (SK+E I), SKE II, SKE
111 und SK. Die Hiillen der Modelle des ersten Typs beste-
hen nur aus einer Gaskomponente G I (oder G II, G III).
In ihnen haben die Massekonzentrationen von Wasserstoff,
Helium und anderen Gasen die Werte X, Y und Z;; X+Y+
+Z,=1. Bei Modellen des zweiten Typs geht aufler der gas-
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formigen Komponente auch Material des Kernes mit einer
Konzentration von Z, in die Zusammensetzung des Man-
tels mit ein; X + Y + Z; + Z, = 1. Der Wert von Z; im Ver-
héltnis zu X + Y wurde immer in fiir die Sonne typischen
Proportionen angenommen. Um den bekannten Parametern
der Planeten, Masse, Radius, Periodendauer einer Umdre-
hung und den Gravitationsmomenten J/, und J4, zu geniigen
(vgl. Tab. 6), wurde fiir die Modelle des ersten Typs das Ver-
haltnis Y/X (im Mantel) und fiir die des zweiten Typs das
Verhiltnis Z,/(X + Y + Z,) bei konstantem Y /X = 0,26 (ent-
sprechend der Sonne) bestimmt.

Das adiabatische Modell der Planeten hingt auch von
den Grenzwerten fiir den Druck p, und die Temperatur T,
in der Wolkenschicht ab. Fiir p; wurde immer p, =1 atm
angenommen, 7, wurde variiert. So ist fiir typische Modelle
des ersten Typs fiir beide Planeten (vgl. Abb. 14 und 15)
T,=140 K und X = 0,68 (im Mantel). In diesem Modell be-
steht der Kern beider Planeten aus SKE II. Tabelle 8 enthalt

Jupiter
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Abb. 14. Das Modell des Jupiters.
p Dichte, p Druck, T Temperatur, g
Schwerebeschleunigung, g relative Masse
in einer Kugel vom Radius B als Funk-
tion des relativen Radius B
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Abb. 15. Das Modell des Saturns.
Zeichenerkldrung siehe Abb. 14

Angaben iiber die chemische Zusammensetzung beider Mo-
delle. Die gesamte Massekonzentration des SKE-Materials
im Planeten ist mit Zske bezeichnet. Bei Modellen des ersten
Typs wird aus dem Kondensat zuerst der Kern gebildet,
anschliefend erfolgt der Einfang der Gase durch den so ent-

Tabelle 8. Die chemische Zusammensetzung von Jupiter und Saturn

Zusammenseizung Zusammensetzung
Typ der Hiillel) des ganzen Planeten AM
Planet | T1[K] M;‘g:lls M
X Y Z, X Y ZSKE
Jupiter| 140 I 0,6810,31| 0 0,66 | 0,30 | 0,04 2
II 0,71 10,18 0,10 | 0,69 | 0,181 0,12 8
250 I 0,51 | 0,47 | 0,01 | 0,51 | 0,47 | 0,01 0
11 0,60 | 0,16 | 0,23 | 0,60 | 0,16 | 0,23 17
Saturn | 140 I 0,680,310 0,50 0,23 0,26 19
11 0,7110,18] 0,10 | 0,53 ] 0,14 | 0,33 24
90 I 0,910 0 0,680 0,31 24

1)z, = 0,01 in allen Modellen
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standenen Kern. Das ist natiirlich ein duflerst idealisiertes
Schema, deshalb wird das wahre Modell des Planeten zwi-
schen den Modellen beider Typen liegen. Fiir den Saturn
ist das Modell des ersten Typs mit T; =90 K das Grenzmo-
dell, da in diesem Modell die Heliumkonzentration ¥ =0
ist. Dies ist vom kosmochemischen Standpunkt aus gese-
hen nicht méglich. Auch fiir den Jupiter ist Modell I mit
T, =250 K das Grenzmodell, da bei dieser Temperatur der
aus SKE-Material bestehende Kern verschwindet und bei
noch groflerem T, zur Erhaltung der Gesamtmasse eine phy-
sikalisch keinen Sinn ergebende Verdiinnung des Materials
im Zentrum in das Modell eingefiihrt werden miifite. Das
ist das einzige Jupitermodell, das eine dhnliche Zusammen-
setzung wie die Sonne besitzt. In allen anderen Modellen ist
die SKE-Komponente gegeniiber den mittleren Proportionen
fiir die Sonne angereichert. Ganz allgemein ergibt eine Un-
tersuchung der Jupiter- und Saturnmodelle, dafi beide Pla-
netenkerne aus SKE-Stoffen bestehen miissen. Der Mas-
seanteil des Jupiterkerns an der jeweiligen Gesamtmasse
betrdgt 3 bis 4 %, der des Saturns 26 bis 28% . Der in Tab. 8
aufgefiihrte Zggxg- Wert gestattet die Abschitzung der mi-
nimalen Masse des Urnebels in den Entstehungsgebieten
dieser Planeten. Die Masse des Materials in dieser Zone ist
im Verhiltnis zur Masse des Planeten Mz/M = Zsxg /Z%xk=,
worin Z%ggr (0,012 bis 0,018) der angenommene Anteil
der SKE-Komponente im Urnebel ist, der den Verhiltnissen
auf der Sonne entspricht. Dann ist die Masse des dieser Zone
verlorengegangenen Materials AM/M = Mz /M — 1. Diese Gro-
fle ist in der letzten Spalte von Tab. 8 fiir die verschiedenen
Modelle angegeben. Nach diesen Abschitzungen unterschei-
det sich die aus der Zone des Jupiters abgewanderte Gasmasse
fiir die verschiedenen untersuchten Modelle ziemlich stark.
Fiir den Jupiter ist (A M/M);, grob geschéitzt,5 bis 10. Fiir
den Saturn liegt diese Grofle zwischen 15 und 24 unter der
Annahme, daffi der Kern aus SKE I —SKE III besteht.
Das Vorhandensein von Konvektion in beiden Planeten,
d. h. der adiabatischen Bedingungen, gestattete die zuver-
lassige Berechnung der Temperaturverteilung in Jupiter und
Saturn (vgl. Abb. 14 und 15) unter der Voraussetzung kon-
stanter Entropie.)» Wie oben schon bemerkt, erfolgt die Um-

1) Die Entropie ist eine thermodynamische Grofle, die bei einem
adiabatischen Prozeff konstant bleibt, d.h., wenn kein Wérmeaustausch
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wandlung des molekularen Wasserstoffs in die metallische
Phase bei p ~ 3 Mbar. Im in Abb. 14 gezeigten Jupitermo-
dell entspricht dieser Wert dem relativen Radius By = r/R =
= 0,765 (R ist der mittlere Radius des Planeten). Der me-
tallische Mantel erstreckt sich im Jupiter bis zur Grenze
zum SKE-Kern bei Bx=0,15. Hier betrdgt der Druck 42,3
Mbar. Im Zentrum des Planeten ist p, =78 Mbar.

Beim Saturnmodell (Abb. 15) liegt der metallische Man-
tel im Bereich 0,465 = p= 0,267. Der Druck ist an der Gren-
ze zum SKE-Kern bei Bx = 0,267 relativ gering: px = 8,12
Mbar. Der Druck im Mittelpunkt des Saturns betrdgt p, = 48
Mbar. Die Temperaturen im Zentrum beider Planeten be-
tragen etwa 2,5 -10* K. Es ist moglich, daff in Wirklich-
keit die Stoffe, aus denen die SKE-Kerne des Jupiters und
Saturns bestehen, nach ihren Dichten differenziert vorliegen.
Doch sind die z. Z. bekannten Angaben fiir eine quantita-
tive Analyse dieser Frage viel zu unzureichend.

Der Jupiter besitzt ein starkes Magnetfeld. Die Pola-
ritdt dieses Feldes ist der des Magnetfeldes der Erde entge-
gengesetzt. Die Achse des magnetischen Dipols ist nach den
Angaben von ,Pioneer-10“ gegeniiber der Rotationsachse
um 15° geneigt. Es handelt sich hier um ein exzentrisches
Dipolfeld, da der Mittelpunkt des Dipols um 0,2 R von der
Drehachse entfernt und um 0,1 R nach Norden verschoben
ist. Das magnetische Moment des Jupiters betragt Mj=
=4.R®*=1,3-10%0 Gcem® = 1,3-102°Vsm. In Héhe der Wol-
kenschicht &dndert sich das Feld infolge der Exzentrizitat in
Abhingigkeit von Linge und Breite von 2,7 G bis 11,7 G
(1 Gaul = 10* Vs m%). Die Quellen des Magnetfeldes des
Jupiters liegen in seinem ausgedehnten metallischen
Mantel.

Wie oben bemerkt, ist der Warmestrom aus dem Innern
beider Planeten sehr grof und ungefahr zweimal so grofi wie
der Wert des Warmestroms, der von der Sonne die Planeten
erreicht. Diese anormale Erscheinung konnte noch nicht ein-
deutig geklart werden, obwohl die Energien der Gravitations-
differentiation und Kompression bei seiner Auskiihlung fiir
eine Erkldrung ausreichen wiirden.

mit den verschiedensten Elementen der Umgebung vonstatten geht.
Sie hat keine solch anschauliche Bedeutung wie Temperatur oder
Druck, ist jedoch keine minder wichtige thermodynamische Verdnder-
liche.
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6.9. Die Modelle des Uranus und Neptuns

Die adiabatischen Zweischicht-Modelle beider Planeten
sind in Abb. 16 und 17 dargestellt. Das Y/X-Verhiltnis des
Wasserstoff-Helium-Mantels (aus G I) ist entsprechend der
Sonnen-Proportionen gewahlt (Y/X =0,26). Fiir den Kern
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Abb. 16. Das Modell des Uranus.
Zeichenerkldrung siehe Abb. 14
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Abb. 17. Das Modell des Neptuns.
Zeichenerkldrung siehe Abb. 14
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wird eine SKE I-Zusammensetzung (CH4 + NH; + H,0 + SK)
vorausgesetzt, da die Anfangstemperaturen im Bildungs-
gebiet von Uranus und Neptun tief sind.

Die Uranus- und Neptunmodelle gehéren zu den Modellen
des Typs II, da diinner Wasserstoff-Helium-Mantel eine 10-
% ige Beimengung der SKE I-Komponente enthélt. Die Grund-
parameter der Modelle sind folgende: Die relativen Radien
und Massen der SKE I-Kerne betragen 0,78 bzw. 0,94 fiir
den Uranus und 0,85 bzw. 0,97 fiir den Neptun. Die Driicke
an der Grenze der Kerne betragen p, = 117 kbar fiir den Ura-
nus und px = 74,6 kbar fiir den Neptun, die Driicke in den
Mittelpunkten des Uranus p, = 5,83 Mbar und des Neptuns
po= 7,4 Mbar. Die Temperaturen erreichen im Mittelpunkt
des Uranus 11 000 K und im Mittelpunkt des Neptuns 12 000
K (bei einer Grenztemperatur von T, = 100 K).

Beide Planeten haben ahnliche chemische Zusammen-
setzungen: H,O — 0,39 bis 0,4; CH; — 0,22 bis 0,23; NH; —
0,08; SK — 0,24 bis 0,25; H, 4+ He—0,03 bis 0,06 (auf die
Masse bezogen). Die Werte der J,-Momente der Modelle be-
tragen fiir den Uranus 0,01 und fiir den Neptun 0,004; sie
kommen den beobachteten Werten sehr nahe (s. Tab. 6).
Es existieren noch viel zu wenig Angaben iiber Uranus und
Neptun; deshalb tragen beide Modelle vorldufigen Charakter.
Insbesondere ist es aus physikalischen Vorstellungen heraus
klar, dal die Kerne der Planeten der Dichte nach differen=-
ziert sein miissen.



7. Der Planet Pluto — ein fritherer Mond
des Neptuns?

Der Pluto ist der am weitesten entfernte Planet des Son-
nensystems. Seine mittlere Entfernung von der Sonne betragt
39,5 AE. Die Exzentrizitit der Bahn ist grof}, ihre Neigung
gegen die Ebene der Ekliptik betrdgt 18°. Von Pluto exi-
stieren nur sehr unsichere Angaben. Seine Masse betrigt
schitzungsweise 0,11 Erdmassen, sein Radius ist nur halb
so grof} wie der der Erde. Daraus erhdlt man eine mittlere
Dichte von 4,9 g/cm3. Seine Periodendauer der Eigendre-
hung betrédgt 6,4 Tage und ist fiir einen so weit von der Sonne
entfernten Planeten sehr grof. Seine Rotation kann seit sei-
ner Existenz auf keine Weise durch Gezeiten-Reibungs-
prozesse verlangsamt worden sein. Der Pluto ist eine Aus-
nahmeerscheinung unter den Planeten, sowohl beziiglich
seiner Bahncharakteristika als auch seiner stofflichen Eigen-
schaften. Tatsdchlich liegt seine — wenn auch nur sehr unsi-
cher bekannte — mittlere Dichte in der Nahe der Dichten
der inneren Planeten, obwohl sich der Planet in der Né&he
der Riesenplaneten befindet. Es ist natiirlich verfritht, Mo-
delle des inneren Aufbaus des Plutos zu konstruieren.

Die 1936 von dem englischen Theoretiker Lyt¢{lefon auf-
gestellte Hypothese, daff der Pluto ein Mond des Neptuns
war, stief§ in wissenschaftlichen Kreisen auf grofies Interes-
se. Nach dieser Hypothese haben Pluto und der grofie Nep-
tunmond Triton den Neptun synchron umkreist, d. h, ihre
Rotationszeit stimmte mit der Umlaufzeit um den Planeten
iiberein. Heute befinden sich fast alle Monde des Sonnen-
systems im Zustand synchroner Rotation (z. B. auch der
Mond der Erde). Die synchrone Drehung der Monde ent-
stand in der Frilhepoche des Planetensystems. Sie wurde
infolge der Bremsung der Rotation der Monde durch Gezei-
ten auf ihren zugehorigen Planeten hervorgerufen. So hat
der Pluto seine Umlaufzeit von 6,4 Tagen beim Umkreisen
des Neptuns auf seiner synchronen Bahn erhalten. Er verlief§
den Planeten nach Annéherung an den Triton (,Zusammen-
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stofi“). Wenn das so war, dann miissen Periodendauer der
Eigendrehung des Plutos und die Bahn-Umlaufzeit des Tri-
tons anndhernd gleich sein. Letztere betrdgt 5,9 Tage. Wie
wir sehen, ist die Ubereinstimmung beider Periodendauern
gut. Infolge des Zusammenstofles wurde der Pluto auf seine
stark exzentrische und geneigte Bahn geschleudert. Doch
erlitt auch die Bahn des Tritons eine wesentliche Anderung.
Aus der Aquatorialbahn wurde eine stark geneigte und um-
gekehrte Bahn. Lyttlefons Hypothese setzt voraus, daff die
physikalischen Eigenschaften des Plutos und Tritons einan-
der dhnlich sind, da beide in der Nahe ein und derselben
Planeten entstanden. Dieser Umstand kann nur mittels kos-
mischer Untersuchungen bestédtigt werden, wenn detail-
lierte Angaben i{iber den Planeten vorliegen. Zur Zeit bleibt
dies eine interessante Hypothese.



8. Der innere Aufbau des Mondes

Wir sprachen bereits oben davon, daf das homogene Mo-
dell fiir den Mond eine gute Niherung ist. Die Druckvertei-
lung im Inneren des Mondes wird deshalb durch Formel (16)
beschrieben. Gegenwirtig sind erste Untersuchungen des
Mondes mit geophysikalischen Methoden abgeschlossen wor-
den. Es soll im folgenden ein kurzer Uberblick iiber die Er-
gebnisse dieser Arbeiten gegeben werden.

8.1. Seismische Angaben

Die ersten seismischen Experimente sind auf dem Mond
1969 ausgefiihrt worden. Gegenwirtig ist auf dem Mond ein
Netz von vier gleichartigen automatischen seismischen Sta-
tionen in Betrieb. Diese Stationen werden ungefdhr noch
fiinf Jahre arbeiten. Sie sind mit Kernenergiequellen aus-
geriistet. Die seismischen Stationen auf dem Mond registrie-
ren natiirliche Ereignisse: Mondbeben und Meteoritenein-
schldge. Das sind passive seismische Experimente.

Auf dem Mond wurden aber auch zwei Arten aktiver seis-
mischer Experimente ausgefithrt. Bei aktiven Experimen-
ten der ersten Art werden seismische Wellen durch den Aui-
prall verbrauchter Stufen des Apollo-Raumschiffs erregt.
Nach entsprechendem Kommando von der Erde aus wurde
die dritte Stufe der Rakete iiber einem vorgegebenen Punkt
der Mondoberflache abgeworfen. Thre Masse betrug 14 t, ihre
Aufschlaggeschwindigkeit auf der Mondoberfliche 2,5 km/s,
ihre kinetische Energie 5. 107 erg=5-.101° J und ihre
seismische Energie 5-10'* erg. Ein derartiger seismischer
Eifekt ist mit der Explosion einer Ladung von 10 t TNT
(Trotyl = 2,4,6-Trinitrotoluol) zu vergleichen (man sagt:
das TNT-Aquivalent des Aufschlags ist 10 t). Auch die Mond-
fadhre, mit der die Astronauten vom Mond gestartet sind,
wurde nach Kopplung mit der Kommandokapsel von der
Mondumlaufbahn aus auf den Mond geschossen. Thre Masse
betrug 2,4 t, ihre Aufschlaggeschwindigkeit 1,7 km/s, ihre
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kinetische Energie beim Aufprall 3.10% erg=23.10°J,
die entstandene seismische Energie (1,5 bis 3) - 10 erg =
= 1500 — 3000 J, ihr TNT-Aquivalent 800 kg. Ein solches
Experiment kann als kosmische Variante der seismischen
Tiefenerkundung angesehen werden. Auf der Erde wird die
seismische Tiefenerkundung hiufig zu detaillierteren Unter-
suchungen der Erdkruste mittels Explosionen grofier La-
dungen angewandt.

Die zweite Variante aktiver Experimente auf dem Mond
ist den seismischen Untersuchungen auf der Erde #hnlich.
Die Kosmonauten bauten auf einem seismischen Profil einer
Lange von einigen hundert Metern cinige Geophone auf,
die ungefahr zehn kiinstliche Explosionen mit Ladungen von
100 g bis 2,7 kg aus Entfernungen von 100 m bis 2,7 km re-
gistrierten. Diese aktiven Experimente gestatteten die Aui-
klarung der Struktur der dufleren Mondschichten in den Lan-
degebieten von ,,Apollo-14%“ (A-14), A-15, A-16 und A-17.

In Abb. 18 ist das Geschwindigkeitsprofil der dufleren
Mondschichten im Kontinentalgebiet bei Littrow (an der
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Abb. 18. vp Geschwindigkeitsprofil der dufleren
Mondschichten, H Tiefe

siidostlichen Grenze des Mare Serenitatis) dargestellt. Die-
ses Profil wurde von einer Gruppe. amerikanischer Seismolo-
gen unter Leitung von R. Kovach erarbeitet. Die Mondober-
flache ist von kleinen untereinander nur schwach verbun-
denen Bruchstiicken, Mondregolit genannt, bedeckt. Die
Stirke der Regolitdecke schwankt zwischen Werten von
weniger als 10 m bis etwas mehr als 10 m. Die Geschwindig-
keiten der seismischen Wellen betragen im Regolit vp =~ 104
m/s und vs ~ 62 m/s. Die Stédrke der zweiten Schicht schwankt
stark und liegt zwischen zehn und hundert Meter; fiir sie
ist vp ~ 250 bis 300 m/s. Diese Schicht besteht aus gesprun-
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genem Basaltmaterial mit Einschliissen, in denen die Ge-
schwindigkeiten niedrig sind. Eine scharfe Grenze liegt bei
248 m Tiefe, wo vp auf 1,2 km/s anwichst. Die darunterlie-
gende Schicht von 1 km Stédrke besteht vermutlich auch aus
Basaltmaterial, aber etwas mehr verfestigtem. Weiter unten
liegt eine Schicht mit vp =4,0 km/s. Sie besteht vermutlich
aus Gabbro und Anorthesit. Die oberen Schichten des Mon-
des bestehen im allgemeinen aus Basalten. In Mondbasalten
wie auch in denen der Erde sind Pyroxene, Plagioklase, Oli-
vine und Ilmenit (FeTiOg), der den Basalten der Mondmare
die dunkle Farbe verleiht, vorherrschend. Die chemischen
Formeln und physikalischen Parameter der Olivine und Py-
roxene sind in Tab. 1, S. 55 enthalten. Die Mondplagioklase
bestehen im wesentlichen aus einer Mischung von Albit
NaAlSigOg (Ab) und Anorthit CaAl,Si;Og (An). Der Anor-
thit-Gehalt betrdgt in den Mondplagioklasen etwa Ang, bis
An100v im Mittel Anoo.

Das helle, die Mondkontinente bildende Gestein Anor-
thosit besteht im wesentlichen aus anorthitdhnlichem Pla-
gioklas mit geringen Olivin- und Pyroxen-Beimengungen.
Das die Kontinente bildende Anorthositgestein unterscheidet
sich stark von die Mare bedeckenden Mondbasalten. So ist
die Dichte der Anorthosite mit 2,9 g/cm® wesentlich gerin-
ger als die der Mare-Basalte mit 3,3 g/cm3. Aus in oberfla-
chennahen Schichten erstarrter Magma gebildetes Gestein
nennt man Gabbro. Gabbro hat basaltihnliche Zusammen-
setzung, ist jedoch grobkérniger. Wir haben oben gesagt,
dal die Oberflachenschicht mit vp = 4,0 km/s Gabbro-Anor-
thosit-Struktur aufweist, d. h. aus einer Gesteinsmischung
aus Gabbro und Anorthosit besteht. Es ist charakteristisch
flir das Mondgestein, daf es, verglichen mit dem Erdgestein,
drmer an leichtfliichtigen Elementen (Rb, K, TI) und dafiir
reicher an ,schwer schmelzbaren“ Elementen (Ba, Zr, Hf,
seltene Elemente, Th, U) ist. Es bestehen weitere wichtige
Unterschiede zwischen dem Mondgestein und dem Gestein
von Erde und Meteoriten. Bis heute konnten einige Basalt-
Magmaarten entdeckt werden, die sich in den verschiedenen
Etappen der frithen Mondentwicklung entwickelt haben.

In Abb. 19 ist das Geschwindigkeitsprofil der Mondkruste
und seines oberen Mantels im Gebiet Fra-Mauro im Oceanum
Procellarum, dem Standort der seismischen Stationen A-12
und A-14, dargestellt. Dieses Profil wurde von einer Seis-
mologengruppe unter Leitung von N. Tokséz mit der Methode

108



o 7
wl 2
\60—
§ ol A4
x A
o\
I

Abb. 19. Untersuchungsergebnisse  iiber die op

Geschwindigkeitsstruktur der Kruste und
des oberen Mantels im siiddstlichen Teil
des Oceanum Procellarum und der Ver-
gleich mit im Labor erhaltenen Mefiwer-
ten.

1 Mondmare-Basalte, 2 Mond-Gabbro und
-Anorthosit, 3 Erdpyroxene, 4 Olivine,
5 Granate

der seismischen Tiefenerkundung aufgestellt. Folgende Ein-
zelheiten sind fiir das Profil charakteristisch: 1. das schnelle
Anwachsen der Geschwindigkeit vp von 0,1 km/s an der Ober-
fliche auf 5 km/s in 10 km Tiefe; 2. das starke Anwachsen
der Geschwindigkeit in einer Tiefe von 20 km (Trennfldche
in der Mondkruste); 3. der fast konstante Wert vp ~ 7 km/s
im Tiefenbereich von 20 km bis 60 km; 4. das sprunghafte
Anwachsen der Geschwindigkeit im Grenzbereich der Mond-
kruste (60 km Tiefe); 5. im Gebiet unter der Mondkruste,
dem Mondmantel, ist die Geschwindigkeit unzureichend und
nicht sicher bestimmt. Der ,,Zahn“ von 9 km/s im Geschwin-
digkeitsprofil wird schon seit einigen Jahren in Frage ge-
stellt. Sollte eine Schicht hoher Geschwindigkeiten seismi-
scher Wellen mit vp = 9 km/s existieren, dann kénnte diese
eine lokale Besonderheit des Fra-Mauro-Gebietes sein. Ihre
Dicke diirfte 40 km nicht iibersteigen. Die Interpretation
des Geschwindigkeitsprofils ist in der Bildunterschrift zu
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Abb. 19 gegeben, in der das nach Laborangaben erhaltene
Gebiet fiir die Geschwindigkeiten vp der Longitudinalwellen
schraffiert dargestellt ist. Das schnelle Anwachsen der Ge-
schwindigkeiten in den &ufleren Schichten wird durch den
Ubergang des Stoffes vom nicht verfestigten in einen ver-
festigten Zustand infolge des Eigengewichts und des Tem-
peraturanstiegs im Mondinnern verursacht. Abb. 20 zeigt
das Arbeits-Geschwindigkeitsmodell iiir den gesamten Mond,
aufgestellt nach passiven und aktiven seismischen Experi-
menten von einer Seismologengruppe unter Leitung von
G. Latham. Abb. 20 kann folgendermaflen interpretiert wer-
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Abb. 20. Vorldufiges Geschwindigkeitsprofil des
Mondes fiir vp und og

den: Die Dicke der Kruste wird fiir den gesamten Mond mit
60 km angenommen. Dies stiitzt sich auf die einzigen, doch
verhéltnismaflig detaillierten Angaben aus dem Gebiet Fra-
Mauro. Man kann annehmen, dafl die starke Kruste eine Ei-
genschaft des Mondes ist. Darauf weist auch der grofle Wert
des Wirmestroms aus dem Mondinneren bei verhiltnis-
mafig geringen Temperaturen der dufleren Schichten hin.
Folglich miissen sich die radioaktiven Quellen in der Nahe
der Oberfldche befinden, was eine allgemeine Differenzie-
rung des Mondinneren erfordert.

Man hat heute festgestellt, da§ der Schwerpunkt des Mon-
des um 2 km auflerhalb des geometrischen Mondmittelpunk-
tes in Richtung seiner sichtbaren Halbkugel verschoben ist.

110



Eine solche Verschiebung des Schwerpunktes kann durch
eine bedeutend dickere Mondkruste auf der unsichtbaren
Seite erklart werden. Es ist nicht ausgeschlossen, daf} dort
die Dicke der Mondkruste mehr als hundert Kilometer be-
tragt. Wahrscheinlich hat die Mondkruste einen einschich-
tigen Aufbau — oben Anorthosit, unten mehr Gabbro.
Die Wissenschaftler nehmen an, daff sich die Mondkruste
in horizontaler Richtung stark dndern kann, anders aus-
gedriickt, horizontal inhomogen sein kann.

Unter der Kruste liegt der obere Mantel des Mondes
mit einer Dicke von 250 km. Die Geschwindigkeit vp nimmt
von 8,1 km/s auf 7,8 km/s ab. Die Geschwindigkeitsvertei-
lung vp(!) ist nicht so genau bekannt (/ ist die Tiefe). Wie aus
Abb. 20 zu ersehen ist, nimmt auch vg mit der Tiefe ab, be-
ginnend mit 4,7 km/s. Die Frage nach der mineralogischen
Zusammensetzung ist schwierig. Wahrscheinlich sind es
Pyroxene und Olivine.

Der mittlere Mantel liegt im Tiefenbereich von 300
bis 800 km. Er wird durch einen kleinen Sprung von vp und
vs vom oberen Mantel getrennt. Die Zusammensetzung des
mittleren Mantels ist noch weniger bekannt. Im Gegensatz
zum oberen Mantel kann sich das Material des mittleren
Mantels in den Anfangsepochen der Mondentwicklung nur
teilweise differenziert haben. Sein Zustand ist dhnlich dem
des Urmaterials, aus dem der Mond gebildet wurde.

Die Kruste sowie der obere und der mittlere Mantel des
Mondes bilden seine feste Lithosphire, die merklichen Span-
nungen infolge des Ungleichgewichtszustandes des Mondes
ausgesetzt ist. Die Giite Q der Mondlithosphire liegt bei
einigen tausend. Ein solch grofier Q-Wert kommt dadurch
zustande, daf} im Material des Mondinneren praktisch keine
fliichtigen Stofie (H,O, CO, u. a.) enthalten sind. Diese hat
es noch vor der Bildung des Mondes verloren; folglich ist
das Material der Mondlithosphidre nicht ,,verunreinigt“, und
die Temperaturen der dufleren Hiillen des Mondes sind be-
trachtlich tiefer als die Schmelztemperaturen.

Der untere Mantel des Mondes liegt in einer Tiefe von
rund 1000 km. Er zeichnet sich durch starke Absorption seis-
mischer Wellen aus; Q ist bedeutend kleiner als 500. Des-
halb nennt man diese Zone Mond-Asthenosphére. Offensicht-
lich kommt die Temperatur in dieser Zone der Schmelz-
temperatur nahe (= 1500 °C), und das Material befindet
sich im teilweise geschmolzenen Zustand. Entsprechend der
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Geschwindigkeitsverteilung in Abb. 20 besitzt der Mond
vermutlich einen kleinen Kern mit einem Radius von eini-
gen hundert Kilometern. Der Kern befindet sich im ge-
schmolzenen oder im halbgeschmolzenen Zustand, da Trans-
versalwellen durch ihn nicht hindurchgehen und er aus
einer Fe—FeS-Losung besteht.

Der gegenwirtige Zustand des Mondinneren ist durch
sehr geringe seismische Aktivitdt gekennzeichnet. Der Ge-
samtumsatz seismischer Energie betrdgt pro Jahr 101 bis
10 erg, das sind 10 bis 12 Groéfienordnungen weniger als
auf der Erde. Alle Mondbeben sind duflerst schwach, und ihre
Entstehungszonen liegen in Tiefen von 700 bis 1000 km, d. h.
in der Grenzzone zwischen Lithosphire und Asthenosphiére,
wo sich nach Berechnungen die durch den Ungleichgewichts-
zustand des Mondes verursachten Spannungen konzentrieren.
Eine interessante Besonderheit der Mondseismik ist ihre
Periodizitdt, die mit den Mondgezeiten gleiche Perioden-
dauern aufweist (13,6 Tage; 27,2 Tage; 27,5 Tage und 206
Tage). Deshalb kommen die Mondgezeiten entweder als
Startmechanismen fiir die Mondbeben oder als ihre Energie-
quelle in Frage.

8.2. Figur und Gravitationsfeld

Die geometrische Figur des Mondes ist einer Kugel vom
Radius R=1738 km &dhnlich. Die mittlere Dichte des Mon-
des betrigt p = (3,344 +0,004) g/cm3. Das Hohenprofil der
uns zugewandten Halbkugel liegt innerhalb der gemittelten
Kugel, da sich die meisten der tiefer als die Kontinente ge-
legenen Mondmeere auf ihr befinden. Das Hohenprofil der
uns abgewandten Seite liegt entsprechend auflerhalb der
gemittelten Kugel (ist also positiv). Wie oben schon gesagt,
ist der Schwerpunkt des Mondes um ungefdhr 2 km der Erde
niher als sein geometrischer Mittelpunkt. Das Gravitations-
feld des Mondes wurde bis heute ausfithrlich mit Mondsa-
telliten untersucht. Fiir Formel (11) des Gravitationspoten-
tials sind die Koeffizienten mit n < 13 bestimmt. Dies ge-
stattet es, die Frage nach der Abweichung der Figur des Mon-
des von der des hydrostatischen Gleichgewichts zu unter-
suchen.

Wire der Mond geniigend warm und plastisch, damit
seine Figur die Gleichgewichtsform annehmen konnte, dann
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entspriche seiner gegenwirtigen Winkelgeschwindigkeit ein
Aquatorradius von a= R + Aa, Aa=2,5 m; sein Polradius
b wire etwas kleiner als der mittlere Radius: b = R + Ab,
Ab= —10 m. Im Gravitationsfeld der Erde hat die Gleichge-
wichtsfigur des Mondes drei voneinander verschiedene Haupt-
achsen. Der Koordinatenursprung befindet sich im Schwer-
punkt des Mondes, die x-Achse liegt in der Aquatorialebene
und zeigt zur Erde, die y-Achse in Richtung der Bahnbewe-
gung des Mondes und die z-Achse in Richtung der Drehachse.
Dann ist a; =R + Aa., Aa,=39m; ay=R+ Aay, Aa, =
=—11m; a,=R+ Aa,, Aa,=—28 m.

Benutzt man nun die das &duflere Gravitationsfeld des
Mondes (11) bestimmenden realen Werte der Gravitations-
momente des Mondes, dann erhalten wir folgende Werte fiir
die Achsen der dynamischen Figur des Mondes: a; = R + Aay,
Aa, ~ 510 m (der Beitrag der Harmonischen mit n>2
betrdgt hierbe iungefihr 20%); a, = R+ Aay, Aa, =490 m
(der Beitrag der Harmonischen mit n>2 ist hier mehr als
doppelt so grof} wie der Beitrag der Harmonischen mit n = 2).
Die Polachse a, ist um Aa, = — 520 m kleiner als der mittlere
Radius (wobei der Beitrag der Harmonischen mit n>2~70%
betrdgt). Diese Resultate fithren zu wichtigen SchluBfolge-
rungen. Auf den Seiten 26—27 war der Begriff der Hohen
des Geoids fiir die Erde eingefithrt worden, die rund 70 m
betrugen und die Abweichung der dynamischen Figur der
Erde vom Normal-Rotationsellipsoid und des Gravitations-
feldes der Erde vom Normalfeld charakterisierten. Als
Normalfigur fiir den Mond kann man eine Kugel vom mitt-
leren Radius R annehmen, da die Abweichung der Gleich-
gewichtsfigur des Mondes von der Kugelform gering ist und
nur einige Dutzend Meter betrigt. Die dynamische, durch die
Niveauflache seines dufieren Gravitationspotentials bestimm-
te Figur des Mondes nennt man Selenoid. Die Hohen des
Selenoids betragen, wie wir oben sahen, ungefahr 500 m; das
ist eine Gréflenordnung grofier als auf der Erde. Folglich ist
die Abweichung des Mondes vom hydrostatischen Gleich-
gewicht um eine GroBenordnung grofier als auf der Erde.

Die mechanische Spannung im Korper eines Planeten
ist dem Produkt der Schwerebeschleunigung mit der Hoéhe
des Geoids (oder Selenoids) proportional. Da die Schwere-
beschleunigung auf dem Mond sechsmal kleiner als auf der
Erde ist, sind die mechanischen Spannungen im Mond, un-
geachtet seiner verhiltnisméfliig grofien Abweichung vom
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Gleichgewichtszustand, ungefihr genausogrof§ wie auf der
Erde.

Das Vorhandensein eines ,aufgeweichten“ Zentralge-
biets im Mond mit einem Radius von r, =700 km fiihrt zu
einer gewissen Konzentration tangentialer Spannungen in
der Nihe der Lithosphérensohle des Mondes, wo sie unge-
fahr 40 bar betragen.

Wire die Figur des Mondes keine Gleichgewichtsfigur,
die mit Kugelfunktionen zweiter Ordnung beschrieben werden
kann, dann beobachteten wir z. Z. die alte erstarrte Gleich-
gewichtsfigur des Mondes, die er in den Anfangsperioden
seiner Entwicklungsgeschichte hatte. Damals war seine Bahn
der Erde bedeutend naher, seine Umlaufgeschwindigkeit um
die Erde entsprechend grofier. (Der Mond mufite infolge der
Gezeitenreibung bald nach seiner Entstehung in der Umge-
bung der Erde in den Zustand der gebundenen Rotation {iber-
gehen.)

Die dufleren Schichten des Mondes miissen geniigend fest
und kalt sein, da Harmonische mit n>2 einen merkbaren
Beitrag zur Abweichung der Figur des Mondes von ihrer
Gleichgewichtsform liefern und dieser Nichtgleichgewichts-
zustand tiber 3,5 . 10° Jahre Mondgeschichte erhalten blieb.
AuBlerdem kann angenommen werden, dafi die Bombardie-
rung der Mondoberfliche mit grofien Koérpern wahrend der
Zeit der Bildung der Mare vor (4,0 bis 3,8) - 10° Jahren einen
betrachtlichen Beitrag zu diesem Nichtgleichgewichtszu-
stand lieferte.

Im Jahre 1968 entdeckten Mueller und Sjogren nach Ana-
lyse des Gravitationsieldes des Mondes grofie positive Ano-
malien und fiihrten den Begriff der Mascons als Quellen die-
ser Anomalien ein. Die Mascons wurden auf der sichtbaren
Seite des Mondes beobachtet. Dabei waren die grofiten von
ihnen in der Nahe der wichtigsten kreisiormigen Mare ge-
legen (Mare Imbrium, Mare Serenitatis, Mare Crisium, Mare
Orientale, Mare Nectaris, Mare Humorum). Die jetzigen
Beobachtungsmethoden gestatten noch keinen Nachweis von
Mascons auf der Riickseite des Mondes. Doch fiihrt die Tat-
sache, daf} es auf der Riickseite des Mondes keine grofien kreis-
formigen Mare gibt, zu der Vermutung, dafl dort keine gro-
feren Mascons vorhanden sind. Auf der Erde werden posi-
tive gravitative Anomalien auf Kontinenten und in gebir-
gigen Gebieten beobachtet, negative in tiefen Ozeansenken.

Es ist auch die Besonderheit der Mondmascons, daf} sie
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mit Senken der Mondoberflache verbunden sind. Wie Unter-
suchungen zeigen, werden die in den dufleren Mondschichten
gelegenen anormalen Massen, die Mascons hervorrufen, durch
das Scheibenmodell gut beschrieben. Dem gréfiten Mascon
entspricht eine anormale Masse von 20 . 10-®* Mondmassen,
das sind 10?! g. Stellt man sich vor, daf sich die anormalen Mas-
sen in der Nahe der Mondoberfldche befinden, dann wire die
spezifische Masse pro Einheitsflache fiir die kreisférmigen
Mare die gleiche und betrdge 800 bis 900 kg/cm?. Eine der-
artige Grofle wire einer zusdtzlichen Basaltschicht von 3 km
Dicke mit einer Dichte von 3,0 g/cm® &dquivalent. Bestiin-
den Mascons aus an der Mondoberfldche gelegenen Mondmare-
Basalten (p ~ 3,3 g/cm?®) in der Anorthosit-Kruste (p ~ 2,9
g/cm?®, d. h. die Dichtediiferenz Ap = 0,4 g/cm?), dann betriige
die Dichte der Basaltschicht 20 km. Die Mascons liegen in
topographischen Senken, die von firiiben geologischen Bil-
dungsprozessen herrithren. Da die kreisiérmigen Mare gene-
tisch mit dem Aufprall grofier Korper auf die Mondoberfla-
che in Verbindung zu bringen sind, spielen diese Ereignisse
bei der Herausbildung der Mascons eine wesentliche Rolle.
Der Aufprall dieser Korper und die Auffiillung der kreis-
formigen Mare sind zeitlich stark getrennt. Die Variante,
daf die Mascons unmittelbar vom auftreffenden Korper ge-
bildet werden, ist gegenwirtig wenig gerechtfertigt. Des-
halb ist die Entstehung der Mascons mit dem Flieflen des
Materials im Mondinneren verbunden und erfordert wahr-
scheinlich aufler der Abhidngigkeit vom konkreten Mechanis-
mus der Mascon-Entstehung folgende Ereigniskette:

In der Frithetappe seiner Entwicklung sonderte der Mond
seine Kruste mit geringerer Dichte als die seines darunter-
liegenden Mantels ab. Wahrscheinlich waren damals die
auBeren Mondschichten ausreichend warm, besaflen hohe
Plastizitdt und befanden sich nahe dem Zustand des hydro-
statischen Gleichgewichts. Der Aufprall grofier Korper auf
die Mondoberflache hatte die Entstehung grofier Krater am
Ort der spéteren kreisformigen Mare zur Folge, die sich dann
isostatisch ausglichen. Anschliefend begann auf dem Mond
eine verhiltnismiBig ruhige Periode, in deren Verlauf sich
infolge der Abkiihlung der dufleren Schichten die Lithosphé-
re bildete. Wahrscheinlich nahm der Mond in dieser Epoche
seine endgiiltige Form an. In dieser Epoche gewannen die
duBeren Mondschichten eine zur Erhaltung der Nichtgleich-
gewichtsform und der Mascons ausreichende Festigkeit.
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Die Ausfiillung der kreisférmigen Mare mit Basaltlava fiihr-
te dann zur endgiiltigen Herausbildung der Mascons.

Die Mascons sind ebenso im Nichtgleichgewichtszustand .
wie die Figur des Mondes, nur in einem anderen rdumlichen
Mafistab. Das Vorhandensein der Mascons fiihrt zur Abwei-
chung des Mondinneren vom Zustand des hydrostatischen
Gleichgewichts und hat die Entstehung tarigentialer Span-
nungen der Gréfienordnung von 50 bis 100 bar in den dufieren
Mondschichten mit einer Dicke von einigen hundert Kilo-
metern zur Folge.

Es existieren einige Hypothesen, die die Bildung der
Mascons durch flielendes Umverteilen des Materials im Mond-
korper erkldren. Diese mit ortlicher Masseumverteilung ver-
bundenen Hypothesen fordern ein Massedefizit und dem-
nach eine negative Gravitationsanomalie in der Néahe eini-
ger Mascons. Tatsdchlich beobachtet man eine Umsidumung
der Mascons mit negativen Anomalien. Dariiber laufen wei-
tere Untersuchungen.

Die Entdeckung der Mondmascons ist eine der wichtigen
unerwarteten Entdeckungen im Kosmos.

8.3. Der Magnetismus des Mondes

Der Magnetismus auf dem Mond wurde von sowjetischen
und amerikanischen Wissenschaftlern untersucht. Der Ma-
gnetismus des Mondes ist ungewohnlich. Auf dem Mond konn-
te kein eigenes magnetisches Dipolmoment von merklicher
Grofie beobachtet werden. Nach Abschdtzungen ist das ma-
gnetische Dipolmoment des Mondes Mu<<1020 G cm®=1010
Vs m. Diese Grofle ist 10mal kleiner als das magnetische Mo-
ment der Erde und 300mal kleiner als das des Mars. Denkt
man sich solch ein Moment in den Mondmittelpunkt ver-
setzt, dann betrdgt das Magnetfeld an seiner Oberfliche nur
einige Gamma.

Die Tatsache, dafl der Mond kein nachweisbares Dipol-
moment besitzt, war schon vor Beginn der Apollofliige be-
kannt. Deshalb war die Entdeckung des Mondmagnetismus
vollig unerwartet. Wie sich herausstellte, war das Magnet-
feld des Mondes duflerst unregelmifiig, sowohl beziiglich
der Richtung wie auch des Betrages. So betrdgt im Lande-
gebiet von ,Apollo-15“ (Gebiet der Apenninen und der
Hadley-Rille am siid6stlichen Rand desM are Imbrium) das
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Magnetfeld 6 Gamma, im Oceanum Procellarum (A-12) 40
Gamma, in der aufgeschiitteten Fra-Mauro-Region (A-14)
(die sich beim zur Bildung des Mare Imbrium fithrenden
Aufprall als Materialanhdufung im Oceanum Procellarum
herausgebildet hat) 100 Gamma, und schliefilich dndert sich
im Kontinentalgebiet (Descartes-Gebiet: 9° S, 15,5° O) das
Feld um einige hundert Gamma und erreicht eine Grofle von
300 Gamma. Die von der Mondumlaufbahn von Apollo-
Stationen aus durchgefithrten Untersuchungen zeigten, daf
die Kruste der Mond-Kontinente stdrker magnetisiert ist
als die der Mondmare. Das Feld auf der Riickseite des Mon-
des ist auch stark verdnderlich und besitzt lokale Minima
in der Ndhe von Kratern.

Die Untersuchung des Mondbodens in Laboratorien fiihr-
te zu der Feststellung, daff die hauptsdchlichen Trager des
Magnetismus feinkornige Eisenteilchen sind, die sowohl im
Basaltgestein des Mondes (0,05%) als auch im Mondregolit
(0,5%) enthalten sind. Wahrscheinlich hat die Bombardie-
rung der Mondoberfliche wéhrend seiner Geschichte eine
grofle Rolle bei der Herausbildung der ,turbulenten“ Struk-
tur der Mondoberflache gespielt. Die Untersuchung der Mond-
proben fithrte zu dem Ergebnis, dafy vor 4 . 10° bis 3. 10°
Jahren das Mondgestein von einem Magnetfeld von einigen
tausend Gamma magnetisiert worden ist. Diese Daten be-
weisenn, dafl es nicht ausgeschlossen ist, da der Mond so-
fort nach seiner Entstehung vor 4,6.10° Jahren bis vor
3,2 - 10° Jahren, als die vulkanische Aktivitdt auf dem Mond
aufhdrte, ein magnetisches Eigenfeld besessen hat.

Die Entstehung des Magnetfeldes kann entweder durch
einen anfangs heiflen Mond mit einem aktiv wirkenden
magnetohydrodynamischen Dynamo oder durch einen ver-
haltnisméafig kalten Mond (mit einer Temperatur von we-
niger als 800°C, dem Curie-Punkt des Eisens), der irgend-
ein ,magnetisches Ereignis® aufgezeichnet hat, erklért
werden. Die Mehrheit der Fachleute vertritt die Meinung,
daf} ein dufleres Magnetfeld nicht die Ursache fiir den Ma-
gnetismus sein kann.

Zusammenfassend kann man sagen, daff die Entstehung
des urspriinglichen Gravitationsfeldes, das die friihere Mond-
kruste magnetisiert hat, eine der wichtigsten ungeldsten
Fragen fiir die Wissenschaftler ist.
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8.4. Elektromagnetische Untersuchungen

Eine elektromagnetische Untersuchung des Mondes kann
durch die Analyse der Wirkung des veranderlichen Magnet-
feldes des Sonnenwindes vorgenommen werden. Die Ergeb-
nisse der Erkundungen stiitzen sich auf Angaben dieser Ma-
gnetometer (A-12, A-15, A-16) auf der Mondoberflache und
auf Angaben des Mondsatelliten ,Explorer-35«, der gleich-
zeitig das Magnetfeld des Sonnenwindes in der Umgebung
des Mondes gemessen hat.

Die Bestimmung der elektrischen Leitfahigkeit im Mond-
inneren ist eine schwierige und nicht eindeutig zu ldsende
Aufgabe. Die von verschiedenen Wissenschaftlergruppen vor-
geschlagene Losung ist in Abb. 21 dargestellt. Alle diese
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Abb. 21. Verlauf der elektrischen Leitfahigkeit im
Inneren des Mondes nach Angaben ver-
schiedener Autoren.

1 Dyal und Mitarbeiter, 2 Soneft und
Mitarbeiter, 8 Wanian und Mitarbeiter

Losungen sind stiickenweise konstant, d. h., das Mondin-
nere wird in Schichten mit konstanter elektrischer Leit-
fahigkeit unterteilt. Qualitativ sind sie einander &hnlich,
obwohl die Losung von Wanian und Mitarbeitern (Kurve 3)
ein Minimum der elekirischen Leitfdhigkeit bei 370 bis 670
km Tiefe aufweist. Wire die Zusammensetzung der ver-
schiedenen Hiillen des Mondinneren bekannt, dann kdnn-
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ten nach Messungen der elekirischen Leitfdhigkeit dieser
Stoffe im Labor bei entsprechenden (p, T)-Bedingungen und
nach den in Abb. 21 enthaltenen Angaben der elektrischen
Leitfdhigkeit die Temperaturen im Mondinneren abgeschitzt
werden. In Wirklichkeit ist die Frage nach der Zusammen-
setzung des Mondinneren noch weit von der Losung entfernt.
Trotzdem konnen die in Abb. 21 enthaltenen Angaben zur
Abschidtzung der Temperaturen herangezogen werden. So
ergeben die Vorstellungen von Dyal und Mitarbeitern (Kur-
ve I) und von Sonett und Mitarbeitern (Kurve 2) iiber die
Olivin-Struktur die gleichen Schitzwerte fiir eine Tempe-
ratur von 1000 °C in Tiefen von ca. 700 km. Bei Annahme
der Pyroxen-Olivin-Struktur werden Temperaturen von 1000 °C
in 400 km Tiefe und von 1400 °C in 800 km Tiefe erhalten.
Obwohl in vielen Arbeiten Abschitzungen der Temperaturen
aus Angaben fiir die elektrische Leitfdhigkeit enthalten sind,
bleiben diese noch sehr unzuverlassig.

Als allgemeine Folgerung kann gelten, daff die elektri-
sche Leitfdhigkeit der dufleren Schichten des Mondes wesent-
lich kleiner als die der dufleren Schichten der Erde ist, was
auf niedrigere Temperaturen des Mondes hinweist. Diese
Aussage stimmt mit Angaben aus der Gravimetrie iiberein,
speziell mit denen iiber Mascons, die, wenn auch mittelbar,
auf verhdltnisméflig geringe Temperaturen in den &ufleren
Mondschichten hinweisen.

8.5. Der Wirmestrom

Der Wiarmestrom aus dem Mondinneren kann nach For-
mel (12) auf Seite 47 bestimmt werden. Auf dem Mond wur-
den bisher zwei Messungen des Waiarmestroms ausgefiihrt
(A-15 und A-17). In beiden Fillen wurde ein 230 cm tiefes
Loch gebohrt, in das eine Wirmesonde eingefiihrt wurde.
Die stationdren Temperaturen (frei von tédglichen Tempe-
raturschwankungen) stellen sich in 70 cm Tiefe ein und be-
tragen etwa 253 K. Der den stationidren Wéirmestrom aus
dem Inneren zur Oberfliche beschreibende Temperatur-
gradient betrdgt in dieser Tiefe 1,3 bis 1,7 grd/m. Die obe-
ren 2 cm Regolit haben bei 220 K eine sehr geringe War-
meleitfahigkeit von 3,510 cal/cmgrds. Mit zunehmen-
der Tiefe wichst die Warmeleitfahigkeit schnell an. Im Tie-
fenbereich von 50 bis 230 ¢m wurden Werte von 5,8 - 1078
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bis 1,23 -10% cal/cmgrds erhalten. Das Anwachsen der
Wirmeleitfahigkeit ist eine Folge der Verdichtung des Mond-
bodens. Nach Angaben von Langseth und Mitarbeitern an-
dert sich der beste Wert der Warmestromdichte von 0,74 -
10% cal/cm?.s im Gebiet der Hadley-Rille (A-15) auf
0,68 . 10® cal/cm?-s im Gebiet um Littrow (A-17). Der
Fehler betrdgt schatzungsweise + 15%. Damit ist die Wér-
mestromdichte des Mondes ungefdhr zweimal kleiner als
die der Erde. Es ist interessant, daf} diese Resultate praktisch
mit den von W. S. Troizki durchgefithrten radiometrischen
Messungen vor dem Start der ersten Satelliten {ibereinstim-
men [g~ (0,85 + 0,2) - 10® cal/cm? - sl. Das Ergebnis von
Troizki war damals angezweifelt und kritisiert worden, da
es 2- bis 3mal den Wiarmestrom des Chondrit-Modelles des
Mondes iiberstieg. Trotzdem konnte das Ergebnis von Tro-
izki durch direkte Messungen auf dem Mond bestdtigt wer-
den, was die Hypothese vom Chondrit-Zustand des Mondes
in Frage stellt.) Es soll nun erklart werden, warum der War-
mestrom aus dem Mond als so groff angenommen werden muf.
Wir setzen voraus, daf3 die thermischen Zustdnde der Erde
und des Mondes anndhernd stationir sind, d. h., die durch
die Oberfldache beider Korper austretende Warmemenge ist
gleich der von ihrem Inneren ausgesandten Wairmemenge.
Eine solche Vorstellung kommt den tatsdchlichen Gegeben-
heiten sehr nahe. Dann ist die Warmestromdichte dem Vo-
lumen direkt und der Oberfliche des Korpers umgekehrt
proportional:

v (Vm/Sm) _ VmSE _ Rm

9 (Ve/Se)  VeSm  Rg’

Folglich ist das Verhéltnis der Wirmequellen unter An-
nahme gleichartiger Konzentration der Quellen im Groben
gleich dem Verhiltnis der Radien; Ry = 1738 km und Rg =
= 6371 km. Dieses Verhéltnis ist rund 1/,. Fiir den Wir-
mestrom aus dem Mond folgt gy = 0,5 ge. Folglich muf} die
Konzentration der Wirmequellen im Mondgestein im Mit-
tel 2mal so groff wie die Konzentration radioaktiver Quellen
im Erdgestein sein.

1) Chondrit-Meteorite oder Chondrite bestehen aus primar nicht
d.ifgerenziertem Material, aus dem die erddhnlichen Planeten aufgebaut
sind.
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Die Angaben iiber den Wirmestrom gestatten zwei wei-
tere wichtige Schlufifolgerungen. Wir haben schon gesagt,
daf die dufleren Schichten des Mondes verhiltnismaBig kalt
und steif (nicht plastisch) sind, da sie iiber 3,5 . 10° Jahre
hinweg die Belastungen der Mond-Mascons ausgehalten ha-
ben. Dies ist nur dann mdéglich, wenn das Mondinnere eine
tiefe Differentiation mit Ausschmelzung der Mondkruste
und Heraustragen fast aller radioaktiver Quellen in den Friih-
etappen der Mondentwicklung erlitten hat. Die Warme der
in der Kruste konzentrierten radioaktiven Quellen wird durch
die Mondoberflache abgefiihrt und trdgt nicht zur Erwér-
mung seines Inneren bei.

Die zweite Frage, auf die die Angaben vom Warmestrom
des Mondes antworten helfen, ist die Frage nach den Ener-
giequellen, aus denen der Wirmestrom entsteht. Im Falle
des Mondes existieren aufler den radioaktiven Warmequellen
keine anderen, die einen wesentlichen Beitrag zum Wiér-
mestrom liefern konnten. Einen solchen eindeutigen Schlufy
beziiglich der Erde zu ziehen, ist bedeutend schwieriger.
Obwohl es zur Erklarung des Warmestroms in der Erde ge-
niigend radioaktive Quellen gibt, entstand in den letzten
zehn Jahren die Hypothese, dafi die Prozesse der Gravita-
tionsdifferentiation als Energiequelle eine wesentliche Rolle
spielen. Die Angaben vom Wéirmestrom des Mondes kdnnen
als indirekte Hinweise auf den radioaktiven Ursprung des
Wairmestroms der Erde dienen. Die Abschitzung der Tem-
peraturen im Mondinneren ist sehr schwierig. Als Schétz-
werte konnen 400 °C in einer Tiefe von 200 km, 800 °C bei
500 km, 1200 bis 1500 °C bei 1000 km und mehr als 1600 °C
im Mondzentrum dienen.,

8.6. Die Mondchronologie

Auf dem Mond gibt und gab es auch augenscheinlich kei-
ne Atmosphdare und Hydrosphire. Die Mondoberflache ist
von den Folgen der Anfangsgeschichte des Sonnensystems
gepragt und trdgt entsprechende Ziige. Deswegen haben Un-
tersuchungen des Mondes eine auflerordentlich grofie Bedeu-
tung fiir das Problem des Ursprungs und der Entwicklung
von Erde und Planeten. Diesbeziiglich ist der Mond fiir das
Studium der Entwicklungsgeschichte interessanter als bei-
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spielsweise die Erde, die Venus und der Mars, auf denen Ero-
sionsprozesse die Folgen der Friihentwicklung ausgel6scht
haben. Nach radioaktiver Altersbestimmung der zur Erde
gebrachten Mondproben ist das Mondalter 4,6 . 10° Jahre.
Die Herausbildung der Mondkruste von 60 bis 100 km Dicke
durch teilweises oder volles Schmelzen der &dufleren Mond-
schichten und Prozesse der Gravitationsdifferentiation geschah
sowohl im Stadium der Entstehung des Mondes als kosmischer
Korper als auch in den folgenden (2—3) - 108 Jahren.

Die Epoche der Bildung der urspriinglichen Kruste er-
streckt sich bis in die darauffolgenden Etappen der Mond-
geschichte (2 . 10® bis 6 - 10® Jahre) hinein. Das war eine
Periode aktiver vulkanischer Tétigkeit, intensiver Bom-
bardierung der Mondoberflache durch Meteoriten, in deren
Ergebnis die Mondbreccien entstanden und sich die Zer-
triimmerungsmetamorphose des Mondgesteins vollzog. Folg-
lich spielten in den ersten 0,6 - 10° Jahren endogene (in-
nere) und exogene (duflere) Prozesse eine aktive Rolle. In
dieser Friihetappe gingen das Ausschmelzen der Anortho-
sit-,,Frucht*“ des Mondes, die die urspriingliche Kruste bil-
dete, und das Ausschmelzen frither Mondbasalte vor sich.
Die folgende 108 Jahre wahrende Epoche (6 - 108 bis 7 - 108
Jahre nach Entstehung des Mondes) ist durch das Heraus-
schlagen der kreisféormigen Mondmare charakterisiert (Mare
Imbrium, Mare Orientale, Mare Serenitatis, Mare Crisium
u. a.). Das aus den Kratern der zukiinftigen kreisférmigen
Mare herausgeworfene Gestein bildete aufgeschiittete Berge
und einige Formationen wie Fra-Mauro im Oceanum Pro-
cellarum und vernichtete einen Grofiteil der Folgen der
bisherigen Entwicklung der Mondoberfliche.

Die folgende Periode ist mit der Auffiillung der Mare mit
Basaltlava und mit der endgiiltigen Herausbildung der Mas-
cons verkniipft. Dies ging iiberaus langsam vonstatten (von
vor 3,9 . 10° bis vor 3,16 - 10° Jahren). Damit sind, wie
oben bereits gesagt, die Ereignisse der Bildung der Aui-
prallkrater und die Ereignisse ihrer Auffiillung mit Lava
zeitlich sehr getrennt. In den letzten 3 - 10° Jahren hat sich
das Antlitz des Mondes infolge endogener Prozesse nicht
gedndert, obwohl Meteoriten aufprallten und Krater bil-
deten. Somit ist die Erosion der Mondoberfldche in den letz-
ten 3.10° Jahren nur durch Meteoritenbombardement be-
dingt. Diese Bombardierung hat die Folgen der wichtigsten
Ereignisse im Leben des Mondes nicht ausloschen kénnen.
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Die in den letzten 10 Jahren erfolgten Untersuchungen
des Mondes mit den Mitteln der Weltraumfahrt konkreti-
sierten unsere Vorstellungen vom Mond. Auch die duflerst
wichtigen, mit dem Mond und dem Sonnensystem im ganzen
verkniipften Probleme wurden konkretisiert. Die L&sung
dieser Aufgaben bleibt der Zukunft vorbehalten und erfor-
dert grofiere Anstrengungen.



9. Schlu3wort

Der Beginn der Eroberung des Kosmos hat neue Aufga-
ben fiir fast alle Gebiete des menschlichen Wissens gestellt.
Der Start der ersten kiinstlichen Satelliten zwang uns, die
Geophysik mit anderen Augen zu betrachten. Es wurde vol-
lig klar, daff der von der Geophysik zur Untersuchung der
Erde eingeschlagene Weg auch bei der Untersuchung anderer
Planeten im Kosmos begangen werden kann. Dieser Weg
wird schwieriger und ldnger sein, aber er ist unvermeidlich.

Nach der Hypothese des Akademiemitglieds Offto Julje-
witsch Schmidt entstand das Planetensystem aus einem
Urnebel (Gas-Staub-Wolke) im Verlaufe eines einheitlichen
Prozesses.

Mond und Planeten sind, wie auch Meteorite, stumme
Begleiter unseres Mutterplaneten, die den Geophysikern
zweifellos helfen werden, die wichtigsten Ziige der Entwick-
lungsgeschichte der Erde nachzuzeichnen. Zuerst bemiihen
wir uns, die Frage nach dem inneren Aufbau der Planeten
nach Moglichkeit auf den Stand der modernen Wissenschaft
zu bringen. Dabei nutzt man die Erfahrungen der Geophysik
beziiglich des inneren Aufbaus der Erde, Angaben aus der
Astrophysik und aus Untersuchungen an Meteoriten iiber
die Verbreitung der Elemente, Angaben aus astronomischen
Beobachtungen iiber Massen und Ausdehnung der Planeten
sowie Mefiwerte iiber das Verhalten von Stoffen bei hohen
Driicken und Temperaturen.

Natiirlich werden im Zuge des kosmischen Programms
zur Untersuchung des Mondes und der Planeten detaillierte
Theorien iiber den inneren Aufbau aufgestellt werden kon-
nen, womit wir unsere heutige Konzeption kontrollieren und
priifen werden. Zur Zeit verfligen wir nur iiber erste Modelle
fiir die erddhnlichen Planeten (Merkur, Venus, Mars) und die
Riesenplaneten (Jupiter, Saturn, Uranus, Neptun). Dabei
haben wir manche Uberraschung erlebt. So erwies sich, daf}
alle Riesenplaneten fliissig und im Inneren sehr heifl sind.
Das ist auf die hohe Kompressibilitdit der Wasserstoff-He-
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lium-Giganten Jupiter und Saturn und der zur Hilfte aus
Wasser bestehenden Planeten Uranus und Neptun zuriick-
zufithren.

Nach Abschluf3 dieses Béandchens erhielt der Autor von
dem Mitarbeiter des McDonald-Observatoriums der Uni-
versitdt von Texas (USA), Dr. D. W. Danham, einen Brief.
Darin wurde mitgeteilt, daff es durch Analyse langwieri-
ger Beobachtungsreihen iiber den Uranusmond Ariel gelun-
gen sei, das Gravitationsmoment J, des Uranus, das erste
Korrekturglied zum Newtonschen Potential, zu bestimmen.
Das {iber diese Beobachtungen erhaltene J, stimmt ausge-
zeichnet mit dem 1971 im Institut fiir Physik der Erde der
Akademie der Wissenschaften der UdSSR theoretisch aus
Modellbetrachtungen berechneten {iiberein.

Diese Mitteilung ist ein vielversprechender Anfang fiir
die wissenschaftliche Zusammenarbeit von auf dem Gebiete
der dufleren Planeten des Sonnensystems tédtigen Theoreti-
kern und Experimentatoren. Der konkrete von Danham er-
mittelte Wert von J, weist auf eine bedeutende Stoffkon-
zentration im Zentrum des Planeten hin, d. h., der Uranus
hat wie die Erde einen Kern. Dieser Kern muf}, wie im
Hauptteil des Béndchens ausgefilhrt wurde, aus Wasser
bestehen.



	Titelseite
	Inhaltsverzeichnis
	1. Einführung
	2. Geophysikalische Methoden zur Untersuchung des Erdinnern
	2.1. Seismologie. Das seismische Modell der Erde
	2.2. Gravimetrie.
	2.3. Gravitationsfeld und Form der Erde. Das Trägheitsmoment der Erde
	2.4. Das äußere Gravitationsfeld der Erde nach Angaben künstlicher Erdsatelliten
	2.5. Die Abweichung der Erde vom Zustand des hydrostatischen Gleichgewichts
	2.6. Isostasie
	2.7. Die Eigenschwingungen der Erde. Die Schicht niedriger Geschwindigkeiten. Dissipative Eigenschaften der Erde
	2.8. Der Geomagnetismus. Die Verteilung der elektrischen Leitfähigkeit
	2.9. Geothermik. Die Temperaturverteilung. Der Wärmestrom aus dem Erdinnern

	3. Untersuchung geophysikalischer Materialien bei hohen Drücken
	3.1 Geophysikalische Materialien
	3.2. Statische Untersuchungsmethoden
	3.3. Dynamische Untersuchungsmethoden

	4. Das Modell des inneren Aufbaus der Erde
	4.1. Das homogene Modell
	4.2. Reale Modelle (Dichte-, Schwerebeschleunigungs- und Druckverteilung)

	5. Der innere Aufbau der erdähnlichen Planeten
	5.1. Das Modell des inneren Aufbaus des Merkurs
	5.2. Das Modell des inneren Aufbaus der Venu
	5.3. Das Modell des inneren Aufbaus des Mars

	6. Der innere Aufbau der jupiterähnlichen Planeten
	6.1. Einführung
	6.2. Die Entstehung der Wasserstoffkonzeption des Jupiters und Saturns
	6.3. Figurentheorie
	6.4. Das adiabatische Modell
	6.5. Beobachtungsdaten
	6.6. Die Verbreitung der Elemente; kosmochemische Stoffgruppen
	6.7. Die Zustandsgleichung
	6.8. Die Modelle des Jupiters und Saturns
	6.9. Die Modelle des Uranus und Neptuns

	7. Der Planet Pluto - ein früherer Mond des Neptuns?
	8. Der innere Aufbau des Mondes
	8.1. Seismische Angaben
	8.2. Figur und Gravitationsfeld
	8.3. Der Magnetismus des Mondes
	8.4. Elektromagnetische Untersuchungen
	8.5. Der Wärmestrom
	8.6. Die Mondchronologie

	9. Schlußwort



