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Einleitung

Fur den Bereich der mittleren und unteren Kruste zeigen mehrere Untersuchungen
eine Zone erhohter Leitfdhigkeit (HAAK und HUTTON 1986; JONES 1992). Ob-
wohl die Ursache der hohen Leitfédhigkeit nicht abschlieBend geklart ist, gilt die
Vorstellung eines hochleitfahigen Mediums, eingebettet in eine schlechtleitende
Gesteinsmatrix als gesichert (VAN’YAN und HYNDMAN 1996). Fir die hochleitfa-
hige Phase werden zwei Mdoglichkeiten diskutiert: Salinare Fluide (GoOuGH 1986;
HYNDMAN und SHEARER 1989; KIissIN 1996) und Graphit (FROST et al. 1989;
MARESCHAL etal. 1992; ZHAMALETDINOV 1996). Charakteristisch sind in die-
sem Zusammenhang oft stark richtungsabhéngige Leitfahigkeiten (CuLL 1985;
KELLETT etal. 1992; GRoomM und BAHR 1992).

Eine gute Modellvorstellung dieses Mechanismus liefern Zweiphasensysteme, in wel-
chen die Komponenten in einfacher geometrischer Verteilung angeordnet sind. Fir
diese kann aus Mischungsgesetzen die effektive Leitfahigkeit des Systems angenéhert,
berechnet oder durch obere und untere Grenzen eingeschrankt werden. Die hohe elek-
trische Anisotropie ist hierbei durch eine stark richtungsabhangige Konnektivitat der
gutleitfahigen Phase bedingt (BAHR 1997; LABENDZ 1999).

Vielfach gehen diese Zonen erhohter elektrischer Leitfahigkeit mit seis-
mischen Reflexionshorizonten einher und werden gemeinsam interpretiert
(HYNDMAN und SHEARER 1989; MERZER und KLEMPERER 1992; SIMPSON 1999).

Stark erhohte, anomale Leitfahigkeiten finden sich auch im oberen Mantel (z.B. LIZAR-
RALDE et al. 1995, HIRTH et al. 2000). Interpretiert wird hier die hohe elektrische Leit-
fahigkeit oft als ein mit dem Ubergang zwischen Lithosphare und Asthenosphare einset-
zendes partielles Aufschmelzen der gesteinsbildenden Materialien (JONES 1999).

Nur wenige Studien berlcksichtigten dabei auch mogliche Anisotropie in der
Leitfahigkeitsverteilung und waren meist auf den lithosphérischen Teil des obe-
ren Mantels (KURTz etal. 1993; MARESCHAL et al. 1995) begrenzt. Nur wenige
Iosten anisotrope Strukturen in der oberen Asthenosphéare auf (SimpsoN 2001b;
BAHR und SiMPSON 2002).



Einleitung

Allgemein wird davon ausgegangen, dass Olivin — mit ~70% Hauptbe-
standteil des oberen Mantels — dessen physikalische Eigenschaften maR-
geblich  beeinflusst  (CHRISTENSEN 1984;  NICOLAS und CHRISTENSEN 1987;
DuBA und CONSTABLE 1993; Xu etal. 2000a). Unter Mantelbedingungen werden
deshalb anhand von Olivin fur drei mogliche Regime die Leitféhigkeiten diskutiert:
fir trockenen Olivin (ohne Fluiden oder Schmelze) (SHANKLAND und DUBA 1990;
CONSTABLE 1993), fur partielle Schmelzen (z.B. ROBERTS und TYBURCZzY 1999)
oder in Anwesenheit von Wasser in Form von Wasserstoffdiffusion (KARATO 1990;
HIRSCH 1990).

Allgemein wird eine Erhohung der elektrischen Leitfahigkeit im oberen Mantel
durch partielle Schmelzen begrindet (LIZARRALDE etal. 1995; EVANS etal. 1999;
HIRTH et al. 2000).

Der Leitfahigkeitsmechanismus durch Wasserstoffdiffusion ist durch Labormessungen
(MACKWELL und KOHLSTEDT 1990; KOHLSTEDT und MACKWELL 1998) zwar gut
verstanden, bei bisherigen Interpretationen war jedoch eine eindeutige Korrelation
zwischen erhohter Leitfahigkeit im Mantel und Wasserstoffdiffusion als deren Ursache
nicht moglich.

Olivin ist beztiglich der Diffusion von Wasserstoff entlang der Hauptachsen im Kristall
stark anisotrop. Entlang der Achsen unterscheiden sich die Diffusionskonstanten um
bis zu zwei GrdRenordnungen, wobei die [100]-Achse im Kristall der Richtung hoher
Diffusivitat und somit Leitfahigkeit entspricht. Fir isotropen Olivin mit nur geringen
Wasseranteilen ist die Leitfahigkeit gegeniiber trockenem Olivin nicht signifikant erhoht
(CONSTABLE 1993), fur ausgerichtete Kristalle hingegen ergeben sich entlang der
[100]-Achse um bis zu zwei GrdRenordnungen héhere Leitfahigkeiten (KARATO 1990;
L1ZARRALDE etal. 1995). Nicht nur beziglich der Diffusion von Wasserstoff ist der
Olivinkristall anisotrop, auch die Ausbreitungsgeschwindigkeit von P- oder S-Wellen
variiert entlang der Kristallachsen.

In den letzten Jahren hat die Anzahl weltweiter Beobachtungen von
SKS-Scherwellensplitting stark zugenommen (WYLEGALLA etal. 1999;
SAVAGE und SHEEHAN 2000; CURRIE et al. 2001; BARRUOL und BEN IsMAIL 2001).
Als Indikator seismischer Anisotropie im oberen Mantel (SILVER 1996) wird dabei die
Richtung der schnellen Scherwelle als Richtung der [100]-Achse im Olivin-Kristall inter-
pretiert (MAINPRICE und SILVER 1993). Diese oft beobachtete groRflachige Ausrichtung
der Olivinkristalle sollte sich bei Anwesenheit von Wasser im oberen Mantel auch in
einer signifikanten Erhéhung der elektrischen Leitfédhigkeit und starken Anisotropie
bemerkbar machen.

Fir den oberen Mantel unter Australien konnte SiIMPSON (2001) erstmals durch ein
groRflachiges Array bei anisotroper Leitfahigkeitsverteilung die Richtung hoher elek-
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Einleitung

trischer Leitféhigkeit mit der Richtung hoher seismischer Scherwellengeschwindigkeit
(DEBAYLE und KENNETT 2000) korrelieren.

Die elektromagnetischen Array-Messungen im Rahmen des Eifel-Projektes lieRen un-
ter dem Rheinischen Schiefergebirge auf einen ausgedehnten, beziglich der elektri-
schen Leitfahigkeit stark richtungsabhangigen oberen Mantel schlieRen (HONIG 1998;
LEIBECKER et al. 2002). Aufgrund der begrenzten Ausdehnung des Arrays konnte aber
eine Unterscheidung zwischen anisotroper Leitfahigkeitsverteilung und zweidimensiona-
ler Struktur nicht getroffen werden.

Im Rahmen der vorliegenden Arbeit wurde eine Erweiterung dieses Arrays durchgefihrt,
mit der, unter Einbeziehung friherer elektromagnetischer Messungen, nun insgesamt ein
300 x 400 Quadratkilometer umfassendes Array zur Verfugung steht (Kap. 2). Dieses er-
moglicht Aussagen uber groRrdumige Leitfahigkeitsverteilungen im oberen Mantel und
die Unterscheidung zwischen anisotroper und zweidimensionaler Leitfahigkeit. Durch
dreidimensionale Vorwéartsmodellierung wird in dieser Arbeit aus den Daten ein Leitfa-
higkeitsmodell bestimmt, in welchem der obere Mantel einen ausgedehnten Bereich stark
anisotroper Leitfahigkeit zeigt (Kap. 3). Durch Vergleich der aus dem Modell erhaltenen
Leitfahigkeiten und Anisotropie mit den Leitféhigkeitsmechanismen des oberen Mantels
wird in Kap. 4 das Ergebnis der Modellierungen diskutiert. Kap. 5 widmet sich darlber
hinaus dem Vergleich der elektrischen mit der seismischen Anisotropie im Messgebiet
und darauf aufbauend dem Vorschlag eines Ansatzes einer gemeinsamen — durch ab-
wechselnde Modellierung erfolgenden — Anpassung der Daten und Interpretation beider
Anisotropien.
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1 Grundlagen

1.1 Induktion in der Erde

Das Magnetfeld an der Erdoberflache trennt sich in das Hauptfeld, dessen Quellen
im Erdinnern liegen und die geomagnetischen Variationen. Deren Ursprung bildet ein
Stromsystem in lonosphére und Magnetosphare, welches durch die von der Sonne ausge-
hende Teilchen- (solarer Wind) und Wellenstrahlung angeregt wird. Dieses Stromsystem
ist Quelle fur ein elektromagnetisches Wechselfeld, welches frequenzabhéngig in die
leitfahige Erde eindringt und eine Ableitung der Leitfadhigkeitsverteilung im Untergrund
ermoglicht.

Beschrieben wird die Ausbreitung elektromagnetischer Wellen allgemein durch die Max-
wellgleichungen

V-D = ¢
VxE —0B/ot
V-B 0
VxH = j+dD/dt,

mit Elektrischem Feld E [¥], Magnetischer Induktion B [¥5], Dielektrischer Verschie-
bung D [-$], Magnetischer Feldstérke H [£], Raumladungsdichte g [-5] und Stromdichte
i [%]. Weiterhin gelten die Materialgleichungen

= HoprH
= gogr E

O |m

und das Ohmsche Gesetz
J=¢E, (1.1)

mit relativer und absoluter Permeabilitat pr, o [2%] und relativer und absoluter
Dielektrizitatskonstante er, o [&2]. Die elektrische Leitfahigkeit! o [2] verknUpft

1Gebrauchlicher ist in der elektromagnetischen Tiefenforschung der spezifische elektrische Widerstand
mit p = o~ [Vm/A = Qm|.
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1.2 Magnetotellurik

im quellfreien Medium im Ohmschen Gesetz Stromdichte und elektrisches Feld. Im
Folgenden wird zundchst davon ausgegangen, dass die elektrische Leitfahigkeit ein
Skalar o — ¢ ist. Eine Erweiterung auf den allgemeinen Fall des Leitfédhigkeitstensors
erfolgtﬁ] Kap. 1.4.

Die Maxwellgleichungen sind partielle Differentialgleichungen, die allgemein das raum-
zeitliche Verhalten elektromagnetischer Felder in beliebigen Medien beschreiben. Fir den
im Folgenden verwendeten Periodenbereich und die in der Erde vorherrschenden Leitfa-
higkeitsverh&ltnisse kdnnen sie durch einige N&herungen vereinfacht werden. Das elek-
tromagnetische Feld dringt als quasistationdre ebene Welle in die Erde ein, d.h. Verschie-
bungsstrome (dD/dt = 0) kdnnen vernachldssigt werden, die Anzahl der (stationdren)
freien Ladungstrager wird Null gesetzt. Fur die Erde kdnnen relative Dielektrizitatszahl
€r und magnetische Permeabilitét p, als richtungsunabhangig und konstant angenommen
werden: [, &r &~ 1. Durch Fouriertransformation der FeldgroRen geht die Zeitabhangig-
keit in eine Frequenzabhéangigkeit (o = 2r/T) Uber und die FeldgréRen ergeben sich als
Uberlagerung komplexer harmonischer Schwingungen e ', Damit entkoppeln die Max-
wellgleichungen und man erhélt die Helmholtzgleichungen

V?E = iopooF,

mit F = E, B. Sie haben die Form einer Diffusionsgleichung. Fir den homogenen Halb-
raum erhalt man daraus die Skin- oder Eindringtiefe p. Sie gibt die Tiefe an, bei der das
eindringende Feld auf den Faktor 1/e abgeklungen ist:

2 1
p[m] = e — p[km]zé\/ﬁ. (1.2)

1.2 Magnetotellurik

Die Magnetotellurik (MT) ist ein elektromagnetisches Prospektionsverfahren zur Bestim-
mung der Tiefenverteilung der elektrischen Leitfahigkeit. In der MT werden die natdirli-
chen elektrischen und magnetischen Feldvariationen an der Erdoberflache gemessen. Die
zwischen E und B bestimmte frequenzabhingige Ubertragungsfunktion wird magnetotel-
lurische Impedanz? genannt. Ihre komplexen Eintrage enthalten Informationen tiber die
Leitfahigkeitsverteilung im Untergrund.

Allgemein besteht zwischen horizontalem elektrischem und magnetischem Feld? an der

2 Auch Impedanztensor oder verkiirzt Impedanz genannt.

3Gemessen im in der Geophysik tiblichen Koordinatensystem mit x: magnetisch Nord, y: magnetisch Ost
und z: positiv nach unten.
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1 Grundlagen

Erdoberflache im Frequenzbereich die Beziehung

EX) (ZXX ny> <BX>

- : 1.3

<Ey ZyX Zyy By ( )
=Z

mit der komplexen Ubertragungsfunktion Z, deren Form sich aus der Verteilung der
Leitfahigkeiten bestimmt. Es kann zwischen drei Féllen unterschieden werden:

3D-Fall Fir eine dreidimensionale Verteilung der elektrischen Leitfédhigkeit im Unter-
grund 6 = G6(X,Y,z) ist der Impedanztensor vollbesetzt.

2D-Fall Es sei 6 = 6(x,z). In y-Richtung (Streichrichtung) ist die Leitfahigkeit konstant.
Im Koordinatensystem des Streichens hat der Impedanztensor Nebendiagonalform,
Zyx = Zyy = 0. Die Nebendiagonalelemente sind vom Betrag verschieden, |Zyy| # |Zyx|.

1D-Fall Eindimensionale Leitfahigkeitenverteilungen sind der homogene (c = konst.)
oder der homogen geschichtete Halbraum (o = o(z)). Fur den geschichteten Halb-
raum verschwinden (vgl. ’2D-Fall’) die Hauptdiagonalelemente, zuséatzlich gilt:
Zyy = —Zyx = Zn. Beim geschichteten Halbraum ist Z, frequenzabhangig, tiber einem
homogenen Halbraum konstant.

Aus den Eintrdgen im Impedanztensor lassen sich die GroélRen scheinbarer spezifischer
Widerstand, p, und Phase ¢ ableiten:

Paij = ll—0())|Zij|2 (1.4)
¢ij = arg Zj =arctan{Im(Z;;)/Re(Zij)}. (1.5)

Fur den geschichteten Halbraum wird mit (1.4) jeder Frequenz des Impedanztensors for-
mal ein aquivalenter homogener Halbraum mit spezifischem Widerstand p, zugeordnet

Pa = Ho|Zn|*/o>.

Fur den homogenen Halbraum gibt der scheinbare spezifische Widerstand den wahren
Widerstand des Halbraumes wieder (CAGNIARD 1953). Die Phase der Eintrdge im
Impedanztensor ¢ (1.5) sind im geschichteten Halbraum die Phase zwischen den
Komponenten des elektrischen und magnetischen Feldes. Im Fall des homogenen
Halbraums ist ¢ konstant, ¢ = 45°. Im geschichteten Halbraum zeigt entsprechend der
frequenzabhdngigen Eindringtiefe ¢ > 45° einen guten Leiter unter einem schlechten und
¢ < 45° den umgekehrten Fall an (SCHMUCKER 1987).
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1.2 Magnetotellurik

Ausgehend von einem Zweischichtmodell eines Halbraums mit Deckschicht entwickelte
SCHMUCKER (1987) die p*-z*-Transformation. Hierbei wird der spezifische Widerstand
p* gegen die Tiefe z* aufgetragen, die als Schwerpunkttiefe der induzierten Strome inter-
pretiert werden kann (WEIDELT 1972):

2.pa-C0s?h  flir0° < ¢ < 45° 7
* = d 2" =Re(— 16
P Pa_ fur4s° <9 <90° 0 7 e( > (1.6)
2-sin“¢

Bei dieser Widerstands-Tiefenauftragung geht die Phase mit in die Darstellung ein.
Die Auftragung von p*(z*) liefert eine gute Néherung der Eindringtiefe des Feldes bei
entsprechender Frequenz und der wahren Widerstandsverhaltnisse in entsprechender
Tiefe.

Eine einfache Modellvorstellung

Fir die Magnetotellurik sind zweidimensionale Leitfahigkeitsstrukturen von groRer Be-
deutung, da sie fir die Interpretation von Messdaten eine wichtige Modellvorstellung
sind.

Gegeben sei eine zweidimensionale Verteilung der elektrischen Leitfahigkeit 6 = o(x,z).
Da die Ableitungen der Felder in y-Richtung verschwinden (oF /dy = 0), entkoppeln die
Maxwellgleichungen in zwei unabhéngige Gleichungssysteme. Die sog. xy-Polarisation
entspricht den in Streichrichtung, die yx-Polarisation den senkrecht dazu flieRenden Stro-
men. Im Koordinatensystem des Streichens hat der Impedanztensor (1.3) Nebendiagonal-

form:
0 ny
= } 1.7
(Zyx 0 > .7

Aus (1.4) und (1.5) erhadlt man fur jede der beiden Polarisationen eine p5- und Phasen-
kurve.

[IN

Die einfache Form (1.7) gilt allerdings nur im Koordinatensystem des Streichens. Weicht
das Koordinatensystem, in dem die Daten gemessen wurden davon ab, ist der Impedanz-
tensor vollbesetzt. Durch Rotation kann die Impedanz in das Koordinatensystem des Strei-
chens? Uberfilhrt werden. Den gedrehten Tensor Z’ erhdlt man aus dem gemessenen Z
durch die Transformation: a B

Z'=D".

D— COSOls —SiNoig
= sinas  coso /

“4Im Folgenden beschreiben ungestrichene Koordinaten im geophysikalischen Koordinatensystem gemes-
sene Daten, gestrichene beziehen sich auf das gedrehte Koordinatensystem.

[IN
o

mit der Drehmatrix
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1 Grundlagen

Der Drehwinkel os berechnet sich aus der Minimierung®: |Zj|? + |Z),|> — Min.
(SWIFT 1967). Aus dieser Bedingung folgt fur den Swiftwinkel:

(2-Re{sgD{}> |

1
05 = — arctan
ID1[? + S22

4

mit den modifizierten Impedanzen
Sl - Zxx + Zyy S2 - ny + Zyx
D]_ - ZXX - Zyy D2 - ny - Zyx.

(1.8)

Als Schiefe des Impedanztensors k gab SWIFT (1967) ein rotationsinvariantes Mal3 fur
Abweichungen vom zweidimensionalen Fall an:

_ |2+ 2y
|Zxy — Zyx|

Im Fall einer 1D- oder 2D-Leitfahigkeitsverteilung ist sie Null. Ist x grof, ist die Leit-
fahigkeitsverteilung unter der Station dreidimensional. Das dies jedoch kein eindeutiges
Kriterium zur Klarung der Dimensionalitat ist, haben TING und HOHMANN (1981) durch
Modellstudien gezeigt: Auch dreidimensionale Modelle kénnen ber Symmetrieachsen
kleine Schiefen aufweisen.

1.2.1 Verzerrung

Oberflachennahe, lokale Anomalien, kénnen das elektromagnetische Feld beeinflussen
und die Messung der regionalen® Leitfahigkeitsstruktur verfalschen. Dieser als Verzer-
rung’ bezeichnete Effekt hat seine Ursache im an den Storkérpern gestreuten elektroma-
gnetischen Feld (WEAVER 1994). Ist die Skintiefe grol? im Vergleich zur Lage des ano-
malen Storkorpers, ist der induktive Anteil vernachlassigbar (GRooM und BAHR 1992;
CHAVE und SMITH 1994). Fir das verzerrte elektrische Feld E folgt

E:g'grv

mit dem regionalen elektrischen Feld E" und der reellen, frequenzunabhangigen Verzer-
rungsmatrix C. Analog erhdlt man fir das Magnetfeld B

B=B"+D-E',

5Im idealisierten 2D-Modell ist die Bedingung |Z., |> + |Z)’,y|2 = 0. Diese wird bei realen Daten durch die
Minimierung ersetzt, da der reine 2D-Fall in der Natur keine Realisierung findet und die Messdaten
fehlerbehaftet sind.

6Unter regional ist hier die groRraumige Leitfahigkeitsstruktur zu verstehen, wie sie sich ohne Einfluss
oberflachennaher Storkorper zeigen wiirde.

"Da es sich hierbei um einen Gleichstrom-Effekt handelt (vgl. z.B. VozoFrr 1987), wird er auch als gal-
vanische Verzerrung bezeichnet.
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1.2 Magnetotellurik

mit der reellen, frequenzunabh&ngigen magnetischen Verzerrungsmatrix D
(CHAVE und SMITH 1994; SmITH 1997). Das anomale Magnetfeld D - E' entsteht
dabei durch raumliche Variation des regionalen elektrischen Feldes und ist somit mit die-
sem in Phase (RITTER 1996). Der Einfluss der magnetischen Verzerrung ist im Vergleich
zur elektrischen gering und vielfach zu vernachléssigen (GRooM und BAILEY 1991).
In Anwesenheit sehr starker kanalisierter Stréme durch starke laterale Inhomogenitéten,
sog. current channeling” muss er mit berticksichtigt werden (LEzZAETA 2001). In den
in dieser Arbeit verwendeten Daten ist dies nicht zu beobachten und die magnetische
Verzerrung kann daher vernachlassigt werden.

Die Uberlagerung einer regionalen zweidimensionalen Leitfahigkeitsverteilung und eines
lokalen, oberflachennahen Storkorpers wird im Koordinatensystem des Streichens durch

den Impedanztensor
_ <311 312> < 0 Z)l(y> _ <alzz§x allsz) (1.9)
dp1 a2 Z)I/x 0 azgz)l,x a21Z)’(y

beschrieben, hierbei ist Z' der unverzerrte regionale Tensor im Koordinatensystem
des Streichens und A die Teelle, den Impedanztensor beeinflussende \Verzerrungsmatrix
(BAHR 1988). a

Durch Multiplikation mit der reellen Verzerrungsmatrix A wird aus der Nebendiagonal-
form im Koordinatensystem der 2D-Struktur (1.7) ein vollbesetzter Tensor. Die Verzer-
rungmatrix &ndert bei den Nebendiagonalelementen die Amplitude der Eintrage, die Pha-
se bleibt unbeeinflusst

N
[
1>
N

/ Ho o/ 2 2
Paxy = ® |Zyyl” =at - Paxy

O'yy = arg Zy, = byy.

Die hieraus resultierende Anderung der p,-Werte wird als static shift® bezeichnet.
Die Spalten des Impedanztensors geben dabei den mit By bzw. By korrelierten Anteil des

elektrischen Feldes an
alzzl ) (&112’ >
t, = yX t, = Xy , 1.10
-~ (aZZZ)I/x Y \auZy (10

bty tellurische Vektoren.

8Der scheinbare spezifische Widerstand wird logarithmisch aufgetragen: log(p axy) = log(a,) + log(payy)-
Dabei bewirkt der Verzerrungsfaktor eine lber den Periodenbereich konstante \Verschiebung der p a-
Kurve.
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1 Grundlagen

1.2.2 Strukturbestimmung

Bedingt durch die Verzerrung des elektrischen Feldes hat der Impedanztensor im Koordi-
natensystem des Streichens nicht die Nebendiagonalform. Das auf SwiFT zurlickgehende
Drehkriterium (Kap. 3) fihrt damit nicht zum gesuchten Ergebnis.

Da die Verzerrungsmatrix A nur reelle Eintrage enthalt, haben im Koordinatensystem des
Streichens die Spalten des Impedanztensors (1.9) gleiche Phase. Dies liefert eine neue
analytische Drehbedingung. Fiir den phasensensitiven Drehwinkel folgt

1 [S1,S2] — [Dl,D2]>
oB = > arctan ([Sl,Dl] ~[5,,D0] ) (1.11)

mit den in (1.8) definierten modifizierten Impedanzen®. Wie fir den Fall der reinen 2D-
Struktur wird auch fir den Fall der Superposition mit einer lokalen 3D-Anomalie eine
rotationsinvariante Maf3zahl

= v/[D1,S2] — [S1,D2] (112)

D2
definiert (BAHR 1988). Anders als bei SWIFT werden hier jedoch die Phasen der Impe-
danz ausgewertet. Die Schiefe n gibt die Abweichung vom vorausgesetzten 2D-Modell
an. Eine direkte Zuordung zwischen Schiefe und Modellkomplexitat ist jedoch nicht
maoglich (BAHR 1991). Ist 1 > 0.3 muss davon ausgegangen werden, dass die regionale
Leitfahigkeitsstruktur nicht mehr 2D ist. Der Umkehrschluss ist nicht zul&ssig, da auch

3D-Modelle kleine phasensensitive Schiefen aufweisen kdnnen!

In realen Daten sind die obigen Voraussetzungen nur naherungsweise erfillt. Durch
sich vertikal oder horizontal andernde Leitfahigkeiten ist die regionale Struktur nicht
mehr zweidimensional. Lediglich abschnittsweise kann diese mit der Tiefe angen&hert
als zweidimensional angesehen werden. Ebenso kann nicht mehr vereinfachend davon
ausgegangen werden, dass nur oberflachennahe, kleinrdumige Leitfahigkeitsanomalien
das elektrische Feld statisch verzerren. Strukturen in der Kruste, die von kurzen Perioden
noch induktiv wahrgenommen werden, wirken bei langen Perioden und damit grof3eren
Eindringtiefen als statische Verzerrer (SiIMPSON und WARNER 1998). Der Verzerrungs-
tensor ist somit nicht mehr frequenzunabhéngig (LEDO et al. 1998).

Stimmen die phasensensitiven Rotationswinkel benachbarter Stationen trotz groRer
phasensensitiver Schiefen Uberein, kann die regionale Leitfahigkeitsstruktur als an-
néhernd (oder gemittelt) 2D angesehen werden (BAHR 1991). Ist der phasensensitive
Rotationswinkel dariiber hinaus frequenzabhangig, liegt moglicherweise eine Uberla-
gerung von Strukturen mit richtungsabhangiger, zweidimensionaler oder anisotroper
Leitfahigkeit vor (vgl. Abb. 1.1). Die Ubertragungsfunktion kann dann fiir jede Frequenz

9IA,B] = Re{A} Im{B} - In{A} Re{B}
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1.3 Erdmagnetische Tiefensondierung

MelRstationen

Vvv

Abbildung 1.1: Einfaches Modell der Uberlagerung abschnittsweise richtungsabhangiger
Leitfahigkeiten.

naherungsweise als Uberlagerung einer reellen Verzerrungsmatrix und einer im Mittel
zweidimensionalen (richtungsabhangigen) Leitfahigkeitsstruktur angenommen werden
(BAHR et al. 2000).

Einen &hnlichen Ansatz bei der Beschreibung von Verzerrung wéhlten GRoomM und
BAILEY (1989). Basierend auf der gleichen Modellvorstellung wie bei BAHR (1988)
erhalten sie durch eine Parametrisierung und Zerlegung des Verzerrungstensors das
Koordinatensystem des 2D-Streichens. Die Berechnung der Parameter erfolgt dabei
numerisch. Durch Erweiterung dieses Ansatzes kann hierbei auch der Effekt magne-
tischer Verzerrung (ZHANG etal. 1993; CHAVE und SMITH 1994; SMITH 1997) mit
berticksichtigt werden.

Allein mit langperiodischen magnetischen Feldern ist es nach dem Z:H-Verfahren
(ECKHARDT 1963; SOYER 1998) mdglich, eine skalare, magnetische Impedanz zu be-
rechnen. Da die magnetischen Felder weitgehend frei von statischen Verzerrungen sind,
ist hiermit eine Moglichkeit gegeben, aus dem Vergleich dieser magnetischen und der
magnetotellurischen Impedanz, den Anteil der \erzerrung zu berechnen (BAHR 1985).
Diese Entzerrung der Impedanz fir lange Perioden liefert die frequenzunabhéngige Ver-
zerrungsmatrix (1.9). Ist die gemessene magnetotellurische Impedanz durch frequenzab-
hangige Verzerrung beeinflusst, ist die Entzerrung nicht, oder nur als Naherung maoglich.

1.3 Erdmagnetische Tiefensondierung

Im Unterschied zur Magnetotellurik werden bei der Erdmagnetischen Tiefensondierung
die Ubertragungsfunktionen nur aus magnetischen Komponenten abgeleitet. Grundlage
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1 Grundlagen

fur die Methode ist die Vorstellung, dass sowohl die Leitfahigkeitsverteilung, als auch
elektrisches und magnetisches Feld in einen normalen und einen anomalen Anteil zerlegt
werden konnen. Die Leitfahigkeitsverteilung ¢ setzt sich aus einer geschichteten Nor-
malstruktur o" und einem anomalen Anteil 62 zusammen: ¢ = 6" (z) + 62(X,y, z). Fur die
Felder folgt: F = F"+F2 (F = E,B).
Die gemessenen magnetischen Feldkomponenten werden auf eine Referenzstation ber
moglichst eindimensionaler Leitfahigkeitsverteilung bezogen. Mit diesen Normalfeldern
folgt:

Bk

Bn
o5 | -w (51).
B2 y

mit der normalen Ubertragungsfunktion W, dem sog. Perturbationstensor
(SCHMUCKER 1970). B

Uber einem geschichteten Halbraum gibt es kein vertikales Magnetfeld: BY = 0. Dem-
nach ist eine Unterteilung der vertikalen Komponente in normalen und anomalen Anteil
wenig sinnvoll, B, = B2. Somit kdnnen die Horizontalkomponenten des Magnetfeldes
Bxy auch direkt auf die vertikale Komponente bezogen werden. Man erhalt lokale,
frequenzabhangige Ubertragungsfunktionen z'H und zID aus

BZ - Zl_l BX +ZIDBy.

Diese Ubertragungsfunktionen fir das vertikale Magnetfeld kénnen durch Induktions-
pfeile dargestellt werden. Die aus den Realteilen von z}, und z}, gebildeten Pfeile werden
Realpfeile, die aus den Imaginarteilen Imaginarpfeile genannt:

Realpfeil = <§2g:ﬁ> , Imaginarpfeil = <::§:ﬁ> . (1.13)

Werden sie uber einem Leitfahigkeitskontrast flachenhaft aufgetragen, so zeigen sie vom
guten Leiter weg (WIESE 1962).

1.4 Anisotropie der Leitfahigkeit

In Kap. 1.2 wird davon ausgegangen, dass die elektrische Leitfahigkeit ein Skalar ist.
Richtungsabhéngigkeiten der Leitfahigkeit treten dabei nur durch sich lateral &ndernde
Leitfahigkeiten, im allgemeinen an 2D oder 3D Leitfahigkeitskontrasten, auf. Bei der
Modellvorstellung einer 2D-Struktur in Form eines Leitfahigkeitskontrastes hat der Im-
pedanztensor nur in der N&he des Kontrastes die Form (1.7). Mit zunehmender Entfernung
vom Kontrast nahert sich der Tensor der eindimensionalen Form an.

Messen an der Oberflache mehrere Stationen die gleiche Richtungsabhangigkeit der Leit-
fahigkeit, andert sie sich also lateral nicht, so spricht man von Anisotropie der elektri-
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1.4 Anisotropie der Leitfahigkeit

MeRstationen Mefstationen

VVYVY VVYV

lla

Abbildung 1.2: Modellvorstellung der makroskopischen (links) und mikroskopischen
(rechts) Anisotropie. Links: Lamellen der Leitfahigkeit 6, sind einge-
bettet in den Hintergrund der Leitfahigkeit o1. Rechts: Die anisotrope
Schicht hat eine Leitfahigkeit ¢ der Form (1.14) (nach LEIBECKER 2000).

schen Leitfahigkeit. Zur Erklarung dieser Anisotropie kann auf zwei Modellvorstellun-
gen zurlckgegriffen werden, die makroskopische und die mikroskopische oder intrin-
sische Anisotropie. In Abb. 1.2 sind beide vereinfacht dargestellt. Bei der makrosko-
pischen Anisotropie wird die Richtungsabhangigkeit durch zweidimensionale Struktu-
ren erzeugt, die in den Hintergrund eingebettet sind. Diese bedingen eine Vorzugsrich-
tung des Stromflusses entlang der gutleitenden Lamellen. Mit Methoden der Magneto-
tellurik allein kann zwischen beiden Arten der Anisotropie nicht unterschieden werden
(E1sEL und HAAK 1999).

Allgemein ist die Leitfahigkeit kein Skalar sondern wird beschrieben durch einen
(3 x 3)-Tensor. Da der Leitfahigkeitstensor o positiv definit und symmetrisch
ist, kann er durch Hauptachsentransformation auf Diagonalgestalt gebracht werden
(DEKKER und HASTIE 1980; MAURER 1993):

o, 0 O
d=(0 of 0 (1.14)
0 0 o

Die Kenntnis der Leitfahigkeiten entlang der Hauptachsen im Kristall ist fiir die Beschrei-
bung der Leitfahigkeiten von Gesteinen von entscheidender Bedeutung. Auf Leitfahigkei-
ten, ihre Mechanismen und daraus resultierende Anisotropien wird in Kap. 4 detaillierter
eingegangen.
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2 Elektromagnetische Arraymessungen

2.1 Feldmessungen

Das Gebiet zwischen Rheinischem Schiefergebirge, Frankischem Schichtstufenland
und bis hinauf zur Norddeutschen Tiefebene war in den letzten zwei Jahrzehn-
ten oft Gegenstand elektromagnetischer Messungen. In zahlreichen Diplom- so-
wie Doktorarbeiten sind einzelne Stationen oder Profile vermessen und interpre-
tiert worden (FLUCHE 1983; BAHR 1985; PETER 1994; BANTIN 1996; CYPLIK 1996;
SCHNEIDER 1998; BAHR und DuBA 2000; BAHR et al. 2000). Insgesamt liegen aus die-
sen Arbeiten magnetotellurische Daten von 30 Stationen vor.

Im Rahmen des Eifel-Projektes ist im Rheinischen Schiefergebirge im Sommer 1997
und Winter 1998 ein Array von 21 MT-Stationen vermessen und ausgewertet worden
(LEIBECKER 2000). In Abb. 2.1 sind diese 51 Stationen durch schwarze Dreiecke darge-
stellt. Um diese Stationen als ein Array gemeinsam interpretieren zu kénnen, wurde im
Rahmen dieser Arbeit in zwei Feldexperimenten im Sommer 1999 und 2000 das Messge-
biet durch weitere 13 Stationen (rote Dreiecke in Abb. 2.1) erweitert. Bestehende Liicken
zwischen den alten Stationen wurden dabei geschlossen und das Array nach Norden aus-
gedehnt.

Messapparatur

Zur Registrierung der elektrischen und magnetischen Felder wurde das am
Institut fur Geophysik in Gottingen entwickelte RAP-System  verwendet
(STEVELING und LEVEN 1994; STEVELING 1996). Es ermoglicht die Aufzeich-
nung elektrischer und magnetischer Variationen fiir Perioden > 10 s. Die Bestimmung
des elektrischen Feldes erfolgt UGber die Messung der Potentialdifferenz zwischen
zwei unpolarisierbaren, langzeitstabilen Ag-AgClI-Elektroden (FiLLoux 1987), die im
Mindestabstand von 50 m ca. 20 cm tief in der Erde vergraben werden. Die Messung der
Magnetfelder erfolgt mit Fluxgate-Magnetometern.
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2.1 Feldmessungen

6° 7 8’ 9° 10° 11°

Abbildung 2.1: Karte des Messgebietes mit 64 MT-Stationen. Die schwarzen Dreiecke
zeigen die Koordinaten der in friiheren Arbeiten vermessenen Stationen.
In rot dargestellt, die im Rahmen dieser Arbeit vermessenen Stationen.

Messkampagnen

Wahrend der Messkampagnen kamen Gerdte des Gottinger Instituts fur Geophy-
sik sowie von der Freien Universitat Berlin zur Verfiigung gestellte Stationen zum
Einsatz. 11 der 13 Stationen registrierten zwischen dem 29.07. und 15.09.99. Eine
Erweiterungsmessung im Zeitraum vom 17.05. bis 13.06.00 umfasste zwei zusatzli-
che Stationen, sowie die Wiederholungsmessung einer Station. Eine Ubersicht tiber die
Stationen, Registrierzeitraume und deren Koordinaten ist dem Anhang A.1 zu entnehmen.
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2 Elektromagnetische Arraymessungen

Insgesamt steht somit ein Datensatz aus 64 MT-Stationen zur Verfligung, der eine
Flache von 300 x 400 Quadratkilometern tberdeckt.

2.2 Datenanalyse

Durch die Datenanalyse wird die Ubertragungsfunktion im Frequenzbereich (1.3) aus den
im Zeitbereich gemessenen elektrischen und magnetischen FeldgroRen ermittelt.

Aus den aufgezeichneten Zeitreihen werden zunéchst die Bereiche, die von Stdrungen
unbeeinflusst sind ausgewé&hlt und durch Fouriertransformation in den Frequenzbereich
uberflhrt. Eine Auswertung erfolgt an festgelegten Auswertefrequenzen fe, die so ge-
wahlt sind, dass bei logarithmischer Auftragung die Punkte anndhernd &quidistant sind.
In Tabelle 2.1 sind die bei der Auswertung verwendeten Frequenzen aufgelistet’.

([ Te©) [ feH2) [Te(s)]| fe(Hz) |
8196 | 1.22-10 % | 256 |3.91-10 3
5464 | 1.83-10~% | 171 5.84-10°3
4096 | 2.44-10~% || 128 7.81-1073
2731 | 3.66-10~4 85| 1.18-1072
2048 | 4.88-10* 64 | 1.56-10 2
1365 | 7.33-104 43 | 2.33-10 2
1024 | 9.77-10~4 32 |3.13-102
683 | 1.46-1073 21 | 4.76-10~2
512 | 1.95.10 3 16 | 6.25-10 2
341 | 2.93.10°8 11 | 9.09.10 2

Tabelle 2.1: Fir die Analyse festgelegte Auswertefrequenzen.

Die Eintrage des Impedanztensors werden durch bivariate Analyse an diesen Auswerte-
frequenzen fe bestimmt:

EX - ZXX BX + ny By _|_ AEX

Annahme hierbei ist, dass nur das elektrische Feld fehlerbehaftet ist. Die analytische Form
zur Berechnung der Zjj folgt aus der Minimierungsbeziehung des Fehlers: AEj — Min.
Eine detaillierte Darstellung der Analyse und die Vorstellung der verwendeten Program-

IDie Auswertefrequenzen sind nicht bei allen in dieser Arbeit verwendeten Ubertragungsfunktionen iden-
tisch. Lediglich die im Rahmen dieser Arbeit und des Eifel-Projektes (LEIBECKER 2000) gemessenen
Stationen haben Ubertragungsfunktionen fiir die in Tab. 2.1 aufgelisteten Frequenzen.
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2.3 Ergebnisse der Datenanalyse

me findet sich bei BAHR and BRUTON (1994) sowie JANTOS (1998). Im Anhang A.2 ist
eine Ubersicht der zur Selektion und Analyse verwendeten Programme enthalten.

2.3 Ergebnisse der Datenanalyse

In diesem Kapitel werden aus den berechneten Ubertragungsfunktionen durch geeignete
Betrachtung der darin enthaltenen (in Kapitel 1 diskutierten) geophysikalischen Grolien,
Informationen Uber die Tiefenverteilung der elektrischen Leitfahigkeit im Messgebiet ge-
wonnen. Zur Ubersichtlichen Darstellung erfolgt die Betrachtung der Charakteristika in
den Daten anhand einzelner Stationen oder Stationsgruppen. Fir den westlichen Teil des
Messgebietes sind aufgrund guter Datenqualitat die in Abb. 2.2 dargestellten 8 Stationen
ausgewahlt. Die Station DIE steht hierbei stellvertretend fir alle westlich davon gelege-
nen Stationen im Rheinischen Schiefergebirge (LEIBECKER 2000).

Um den Einfluss oberflachennaher Strukturen (vgl. Kap. 1.2.1) in Form von Storkorpern
auszuschlieRBen, werden vorwiegend phasensensitive Grolien betrachtet.

6° 7 8° 9° 10° 11°
o A o
52 52
A A
A
AnRN ABgRI A A,
A A - A A A A
s ® A A
N A \EDE A
Apano
51° A A 51°

Abbildung 2.2: Karte des Messgebietes. Die mit schwarzen Dreiecken gekennzeichneten
Stationen sind charakteristisch fir den westlichen Teil.
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2 Elektromagnetische Arraymessungen
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Abbildung 2.3: Unrotierte Phasenkurven der xy- und yx-Polarisation der acht charakte-
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2.3 Ergebnisse der Datenanalyse

2.3.1 Die Phase der Impedanz

In Abb. 2.3 sind die unrotierten Phasenkurven der acht charakteristischen Stationen
dargestellt (vgl. 1.5). Die Anordnung der Stationen stellt einen Nord-Sid-Schnitt
durch das Messgebiet dar. Der Periodenbereich kann bei ann&hernd allen Stationen
im westlichen Teil des Arrays in zwei charakteristische Bereiche geteilt werden, einen
zwischen (1) 10 s und 500 s und einen (I1) fir Perioden >500 s. Im Bereich (I) ist
festzustellen, dass die Phasenkurven beider Polarisationen fir alle Stationen kein
einheitliches Verhalten zeigen. Diese lateralen Variationen zwischen verschiedenen
Stationen spiegeln kleinraumige Anderungen der elektrischen Leitfahigkeit in der
mittleren und unteren Kruste wider. Im Bereich (II) zeigen die Phasenkurven aller
Stationen ein einheitlicheres Verhalten. Die Phasen der xy-Polarisation liegen unter 45°,
mit einem Minimum von 30° bei etwa 1000 s. Zu langeren Perioden steigen die Werte
der Phase wieder an und nédhern sich 45°. Fast alle Stationen des westlichen Abschnitts
des Arrays zeigen diese identischen Phasenkurven der xy-Polarisation flir lange Perioden.

[ (85s, unrotiert) [ (85s, unrotiert)

6° 7 8 9 10° 11°

52°

51°

50°

0 25 45 65 90 0 25 45 65 90

Abbildung 2.4: Flachenhafte Darstellung der unrotierten Phasen der xy- und yx-
Polarisation bei der Periode von 85 s.

Die Phase der yx-Polarisation liegt demgegentber fir Perioden >500 s ber 45° und
steigt zu langen Perioden hin an. Dieser Anstieg der Phasenkurve wird bei fast allen
Stationen im westlichen Bereich des Messgebiets beobachtet, mit einer Zunahme von
Stden nach Norden (Abb. 2.3). Das Maximum dieser Phasenaufspaltung liegt bei
ungefahr 2000 s und nimmt fir lange Perioden wieder ab. Diese Charakteristik wird
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2 Elektromagnetische Arraymessungen

durch die flachenhafte? Darstellung der Phasen beider Polarisationen verdeutlicht.

In Abb. 2.4 ist fur 85 s stellvetretend fur die kiirzeren Perioden (I) die unrotierte Phase
beider Polarisationen flachenhaft abgebildet. Die linke Karte zeigt die Phase der xy-,
die rechte die der yx-Polarisation. Fir kurze Perioden ist in den Phasendaten kein
einheitliches Verhalten zu beobachten. Ihre Eindringtiefen liegen mit p~30 km (T=84 s,
p=50 Qm in GIl. 1.2) in der GroRenordnung des mittleren Stationsabstandes. Die zu
diesen Perioden gehdrenden Induktionsrdume benachbarter Stationen tiberschneiden sich
somit nur gering, was die z.T. starken lateralen Variationen erklart.

¢><y (2731s, unrotiert) ) " (2731s, unrotiert)
8 9° 10° 11°

[=2]
~
o

52°

51°

50°

Abbildung 2.5: Fl&chenhafte Darstellung der unrotierten Phasen der xy- und yx-
Polarisation bei der Periode von 2731 s.

Der Bereich (1) ist in Abb. 2.5 anhand der Periode 2731 s dargestellt. Flr diese langen
Perioden ist der mittlere Stationsabstand im Vergleich zur Eindringtiefe (p~185 km)
klein. Die Induktionsraume benachbarter Stationen sind aufgrund ihrer Uberschneidung
nicht mehr voneinander unabhéngig. Darlber hinaus nimmt auch die Skalenlange
lateraler Ausdehnungen der elektrischen Leitfahigkeit mit der Tiefe zu. Diese beiden
Effekte begriinden die geringen lateralen Anderungen der Phase bei langen Perioden.

Die Phase der xy-Polarisation (Abb. 2.5, links) zeigt im gesamten Messgebiet nur wenig

2Flichenhafte Darstellungen der Daten erfolgen mit den Generic Mapping Tools (GMT)
(SMITH und WESSEL 1990; WESSEL und SMITH 1991). Die Interpolation der Daten erfolgt da-
bei nach der Delauney Triangulation (WATsON 1982). Durch die Triangulation wird beriicksichtigt,
dass besonders bei langen Perioden benachbarte Stationen aufgrund der grofRen Eindringtiefen nicht
unabhéngig voneinander sind.
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2.3 Ergebnisse der Datenanalyse

Variationen mit Werten unter 45°. Die Phase der yx-Polarisation (Abb. 2.5, rechts)
hingegen zeigt einen ausgedehnten Bereich hoher Phasenwerte, und lateral nur geringer
Anderungen. Von Siidwest (SW) nach Nordost (NO) nehmen die Phasen von 60° bis
auf ber 75° zu. Nach Osten ist der Bereich hoher Phasenwerte begrenzt und auch im
Bereich des Rheinischen Schiefergebirges zeichnet sich nach Westen eine Verringerung
der Phasenwerte ab. Aufgrund des begrenzten Arrays kann dies aber nicht mit Sicherheit
festgestellt werden.

Bisher wurden die Daten lediglich unrotiert betrachtet und nur auf die Nebendiagonalele-
mente des Impedanztensors eingegangen. Wie in Kap. 1.2.1 gezeigt wurde, ist dies nur
bei regional zweidimensionaler Struktur und vorliegenden Daten im Koordinatensystem
des Streichens sinnvoll. Inwieweit dies fur den vorliegenden Datensatz erftllt ist, wird im
Folgenden diskutiert.

2.3.2 Strukturbestimmung

Die Betrachtung der unrotierten Phase allein, ohne Kenntnis der Richtung des 2D-
Streichens oder angenéhrt abschnittsweiser 2D-Strukturen, ist wenig sinnvoll (vgl.
Kap. 1.2.2). Die phasensensitiven Rotationswinkel kdnnen die zur Interpretation der Pha-
se wichtigen Informationen tiber mogliche einfache Leitféhigkeitsverteilungen liefern. In
Abb. 2.6 sind die phasensensitiven Rotationswinkel der acht charakteristischen Stationen
uber der Periode aufgetragen. Benachbarte Stationen zeigen dabei einen z.T. dhnlichen
Frequenzgang des Winkels. Um die Charakteristika in den Daten stérker hervorzuheben,
sind in Abb. 2.7 die Rotationswinkel dieser acht Stationen gemeinsam aufgetragen. Wie
bei der Phase, so findet sich auch beim Rotationswinkel die charakteristische Zweiteilung
des Periodenbereichs. Bei kurzen Perioden streuen die Winkel stark, im Mittel zwischen
20° und 45°. Zu beobachten ist dies besonders bei der Station ARN bei kurzen Perioden
(< 256 s, vgl. Abb. 2.6). Zu langen Perioden nimmt die Streuung der Rotationswinkel ab.
Insbesondere benachbarte Stationen zeigen gleiches Verhalten (NID u. GIE, DIE u. RAB
od. PANO u. MEDE, Abb. 2.6). Die Winkel liegen fir Perioden > 1000 s bei 0° bzw.
90°3.

Abb. 2.8 stellt flachenhaft die phasensensitiven Winkel fir die beiden Periodenbereiche
dar. Jedes Kreuz symbolisiert ein Koordinatensystem, das um den phasensensitiven Win-
kel einer jeden Station bei 85 s und 2731 s rotiert ist. Die L&nge der Koordinatenachsen

3Aufgrund der funktionalen Form zur Berechnung des phasensensitiven Rotationswinkels (1.11) ergibt
sich flir den Winkel eine Unsicherheit von +90°. Es ist Uiblich, Winkel zwischen 0° und 90° anzugeben,
daher werden Werte knapp aufRerhalb dieses Bereiches um 90° nach oben oder unten verschoben.
Allein anhand des Drehwinkels kann jedoch nicht entschieden werden, ob o.g senkrecht oder parallel
zum 2D-Kontrast (vgl. Kap. 1.2.2) verlauft. Das die Winkel zur gleichen Streichrichtung gehéren folgt
aus der Betrachtung der Phasenaufspaltung (Abb. 2.8, rechts)
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Abbildung 2.6: Frequenzgang des phasensensitiven Rotationswinkels der 8 Stationen.
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Abbildung 2.7: Phasensensitive Rotationswinkel der 8 Stationen. Um die Charakteristika
hervorzuheben, sind die Frequenzgange gemeinsam dargestellt.

ist ein Mal} fir die rotierte Phase in diesem Koordinatensystem. Die grauen Balken
stellen die Phase der xy-Polarisation ¢y, die schwarzen die der yx-Polarisation ¢y, dar.
Die kurzen Perioden sind in Abb. 2.8 (links) anhand von 85 s dargestellt. Auch bei
Betrachtung des gesamten Messgebiets zeigt sich bei kurzen Perioden ein im Mittel
einheitlicher Winkel um 45°, wobei benachbarte Stationen z.T. stark differierende
Richtungen aufweisen.

Fur lange Perioden (Abb. 2.8, rechts) zeigt sich ein einheitlicheres Bild. Im gesamten
Messgebiet a&ndern sich die Rotationswinkel lateral, d.h. zwischen benachbarten Stationen
nur wenig. Besonders im Bereich erhohter Phasenwerte der yx-Polarisation (Abb. 2.5)
zeigen die Winkel eine einheitliche Richtung. Die Koordinatensysteme sind Nord-Sid
(NS) bzw. West-Ost (WO) ausgerichtet, was einem Rotationswinkel von 0° bzw. 90°
entspricht.

Im Array zeigt sich fiir lange Perioden ein ausgedehntes Gebiet einheitlichen Verhaltens
der Rotationswinkel und der Phasenkurven der xy- und yx-Polarisation. Fur diese Peri-
oden und somit fur groRe Eindringtiefen dndert sich in diesem Gebiet die Leitfahigkeit
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Abbildung 2.8: Phasensensitiver Rotationswinkel und rotierte Phasen der xy’- und yx’-
Polarisation bei 85 s (links) und 2731 s (rechts). In schwarz ist die Phase
der xy- in grau die der yx-Polarisation dargestellt. Die La&nge der Achsen

des Referenzkreuzes entspricht 45°.

lateral nicht oder nur wenig. Bei gleichzeitigen Rotationswinkeln um 0°/90° bedeutet
dies, dass fur lange Perioden die Daten unrotiert interpretiert werden konnen, das
Koordinatensystem des Streichens ist anndhernd NS-WO ausgerichtet.

Die beobachtete flachenhafte Phasenaufspaltung (mit ¢x, < 45° und ¢yx > 45°) deutet,
zusammen mit den in diesem Bereich einheitlichen Drehwinkeln auf eine ausgedehnte
Richtungsabhéngigkeit der Leitfahigkeit hin (vgl. Kap. 1.2). Dabei ist die Leitfahigkeit in
WO-Richtung groRer als senkrecht dazu. In Abb. 2.9 ist der Rotationswinkel gemeinsam
mit der Phasenaufspaltung bei 2731 s aufgetragen. Jeder Balken gibt die aus (1.11)
berechnete Richtung der genéherten 2D-Struktur und dessen Lange die Phasendifferenz
in diesem Koordinatensystem an. Im westlichen Teil des Arrays zeigen nahezu alle
Stationen* ein &hnliches Verhalten, die Balken sind ungefahr in WO-Richtung ausge-
richtet und zeigen Phasenaufspaltungen von > 20°. Die Aufspaltung der Phasenkurven
nimmt zum 0stlichen Teil des Arrays hin ab, gleichzeitig drehen die Rotationswinkel in
nordliche Richtung.

Unter Berucksichtigung der zur Darstellung der Daten gemachten Annahmen kann
Abb. 2.9 genutzt werden, eine qualitative Aussage Uber die Leitfahigkeitsverteilung zu
treffen. Die Richtung der Balken stellt die Richtung der hohen Leitfahigkeit dar, deren

4 Abweichungen besonders im Rheinischen Schiefergebirge sind z.T. auf durch schlechtere Datenqualitat
bedingte groRere Fehler besonders bei den langen Perioden zurlickzufiihren.
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Abbildung 2.9: Differenz der rotierten Phasen beider Polarisationen bei 2731 s. Jede Sta-
tion ist rotiert um den phasensensitiven Winkel bei dieser Periode. Der
Lange des Referenzbalkens entspricht eine Phasenaufspaltung von 25°.

Lange ein MaR fur die Anisotropie ist (KELLETT etal. 1992; MARESCHAL et al. 1995;
Jietal. 1996). Neben rdumlicher Invarianz als Rechtfertigung fiir ,,abschnittsweise
2D-Interpretation* kann zusatzlich die Erfullung des Kriteriums zur Berechnung des
Rotationswinkels og (1.11) Uberprift werden. In Abb. 2.10 sind die Phasen der vier
Tensorelemente fur lange Perioden (T > 1000 s) beispielhaft anhand der Station PANO
fir alle Stationen im Bereich der Phasenaufspaltung dargestellt. Zur besseren Uber-
sichtlichkeit wird auf eine Darstellung der Fehler verzichtet. Da fir lange Perioden
(> 1000 s) der phasensensitive Winkel stabil ist (vgl. Abb. 2.6), ist der Tensor fur jede
Periode um den phasensensitiven Winkel bei 2731 s rotiert. Die gute Ubereinstimmung
der Phasen ¢xx und ¢yx, Sowie dxy und dyy im Rahmen des Fehlers macht deutlich, dass
auch analytisch die Bedingung zur Anwendung von (1.11) erfillt ist (vgl. Kap. 1.2.2).

Durch die bisherige Betrachtung der Daten konnte die regionale, lange Perioden be-
einflussende Leitfahigkeitsstruktur, als gendhert anisotrop interpretiert werden. Die p*-
z*-Darstellung kann daher, um einen ersten Eindruck Uber die Tiefenverteilung der
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Abbildung 2.10: Phasen der vier Elemente des Impedanztensors im Periodenbereich
10% — 10% s der Station PANO, rotiert um den phasensensitiven Winkel
der Periode 2731 s.

Leitfahigkeit entlang der beiden Polarisationen zu gewinnen, verwendet werden. Diese
Leitfahigkeits-Tiefenauftragung ist, durch den Einfluss von oberflachennahen Storkérpern
in die Darstellung, als rein qualitativ anzusehen. In Abb. 2.11 ist dies flir zwei Stationen im
Bereich grol3er Phasenaufspaltung dargestellt. Fiir die xy-Polarisation, sowohl bei Station
ARN als auch MEDE nimmt mit zunehmender Periode und Eindringtiefe der spezifische
Widerstand p* zu. Laufen fur kurze Perioden die Kurven von xy und yx zundchst noch
parallel, nimmt zu l&ngeren Perioden der spezifische Widerstand der yx-Polarisation stark
ab. Die yx- ist im Gegensatz zur xy-Polarisation von einem guten Leiter beeinflusst.

Dies zeigt sich insbesondere bei Betrachtung der Eindringtiefen z*, die fur die yx-
Polarisation bei Perioden > 1000 s nur gering oder nicht zunehmen. Die langsten der
gemessenen Perioden durchdringen den guten Leiter dabei nicht.

Der Vergleich der beiden Stationen in Abb. 2.11 macht dartiber hinaus den Einfluss lo-
kaler Storkorper deutlich. Fir die Periode 2731 s variieren die Eindringtiefen z* der yx-
Polarisation der beiden Stationen um mehr als 400 km. Bei einem Stationsabstand von
ungeféahr 50 km kann diese groRe Differenz nicht nur auf induktiv wirkende Leitfahig-
keitsstrukturen zurtickgefihrt werden. In die Berechnung sowohl von p* als auch z* (vgl.
1.6) geht die Amplitude der Impedanz mit ein. Da diese von Verzerrung beeinflusst ist,
sind die unterschiedlichen Eindringtiefen mehr statischen als induktiven Effekten zuzu-
schreiben. Dieses einfache Beispiel verdeutlicht, dass eine quantitative Auswertung der
Amplitude ohne Entzerrung (Kap. 1.2.2) nicht sinnvoll ist.
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Abbildung 2.11: p*-z*-Darstellung der unrotierten Daten zweier Stationen im ndrdlichen
Teil des Arrays.

2.3.3 Lokale Induktionspfeile

In Abb. 2.12 sind die lokalen Induktionspfeile (1.13) fur 2731 s dargestellt, wobei die
schwarzen Pfeile die Real- und die grauen die Imaginérpfeile abbilden. Im ndérdlichen
Abschnitt des Messgebietes ist bei langen Perioden ein starkes vertikales Magnetfeld
zu beobachten, wie in der Abbildung anhand der langen, in studwestliche Richtung
weisenden Induktionspfeile (Lange der Realpfeile > 0.5) dargestellt. Ursache dieses
starken vertikalen Magnetfelds ist der Leitfahigkeitskontrast am stdlichen Rand der
Norddeutschen Leitfahigkeitsanomalie. Diese Anomalie, die auf in der Norddeutschen
Tiefebene gelegenen gutleitféhigen Sedimenten beruht, ist durch JUNGE (1993) als
WO-streichende 2D-Struktur beschrieben worden.

Als zweite grofe Anomalie hat die Gottinger D-Anomalie im nordlichen Teil des
Messgebietes auf die Daten Einfluss (PETER 1994; SCHNEIDER 1998). Fir induktiv
nicht gekoppelte Korper (iberlagern sich die Induktionspfeile jeder einzelnen Anomalie
néherungsweise additiv (WEAVER 1990; SIEMON 1991). Fir den sidlichen Bereich
Gottingens konnen die in sudodstliche bzw. -westliche Richtung weisenden Pfeile
somit vorwiegend als Uberlagerung von Norddeutscher Leitfahigkeitsanomalie und
D-Anomalie gesehen werden (SCHNEIDER 1998).

Fur die Betrachtungen dieser Arbeit ist jedoch die generelle Abnahme der Lange der
Induktionspfeile gegen Stidwesten - bei Beibehaltung der sidwestlichen Richtung - inter-
essanter. Aufgrund der von Norden nach Stiden abnehmenden Lénge der Induktionspfeile
scheint die Leitfahigkeitsverteilung im Bereich der Phasenaufspaltung bei langen Peri-
oden auf sie keinen Einflul zu haben. Dies spricht gegen eine reine 2D- und fiir eine ani-
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sotrope Leitfahigkeitsverteilung als Ursache der Phasenaufspaltung, da ein 2D-Kontrast
Ursache eines zusatzlichen vertikalen Magnetfeldes ware.

Im Bereich des Rheinischen Schiefergebirges nimmt die Lange der Induktionspfeile von
Ost nach West wieder zu. Ursache dieser Zunahme im westlichen Teil ist eine oberfla-
chennahe, sehr leitfahige Anomalie (LEIBECKER 2000), deren Ausdehnung und sehr ho-
he Leitfahigkeit sich bis zu langen Perioden auswirkt.

Obwohl diese einfache Betrachtung sicherlich nicht umfassend ist, wird das Fehlen des
Einflusses auf die Induktionspfeile als weiteres Indiz flir eine anisotrope Leitfahigkeits-
struktur gesehen.

Abbildung 2.12: Flachenhafte Darstellung der lokalen Induktionspfeile bei der Periode
von 2731 s. Realpfeile sind in schwarz, Imaginarpfeile in grau darge-
stellt. Der am rechten Rand eingezeichnete Referenzpfeil entspricht der
L&nge eins.
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Leitfahigkeitsverteilung

Die an der Erdoberflache gemessenen Daten und die darin enthaltenen Informationen iber
die Leitfahigkeitsverteilung im Untergrund sollen durch ein Leitfahigkeitsmodell erkl&rt
werden. Hierflr sind prinzipiell zwei Ansatze denkbar: zum einen die Inversion eines
Teils oder des gesamten Datensatzes, zum anderen die Anpassung eines oder mehrerer
Parameter durch Vorwartsmodellierung.

Fur die Interpretation von Profildaten und dementsprechend zweidimensionaler Fragestel-
lungen stellt die Inversion ein vielfach benutztes Verfahren zur Anpassung der Messdaten
dar. Dabei wird aus dem unendlich-dimensionalen Lsungsraum des Gleichungssystems
versucht, ein minimum structure model® zu finden, welches im Rahmen der Messfehler
die Daten am besten erklart (DE GROOT-HEDLIN und CONSTABLE 1990).

Zur Losung dreidimensionaler Probleme wird die Vorwértsmodellierung der Inversion
vorgezogen. Die wenigen existierenden Inversionscodes sind zum Teil kommerziell und
noch nicht frei verfligbar (NEWMAN und ALUMBAUGH 2000; ZHDANOV et al. 2000),
weiterhin erfordern sie eine enge, gleichméRige Stationstiberdeckung (G. Newman, pers.
Mitteilung), wie sie in Feldmessungen meist nicht zu realisieren ist. Die Losung der zum
Teil stark unterbesetzten Gleichungssysteme l&sst dann keine sinnvolle Interpretation der
Daten zu.

Bei der dreidimensionalen Vorwartsmodellierung wird hingegen versucht, durch mog-
lichst einfache Leitfahigkeitsmodelle einzelne Parameter in den Daten anzupassen. Durch
sorgfaltige Analyse der Messdaten und unter Bericksichtigung von Voruntersuchungen
wird durch zahlreiche Vorwartsmodellierungen die Abweichung zwischen Daten und Mo-
dellantwort minimiert.

Zur Modellierung der Daten wird in dieser Arbeit der Code von MACKIE und Boo-
KER (1999) verwendet, der eine modifizierte Version des 3D-Finite Differenzen Algo-
rithmus von MACKIE et al. darstellt (MACKIE und MADDEN 1993; MACKIE et al. 1993;
MACKIE et al. 1994). Auf die zum Verstandnis des in Kap. 3.1.2 beschriebenen Modells

IDieses, auf den englischen Philosoph, Logiker und Franziskanerménch William von Ockham zuriickge-
hende Prinzip sagt, dass von allen méglichen Lésungen die einfachste gewahlt werden sollte.
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notwendigen Besonderheiten des Programms wird im Anhang A.2.2 eingegangen.

3.1 Ein einfaches Leitfahigkeitsmodell flir das Messgebiet

In diesem Kapitel wird ein dreidimensionales Leitfahigkeitsmodell als Ergebnis von Vor-
wartsmodellierungen der in Kap. 2 vorgestellten Daten prasentiert. Mit diesem Modell
werden die dort diskutierten Charakteristika in den Daten erkléart.

3.1.1 Voruberlegungen: 1D-Modell

Einen ersten Eindruck tber Tiefenlage sowie vorhandene Leitfdhigkeiten kann durch 1D-
Inversion der unrotierten py- und Phasenkurven der xy- und yx-Polarisation gewonnen
werden. Trotz der in Kapitel 1.2.2 beschriebenen Probleme, die bei Interpretation (und
somit auch Inversion) der Amplituden des Impedanztensors auftreten kénnen, liefert die
1D-Inversion zumindest qualitativ einen Eindruck des Leitfahigkeitsverhaltens mit der
Tiefe und des Verhaltnisses der Leitfdhigkeiten beider Polarisationen zueinander.

In Abb. 3.1 ist flr die Station ARN, die sehr deutlich den Effekt der Phasenaufspaltung
bei langen Perioden zeigt, das Ergebnis der 1D-Inversion dargestellt, wobei jede der bei-
den Polarisationen getrennt durch ein 1D-Modell angepasst wurde. Zur Anwendung kam
dabei der von SCHMUCKER (1974) beschriebene W-Algorithmus. Im linken Teil der Ab-
bildung sind p,- und Phasenkurven der Daten und Modelle dargestellt, im rechten Teil die
beiden 1D-Leitfdhigkeitsmodelle. Die Diskrepanz der p,-Werte der xy-Polarisation zwi-
schen Daten und Modell beruht auf dem in Kap. 1.2.1 beschriebenen static shift-Effekt,
verursacht durch oberflachennahe Inhomogenitéten, die durch ein 1D-Modell nicht an-
zupassen sind. Von diesem Effekt abgesehen werden ps- und Phasenkurven durch die
1D-Modelle gut angepasst.

Aufgrund des frequenzabhangigen phasensensitiven Winkels koénnen bei der 1D-
Inversion der unrotierten Daten nur die langen Perioden qualitativ interpretiert werden.
Deutlich zu sehen ist die starke Richtungsabhangigkeit der Leitfahigkeit. Fur die xy-
Polarisation zeigt das Inversionsmodell bis zu einer Tiefe von tber 200 km eine Abnah-
me der elektrischen Leitfahigkeit von 40 bis auf 500 Qm. Fir die yx-Polarisation sind
bis 80 km Tiefe identische Leitfahigkeitswerte zum Modell der xy-Polarisation zu beob-
achten. Im Tiefenbereich 80 bis 150 km ist die Leitfahigkeit hingegen deutlich erhoht.
Mit Werten von 20 Qm zwischen 80 — 140 km und 0.5 Qm zwischen 140 und 150 km
Tiefe ist die integrierte Leitfahigkeit?, die zur Erhdhung der Phase fir yx- und somit zur

2Die integrierte Leitfahigkeit ist das Produkt aus Leitfahigkeit und Schichtméchtigkeit einer eindimen-
sionalen Schicht, ihre Einheit ist Siemens (S). Der Begriff der integrierten Leitfahigkeit hat besondere
Bedeutung in der 1D Interpretation. Schichten gleicher integrierter Leitfahigkeit liefern identische Mo-
dellantworten.
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Aufspaltung der beiden Polarisationen fiihrt, 23.000 S. Im gleichen Tiefenbereich weist
die integrierte Leitfahigkeit des Modells der xy-Polarisation (mit 250 Qm zwischen 80
und 140 km und 500 Qm zwischen 140 und 240 km) lediglich 260 S aus. Die inte-
grierte Leitfahigkeit unterscheidet sich fiir die beiden Polarisationen somit um nahezu
zwei GrolRenordnungen. Diese in den integrierten Leitfahigkeiten beobachtete Anisotro-
pie kann aber aufgrund nicht identischer Schichtmachtigkeiten nicht direkt in Anisotropie
der elektrischen Leitfahigkeit Ubertragen werden, liefert jedoch einen ersten Hinweis auf
deren Verhéltnis.

Obwohl die Stationsdichte ausreichen wirde, mehrere Profile durch das Messgebiet zu
legen, ist aufgrund der in Kap. 2.3.2 beschriebenen Frequenzabhangigkeit des Drehwin-
kels der Versuch einer 2D-Inversion wenig sinnvoll.
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Abbildung 3.1: Anpassung der unrotierten Daten der Station ARN. Die beiden Polarisa-
tionen werden durch je ein 1D-Modell angepasst.

3.1.2 3D-Leitfahigkeitsmodell

Im Folgenden werden die Ergebnisse der Vorwartsmodellierungen, die Parameter des ver-
wendeten Grids und die Leitfahigkeitsverteilung im 3D-Modell diskutiert®. Zur besseren
Ubersichtlichkeit sind die Horizontal- und Vertikalschnitte durch das Grid- bzw. Leitfa-
higkeitsmodell dargestellt.

Die dreidimensionale Modellierung des 300 x 400 Quadratkilometer groRen Arrays er-

3Bei der Anpassung durch Vorwartsmodellierung handelt es sich immer um einen iterativen Prozess. In-
wieweit sich durch zahlreiche Modellierungen und Modellanderungen sukzessive einem Endmodell
genahert wird, zeigt der Vergleich mit GATZEMEIER (2000).
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folgt Gber einaus 103 x 119 x 34 Zellen bestehendes Grid. In Abb. 3.2 sind ein Horizontal-
und Vertikalschnitt durch das Modellgrid dargestelit.

Abbildung 3.2: Oben: Aufsicht auf das Grid. Die schwarzen Punkte kennzeichnen die
Lokationen der Stationen im Modellgrid. Unten:Vertikaler Ost-West-
Schnitt durch das Grid.
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Die horizontale Abdeckung betrégt dabei 858 x 923 km?, vertikal erstreckt es sich bis in
eine Tiefe von 420 km. Das Modell ist in einen inneren 3D-Kern und einen dufl3eren Be-
reich gegliedert. Der innere Bereich beinhaltet die modellierten Leitfahigkeitsstrukturen
und besteht aus 5 x 5 km? groRen Gridzellen. Im &uBeren Bereich setzt sich in horizontale
Richtung das 1D-Hintergrundmodell fort. Die Ausdehnung wurde so gewabhlt, dass sich
Randeffekte des Modells an den anzupassenden Stationen nicht mehr auswirken.

Das innere, grau markierte Quadrat in Abb. 3.2 beinhaltet die im folgenden naher disku-
tierten Bereiche dreidimensionaler Leitfahigkeitsverteilung.

1D Hintergrundmodell

Grundlage des 3D-Modells ist ein eindimensionales Hintergrundmodell, das sich
aus den Ergebnissen fruherer elektromagnetischer Messungen zusammensetzt
(BAHR und BRUTON 1994; OETTINGER 1994; LEIBECKER 2000). Zur Skalierung
der Leitfahigkeiten im Modell wéhlte LEIBECKER (2000) die Inversion der effektiven
Impedanz Zess = (Zxy — Zyx)/2 (BERDICHEVSKY und DMITRIEV 1976), die den Effekt
der Verzerrung in guter N&herung entfernt. Die durch Mittelung tiber mehrere Stationen
fur die Kruste erhaltenen Leitfahigkeitswerte werden fir das in dieser Arbeit verwendete
Array Ubernommen. Seine Leitfédhigkeiten an der Oberflache stimmen mit denen geo-
elektrischer Messungen im betrachteten Gebiet (iberein (GATZEMEIER 1999).

7 800Qm

14 km
40 Qm T~22km

250Q2m
100 km

500Qm
295 km

250Q2m

Abbildung 3.3: Vertikalschnitt durch das 1D-Hintergrundmodell.

Der Wahl des Hintergrundmodells und dessen Leitfahigkeiten kommt bei der Interpreta-
tion nur phasensensitiver Grof3en eine besondere Bedeutung zu, da ohne Berticksichtigung
der Amplituden die absoluten Werte der Leitfahigkeiten nicht zu bestimmen sind. Durch
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3 Ein Modell der Leitfahigkeitsverteilung

die Phasenanpassung werden nur relative Anderungen der Leitfahigkeit mit der Tiefe auf-
gelost.
In Abb. 3.3 ist ein schematischer Schnitt durch das 1D-Hintergrundmodell dargestellt.

Obere bis mittlere Kruste

Eingebettet in dieses Hintergrundmodell sind Leitfahigkeitsstrukturen zur Modellierung
der oberen bis mittleren Kruste (Abb. 3.4), die Arbeiten entstammen, die in Teilen des
Messgebietes oder angrenzenden Bereichen elektromagnetische Untersuchungen durch-
gefiihrt bzw. ausgewertet haben. Als wichtigste Strukturen sind die Norddeutsche Leit-
fahigkeitsanomalie (JUNGE 1993; SCHNEIDER 1998), die Krustenanomalie in der Ei-
fel (LEIBECKER 2000) sowie die gutleitenden Sedimente des Norddeutschen Beckens
(LoseckKE etal. 1978; LOSECKE et al. 1979) eingefigt. Obwohl nicht alle dieser An-
omalien mit dem Array aufzulsen sind, werden sie als a-priori Informationen verwendet,
um ihren Effekt in den Messdaten nicht fehlzuinterpretieren.

a) Strukturen in 1-5.4 km Tiefe. b) Krustenanomalie in der Eifel (5.4-7.2 km Tiefe).

Abbildung 3.4: Zwei Horizontalschnitte durch das Leitfdhigkeitsmodell in der oberen bis
mittleren Kruste.

Mittlere bis untere Kruste

Im Modell erstrecken sich die, die mittlere bis untere Kruste reprasentierenden Leitfahig-
keiten zwischen 14 und 21 km Tiefe. Die modellierte Leitfahigkeitsverteilung in diesem
Bereich ist in Abb. 3.5 dargestellt.

Im Modell wird die mittlere bis untere Kruste unter dem Array durch einen ausgedehnten

44



3.1 Ein einfaches Leitfdhigkeitsmodell fiir das Messgebiet

Bereich anisotroper Leitfahigkeit dominiert. Dieser ist durch Lamellen* modelliert, die
in den Hintergrund von 40 Qm eingebettet sind. Dabei nimmt der spezifische Widerstand
der Lamellen von 2 Qm im Siden auf 10 Qm im Norden zu. Die Richtung hoher
Leitfahigkeit ist dabei 30°N. Die Anpassung des guten Leiters in der mittleren Kruste
und dessen Richtungsabhangigkeit erfolgt in guter Ubereinstimmung mit Ergebnissen
von JODICKE et al. (1983), OETTINGER (1994) und LEIBECKER et al. (2002).

Die im Modellschnitt dargestellte Struktur im nordostlichen Teil des Arrays ist die sich
bis in diese Tiefe fortsetzende, durch einen sehr gut leitenden Block modellierte, Gottin-
ger D-Anomalie (PETER 1994). Insgesamt erstreckt sie sich im Modell im Tiefenbereich
von 9.2 — 22 km.

Abbildung 3.5: Horizontalschnitt der Modellschicht der mittleren bis unteren Kruste. Der
anisotrope Bereich liegt in einer Tiefe von 14 — 21 km. Die durch einen
gutleitfahigen Block modellierte Gottinger D-Anomalie im nordostlichen
Teil erstreckt sich von 9.2 bis 22 km.

4Zur Modellierung anisotroper Leitfahigkeiten durch Modellierungscodes, die nur isotrope Leitfahigkei-
ten zulassen, sei auf die Arbeiten von GROoM und BAILEY (1989b) und LEIBECKER (2000) verwiesen.
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3 Ein Modell der Leitfahigkeitsverteilung
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Abbildung 3.6: Horizontalschnitt durch die Modellschicht des oberen Mantels in einer
Tiefe von 100-150 km.

Oberer Mantel

Die in Kap. 2.3 in den Daten identifizierte starke Richtungsabhangigkeit der Leitfahigkeit
bei langen Perioden ist durch eine anisotrope Schicht im Modell in einer Tiefe zwischen
100 — 150 km modelliert (Abb. 3.6). Dabei wird die Anisotropie durch Lamellen von
1 Om im Suden bzw 0.5 Qm im Norden erzeugt, die in den gegenuber diesen Werten
schlechtleitenden Hintergrund von 500 Qm eingebettet sind. Durch die Begrenzung der
Phasenaufspaltung im gstlichen Teil des Arrays wird auch im Modell die Ausdehnung der
Lamellen nach Osten limitiert. Zur Vermeidung eines hohen Leitfahigkeitskontrastes am
ostlichen Rand der Lamellen erfolgt der Ubergang durch Modellblécke mittlerer Leitfa-
higkeit (10 Qm). Im westlichen Teil ist durch die Begrenzung des Arrays keine Aussage
uber die Ausdehnung des Bereichs der Phasenaufspaltung moglich, daher wurden die La-
mellen in westliche Richtung bis zum Modellrand fortgesetzt.

Das in diesem Kapitel vorgestellte Leitfahigkeitsmodell hat nicht den Anspruch, die im
Bereich des Arrays vorhandenen Leitfahigkeiten abschlielend zu erklaren. Es ist vielmehr
ein mogliches minimum structure model zur Anpassung der wichtigsten Eigenschaften der
Daten und gibt prinzipiellen Aufschluss Uber die zugrundeliegenden Strukturen. Das eine
genauere Modellierung und bessere Tiefeneingrenzung durch Modellstudien méglich ist,
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3.2 Modellergebnisse und Datenanpassung

zeigt LEIBECKER (2000) durch detaillierte Parameterstudien von Tiefenlage und Leitfa-
higkeiten. Dabei ist im dreidimensionalen Modell die Unterscheidung zwischen Schichten
unterschiedlicher integrierter Leitfahigkeit moglich. Im Rahmen des Fehlers kdnnen da-
mit Aussagen Uber Tiefenlage und Leitfahigkeiten der interpretierten Strukturen getroffen
werden.

3.2 Modellergebnisse und Datenanpassung

Die durch dreidimensionale Vorwértsmodellierung an der Oberflache des 3D Modells be-
stimmten Ubertragungsfunktionen werden an dieser Stelle beschrieben. Um diese direkt
mit den Messdaten vergleichen zu kénnen, wurde entsprechend den Koordinaten des Mo-
dells (s. Abb. 3.2) eine Zuordnung zwischen Gitterpunkt und Messstation vorgenommen.
Dabei ist jeder Station der n&chstgelegene Gitterpunkt zugeordnet.

3.2.1 Die Phase der Impedanz

In Abb. 3.7 wird die Anpassung der gemessenen, unrotierten Phasenkurven der xy- und
yx-Polarisation durch das Leitfahigkeitsmodell dargestellt. Die in Kap. 2.3 beschriebenen
zwei Frequenzbereiche, fir kurze (< 500 s) und lange Perioden (> 1000 s) finden sich
auch in der Modellanpassung wieder.

Fur kurze Perioden kann die fir die mittlere bis untere Kruste modellierte einfache Leit-
fahigkeitsstruktur (Abb. 3.5) die lateralen Variationen im kurzperiodischen Bereich nicht
quantitativ erklaren. Jedoch gibt die Modellantwort qualitativ das Verhalten der unrotier-
ten Phasenkurven wieder. Besonders im ndrdlichen Teil des Messgebietes macht sich fir
kurze Perioden der Einfluss der Sedimente der Norddeutschen Tiefebene (Abb. 3.4) auf
die Daten bemerkbar. Diese hohe oberflachennahe Leitfahigkeit liefert an der nahe ge-
legenen Station ARN fiir kurze Perioden Phasenwerte beider Polarisationen Kleiner 45°.
Dieser Einfluss oberflachennaher Strukturen nimmt jedoch fur langere Perioden (> 100 s)
schnell ab.

In der Modellantwort wirkt sich fiir lange Perioden der Einfluss der anisotropen Schicht
im oberen Mantel (Abb. 3.6) in einer Aufspaltung der Phasenkurven aus. Diese Phasen-
aufspaltung beginnt bei Perioden von 500 s mit einem Maximum bei ca. 2000 s. Dabei
bleibt die Phase der xy-Polarisation unter 45° und folgt, von kleineren Abweichungen
abgesehen, den Daten. Fir die yx-Polarisation steigt von Stiden nach Norden die model-
lierte Phase an. Dieses auch in den Daten beobachtete Ansteigen der Phase wird durch die
im oberen Modell-Mantel nach Norden zunehmende Leitfahigkeit der Lamellen erkléart.
Lediglich das Maximum der nordlichen Stationen ist durch das Modell nicht anzupassen.
Besonders die groRen Phasenwerte der yx-Polarisation an der Station BRI und die starke
laterale Anderung dieses Maximums (im Vergleich zu den umliegenden Stationen) lassen
auf einen Effekt, dessen Ursprung nicht ausschlieBlich in der Tiefe liegt, schliel3en.
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Abbildung 3.7: Unrotierte Phasenkurven der acht charakteristischen Stationen mit Mo-
dellantwort.
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3.2 Modellergebnisse und Datenanpassung

Durch die flachenhafte Darstellung der langen Perioden (Abb. 3.8) wird deutlich, dass
durch ostliche Begrenzung der Lamellen die laterale Ausdehnung des Bereichs der
Phasenaufspaltung in diese Richtung richtig wiedergegeben wird. Ebenfalls ist fir lange
Perioden durch die flachenhafte Darstellung der Einfluss oberflachennaher Strukturen
sichtbar. Das ausgedehnte, gutleitfahige Korper an der Oberflaiche auch fir lange
Perioden einen kleinen, jedoch nicht zu vernachlassigenden induktiven Anteil haben
konnen, zeigen die Bereiche um die Gottinger D-Anomalie und die Krustenanomalie
in der Eifel (vgl. Abb. 3.4). Die unterschiedlichen Geometrien dieser beiden Strukturen
erklaren deren unterschiedlich starken Einfluss auf die Polarisationen.

Dass das Leitfahigkeitsmodell trotz guter Anpassung die Daten nicht abschlieRend
erklart, zeigt der Vergleich von Abb. 3.8 mit 2.5. Nimmt in den Daten im Siden der
Bereich der Phasenaufspaltung ab, wird dieses durch das Modell nicht angepasst. Dieses
prinzipielle Problem der Erklarung von Effekten am Rand des Arrays zeigt sich gerade
auch im nordlichen Bereich durch das Maximum der Phasenaufspaltung.

2731s, unrotiert 2731s, unrotiert
0y ) 0, )
6° 7° 8° 9° 10° 11°

J § 52
51°
S A
- A
W )
ADA A A
A
PN
A 5
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A
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0 25 45 65 90 0 25 45 65 90

Abbildung 3.8: Modellantwort: Flachenhafte Darstellung der unrotierten Phasen der xy-
und yx-Polarisation bei der Periode von 2731 s.

3.2.2 Strukturanpassung

In Abb. 3.9 ist die Anpassung der phasensensitiven Winkel durch das Modell anhand
der acht Stationen dargestellt. Inwieweit die anisotropen Schichten im Modell die als
abschnittsweise zweidimensional interpretierten Daten erkléren, zeigt sich neben der An-
passung der Phasen insbesondere auch am Frequenzgang des Rotationswinkels.
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Abbildung 3.9: Phasensensitiver Rotationswinkel mit Modellantwort. Die offenen Qua-
drate stellen die Messdaten, die schwarzen Kreise die Modellantwort dar.
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3.2 Modellergebnisse und Datenanpassung

Fur kurze Perioden wird erneut deutlich, dass das fur die Kruste sehr einfache Leitfa-
higkeitsmodell die komplizierten Strukturen im Detail nicht anpassen kann. Laterale
krustale Variationen der Leitfdhigkeit auBern sich in unterschiedlichen Frequenzgéngen
des Rotationswinkels benachbarter Stationen oder, wie z.B. bei der Station ARN durch
starke Variation im Frequenzgang an einer Station selbst.

Bei langen Perioden nimmt fiir die Modellantwort erwartungsgemald die Variation der
Winkel ab. Die fiir den oberen Mantel modellierte WO-streichende Struktur passt durch
die Rotationswinkel von 0° bzw. 90° die Daten an.
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Abbildung 3.10: Gemeinsame Darstellung der phasensensitiven Rotationswinkel von Da-
ten und Modellantwort der acht charakteristischen Stationen.

Hervorgehoben wird dies durch die gemeinsame Darstellung von Daten und Modell-
antwort der acht Stationen (Abb. 3.10). Die offenen quadratischen Symbole sind die
Messdaten, die schwarzen Kreise die Modellantwort. In dem gemeinsamen Vergleich
wird deutlich, dass das Modell die in der Diskussion der Daten gewonnenen Charakteri-
stika im Frequenzgang erklart. Die fir kurze Perioden in den Daten zu beobachtenden
Winkel zwischen 20° und 45° werden durch die Schicht der anisotropen Kruste mit einer
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3 Ein Modell der Leitfahigkeitsverteilung

30°-Streichrichtung angepasst. Bei langen Perioden ist in der Modellantwort wie auch
in den Daten ein (ber alle Stationen stabiler Winkel mit kleiner Streuung um 0°/90° zu
beobachten. Dass die Tiefenlage beider anisotroper Schichten zu den Daten passt, zeigt
sich im Bereich mittlerer Perioden. Dieser Ubergangsbereich, in welchem die Perioden
bei mittleren Eindringtiefen induktiv von beiden Schichten beeinflusst werden, stellt sich
durch &ndernde Rotationswinkel dar.

51° - 51°

50° 50°

Abbildung 3.11: Differenz der rotierten Phasen der Modellantwort der xy- und yx-
Polarisation. Jede Station ist um den phasensensitiven Winkel rotiert;
die Lange des Referenzbalkens ist 25°.

Auch bei der Modellantwort gilt den langen Perioden besonderes Interesse. In Abb. 3.11
sind Rotationswinkel und Phasendifferenzen fir die langen Perioden anhand 2731 s
flachenhaft dargestellt. Die Phasendifferenz ist (vgl. Abb. 2.9) im Koordinatensystem, das
um den phasensensitiven Winkel gedreht ist, berechnet. Im westlichen Teil des Arrays
zeigen alle Stationen einen sich lateral nur gering &ndernden Drehwinkel. Beeinflusst
durch die anisotrope Schicht im oberen Mantel weisen die Balken vorwiegend in
WO-Richtung. Wie auch in den Daten, ist im 6stlichen Teil des Arrays ein in ndrdliche
Richtung drehender Winkel zu beobachten. Dieser vorwiegend durch die Begrenzung
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3.2 Modellergebnisse und Datenanpassung

der Lamellen verursachte Effekt ist in den Daten jedoch stérker ausgeprégt. Dies lasst
auf eine kompliziertere Ostliche Begrenzung der anisotropen Struktur schlieRen, als im
Modell dargestellt. Im Rheinischen Schiefergebirge zeigen sich in der Modellantwort
kleinere laterale Variationen des Drehwinkels, die durch die krustale Struktur beeinflusst
sind. Diese Variationen des Drehwinkels sind in den Daten jedoch ausgepréagter, was auch
im Bereich der Kruste auf kompliziertere als im Modell angepasste Strukturen hinweist.
Flachenhaft zeigt sich fir die Phase des Modells, dargestellt durch die Lange der
Balken, eine nach Osten abnehmende Aufspaltung beider Polarisationen, wie auch in
den Daten (Abb. 2.9) beobachtet. Fir die nordlichen Stationen ist diese, durch den
maoglichen EinfluR oberflichennaher Strukturen, in den Daten groRer als im Modell. Im
mittleren und sudlichen Teil des Arrays haben die Aufspaltung in Modell und Daten
gute Ubereinstimmung. Im Westen ist sie im Modell gréRer als in den Daten beobachtet.
Ursache hierfur sind die im Modell nach Westen bis zum Modellrand ausgedehnten
gutleitfahigen Lamellen. Eine Erweiterung des Arrays nach Westen und eine damit
verbundene mdgliche Eingrenzung des Bereichs langperiodischer Phasenaufspaltung
liessen eine genauere Anpassung auch im westlichen Teil zu.
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Abbildung 3.12: p*-z*-Darstellung der unrotierten Modellantwort der Stationen ARN
und MEDE.

Abb. 3.12 zeigt fur die Stationen ARN und MEDE im Vergleich die p*-z*-Darstellung
von Daten und Modellanpassung. Die in dieser Darstellung der Daten verdeutlichten Ein-
flisse von Verzerrung kdnnen durch das Modell nicht erklart werden. Der Vergleich zeigt
jedoch qualitativ, dass die Richtungsabhangigkeit der Leitfahigkeit durch das Modell rich-
tig beschrieben wird. Fir die yx-Polarisation werden auch in der Modellantwort die lan-
gen Perioden von einem guten Leiter beeinflusst und die groReren Eindringtiefen der xy-
Polarisation spiegeln den Einfluss hochohmiger Widerstdnde im Vergleich zu yx wider.
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3 Ein Modell der Leitfahigkeitsverteilung

Der Einfluss lateraler krustaler Leitfahigkeitsanderungen im Modell zeigt sich beim Ver-
gleich der Modellantwort beider Stationen. Die oberflichennahen guten Leiter nordlich
der Station ARN (vgl. Abb. 3.4) bewirken eine starke Verzerrung der Zy,-Komponente des
Impedanztensors. Diese verursachen eine Verschiebung der zugehdrigen p*-z*-Kurve hin
zu hoheren spezifischen Widerstanden und groRerem z*. Auch die Modellantwort zeigt
hier, dass eine quantitative Interpretation der Amplituden im Allgemeinen nicht sinnvoll
ist.

3.3 Einfluss krustaler Strukturen

Um den Einfluss krustaler Strukturen, insbesondere der gutleitenden Sedimente der Nord-
deutschen Tiefebene auf die langperiodische Phasenaufspaltung zu beurteilen, sind in ei-
nem weiteren Modell die Leitfahigkeitsstrukturen der oberen bis mittleren Kruste (Abb.
3.4) entfernt worden. Ansonsten wurde das 3D-Leitfahigkeitsmodell unveréndert uber-
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Abbildung 3.13: Einfluss der Leitféhigkeitsstrukturen der oberen bis mittleren Kruste an-
hand der unrotierten Phasenkurven der Stationen ARN, BRI, PANO und
MEDE.
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3.4 Zusammenfassung: Ein anisotroper oberer Mantel?

nommen. Abb. 3.13 zeigt im Vergleich die Modellantwort der unrotierten Phasen beider
Leitfahigkeitsmodelle fir vier nordliche Stationen. Der Einfluss der oberen Kruste und
dabei besonders der Sedimente der Norddeutschen Tiefebene (aufgrund der hohen inte-
grierten Leitfahigkeit von bis zu 2200 S), nimmt nach Suden schnell ab. Ist dieser bei
den Stationen ARN und BRI noch deutlich zu sehen, kann er weiter stidlich bei PANO
und MEDE schon vernachlassigt werden. Den gréfiten Einfluss haben die oberflachenna-
hen Strukturen erwartungsgemaR auf die kurzen Perioden. Der Vergleich beider Modelle
zeigt, dass aufgrund des groRen Induktionsraumes diese oberflachennahen Leitfahigkeits-
anderungen auch einen Einfluss auf die langen Perioden haben. Dieser ist jedoch nicht
groR genug, dass allein oberflachennahe Strukturen zur Erklarung des Bereichs grol3er
Phasenaufspaltung ausreichten. Ein &hnlicher Einfluss zeigt sich auch beim Rotations-
winkel, ist dort fur lange Perioden aber auch zu vernachldssigen.

3.4 Zusammenfassung: Ein anisotroper oberer Mantel?

Die aus den dreidimensionalen Modellierungen gewonnenen Informationen werden hier
zur weiteren Interpretation zusammengefasst.

e Die filr die obere bis mittlere Kruste modellierten Strukturen beeinflussen nicht
grundlegend die Aussagen Uber tiefliegende Leitfahigkeiten, sind jedoch zur sinn-
vollen Anpassung der Daten besonders flr kurze Perioden wichtig.

e FUr die mittlere bis untere Kruste gelingt die Anpassung der Daten durch eine
einfache, gemittelte Struktur qualitativ. Der im Modell verwandte mittlere Win-
kel von 30° sowie die Leitfédhigkeiten stimmen mit anderen elektromagnetischen
und geologischen Erkenntnissen tiberein (JODICKE et al. 1983; OETTINGER 1994;
LEIBECKER et al. 2002). Da diese Arbeit nicht die Kruste zum Gegenstand
hat, wird auf die Diskussion der Ursachen dieser hohen Leitfahigkeit auf
die Literatur verwiesen (GLOVER und VINE 1994; YARDLEY und VALLEY 1997;
SIMPSON 1999; SiMPSON 2001a).

e Fir den oberen Mantel ergeben die Modellierungen einen weit ausgedehnten Be-
reich stark richtungsabhangiger Leitfahigkeit in einer Tiefe von 100 — 150 km. Mit
den aus den spezifischen Widerstdnden der Lamellen (p1,p2) aus

_ 2p1p2
p1+p2

und pL:pl;‘pZ

PI

berechneten Hauptwiderstanden (oder den daraus berechneten inversen Hauptleit-
fahigkeiten) (EISeEL und HAAK 1999) in Richtung und senkrecht zu den Lamellen
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3 Ein Modell der Leitfahigkeitsverteilung

von p;=1-2CQmund p, =250 Qm ergibt sich ein Anisotropiekoeffizient® von
A > 10. Eine eindeutige Begrenzung des Bereichs der Aufspaltung ist nur nach
Osten moglich. Um die Struktur dieser Leitfahigkeitsanomalie, besonders deren
Méchtigkeit und Leitfahigkeit nicht zu tiberschatzen, sind die Lamellen im Westen
unbegrenzt. Bei Erweiterung des Arrays und Eingrenzung des Bereichs der Pha-
senaufspaltung wird sich die ,,integrierte Leitfahigkeit“ der Struktur parallel zu
den Lamellen noch erhéhen.

e Der im Modell angepasste Tiefenbereich von 100 — 150 km und die dabei ver-
wandten Leitfahigkeiten bilden ein mogliches Modell zur Erklarung der Daten. Die
Oberkante der Mantelstruktur kann (zur Anpassung der Charakteristika in den Da-
ten) zwischen 80 und 120 km variieren, wobei ihre Machtigkeit in Abhéngigkeit
von den verwendeten Leitfahigkeiten bis zu 80 km betragen kann. Auf eine ge-
naue Parameterstudie zur Eingrenzung der Modellparameter wird in dieser Arbeit
verzichtet. Wie bei LEIBECKER et al. (2002) gezeigt, ist hierdurch eine genauere
Bestimmung von Tiefenlage und Leitfédhigkeiten des anisotropen Bereichs mdglich.
Die Gemeinsamkeit aller, die Daten erklarender Modelle ist die Lokalisierung des
Bereichs stark anisotroper Leitfahigkeit auf den asthenospharischen Teil des oberen
Mantel mit einem Anisotropiekoeffizienten von ~100.

Bleibt abschlieend noch die Frage zu klaren, ob nur Anisotropie der Leitfahigkeit als
mogliche Ursache die langperiodischen Daten erklaren kann. Die Methode der Magne-
totellurik allein kann, wie in Kapitel 1.4 beschrieben, in Abhdngigkeit der Eindringtiefe
nicht auf beliebig kleinen Skalen Leitfahigkeitsstrukturen auflésen (Diffusionsgleichung).
Mit einem mehrere hundert Kilometer ausgedehnten Array ist jedoch die Unterscheidung
zwischen 2D-Struktur oder Anisotropie im Mantel moglich. Der Versuch, durch kompli-
ziertere Modelle mit zweidimensionalen Leitfahigkeitsstrukturen im Mantel sowohl die
nach Norden zunehmende Phasenaufspaltung als auch die Induktionspfeile zu erkléren,
scheitert an der lateral konstanten Phase der xy-Polarisation (Kap. 2.3.1) bei langen
Perioden. Die zur Erhohung der yx-Phase fuhrende hohe Leitfahigkeit in WO-Richtung
wird von der xy-Phase im gesamten Array nicht registriert. Da diese flir das gesamte
Messgebiet bei langen Perioden nahezu keine Differenzen benachbarter Stationen zeigt,
ist dies gleichbedeutend mit einer horizontal in NS-Richtung konstanten Leitfahigkeit im
Bereich des Induktionsraumes.

Im Folgenden werden verschiedene Leitfahigkeitsmechanismen diskutiert, die als mogli-
che Ursachen der hohen Anisotropie und Leitféhigkeit in Betracht gezogen werden kon-
nen.

SDer Anisotropiekoeffizient berechnet sich aus dem Verhiltnis der beiden Hauptwiderstande zu A =
p1/py (EISEL und HAAK 1999).
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4 Leitfahigkeit und Anisotropie

Zur Interpretation des im letzten Kapitel erhaltenen Leitfahigkeitsmodells bedarf es der
Kenntnis der elektrischen Leitfahigkeit der Gesteine und Gesteinszusammensetzungen in
Abhéngigkeit der jeweiligen Druck- und Temperaturbedingungen.

Die meisten mineralogischen Modelle sehen Olivin als Hauptbestandteil
(50— 60 \Vol. %) des oberen Mantels (RINGwOOD 1975; IRIFUNE und RINGwOOD 1987;
ITO und TAKAHASHI 1987). Es wird daher allgemein angenommen, dass Oli-
vin als dominierend vernetzte Phase die Leitfdhigkeit maligeblich bestimmt
(DuBA und CONSTABLE 1993; Xu etal. 2000a). Fir den oberen Mantel unter dem
MeRgebiet kann davon ausgegangen werden, dass die mineralogische Zusammensetzung
der eines Spinell-Lherzolith (Peridotitvarietit®), mit 75% Olivin (Ol), 17% Orthopyroxen
(Opx), 7% Klinopyroxen (Cpx) und 1% Spinell entspricht (G. Witt-Eickschen, pers.
Mitt.).

Bei der Betrachtung der Leitfahigkeitsmechanismen im oberen Mantel liegt das
Hauptaugenmerk somit auf Olivin.

4.1 Grundlagen

In diesem Kapitel werden die Mechanismen diskutiert, die zur Beschreibung der Leit-
fahigkeiten von Gesteinen, Mineralien oder Schmelzen dienen. In dem in dieser Arbeit
betrachteten Frequenzbereich (w < 10° Hz) gilt die quasistationare Naherung und Ver-
schiebungsstrome konnen vernachléssigt werden (vgl. Kap. 1). Nur fir héhere Frequen-
zen ist der Einfluss von Polarisationsphdnomenen auf die Leitfahigkeit zu berlcksichtigen
(GUEGUEN und PALCIAUSKAS 1994).

4.1.1 Leitfahigkeitsmechanismen

Im Gegensatz zu einzelnen Atomen oder Molekulen sind in Festkdrpern die Energie-
niveaus der Elektronen nicht diskret. Sie sind in Energiebandern angeordnet, getrennt

L0olivin-Orthopyroxen-Klinopyroxen Zusammensetzung mit einem Olivinanteil > 40%, Hauptbestandteil
des oberen Mantels.
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4 Leitfdhigkeit und Anisotropie

Energie Energie
A

~— Leitungsband

m

~— Valenzband

Unbesetzt - Besetzt

Abbildung 4.1: Schematische Darstellung der Energiezustdnde der Elektronen im Fest-
korper. Links: Metallischer Leiter, das Leitungsband ist teilweise be-
setzt. Rechts: Das Valenzband ist vollbesetzt, im Grundzustand ist das
Leitungsband unbesetzt (Halbleiter: Eq < 2.5 eV, Isolator: Eg > 2.5 eV)
(GUEGUEN und PALCIAUSKAS 1994).

durch Energiebereiche, in denen keine Elektronenzustdnde erlaubt sind (Bandliicken).
Entsprechend der Besetzung dieser Bander reagieren die Elektronen auf ein &uReres
elektrisches Feld. Ist ein Band nur teilweise besetzt, haben die Elektronen Zugang zu
einem Kontinuum von Zustédnden. Angeregt durch ein &uReres elektrisches Feld driften
sie mit der mittleren Geschwindigkeit v durch den Kristall oder Festkorper. Sind die
Bander hingegen vollbesetzt, besteht zum nachsten freien Band eine Energiellicke Eg,
die Gberwunden werden muss.

Entsprechend ihrer elektrischen Leitfahigkeit werden Festkorper in drei Gruppen un-
terteilt: Metalle (10° < ¢ < 108 S/m), Halbleiter (10~7 < ¢ < 10° S/m) und Isolatoren
(6 < 107 S/m).

In metallischen Leitern liegt das hdchste Energieniveau (Fermi-Energie) gerade so, dass
die Zusténde in diesem Band nicht vollstdndig besetzt sind (vgl. Abb. 4.1, links). Die
Elektronen in diesem Leitungsband sind nicht an ein besonderes Atom gebunden und frei
beweglich. Diese freie Beweglichkeit ist in Metallen der Grund ihrer hohen elektrischen
Leitfahigkeit. Neben Metallen zeigen auch andere Materialen wie z.B. Graphit diese
metallische Leitféhigkeit.

Bei Halbleitern und Isolatoren sind alle Bénder vollbesetzt (Abb. 4.1, rechts). Die
Licke zwischen der Oberkante des Valenz- und der Unterkante des Leitungsbandes
wird Bandlicke genannt. Bei Halbleitern ist diese Bandlucke relativ klein (~ 1 eV).
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4.1 Grundlagen

Durch thermische Anregung kénnen Elektronen aus dem Valenz- in das Leitungsband
angehoben werden. Sowohl die Elektronen im Leitungsband als auch die nun unbesetzten
Zustande im Valenzband tragen zur Leitfahigkeit bei. Bei hoheren Temperaturen gehdren
viele Silikate und Oxide zu den Halbleitern.

Bei Isolatoren betrégt diese Bandluicke oft mehr als 5 eV und verhindert so die thermische
Anregung der Elektronen in das Leitungsband. Hier beeinflussen dann meist Storstellen
im Kristall (Fremdatome oder Kristallfehler) dessen Leitfahigkeit. Diese Storstellenlei-
tung ist bei tiefen Temperaturen oft der dominierende Mechanismus, kann bei hohen
Temperaturen jedoch durch thermisch angeregte ionische Leitfahigkeit des reinen
Kristalls Ubertroffen werden. Die meisten der in der Erde vorkommenden Mineralien
sind unter den dort vorherrschenden Temperatur- und Druckbedingungen Isolatoren.

Die elektrische Leitfahigkeit in Festkdrpern resultiert allgemein aus der Bewegung von
Ladungstrdgern in Richtung des Gradienten eines elektrischen Potentials. Ein Diffusions-
strom in x-Richtung wird beschrieben durch

J= —D% +vn, (4.1)
mit dem Diffusionsanteil Da—Q (Fick’sches Gesetz) und dem Konvektionsanteil vn. Da-
bei ist D die Diffusionskonstante, n die Verteilung der Teilchen und vn deren mittlere
Geschwindigkeit.

Unter der Annahme eines stationdren Systems ist der Gesamtfluss gleich null, J=0. Im
thermischen Gleichgewicht folgt die raumliche Verteilung der Teilchen n einer Boltz-
mannverteilung

n(x) =ng-e~?/keT

mit dem elektrischen Potential ¢ = qV, der Temperatur T und der Boltzmannkonstante

kg. Hieraus folgt

dn n do nF

B T ax kT 2
wobei F = —%% die den konvektiven Transport antreibende Kraft ist. Aus (4.1), (4.2) und
J =0 folgt

v F

Fur den stationaren Fall erhdlt man fir die Bewegung der Teilchen im elektrischen Feld
E eine mittlere Driftgeschwindigkeit der Elektronen v = pE. Die Mobilitat der Ladungs-
trager p ist dabei abhdngig vom Teilchentyp und dem Einfluss des Mediums. Fur die

Stromdichte j gilt mit (4.3)und F =q-E
Lo 2
J=ngqv=nq kBTE
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4 Leitfdhigkeit und Anisotropie

und aus (1.1) folgt die NERNST-EINSTEIN-Gleichung

D
2
=ng‘-——. 4.4
C=Na" (4.4)
Der Diffusionskoeffizient D folgt dabei einem Exponentialgesetz der Form

D= DO efAH/kBT7

mit der Aktivierungsenthalpie AH = AU + pAV, der Aktivierungsenergie AU, dem Druck
p und dem Aktivierungsvolumen AV. Fur die Leitfahigkeit folgt daraus

6 = g e AH/keT

mit dem exponentiellen Vorfaktor .

4.1.2 Effektive Leitfahigkeit von Gesteinen

Die Leitfahigkeit von Gesteinen hangt in hohem MaRe von deren Mikrostruktur? ab.
Grund sind die z.T. um mehrere GrélRenordnungen variierenden Leitfahigkeiten der ein-
zelnen gesteinsbildenden Minerale. Zur Berechnung der mittleren Leitfahigkeit eines Vo-
lumens reicht demnach allein die Kenntnis der mittleren Zusammensetzung und deren
Leitfahigkeiten nicht aus, es muss zusatzlich auch deren Verteilung berucksichtigt wer-
den.

Im Inneren eines Gesteinsvolumens gilt lokal das Ohmsche Gesetz:

j(r) = o(PE(7) = —a() WV (7).
Das Potential V () ist dabei von der Leitfahigkeitsverteilung in dem Volumen abhéngig.
Fur eine nach aussen makroskopisch homogene und isotrope Probe wird die effektive
Leitfahigkeit cefs definiert. Zwischen zwei parallelen Ebenen im Abstand L wird bei
anliegender Potentialdifferenz AV die mittlere Stromdichte < j > gemessen:

< I>E% //(I-z)dsEceﬁ (%)
S

A ist Uber die zu integrierende Flache und Z ein zu dieser Flache senkrechter Einheits-
vektor. Ist die mikroskopische Leitfahigkeitsverteilung o(F) bekannt, kann hieraus die
effektive Leitfahigkeit direkt berechnet werden:

Oeff = (ﬁ) % //0(?) (—2-W> ds.
S

2Das natiirliche Vorkommen von Gesteinen ist eine Mischung verschiedener, normalerweise inhomogen
verteilter Minerale. Ein reines Mineral, ohne Fehlstellen, wird ein Einkristall genannt. Ein Polykri-
stall ist eine Anordnung anisotrop und zuféllig ausgerichteter Einkristalle. Von polykristallinem Ag-
gregat spricht man, wenn Einkristalle unterschiedlicher anisotroper Minerale zuféllig vermischt sind
(BERRYMAN 1995).
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4.2 Leitfdhigkeiten im oberen Mantel

Fir statistische Verteilungen von o(F) ist eine direkte Berechnung nicht mehr mdglich.
Ausgehend von einfachen Geometrien in Zweiphasensystemen kann o+ ndherungswei-
se berechnet oder durch obere und untere Grenzen eingeschrankt werden. Ein Beispiel
fuir ein solches Mischungsgesetz geht auf HASHIN und SHTRIKMAN (1962) zuriick. Da-
bei benutzten sie ein Medium, das aus Kugeln der Leitféahigkeit 1, Uberzogen mit einer
dinnen Schale der Leitfahigkeit 62, zusammengesetzt war. Das Volumenverhéltnis der
beiden Phasen ist c; = (1 —c2) zu c2. Um den gesamten Raum mit Kugeln zu fullen, geht
im Grenzwert deren Radius gegen null und deren Anzahl gegen unendlich. Mit 61 > o5
folgt fur die untere (HS™) und obere (HS™) HASHIN-SHTRIKMAN-Grenze:

Ops- = O2+C { 1 +C—2] :
HS 2 ! 01— 02 302

st — Lo a)”
HST = 01+02[02_Gl+301] ;

Mit Og- < Ceff < Opgt+-

Neben der Angabe einer oberen und unteren Grenze kann fur spezielle Geometrien auch
direkt die effektive Leitfahigkeit berechnet werden. Weitere Mischungsgesetze wichtiger
Geometrien von Zwei- oder Mehrphasensystemen sind in Anh. A.3 zusammengestellt.

4.2 Leitfahigkeiten im oberen Mantel

Zur Beschreibung von Mantelleitfahigkeiten wird in Labormessungen an Gesteinsproben
oder synthetischen Zusammensetzungen versucht, deren Temperatur- und Druckabhan-
gigkeit aufzuldsen. Dabei haben die mineralische Zusammensetzung, der Sauerstoffpar-
tialdruck, Wassergehalt oder Anteil an Schmelze in der Probe einen entscheidenden Ein-
fluss.

Aufgrund der komplexen Zusammensetzung des Erdmantels ist auch die Leitfahigkeit ein
Zusammenspiel von vielen Leitungsmechanismen. Fur unterschiedliche Gesteine zeigen
Auftragungen von log(c) gegen T~ mehrere Bereiche linearen Verhaltens. Dies deutet
den temperaturabhéngigen Einfluss unterschiedlicher Ladungstréger als dominierenden
Leitungsmechanismus an (TYBURCZY und FISLER 1995). Allgemein gilt:

o= ci=Y ope Ai/keT, (4.5)
i i

Im Folgenden werden fr die wichtigsten Regime im oberen Mantel anhand von theore-
tischen Uberlegungen, Labor- und Feldmessungen Aussagen (ber deren Leitfahigkeiten
gemacht.
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4 Leitfdhigkeit und Anisotropie

Abbildung 4.2: Die Hauptachsen des Olivinkristalls (nach MATTHES 1996)

4.2.1 Trockener Olivin

Die Temperatur- und Druckabhéngigkeit der Leitfahigkeit von trockenem Olivin (oh-
ne Fluide oder Schmelzen) ist seit langem Gegenstand geophysikalischer Unter-
suchungen (RUNCORN und TOZER 1955). In friheren Messungen war die Leitfa-
higkeit noch unter z.T. ungenau bekannten thermodynamischen \erhéltnissen be-
stimmt (DuBA 1972; DuBA 1976; DuBA 1982). In aktuellen Messungen werden
auch die Abhéangigkeit von Eisen Fe/(Mg + Fe) (HIRSCH und SHANKLAND 1991a;
HIRSCH und SHANKLAND 1991b), der die Leitfahigkeit stark beeinflussende Sauer-
stoffpartialdruck fo, (DUBA etal. 1973; DuBA etal. 1974) oder der Einfluss des die
Probe bei den Messungen umschlielenden Puffers (WANAMAKER und DUBA 1993)
mit berlcksichtigt. Zur Beschreibung der Leitfahigkeiten von Gesteinen sind darlber
hinaus die unterschiedlichen Ergebnisse der Messungen an ein- und polykristallinen
Proben zu beachten (ROBERTS und TYBURCZzY 1991; ROBERTS und TYBURCZzY 1993;
DuBA und CONSTABLE 1993).

Weitgehende Ubereinstimmungen der Labormessungen ermdglichten die Aufstellung ei-
ner Referenz-Kurve® SO2 filr die Temperaturabhéngigkeit der Leitfahigkeit isotropen Oli-
vins (CONSTABLE et al. 1992). Diese wird als geometrisches Mittel (A.2) der von SHAN-
KLAND und DUBA (1990) entlang der drei Hauptachsen? (s. Abb. 4.2) im Olivinkristall
bestimmten Leitfahigkeiten berechnet. Im Temperaturbereich 720° — 1500°C gilt

6802 — 102.402e—1.60ev /keT + 109.17e—4.25eV/kBT . (46)

3Das Standard Olivin 2 Modell 16st das SO1-Modell (SHANKLAND und DUBA 1990) ab. Durch das neue
Modell werden auch die Daten bei tieferen Temperaturen (<1000 °C) angepasst.

“Dabei ist [ijk] die auf der Kristallflache (ijk) senkrecht stehende Achse. Die Hauptachsen [100], [010]
und [001] werden in der Literatur auch mit a-, b- und c-Achse bezeichnet.
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Abbildung 4.3: Aus Labormessungen bestimmte Leitfahigkeit von Olivin entlang der
drei Hauptachsen (SHANKLAND und DuUBA 1990) und die fir isotropen
Olivin berechnete SO2-Modellkurve (CONSTABLE et al. 1992).

Die Anpassung durch zwei Terme entspricht hier mindestens zwei sich Uberlagernden
Leitfahigkeitsmechanismen (vgl. 4.5). In diesem Modell ist 6 druckunabhangig, vermut-
lich aufgrund sich gegenseitig aufhebender Druckabhéngigkeiten der verschiedenen Me-
chanismen (SCHOCK et al. 1989).

In Abb. 4.3 sind die Leitfahigkeiten entlang der drei Hauptachsen und die des SO2-
Modells dargestellt. In trockenem Olivin dominiert bei tiefen Temperaturen die elek-
tronische Leitung durch Ubergang von Fe?* zu Fe3* unter Abgabe eines Elektrons an
das Leitungsband (Kleines Polaron), bei hohen Temperaturen die ionische Leitung durch

Probe P T (o) AH
(GPa) (°C) (S/m) (eV)
Olivin 4—10 1000—1400 490 1.62+0.04

Orthopyroxen 5 1000 — 1400 5248 1.80+0.02
Klinopyroxen 13 1000-—-1400 1778 1.87+0.02
lImenit/Granat 21 1200—-1500 2239 1.66+40.03

Tabelle 4.1: Aktivierungsenthalpien und Vorfaktoren gesteinsbildender Minerale (nach
XU et al. 2000b).
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Abbildung 4.4: Effektive Leitfahigkeiten fur den Tiefenbereich 200-300 km. Fir die ver-
wendete Mantelzusammensetzung in diesen Tiefen und den (in Hoch-
druckexperimenten bestimmten) Leitfahigkeiten einzelner Minerale sind
fur verschiedene Mischungsgesetze (s. Anh. A.3) die effektiven Leitfa-
higkeiten berechnet (Xu et al. 2000b).

Mg-Licken (ScHocK et al. 1989). Dabei variieren die Leitfahigkeiten entlang der drei
Achsen im Olivinkristall maximal um den Faktor 6gp1)/G010) &~ 2.3. Die Richtung hoher
Leitfahigkeit ist entlang der [001]-, die der geringsten Leitfahigkeit entlang der [010]-
Achse.

Die Messung der Leitfahigkeit in Abhangigkeit hoher Drucke und Temperaturen war
lange aufgrund des fehlenden thermodynamischen Gleichgewichts in der Hochdruckzel-
le nicht moglich (Xu et al. 2000a). In neueren Hochdruckmessungen kann, dank \er-
wendung anderer, die Probe umgebender Puffer, die Druckabhangigkeit der Leitfa-
higkeit unter Mantelbedingungen bestimmt werden (Xu et al. 1998b; Xu et al. 1998a;
XU und SHANKLAND 1999; Xu et al. 2000a).

Die fur Olivin im Temperaturbereich von 1000° — 1400°C und Drucken von 4 — 10 GPa
gemessenen Paramter stimmen mit denen friiherer Messungen (XU et al. 2000a) bei 1 atm
uberein. In Tab. 4.1 sind diese fir Olivin und die wichtigsten Mantelminerale bei ent-
sprechenden Temperaturen und Drucken dargestellt. Basierend auf den nun fir die Man-
telminerale vorliegenden Labormessungen konnten Xu et al. (2000b) fur verschiede-
ne Tiefenbereiche und Zusammensetzungen aus unterschiedlichen Mischungsgesetzen
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4.2 Leitfdhigkeiten im oberen Mantel

(s. Anh. A.3) effektive Leitfadhigkeiten berechnen. In Abb. 4.4 sind die Ergebnisse im
Tiefenbereich 200 — 300 km (1380° — 1420°C) dargestellt. Die fur die verwendeten py-
rolitischen Mantelzusammensetzungen (60% OI, 25% Opx und 15% Cpx, RINGWOOD
1975) berechneten Leitfahigkeiten sind etwas hoher als die des SO2-Modells. Die Ab-
weichungen sind jedoch so gering, dass in Systemen mit Olivin als dominierender Phase
die Leitfahigkeiten durch das SO2-Modell genahert werden kénnen.

4.2.2 Partielle Schmelze

Partielles Schmelzen setzt ein, sobald die Geotherme die Soliduskurve des entsprechenden
Gesteins uberschreitet. Unter ,,normalen® Bedingungen im oberen Mantel (kein Wasser),
schneiden sich Geotherme und Solidus, sowohl fur den kontinentalen als auch ozeani-
schen oberen Mantel nicht. In Abb. 4.5 sind im Temperatur-Tiefen-Diagramm ozeanische
und kontinentale Geotherme und die Soliduskurven von Peridotit (Granat-Lherzolith) fur
verschiedene Mantelbedingungen dargestellt. Starken Einfluss auf den Solidus haben H,O
oder CO,. Mit einem Anteil von nur 0.4 Gew. % senkt Wasser den Solidus im obe-
ren Mantel soweit, dass dieser die Geotherme schneidet und sich partielle Schmelzen
(< 1 Vol. %) bilden (WiLsSON 1989).

Zur Angabe effektiver Leitfahigkeiten partieller Schmelze bedarf es neben der Leitfahig-
keiten der Gesteinsmatrix, vor allem des Volumenanteils der Schmelze nebst deren Leit-
fahigkeit. Labormessungen an Schmelzen ergaben, in Abhdngigkeit der Zusammenset-
zung der jeweiligen Proben, Leitfahigkeiten zwischen 1 — 10 S/m (PRESNALL et al. 1972;
TYBURCZY und WAFF 1983; SATO und IDA 1984; SATO et al. 1986). SATO et al. (1986)
untersuchten unter kontrolliertem Sauerstoffpartialdruck an Gabbro im Temperaturbe-
reich 1000° — 1400°C die elektrischen Leitfahigkeiten partieller Schmelzen. Bei 1200°C
und einem Schmelzanteil von 17% erhalten sie eine effektive Leitfdhigkeit der Probe
von 0.1 S/m. Extrapolation der zwischen 1300° und 1400°C gemessenen Leitfahigkeiten
reiner Schmelzen auf 1200°C ergeben fir die in der Probe enthaltene Schmelze eine Leit-
fahigkeit von 3 S/m.

An Schmelzen aus trockenen Tholeiitbasalten® erhalten TYBURCZzY und WAFF (1983)
zwischen 1200° und 1400°C

Om = 105.332 efl.SSSeV/kBT.

Aus dieser Beziehung und dem SO2-Modell berechnen LizARRALDE et al. (1995)
fur ein Zweiphasensystem die effektive Leitfédhigkeit aus dem Gesetz von ARCHIE
(SCHMELING 1986)

0 = 6502+ (Om — 6502) (Cm)".

SDie Ausgangszusammensetzung basaltischer Schmelzen kann vereinfacht als pyrolitisch angenommen
werden. Die verschiedenen Bezeichnungen bedeuten unterschiedliche Zusammensetzung und Auf-
schmelzungsgrade des Pyrolits.
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Abbildung 4.5: Soliduskurven fiir Lherzolith unter trockenen Mantelbedingungen, in An-

wesenheit kleiner Mengen CO; (< 5 Gew. %) und H,0O (< 0.4 Gew. %).

Die gestrichelten Kurven zeigen die ozeanische und kontinentale Mantel-
geotherme (nach WYLLIE 1981).

Der Exponent ist mit n = 1.5 den Bedingungen im oberen Mantel angepasst
(HEINSON und CONSTABLE 1992). Aufgrund der hohen Leitféhigkeit der partiel-
len Schmelze im Vergleich zu der des Kristalls, erhéhen selbst geringe Mengen Schmelze
die effektive Leitfahigkeit signifikant (Abb. 4.6). Ein Schmelzanteil von 3% in der Probe
erhoht deren effektive Leitfahigkeit um ungeféhr eine GrolRenordnung.

Einen anderen Ansatz zur Berechnung der Leitfahigkeit partieller Schmelze wéhlten
ROBERTS und TYBURCzY (1999). In Labormessungen untersuchten sie die effek-
tiven Leitfahigkeiten an partiellen Schmelzen von Fogy-Basalt® zwischen 684° und
1244°C bei kontrolliertem Sauerstoffpartialdruck. Mit Hilfe des Programms MELTS
(GHIORSO und SACK 1995) berechneten sie fiir die Probe temperaturabhéngig Anteil
und chemische Zusammensetzung der Schmelze. Im Vergleich mit den gemessenen
effektiven Leitfahigkeiten erhielten sie daraus im betrachteten Temperaturintervall eine
konstante Leitfahigkeit der Schmelze von 6, = 0.8 S/m. Die Zunahme der Schmelzleitfa-

6(Mgo.s0F€0.20)2Si104
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Abbildung 4.6: Leitfahigkeiten partieller Schmelze. Aus den Leitféhigkeitswerten fur
Schmelze o, und trockenem Olivin osp> sind die effektive Leitfédhigkeit
nach dem Mischungsgesetz von ARCHIE (SCHMELING 1986) berechnet.

higkeit mit der Temperatur wird durch die Anderung der chemischen Zusammensetzung
gerade kompensiert.

Mit den Leitfahigkeiten von Fogp-Basalt (HIRSCH etal. 1993) und konstantem oy,
berechneten ROBERTS und TYBURczY fir verschiedene Mischungsgesetze in Abhan-
gigkeit des Schmelzanteils die effektiven Leitfahigkeiten dieses Zweiphasensystems.
Im Temperaturbereich 1100° — 1200°C und mit MELTS berechneten Schmelzanteilen
von 0 — 6% erhielten sie effektive Leitfahigkeiten zwischen 2- 102 S/m (500 Qm) und
3.2-1072 S/m (~ 30 Qm).

Ausgehend von diesen Ergebnissen kann eine obere Grenze der elektrischen Leitfahigkeit
partieller Schmelzen berechnet werden, die nur vom Anteil der gutleitenden Phase ab-
héangt. Fir Kristall und Schmelze werden dazu obere Leitfahigkeitsgrenzen angenommen,
wie sie maximal in Labormessungen erhalten wurden. Fiir verschiedene Mischungsgeset-
ze” berechnen sich aus den Maximalleitfahigkeiten des Kristalls (6" = 102 S/m) und

"Zur Erklarung der in zahlreichen elektromagnetischen Messungen gefundenen hochleitfahigen Zone im
lithosphdrischen Teil des oberen Mantels wurden von PARTZSCH et al. (2000) &hnliche Berechnungen
mit einer (zur Beschreibung auch hoher Schmelzanteile) modifizierten Version des Wirfelmodells nach
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Abbildung 4.7: Maximale Leitfahigkeiten partieller Schmelze in Abhéangigkeit des
Schmelzanteils. Durch Abschéatzung der maximalen Leitfahigkeit von
Kristall und Schmelze kann durch Mischungsgesetze frei von Tempera-
turabhéngigkeit oder chemischer Zusammensetzung eine obere Schranke
der Leitfahigkeit angegeben werden.

der Schmelze (o = 10 S/m) abhéngig vom Schmelzanteil die in Abb. 4.7 dargestellten
effektiven Leitfahigkeiten.

Aufgrund des groRen Leitfahigkeitskontrastes der beiden Phasen differieren die effekti-
ven Leitfahigkeiten je nach Mischungsgesetz und Konnektivitat der gutleitenden Phase
um bis zu eineinhalb GréRenordnungen. Parallele und serielle Anordnung (A.4 u. A.5)
ergeben unabhdngig von der Geometrie maximal und minimal mogliche Leitfahigkeiten.
Als maximale und minimale effektive Leitfahigkeiten berechnen sich die obere HS™-
und untere HS™-Grenze. Dabei beschreibt HS* den Zustand eines perfekt verbundenen
Netzwerkes der Schmelze. Bei HS™ liegt sie in isolierten, nicht verbundenen melt pockets
vor (z.B. FAUL 1997). Fiir andere Modellannahmen liegen die effektiven Leitfahigkeiten
zwischen HS™ und HS .

WAFF (1974) (Anh. A.6) durchgefihrt.
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4.2 Leitfdhigkeiten im oberen Mantel

4.2.3 Wasser im oberen Mantel

Die Anwesenheit von Wasser im oberen Mantel hat starken Einfluss auf die physi-
kalischen Eigenschaften des Gesteins. Es &ndert die Viskositdt und hat damit Ein-
fluss auf die Rheologie von Mantelgestein (KOHLSTEDT et al. 2000), andert die ela-
stischen Eigenschaften, insbesondere das Schermodul (MEl und KOHLSTEDT 2000a;
MEI und KOHLSTEDT 2000b), senkt den Solidus (vgl. Abb. 4.5) oder fuhrt zu einer Er-
hohung der elektrischen Leitféhigkeit.

Die Leitfahigkeit von trockenem Olivin wird dominiert durch die elektronische Leitung
durch den Ubergang von Fe?* zu Fe3t (ScHock et al. 1989). Die Anwesenheit von Was-
ser im Mantel kann die Leitfahigkeit des Gesteins, durch H™-lonen als mobilem La-
dungstréger zuséatzlich erhohen (KARATO 1990; HIRSCH 1990). Waren im trockenen Oli-
vin die Hauptachsen bezlglich der dort vorherrschenden Leitfahigkeitsmechanismen nur
schwach anisotrop (Abb. 4.3), so differieren sie fir die Leitfahigkeit durch H™-lonen um
bis zu zwei GroRenordnungen. MACKWELL und KOHLSTEDT (1990) bestimmten an Ein-
kristallen von San Carlos Olivin® bei Drucken von bis zu 0.3 GPa im Temperaturbereich
800° — 1000°C die Diffusionskoeffizienten des Wasserstoffs entlang der drei Hauptach-
sen. Unter der Annahme, die Aktivierungsenthalpie ist entlang aller drei Hauptachsen
identisch, erhielten sie

Dﬁgo} = (6+3)- 105 . @~ (13030 kJ/mol)/RT

DHoy = (5::4)-1076. g (13030 ky/mol) T )
H* ot

Diotgy = 0.01-Dijoq,

wobei sich die Diffusionskoeffizient entlang der Achsen um ungefahr eine Grolienord-
nung unterschieden: D1qg) =~ 10 Djgg1) ~ 100 Dypyg;.

Die meisten Mantelminerale enthalten geringe Mengen Wasser. Diese liegen in Re-
gionen des oberen Mantels bei geringen Konzentrationen nicht als fluide Phase
(KOHLSTEDT etal. 1996), sondern gebunden, als OH™- (BELL und ROSSMAN 1992)
oder H™- lonen (KARATO 1990; BAI und KOHLSTEDT 1992) vor.

Die von BAI und KOHLSTEDT (1992) und KOHLSTEDT et al. (1996) fir H™ gemachten
Loslichkeitsmessungen wurden von LIZARRALDE et al. (1995) durch

[Hr;;ax] _ 1070.61i0.04 . Pl.19i0.01 (MPa) (48)

angepasst. Die Druckabhéngigkeit der Loslichkeit von H™-lonen (hier angegeben in
ppm?® H*/Si) ist hierbei vorwiegend durch den Partialdruck von Wasser (und somit auch
Sauer-und Wasserstoff) bestimmt (BAI und KOHLSTEDT 1992). Bei diesen Messungen

8(Mgo.91Fe0.00)2Si04
91 ppm=10—4%
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4 Leitfdhigkeit und Anisotropie

[Hiia] Druck Temperatur Tiefe
(ppm HT/Si)  (GPa) (°K) (km)
2225 2.1 1000 70
3525 3.1 1150 100
4920 4.1 1200 130
6226 5.0 1230 157
7995 6.1 1260 192

Tabelle 4.2: HT-Sattigungskonzentrationen in Abhéngigkeit von Druck und Tem-
peratur. Zusammenhang zwischen Druck und Temperatur folgen der
kontinentalen Geotherme (WyLLIE 1981) und dem PREM-Modell
(DzIEwWONSKI und ANDERSON 1981).

blieb der Effekt freien Wassers unberticksichtigt und die Sattigungskonzentration ist da-
her eher als untere Grenze anzusehen (KOHLSTEDT et al. 1996). In Tab. 4.2 sind H™-
Séttigungskonzentrationen in Abhangigkeit von Druck und Temperatur dargestellt.

Aus den Diffusivitaten (4.7) und der Konzentration der H™-lonen (4.8) berechnet sich die
Leitfahigkeit entlang der Achsen nach der NERNST-EINSTEIN-Gleichungl® (4.4)

Ht 42
GH+ _ CH+'Di q

' ke T

Abb. 4.8 zeigt die aus (4.9) entlang der [100]- und [010]-Achse berechneten Leitfahig-
keiten!!. Die durchgezogene Kurve stellt die Leitfahigkeit fur maximale Sattigungskon-
zentration an H™-lonen dar und die gestrichelte die fir deren Halfte. Die Zunahme der
elektrischen Leitfahigkeit mit steigender Temperatur ist dabei proportional zur Zunahme
der Diffusivitat und der Sattigungskonzentration von H™.

Den Berechnungen fur kontinentale Geotherme und dem PREM-Modell zufolge ent-
spricht der Temperaturbereich 1150° — 1265°C einer Tiefe von 100 — 200 km. In die-
sem Bereich ergeben sich fiir die [010]-Richtung Leitfahigkeiten zwischen 2104 —
3.1072 S/m, entlang der [100]-Achse sind sie um zwei GroRenordnungen hoher
(2-107% < G100] < 3 S/m). Die Anisotropie der Diffusion entlang der Hauptachsen Uber-
tragt sich wegen (4.9) direkt auf die Leitfahigkeit von 6109;/0010] & 100. Fir die Rich-
tung der [001]-Achse im Olivinkristall liegen die Leitféhigkeiten zwischen den in Abb.
4.8 dargestellten.

(4.9)

10F{ir die Berechnung der Leitfahigkeit sind die Einheiten zu beachten. Sind die Konzentrationen von
[Hi.] in ppm H*/Si angegeben, so ist [cyy+]=1/m3.

1Fgr die Darstellung der Leitfahigkeiten in Abb. 4.8 ist die Aktivierungsenthalpie AH=130 kJ/mol. Der
Fehler des Vorfaktors ist zur Berechnung der oberen und unteren Grenze jeweils mit berticksichtigt wor-
den. Die Darstellung des Drucks in (4.8) als Funktion der Temperatur erfolgt anhand der kontinentalen
Geotherme und des PREM-Modells.
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Abbildung 4.8: Leitfahigkeiten durch Wasserstoffdiffusion entlang der [100]- und [010}-
Achse im Olivinkristall. Die grauen Bereiche geben die aus (4.9) be-
rechneten Leitfdhigkeiten zwischen maximaler (obere Kurve) und ,hal-
ber“ (untere Kurve) Sattigung des Olivin mit H™-lonen an.

Laboranalysen des Wassergehalts verschiedener magmatischer Gesteine zeigen allgemein
weit geringere Konzentrationen (~ 200 — 500 Gew. ppm??) als die im Labor bestimmte
Séttigungskonzentration (BELL und ROSSMAN 1992; JAMTVEIT et al. 2001). Eine mdg-
liche Begriindung liegt in der hohen Diffusionsrate von Wasser im oberen Mantel. Schnell
aufsteigendes Mantelmaterial bei noch hohen Temperaturen (Xenolithe, > 1000°C) er-
fahrt eine rasche Druckminderung und somit Verringerung des Wasserstoffpartialdruckes.
Dies fuhrt, aufgrund der (besonders bei hohen Temperaturen) grolRen Diffusionskon-
stanten der H™-lonen zu einer Dehydrierung der Olivinkristalle wahrend des Aufstiegs
(BA1 und KOHLSTEDT 1992).

Hochdruckmessungen lassen darauf schliel3en, dass die im oberen Mantel dominierenden
Minerale in der Ubergangszone zwischen 2.4 und 2.7 Gew. % Wasser aufnehmen konnen
(KOHLSTEDT et al. 1996). Obwohl nicht davon auszugehen ist, dass die Minerale dort
gesattigt sind, ist anzunehmen, dass (durch Aufstrome wie z.B. einem Mantelplume) ge-

12Fgr den Vergleich zwischen einer Angabe als Gewichtsanteil (Gew. %, Gew. ppm) und Konzentrationen
in Anzahl H* pro 108 Si (ppm H*/Si) sind die Dichte sowie genaue Zusammensetzung des Gesteins
oder Minerals (insbesondere des Anteils Si) als Informationen notwendig. Fir San Carlos Olivin ent-
sprechen 5100 H/108 Si einem Gewichtsanteil von 0.03 Gew. % H,0 (BAI und KOHLSTEDT 1992).
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niigend Wasser in den oberen Mantel gelangen kann, um fur Olivin die Sattigungsgrenze
zu erreichen (J. Tyburczy, pers. Mitt.).

4.3 Anisotropie der elektrischen Leitfahigkeit

Aus dem Vergleich zwischen dem Modellergebnis fur den oberen Mantel (Kap. 3) und
den im vorigen Kapitel diskutierten Laborergebnissen sind Rickschlisse auf die dort
vorherrschenden Leitfahigkeitsmechanismen moglich.

Das ein solcher Vergleich nicht unproblematisch ist, zeigen Interpretationen der aus See-
bodenmessungen gewonnen Mantelleitfahigkeiten in 100 — 200 km Tiefe um ~ 0.1 S/m
(OLDENBURG 1981; OLDENBURG etal. 1984). Diese hohen Leitfahigkeiten wurden
von KARATO (1990) durch Wasserstoffdiffusion in isotropem Olivin ohne Anwesenheit
partieller Schmelze erklart. Erneute Auswertung der Daten von OLDENBURG unter
Berlicksichtigung von Verzerrung durch die Kistenlinie liefern um mehr als eine Gro-
Renordnung geringere Leitfahigkeiten (HEINSON und CONSTABLE 1992). Diese sind
allein durch das SO2-Modell zu erkléaren (CONSTABLE 1993).

Ein derart starker Effekt auf die absoluten Werte der Modellleitfahigkeiten in dieser
Avrbeit ist, aufgrund der Berlicksichtigung von Verzerrung (Kap. 1.2.1) sowie dreidimen-
sionaler Modellierungen unter Einschluss groRraumiger Krustenstrukturen (Kap. 3.3)
nicht zu erwarten. Darlber hinaus wird zusatzlich auch die Anisotropie mit berticksich-
tigt.

Die  wichtigsten  Ergebnisse der im  vorherigen  Kapitel  diskutierten
Leitfahigkeitsmechanismen sind in Abb. 4.9 gemeinsam dargestellt, in grau die Er-
gebnisse fur Wasserstoffdiffusion ([100]- und [010]-Achse), in grun die fur partielle
Schmelze (zwischen 1 — 3% Schmelze) und in blau die fir trockenen Olivin (zwischen
maximaler und minimaler Leitfahigkeit im Kristall). Die rot schraffierten Flachen
markieren die aus der 3D-Modellierung erhaltenen horizontalen Hauptleitfdhigkeiten fur
den anisotropen Bereich im oberen Mantel (100 — 170 km). Die obere gibt mit ~ 1 S/m
die Richtung hoher Leitfahigkeit (WO) und die untere mit ~ 4-10~2 S/m die dazu
senkrechte Richtung (NS) an. Die um mehr als zwei GroRenordnungen differierenden
Leitfahigkeiten ergeben im Modell einen Anisotropiekoeffizienten von A > 10.
Trockener Olivin scheidet aufgrund der zu geringen Anisotropie sowie Leitfahigkeiten
entlang der Hauptachsen als dominierender Mechanismus im Bereich anisotroper
Leitfahigkeit aus. Auch unter Beriicksichtigung genauerer Gesteinszusammensetzungen
(Xu et al. 2000b) und somit geringftigig hoherer Leitfahigkeiten (Abb. 4.4) kdnnen die
Leitfahigkeiten in NS-Richtung, nicht jedoch die hohe Anisotropie erklaren.

Die Leitfahigkeit von trockenem Olivin erhéht sich signifikant in Anwesenheit geringer
Anteile an Schmelze. Mit Schmelzanteilen von 1 — 3% passen die effektiven Leitfahig-
keiten im einfachen Modell von LIZARRALDE et al. (1995) die Werte in NS-Richtung an
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Abbildung 4.9: Vergleich der Modellergebnisse mit den Ergebnissen verschiedener Leit-
fahigkeitsmechanismen; grau: Wasserstoffdiffusion entlang [100] bzw.
[010], grin: partielle Schmelze (1 — 3%), blau: trockener Olivin; rot:
Hauptleitfahigkeiten der 3D-Modellierung in 100 — 170 km Tiefe, der
obere Bereich gibt die Leitfahigkeit in West-Ost-, der untere die in Nord-
Sud-Richtung an.

(Abb. 4.9, griine Kurve). Zur Erklarung der hohen Leitfahigkeiten senkrecht dazu (WO)
sind diese jedoch mehr als eine GréRenordnung zu gering.

Die Abschatzungen zur oberen Grenze der effektiven Leitfahigkeiten in Systemen mit
partieller Schmelze in Abhdngigkeit deren Anteils (Kap. 4.2.2) liefern fir ¢y, > 0.03
als obere (HS™) und untere (HS™) Grenze Leitfahigkeiten in den GréRenordnungen
der Hauptleitfahigkeiten im Modell. Unter der Annahme richtungsabhéngig vernetzter
Schmelzen (in einer Richtung sehr gute und senkrecht dazu geringe Konnektivitat),
konnen mit hohen Schmelzanteilen Anisotropiekoeffizienten A > 6 erzeugt werden
(Abb. 4.7).

Schmelzanteile von ¢y, > 0.03 sind fiir das Messgebiet in Tiefen zwischen 100 — 200 km
jedoch deutlich zu hoch. Zur Erkl&rung der Scherwellengeschwindigkeiten in Teilen
des Messgebietes aus dreidimensionaler Scherwellentomographie benétigen KEYSER et
al. (2002) Schmelzanteile < 1%. Auch lassen die aus Inversion von Oberflachenwellen
bestimmten Geschwindigkeitsmodelle (FRIEDERICH 1998) keine Schmelzanteile > 1%
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Abbildung 4.10: Diffusionskonstanten fur Wasserstoff in Olivin entlang der drei Haupt-
achsen. Gestrichelt: MACKWELL und KOHLSTEDT (1990); Durchgezo-
gen: KOHLSTEDT und MACKWELL (1998).

zu. Derart geringe Schmelzanteile schlielRen allerdings partielle Schmelzen als dominie-
renden Leitfahigkeitsmechanismus aufgrund zu geringer maximaler Anisotropie (A < 3,
Abb. 4.7) und Leitfahigkeiten (cys+ < 0.1 S/m) aus.

Wie in Kapitel 4.2.3 gezeigt, ist die Diffusion von Wasserstoffionen entlang der
Hauptachsen im Olivinkristall stark anisotrop. Da Diffusion und Leitféhigkeit einander
proportional sind, ist diese Anisotropie direkt auf die Leitfahigkeit Gibertragbar. Diese in
Labormessungen bestimmte, maximale intrinsische Anisotropie (A = 10) ist in der Gro-
Renordnung der makroskopischen Anisotropie des Leitfahigkeitsmodells (A > 10). Dabei
werden die im Leitfdhigkeitsmodell aufeinander senkrechten Richtungen hoher und nied-
riger Leitfahigkeit durch die Kristallachsen maximaler und minimaler Diffusivitit von
H*-lonen erklart. Wie der Vergleich in Abb. 4.9 zeigt, stimmen die GroRenordnungen
der Leitfahigkeiten von [100]-Achse im Kristall und WO-Richtung im Modell, sowie
[010] und NS Uberein. Fir beide Richtungen ist allerdings die Kristallleitfahigkeit im
Vergleich zum Modell etwas zu gering. Zwei mogliche Erklarungen sind hierfur denkbar.
Zum einen muss aufgrund der Vernachldssigung von freiem Wasser bei der Berechnung
der Sattigungskonzentration von H™ in Olivin diese als untere Grenze angesehen
werden (KOHLSTEDT et al. 1996). Eine Erhéhung der Séattigungskonzentration erhoht
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auch die Sattigungs-Leitfahigkeiten entlang der Kristallachsen. Zum anderen schliel3t
der (in Abb. 4.9 nicht dargestellte) Vertrauensbereich von 0L+ (durch den Fehler der
Aktivierungsenthalpie AH) die Leitfahigkeiten des Modells mit ein. Ein geringeres AH
fuhrt auch zu hoheren Leitfahigkeiten im Kristall.

In (4.7) ist die Aktivierungsenthalpie der Diffusion von H™ in Olivin entlang der
Hauptachsen als identisch angenommen. In neueren Labormessungen konnte AH fiir die
drei Achsen getrennt berechnet werden (KOHLSTEDT und MACKWELL 1998). Wurde
die Diffusionskonstante entlang [100] bestatigt, ist sie fir die Achse [010] und [001] nach
oben bzw. unten korrigiert worden (Abb. 4.10). Die maximale Anisotropie im Kristall
bleibt dabei erhalten. War in (4.7) die Richtung geringster Leitfahigkeit die [010]-Achse,
ist dies in den neueren Messungen die [001]-Achse. Die bisher getroffenen Aussagen Uber
minimale und maximale Leitfahigkeiten im Olivinkristall durch Wasserstoffdiffusion
bleiben erhalten, lediglich die Zuordnung zu den Hauptachsen ist davon betroffen. Fir
die Diffusionskonstanten folgt aus Abb. 4.10: Dygoy) & 10 Djg10) ~ 100 Dygoy;-

Aufgrund der allgemein grol3en Fehler (besonders der Aktivierungsenthalpie) bei der Be-
rechnung der Diffusionskonstanten sind genauere Messungen erforderlich, um aus der
modellierten Leitfahigkeit quantitative Aussagen Uber die Kristallausrichtung und die
Wasserstoffkonzentration machen zu kénnen. Die hohe Anisotropie und die hohe Leit-
fahigkeit (in WO-Richtung) im Modell bedingen zur Erklarung den Leitfahigkeitsmecha-
nismus entlang der Hauptrichtungen maximaler und minimaler Diffusion im Kiristall.
Die Ubertragung der intrinsischen elektrischen Anisotropie im Olivinkristall auf makro-
skopische Anisotropie im gesamten Messgebiet impliziert jedoch neben der Anwesenheit
von Wasser im oberen Mantel eine grol3flachige Ausrichtung der Olivinkristalle. Eine
solche Struktur sollte auch Einfluss auf andere geophysikalische Messungen haben. Im
Folgenden wird in seismischen Ergebnissen nach weiteren Belegen hierfiir gesucht, um
diese dann gemeinsam zu interpretieren.
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5 Gemeinsame Interpretation
seismischer und elektrischer
Anisotropie

Deformationen im oberen Mantel sind Ursache fiir gro3flachige Anisotropien der seis-
mischen Geschwindigkeiten. Diese beruhen dabei vorwiegend auf der Ausrichtung
des Kiristallgitters (lattice-preferred orientation, LPO) von Olivin, mit einem Anteil
von 70% das dominierende Mineral im oberen Mantel. Der Zusammenhang zwi-
schen Deformationsregimen und LPO konnte durch numerische Modellierungen und de-
ren Vergleich mit Laborproben erkléart werden (TOMMASI 1998; ToMMASI et al. 1999;
BEN ISMAIL und MAINPRICE 1998). Dabei hat die [100]-Achse von Olivin die Tendenz,
sich parallel zur FlieRrichtung auszurichten.

Eine verbreitete Methode zur Messung dieser LPO benutzt die Aufspaltung von Scherwel-
len in anisotropen Medien. Wegen der fehlenden vertikalen Aufldsung dieses Scherwel-
lensplittings kann die Tiefenlage, in der die Aufspaltung erfolgt, nicht lokalisiert werden.
Zwei Moglichkeiten werden in der Diskussion als wahrscheinlich erachtet. Erfolgt die
Aufspaltung im lithosphérischen Teil des oberen Mantels, handelt es sich vermutlich um
»fossile” Anisotropie (frozen flux) (SILVER und CHAN 1991). Diese aus friiheren Defor-
mationen erhaltene Anisotropie ist in der kalteren Lithosphere konserviert. Tritt die Ani-
sotropie hingegen in der Asthenosphére auf, sollte die LPO mit aktuellem Fluss im oberen
Mantel verknipft sein. Dieser kann induziert sein durch Relativbewegung von tektoni-
schen Platten zum oberen Mantel (BARRUOL et al. 1997) oder durch Strdme im oberen
Mantel selbst, z.B. durch Mantelplumes (DRICKER et al. 1999; WOLFE et al. 1999).

5.1 Scherwellensplitting

5.1.1 Theorie

Die Ausbreitung von Scher- oder Transversalwellen in Medien mit anisotroper Aus-
breitungsgeschwindigkeit ist in Abb. 5.1 dargestellt. Lauft eine Scherwelle von einem
isotropen in ein anisotropes Medium, spaltet sie in zwei zueinander orthogonale
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5.1 Scherwellensplitting

Abbildung 5.1: Bei Ausbreitung von Scherwellen in einem anisotropen Medium spalten
diese in zwei senkrecht polarisierte Quasi-Scherwellen unterschiedlicher
seismischer Geschwindigkeit auf, hier dargestellt anhand der Ausbreitung
in x-, y- und z-Richtung. ¢ bezeichnet die schnelle Richtung und dt die
Zeitdifferenz zwischen beiden (nach SILVER 1996).

Quasi-Scherwellen auf. Die schnellere der beiden ist in Richtung der hohen seismischen
Geschwindigkeit ¢ polarisiert, die andere senkrecht dazu. Die mit zunehmendem
Laufweg in dem anisotropen Medium ansteigende zeitliche Differenz zwischen den
Scherwellen wird durch ot angegeben.

Die Beobachtung seismischer Anisotropie erfolgt vorwiegend anhand der Aufspaltung
teleseismischer SKS-Phasen. In Abb. 5.2 ist schematisch der Ausbreitungsweg von
SKS dargestellt. Von der Quelle breitet sie sich im Mantel zundchst als S-Welle aus,
durchquert den &uReren, flissigen Kern als P-Welle und wird an der Kern-Mantelgrenze
auf Empféangerseite wieder in eine S-Welle konvertiert.

Durch die Konversion zur P-Welle im duBeren Kern werden alle anisotropiebedingten
Aufspaltungen der Scherwelle auf der Quellseite entfernt. An der empfangerseitigen
Kern-Mantelgrenze wird die P-Welle in eine radial, in der Ebene des GroRRkreises (Ebene
in Abb. 5.2) polarisierte S-Welle zurtickkonvertiert. Durchlduft die SKS-Phase nach Ver-
lassen des Kerns ein isotropes Medium, wird an der Empféngerstation nur Energie auf der
Radialkomponente beobachtet. Ist die Phase jedoch von einem anisotropen Bereich be-
einflusst, spaltet die radial polarisierte Scherwelle in zwei orthogonale Quasi-Scherwellen
auf. Die Anwesenheit von Energie in transversaler Richtung l&sst somit direkt auf einen
anisotropen Bereich auf Empfangerseite schlieBen (SILVER und CHAN 1991). Die
laterale Auflésung anisotroper Strukturen ist mit der SKS-Phase sehr gut maoglich, da die
Strahlen nahezu vertikal im Mantel verlaufen und fast senkrecht an der Erdoberflache
einfallen. Vertikale Aussagen sind jedoch nicht oder nur eingeschréankt moglich, da die
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5 Gemeinsame Interpretation seismischer und elektrischer Anisotropie

Quelle der Aufspaltung auf dem gesamten Laufweg zwischen Kern-Mantelgrenze und
Erdoberflache liegen kann. Abschatzungen von SILVER (1996) schréanken den Bereich
signifikanten Einflusses auf den oberen Mantel ein. Sowohl die Kruste als auch der untere
Mantel kénnen hiernach als Quelle von Scherwellensplitting ausgeschlossen werden.

Anisotrope
Zone

(P)

AuRerer
Kern Innerer
Kern

Abbildung 5.2: Schematische Darstellung des Ausbreitungsweges der SKS-Phase in der
Erde. Die von der Quelle (Punkt) ausgehende S-Welle durchlauft den &u-
Reren Kern als P-Welle. Bei Konversion von P zu S auf der Empféanger-
seite entsteht eine radial polarisierte Scherwelle (in der Zeichenebene).
Diese fallt am Empfanger (Dreieck) nahezu senkrecht ein.

Das an der Erdoberflache gemessene Scherwellensplitting wird i.A. durch die Rich-
tung der hohen seismischen Geschwindigkeit ¢ und ot, als zeitlicher Differenz zwischen
schneller und senkrechter Quasi-Scherwelle, angegeben. Der globale Mittelwert von 6t
liegt ungeféhr bei 1 s (SILVER 1996).

Fr schwache Anisotropie gilt fur die zeitliche Verzdgerung ot

8t =L 8B/Bo, (5.1)

mit der Weglange L, der mittleren isotropen Scherwellengeschwindigkeit Bo und def
dimensionslosen mittleren intrinsischen Anisotropie der Scherwellengeschwindigkeit 53
(SILVER und CHAN 1991).

5.1.2 Ergebnisse im Messgebiet

Auswertungen von Scherwellensplitting-Daten in Mitteleuropa zeigen kein einheitliches
Verhalten der Richtung schneller Polarisation. In Abb. 5.3 sind Ergebnisse fiir Statio-
nen des Deutschen Seismischen Regionalnetzes (German Regional Seismic Network,
GRSN) dargestellt (VINNIK et al. 1992; BORMANN etal. 1993; VINNIK et al. 1994).
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Abbildung 5.3: Scherwellensplitting nordlich der alpinen Front. Dargestellt ist an jeder
Station unter der Annahme nur einer anisotropen Schicht die Richtung
der Polarisation der schnellen Scherwelle (nach VINNIK et al. 1994). Die
rot gestrichelte Kurve umrandet das Gebiet der elektromagnetischen Mes-
sungen (vgl. Abb. 2.1).

Fur jede Station ist dabei unter Annahme nur einer anisotropen Schicht als Ursache der
Aufspaltung, die Richtung der Polarisation der schnellen Scherwelle ¢ dargestellt. Diese
ergibt sich aus der Mittelung Uber die Auswertung mehrerer teleseismischer Events
unterschiedlichen Backazimuts® 7.

Tragt man ¢ gegen v auf, so wird deutlich, warum eine Mittelung der Richtungen flr
verschiede Backazimuts nicht sinnvoll ist. In Abh&ngigkeit von vy erhdlt man an vielen
Stationen kein konstantes ¢, sondern Werte zwischen 0° und 90°. In Abb. 5.4 ist dies
fur die Station GRAL des Gréfenberg-Arrays (GRF) dargestellt. Die in vy erhaltene
90°-Periodizitat lasst auf den Einfluss zweier anisotroper Schichten schlielen. Die
Richtungen 15° +k-90°, k = 0,1, 2, 3 sind dabei transparent windows, Fenster, in denen
die einfallende linear polarisierte Welle die untere der beiden anisotropen Schichten nicht
wahrnimmt. SKS ist dann in der Ebene polarisiert, die die Richtung der schnellen oder
langsamen Quasi-Scherwelle enthdlt und spaltet somit nicht auf. Da diese Richtungen
gerade orthogonal sind, ergibt sich hieraus die 90°-Periodizitat. Flr diese ist die Auf-
spaltung der Scherwelle nur von der oberen Schicht beeinflusst, fur alle anderen Winkel
ergibt sie sich als Uberlagerung der Einflusse beider Schichten.

Lwinkel gegen Nord in die Richtung, aus der die seismische Energie an der Station einfallt.
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Abbildung 5.4: Abhéngigkeit der Richtung ¢ vom Backazimut vy fiir die Station GRA1
des Gréfenberg-Arrays. Die Punkte sind die Ergebnisse einzelner Events,
die durchgezogene und gestrichelte Kurve sind die Ergebnisse &hnlicher
Zwei-Schicht-Modelle (VINNIK et al. 1994).

Fur die Stationen BFO, FUR und CLZ ist in Tab. 5.1 das Modell dargestellt, dessen
synthetische Seismogramme die Daten der drei Stationen anpassen. Es besteht aus vier
Schichten, deren seismische Geschwindigkeiten Bo linear von Ober- zu Unterkante im
angegebenen Intervall zunehmen. Die mittleren der vier Schichten haben horizontal
richtungsabhangige Geschwindigkeiten mit intrinsischen Anisotropien Sﬁ und die durch
¢ angegebenen Richtungen hoher Scherwellengeschwindigkeit. Aus diesen Parametern
berechnen sich die zeitliche Differenzen &t (vgl. Gl. 5.1).

Schicht Tiefe Bo op ¢ ot
(km) (kmf/s) ) ()
1 0-—27 3.2-4.4 - - -
2 27—120 4.4-45 005 10 1.1
3 120—-410 45-47 0.03 82 1.9
4 410 — o0 4.7-5 - - -

Tabelle 5.1: Modellparameter ¢ und 6t des Modells zur Anpassung der Beobachtungen an
den Stationen BFO, FUR und CLZ. Von den vier Modellschichten haben nur
die mittleren anisotrope Geschwindigkeitsverteilungen (VINNIK et al. 1994).

Aufgrund der Ergebnisse von SILVER (1996) ist eine Unterteilung des Modells in vier
Schichten sinnvoll, da fir die Kruste (1) und den unteren Mantel (4) keine signifikanten
Anisotropien und Aufspaltungen zu erwarten sind. Interpretiert werden die beiden
anisotropen Schichten von VINNIK et al. (1994) als lithospharischer (2) und asthenosphé-
rischer (3) oberer Mantel. Aufgrund der fehlenden vertikalen Auflésung ist das Modell in
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5.2 Interpretation seismischer und elektrischer Anisotropie

Bezug auf die Schichtméchtigkeiten als eines von vielen moglichen anzusehen. Lediglich
die Richtung ¢ und &t sind durch die Daten bestimmt.

Fur die obere Schicht ergeben die Auswertungen der SKS-Phasen in Abhédngigkeit des
Backazimuts im mittleren Abschnitt des Arrays (Abb. 5.3) Winkel zwischen 10° und
50°, sowie fir die schnelle Richtung in der unteren Schicht ungefahr WO (~ 90°)
(VINNIK et al. 1994). Zusatzlich ist in Abb. 5.3 zur rdumlichen Einordnung das Gebiet
der elektromagnetischen Arraymessungen dargestellt. Dieses Gberschneidet sich mit dem
Bereich seismischer Zwei-Schicht-Anisotropie zwischen CLZ, BFO, FUR und GRF.

5.2 Interpretation seismischer und elektrischer
Anisotropie

Allein aus der Interpretation der effektiven elektrischen Leitfahigkeit und ihrer Aniso-
tropie ist keine Differenzierung zwischen dem Grad der mittleren Kristallausrichtung
von Olivin und der Wasserstoffkonzentration moglich, da beide unabhéngig voneinander
die Leitfahigkeit beeinflussen. Zur n&heren Bestimmung des Verhaltnisses kodnnen
Informationen der im Messgebiet auftretenden seismischen Anisotropie hinzugezogen
werden.

Um die elektrische und seismische Anisotropie vergleichen zu kénnen, bedarf es zundchst
der Klarung, ob die physikalisch unterschiedlichen Prozesse der richtungsabhéngigen
Leitfahigkeit und seismischen Geschwindigkeit auf eine identische Ursache zuriickzu-
fihren sind.

Fir die aus den dreidimensionalen Modellierungen (Kap. 3) erhaltene elektrische
Anisotropie im oberen Mantel wurde durch Vergleich mit Labormessungen der zugrun-
deliegende Mechanismus identifiziert. Dabei konnten die hohe Leitfahigkeit und zugleich
hohe Anisotropie in 100 — 150 km Tiefe durch (gro3flachig) ausgerichtete Olivinkristalle
in Anwesenheit von Wasser erklart werden. Fir die LPO von Olivin bedeutet dies
gerade, dass die [100]-Achse in WO-, die [001] in NS-Richtung und die [010] vertikal
ausgerichtet ist.

Der Zusammenhang zwischen elastischen Eigenschaften und LPO von Mantelgesteinen
ist gut verstanden. Die Polarisationsrichtung der schnellen Scherwelle ¢ (genauso wie
die schnelle Ausbreitungsrichtung von Rayleigh- und P-Wellen) verlauft entlang der
[100]-Achse im Olivinkristall. Somit kann die Richtung der schnellen Quasi-Scherwelle
¢ als Richtung der [100]-Achse interpretiert werden (MAINPRICE und SILVER 1993).
Diese liegt flr die obere der beiden anisotropen Schichten zwischen 10° und 50° und
ist fir die untere mit ¢ ~ 90° ungefdhr WO ausgerichtet. Da sich im Olivinkristall
die seismischen Geschwindigkeiten entlang der zur [100]-Achse senkrechten Haupt-
achsen nur gering unterscheiden (KuMAzZAWA und ANDERSON 1969), ist allein aus

81



5 Gemeinsame Interpretation seismischer und elektrischer Anisotropie

Anisotropie ~ Tiefeim  [100]-Achse
Modell (km)  im Olivin

elektrische 100 — 150 90°

seismische 120 - 410 ~ 90°

Tabelle 5.2: Gegeniberstellung elektrischer und seismischer Anisotropie aus dem 3D-
Leitfahigkeitsmodell (Kap. 3) und dem Geschwindigkeitsmodell von VIN-
NIK et al. (1994). Die [100]-Achse im Olivin ist die Richtung der Polarisation
der schnellen Scherwelle und die hoher elektrischer Leitfahigkeit im angege-
benen Tiefenbereich.

Scherwellensplitting-Daten (ber deren Ausrichtung keine Aussage zu treffen.

Fir die untere der beiden Schichten stimmen die Richtung der elektrischen und seismi-
schen Anisotropie — als die Richtung der [100]-Achse im Olivin interpretiert — tberein.
Die fiur die Kruste diskutierten Mechanismen, die zu hohen oder richtungsabhangigen
Leitfahigkeiten fiihren, kbnnen mit Scherwellensplitting-Daten nicht verglichen werden,
da die Kruste aufgrund ihrer geringen Mé&chtigkeit zu keinen signifikanten Aufspaltungen
von Scherwellen fiihrt (SILVER 1996). Auch besteht zwischen der oberen anisotropen
Schicht — Schicht (2) im Geschwindigkeitsmodell (Tab. 5.1) — keine Korrelation zu
einer anisotropen Schicht im 3D-Leitfahigkeitsmodell (Kap. 3). Es werden daher nur die
beiden unteren anisotropen Schichten im Leitfahigkeits- bzw. Geschwindigkeitsmodell
betrachtet.

Fir diese Schichten kann die Kristallausrichtung von Olivin (LPO) als Ursache der
gemeinsamen Anisotropie angenommen werden, da sowohl die Richtung der hohen
elektrischen Leitfahigkeit und die Polarisationsebene der schnellen Scherwelle (beide
entlang der [100]-Achse) nach WO ausgerichtet sind (Tab. 5.2).

Aufgrund der fehlenden Tiefenauflosung des Scherwellensplittings stimmen in den
Modellergebnissen die Tiefenlage der elektrischen und seismischen Anisotropie nicht
zwingend Uberein (s. Tab. 5.2). Dies verhindert zunéchst eine gemeinsame Interpretation
der Daten, da die aus dem Modell erhaltenen Parameter, die mittlere Anisotropie
der Scherwellengeschwindigkeit SB und die Schichtmé&chtigkeit L, nicht unabhéngig
voneinander sind (5.1). Andert sich somit im Modell der Parameter L, so andert sich zur
Anpassung von ot auch gleichzeitig die mittlere intrinsische Anisotropie 8[3. Die genaue
Kenntnis der Schichtdicke ist daher Voraussetzung zur genauen Angabe der intrinsischen
Geschwindigkeitsanisotropie.

Im Folgenden wird ein iteratives Verfahren vorgeschlagen, das durch abwechselnde Mo-
dellierung der elektrischen und seismischen Anisotropie die Parameter beider Modelle
anndhert und dadurch eine gemeinsame Interpretation erméglicht. In Abb. 5.5 ist diese
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Abbildung 5.5: Gemeinsame Interpretation elektrischer und seismischer Anisotropie
durch iterative Anpassung beider Datensatze, mit der Ober- (d;) und
Unterkante (d2) der anisotropen Schicht, der mittleren Scherwellenge-
schwindigkeit B, mittleren Anisotropie der Scherwellengeschwindigkeit
SB, den Hauptleitfahigkeiten im Leitfahigkeitsmodell o; und der H*-
lonen-Konzentration cy-+.

der anisotropen Schicht

\orgehensweise durch ein Flussdiagramm dargestellt.

Ausgangspunkt ist hierbei die Modellierung der elektrischen Anisotropie, die unter
Berlicksichtigung petrophysikalischer Ergebnisse der Leitfahigkeiten im oberen Mantel
(Kap. 4) die magnetotellurischen Daten (insbesondere die gemeinsam zu erklarende
anisotrope Struktur) durch ein minimum structure model anpasst (Kap. 3). Neben der
Bestimmung der Streichrichtung der Struktur und den Hauptleitfahigkeiten ist vor allem
die Eingrenzung von Schichtdicke und Tiefenlage des anisotropen Leitfahigkeitsbereichs
mit Angabe von Oberkante (d;) und Unterkante (d2) durch Modellstudien wichtig.
Schichtdicke und Tiefenlage (L, d1) werden in der an die magnetotellurische Modellie-
rung anschlieenden Modellierung des Scherwellensplittings (seismische Modellierung)
als Startparameter Ubernommen. Durch die Tiefenlage der anisotropen Schicht (d)
wird ebenfalls die im Modell verwendete tiefenabh&ngige mittlere isotrope Scher-
wellengeschwindigkeit Bo beeinflusst. Fur die folgende Anpassung ist die aus der
elektromagnetischen Modellierung gut aufgeloste Oberkante (d1) unveranderlich. Die
Unterkante (d;) und somit die Schichtméchtigkeit L kann dabei — da sich die intrinsische
Scherwellenanisotropie nur im Bereich der Ergebnisse von Labormessungen an Ge-
steinsproben und theoretischen Modellierungen bewegen sollte — variiert werden. Durch
\erénderung der Parameter L und 8[3 wird die zeitliche Differenz ot (5.1) angepasst.
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Wurde dabei die Tiefenlage der anisotropen Schicht (d2) modifiziert, wird dies durch
Verénderung des Leitfahigkeitsmodells bei der folgenden erneuten magnetotellurischen
Modellierung berucksichtigt.

Das Abbruchkriterium dieser abwechselnden Modellierung ist zum einen durch feh-
lende weitere Verbesserung zwischen zwei Iterationsschritten (optimale gemeinsame
Anpassung) oder durch nicht miteinander zu vereinbarende Parameter der Modelle (kein
gemeinsames Modell) gegeben.

Im letzteren Fall ist davon auszugehen, dass entgegen der Annahme die Quelle der
elektrischen und seismischen Anisotropie in den Daten nicht identisch, oder die zugrun-
deliegende Struktur komplizierterer Natur ist. Ursache hierfir konnte z.B. ein im Bereich
der gemeinsam angepassten Schicht nicht einheitlicher Gehalt an Wasser — und somit
von Wasserstoff-lonen als Ladungstrager — sein.

Sind beide Anisotropien durch ein gemeinsames Modell hinreichend anzupassen, kénnen
die Tiefenlage der anisotropen Schicht (di, L), deren intrinsische Parameter o; und
insbesondere der zuvor schlecht aufzulésende Parameter SB bestimmt werden.

Da letztgenannter Parameter Sﬁ ausschliellich von der mittleren Kristallausrichtung im
oberen Mantel abhéngt, konnte anhand numerischer Berechnungen der LPO Olivins in
deformierten Regimen (TOMMASI 1998; ToMMASI et al. 1999; VAUCHEZ et al. 2000)
sowie durch Labormessungen erhaltener anisotroper Scherwellengeschwindigkeiten
verschiedener Olivingefiige (BEN ISMAIL und MAINPRICE 1998) moglicherweise auf
den mittleren Anteil ausgerichteter Olivinkristalle geschlossen werden.

Durch eine so erfolgende Unterscheidung zwischen der auf Kristallausrichtung und der
auf Wasserstoffkonzentration beruhenden Leitfahigkeitserhdhung ware eine genauere
Abschatzung des Wassergehaltes im oberen Mantel maglich (vgl. Abb. 5.5).
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6 Schlussfolgerungen

Die Interpretation der langperiodischen Daten zeigt im Messgebiet einen ausgedehnten
Bereich richtungsabhéngiger Leitféhigkeit. Diese kann anhand dreidimensionaler Mo-
dellierungen durch eine stark anisotrope Leitfahigkeitsverteilung im asthenospharischen
oberen Mantel zwischen 100 und 150 km erklart werden. Die Hauptleitfahigkeiten (bzw.
Widerstande) im Modell-Mantel haben Werte von 4-10~3 S/m (250 Qm) in NS- und
1 S/m (1 @m) in WO-Richtung und einen Anisotropiekoeffizienten von A > 10.

Zur signifikanten Erhéhung der Leitfahigkeit im oberen Mantel gegentber des trockenen
Olivins werden allgemein zwei mogliche Mechanismen diskutiert: partielle Schmelzen
und Diffusion von Wasserstoff-lonen.

Zur Erklarung der hohen und gleichzeitig stark anisotropen Leitfahigkeiten im Modell-
Mantel durch Schmelze benétigt man einen Schmelzanteil > 3%. Zugleich muf3 in
Richtung der hohen Leitfahigkeit perfekte und senkrecht dazu geringe Vernetzung
der gutleitfahigen Phase vorliegen. Solch hohe Schmelzanteile sind jedoch in diesen
Tiefen unter dem Messgebiet nicht zu erwarten. So benétigen z.B. Keyser et al. (2002)
zur Erklarung der Ergebnisse dreidimensionaler Scherwellentomographie in ihrem
Geschwindigkeitsmodell Schmelzanteile < 1% und die Geschwindigkeitsmodelle aus
Inversion von Oberflachenwellen (FRIEDERICH 1998) schlieRBen partielle Schmelzen
> 1% aus. Mit derart geringen Schmelzanteilen sind die Leitfahigkeiten partieller
Schmelzen selbst bei perfekter Vernetzung zu niedrig.

Die Annahme der Diffusion von Wasserstoff-lonen im Olivinkristall bietet hingegen
die Moglichkeit sowohl die hohe Leitfahigkeit als auch die Anisotropie in integrierter
Form zu erklaren. Durch die hohe Mobilitadt von Wasserstoff-lonen ist trotz geringer
Konzentrationen die effektive Leitfdhigkeit im Olivinkristall gegeniber trockenen
Bedingungen deutlich erhoht. Die Diffusion entlang der Hauptachsen im Olivin ist dabei
stark anisotrop (KOHLSTEDT und MACKWELL 1998), Doy ~ 10 Dyp1g) ~ 100 Digoy
und Ubertragt sich durch die NERNST-EINSTEIN-Gleichung direkt auf die Leitfahigkeit
des Olivinkristalls.

Bei ausreichender Konzentration von Wasser im oberen Mantel stimmen die hieraus
erhaltenen Leitfahigkeiten und die zugehorige Anisotropie mit den modellierten in
etwa Uberein. Die Richtung hoher Leitfdhigkeit im Modell (WO) entspricht dabei der
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Omin Omax A

(S/m) (S/m)
Trockener Olivin  0.5-10=% 1.7-10~% ~15
3% partielle Schmelze 0.5-10=% 1.-1072 ~2.8
Wasserstoffdiffusion 1.2-1073 0.4 ~10
3D-Modell 4.10°3 1 >10

Tabelle 6.1: Zusammenstellung der Leitfahigkeitsgrenzen und Anisotropie der verschie-
denen Leitfahigkeitsmechanismen und der Modellparameter im Tiefenbe-
reich 100 — 150 kKm. Gmin Und omax stehen fiir minimale und maximale Leitfa-
higkeiten, A ist der Anisotropiekoeffizient. Im 3D-Leitfahigkeitsmodell ent-
sprechen omax und onmin den Hauptleitfahigkeiten.

[100]-Achse im Kristall, die Richtung senkrecht dazu (NS) der [001]-Achse. In Tab. 6.1
sind die aus der Betrachtung der Leitfdhigkeitsmechanismen gewonnenen Ergebnisse
zusammenfassend dargestellt.

Zur Erklarung der hohen Leitfahigkeit durch Wasserstoffdiffusion werden Konzen-
trationen benotigt, wie sie flur Olivin als druckabhéngige Sattigungskonzentration
angegeben werden. Ob derart hohe Konzentrationen im oberen Mantel mdéglich sind,
ist noch nicht abschlieBend geklart. Eine Konzentration von Wasserstoff mit mehr als
5000 ppm pro Si-Atom entspricht dabei ungefahr einem Anteil gréRer als 0.03 Gew. %
H,O (BAI und KOHLSTEDT 1992). Die seismischen Geschwindigkeitsmodelle fur den
oberen Mantel unter dem Messgebiet erlauben Wasserkonzentrationen bis zu 0.1 Gew. %
ohne Auftreten partieller Schmelzen (J. Ritter, pers. Mitt.). Damit widersprechen die
seismischen Messungen nicht den hier getroffenen Annahmen.

Die Ubertragung der intrinischen Anisotropie im Olivinkristall auf makroskopische
Anisotropie im gesamten Messgebiet impliziert jedoch zusazlich eine grof¥flachige
und gleichmaRige Ausrichtung der Olivinkristalle im oberen Mantel. Die Achse hoher
Leitfahigkeit [100] ist dabei West-Ost ausgerichtet, die Achse geringer Leitfahigkeit
[001] senkrecht dazu, in horizontaler Ebene, entsprechend der im Leitfahigkeitsmodell
erhaltenen horizontalen Hauptleitfahigkeiten. Die [010]-Achse mit dazwischen liegender
Leitfahigkeit ist in vertikaler Richtung ausgerichtet.

Fir den Bereich des oberen Mantels ergibt sich direkt aus dem Leitfahigkeitsmodell die
Ausrichtung der Olivinkristalle (LPO). Aus dieser konnen — durch Vergleich mit den
Modellergebnissen dreidimensionaler Deformationen auf die Kristallausrichtung von
Olivin (ToMMASI 1998) — Aussagen uber mogliche Deformationsregime im oberen
Mantel getroffen werden (VAUCHEZ et al. 1998; TOMMASI et al. 1999).
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Diese groRflachige Ausrichtung der Olivinkristalle im oberen Mantel ist im Messgebiet
auch anhand der Aufspaltung von Scherwellen zu beobachten.

Allgemein zeigen die Beobachtungen nérdlich der Alpen kein einheitliches Verhalten
von SKS-Scherwellen und somit keine einheitliche Polarisationsrichtung der schnellen
Scherwelle bei Interpretation durch nur eine anisotrope Schicht. Untersuchungen von
VINNIK et al. (1994) liefern, fir die Betrachtung der backazimutalen Abhangigkeit des
Aufspaltens, fir das Messgebiet zwei sich Uberlagernde, horizontal anisotrope Schichten,
wobei fur die untere der beiden die Richtung hoher seismischer Geschwindigkeit sehr
gut mit der Richtung hoher elektrischer Leitfahigkeit korrelliert. Da sowohl elektrische
als auch seismische Anisotropie auf der gleichen LPO von Olivin beruhen, ist die
Annahme einer gemeinsamen Ursache im oberen Mantel mdglich. Aufgrund der feh-
lenden Tiefenauflosung des Scherwellensplittings ist das von VINNIK et al. angegebene
Geschwindigkeitsmodell allerdings nicht eindeutig.

Die elektrische Leitfahigkeit durch Diffusion von Wasserstoff im Olivinkristall berechnet
sich aus der NERNST-EINSTEIN-Gleichung temperaturabhangig aus der Konzentration
von Wasserstoff-lonen und der Diffusionskonstanten entlang der betrachteten Hauptach-
se. Fur grol3flachig ausgerichtete Olivinkristalle hangt die effektive Leitfahigkeit dariiber
hinaus zusétzlich von dem Anteil ausgerichteter Kristalle ab.

Allein aus der Interpretation elektromagnetischer Ergebnisse ist eine Unterscheidung
zwischen diesem Anteil und der Konzentration von Wasserstoff-lonen nicht moglich.
Einfache Absch&tzungen durch Mischungsgesetze liefern lediglich mittlere Leitfahigkei-
ten und darlber hinaus keine zusétzlichen Informationen Uber den Anteil ausgerichteter
Kristalle.

Diese kénnten durch Verkniipfung elektromagnetischer und seismischer Ergebnisse durch
abwechselnde Modellierung der jeweiligen Parameter gewonnen werden. Die iterative
Modellanpassung wiirde eine deutlich verbesserte Auflésung der Modellstruktur gestat-
ten, Voraussetzung dafiir ist allerdings, dass die Ursache der elektrischen und seismischen
Anisotropie identisch ist. Neben der Machtigkeit und Tiefenlage der anisotropen Schicht
waurden vor allem die Hauptleitfahigkeiten und die intrinsische Anisotropie der Scherwel-
lengeschwindigkeit 8[3 bestimmt.

Mit letzterer wére damit ein Schichtparameter aufgeldst, der nur von der mittle-
ren Kristallausrichtung im oberen Mantel abhé&ngt. Durch Vergleich von Bﬁ mit (1)
der Anisotropie von Scherwellengeschwindigkeiten aus numerischen Berechnungen
der LPO von Olivin in deformierten Regimen (TOMMASI 1998; TOMMASI et al. 1999;
VAUCHEZ et al. 2000) und (2) der anisotropen Scherwellengeschwindigkeiten aus Labor-
messungen an verschiedenen Olivingefugen (BEN ISMAIL und MAINPRICE 1998) sind
daraus gegebenenfalls zusétzliche Erkenntnisse uber den mittleren Anteil ausgerichteter
Olivinkristalle zu gewinnen.
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6 Schlussfolgerungen

Durch die genaue Kenntnis des Anteils ausgerichteten Olivins im oberen Mantel wére
dann fir die Leitfahigkeiten im Modell zwischen Leitfahigkeitserhdhung durch Kristall-
ausrichtung und Wasserkonzentration zu unterscheiden.

Eine genauere Aussage ber den Wassergehalt im oberen Mantel wiirde somit ermdéglicht.
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A.l Informationen zu den Messstationen

| Station | Registrierzeitraum | Ostl. L. (°) | Nordl. B. (°) |
ALS 30.07.99-15.09.99 | 9.2 50.7
BRI 29.07.99-27.09.99 | 85 515
BUR 13.08.99-13.10.99 | 10.095 50.314
FUL 30.07.99-10.10.99 | 9.451 50.519
GIE 30.07.99-09.10.99 | 8.641 50.693
GOL 29.07.99-15.09.99 | 9.45 51.9
KLE 12.08.99-23.09.99 | 8.85 51.6
NID 13.08.99-22.09.99 | 9.072 50.442
NIE 29.07.99-15.09.99 | 9.126 51.886
SIL 29.07.99-15.09.99 | 10.164 52.057
SMA 30.07.99-15.09.99 | 10.4 50.7
ARN 17.05.00-13.06.00 | 8.1 51.45
BRI 17.05.00-13.06.00 | 8.5 515
HER 23.05.00-06.06.00 | 7.75 51.14

Tabelle A.1: Tabelle der im Rahmen dieser Arbeit vermessenen Stationen.

Tabelle A.2: Tabelle der im Rahmen vorheriger Arbeiten vermessenen Stationen.

[‘Station | Ostl. L. (°) [ Nordl. B. () | |

AHR | 7.13008 50.52532 (LEIBECKER 2000)
ALT 7.53339 50.73582
BAD | 6.80689 50.56394
BKR 7.87532 49.79088
BOO | 7.01430 50.29030
CcoC 7.26308 50.13359
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DAH 6.43897 | 50.39814

DAU 6.92781 | 50.10211

DIE 8.04942 | 50.29019

FOE 6.72380 | 49.86679

GOA 7.64850 | 50.06166

HIL 6.65483 | 50.31136

HON 6.80169 | 50.42097

HUR 6.34412 | 50.51509

LAH 7.73146 | 50.30146

MAY | 7.41792 | 50.34608

OSB 6.77756 | 49.66874

PRU 6.38231 | 50.28650

SEL 7.80044 | 50.53312

TRA 7.07843 | 49.86483

WAL 6.81325 | 50.23078

GAM | 10.578 | 50.337 (BAHR et al. 2000)
KHF 10.502 | 50.297

LIW 10.768 | 50.167

MEL 10.232 | 50.426

OLA 10.365 | 50.231

SHA 10.607 | 50.237

WAR 10.386 | 50.378

BRAM | 9.649 51.480 (SCHNEIDER 1998)
MEDE | 8.607 51.193

OHMG | 10.338 | 51.460

PANO | 8.173 51.046

KLEI 10.662 | 51.361 (CyPLIK 1996)
KRAJ | 10.525 |51.441

OBER | 10.881 | 51.322

BREU | 9.071 51.304 (BANTIN 1996)
HEDD | 8.856 51.257

WILH | 9.287 51.358

ALTE | 9.471 51.160 (PETER 1994)
ANRO | 10.330 | 51.280

FLIN 10.212 | 51.329

JUHN | 9.774 51.462
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LEMB | 9.342 | 51.016
MOLL | 9.846 | 51.396
NIEN | 9.658 | 51.358
THAL | 10.054 | 51.352
VOLL | 9.597 | 51.253
LAU 7.482 | 50.034 | (BAHR 1985)
RAB | 8.133 | 50.683
BGW | 8.781 | 51.014 | (FLUCHE 1983)
SET 9.896 | 50.753

A.2 Verwendete Programme

A.2.1 Datenprozessing und Auswertung

Zum Auslesen der Daten aus dem statischen Speicher des RAP-Systems und deren Wei-
terverarbeitung in ein binares Speicherformat wurden die Programme

e ramtra (STEVELING) und
e congoe (STEVELING)

verwendet. Die weitere Verarbeitung der Zeitreihen und Bestimmung der Ubertragungs-
funktionen erfolgte mit den Programmen

e dezidezi (EISEL, BAHR, STEVELING),

select (GuU, BAHR),

semi (SCHNEIDER 2001),

analys (BAHR) und

spetra (EISEL, BAHR).

Die Berechnung der dargestellten GroRen aus den Ubertragungsfunktionen Z erfolgte mit
den Programmen

e emdisp (LEIBECKER 2000) und

e semi (SCHNEIDER 2001).
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A.2.2 3D Vorwartsmodellierung: mtd3fwd und d3_to_mt

Das Hauptprogramm mtd3fwd des benutzten 3D-Finite-Differenzen Codes ist die mo-
difizierte Version von d3mtfwd2 von MACKIE und MADDEN (1997). Es berechnet ma-
gnetisches und elektrisches Feld an der Oberflache eines dreidimensionalen Modells der
elektrischen Leitfahigkeit bei Anregung durch ein homogenes elektromagnetisches Feld.
Der Code basiert auf dem Algorithmus von MACKIE et al. (1994), der ausgehend von der
integralen Form der Maxwellgleichungen durch Finite Differenzen Approximation das
Magnetfeld berechnet.

Die Wahl des Grids hat sowohl auf Dauer als auch auf Genauigkeit der Rechnung einen
entscheidenden Einfluss. In Abhdngigkeit der Leitfahigkeitsverteilung im Modell werden
die Gridabstande festgelegt, besonders an hohen Leitfahigkeitskontrasten sollte das Grid
feiner definiert sein (MACKIE und BOOKER 1999). Allgemein gilt, dass die Konvergenz
der elektrischen Felder abnimmt, je irregulérer das Grid ist.

Die aktuell verwendete Version benutzt als Eingabefile ein 3D-Modell, welches in den
Randbereichen das Hintergrundmodell mit enth&lt. Sind zweidimensionale Strukturen am
Rand vorhanden, werden diese am Rand fortgesetzt.

d3_to_mt ist ein Hilfsprogramm zur Berechnung der magnetotellurischen Impedanz,
des scheinbaren spezifischen Widerstandes und der Phase aus den mit mtd3fwd fur die
Erdoberflache berechneten elektrischen und magnetischen Feldgrolien. Zur einfacheren
Handhabung ist dieses Hilfsprogramm um die Ausgabe des am Institut fir Geophysik
in Gottingen verwendeten Formats der Ubertragungsfunktionen erweitert worden (Tab.
A.3). Fir jeden Gitterpunkt an der Modelloberflache wird fir die in der Modellierung be-
rechneten Frequenzen die magnetotellurische Impedanz berechnet und in einem .mtt-File
ausgegeben.

Tabelle A.3: Listing der Erweiterung des Hilfsprogramms d3_to_mt.

complex hzx(nxmax,nymax,nfmax),hzy(nxmax,nymax,nfmax)
complex zzx(nxmax,nymax,nfmax),zzy(nxmax,nymax,nfmax)
real dxx(nxmax,nymax,nfmax),dxy(nxmax,nymax,nfmax),

& dyx(nxmax,nymax,nfmax),dyy(nxmax,nymax,nfmax)
real dzx(nxmax,nymax,nfmax),dzy(nxmax,nymax,nfmax)
complex rzx(nxmax,nymax,nfmax),rzy(nxmax,nymax,nfmax)
real pzx(nxmax,nymax,nfmax),pzy(nxmax,nymax,nfmax),dum
character*32 stname
equivalence (hzy(1,1,1),hz(1,1,1,1)),
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&

(hzx(1,1,1),hz(1,1,1,2))
real alpha2

alpha2=-hxx(n,m,k)/hxy(n,m,k)

zzy(n,m,k) = (hzx(n,m,k)+alpha2*hzy(n,m,k)) /
(hyx(n,m,k)+alpha2*hyy(n,m,k))

zzx(n,m,k) = (hzx(n,m,k)+beta*hzy(n,m,k)) /
(hxx(n,m,k)+beta*hxy(n,m,k))

do 3000 n=1,nx
do 4000 m=1,ny

write(sthame,3001) n,m

open(71,file=stname,status="new’,err=999)

do 5000 k=1,nf

Konjugiert-komplex korrigiert die
(-iwt)-Abhaengigkeit

zxx(n,m,k)=conjg(zxx(n,m,k)/mu0/1000)
zyx(n,m,k)=conjg(zyx(n,m,k)/mu0/1000)
zxy(n,m,k)=conjg(zxy(n,m,k)/mu0/1000)
zyy(n,m,k)=conjg(zyy(n,m,k)/mu0/1000)
zzx(n,m,K)=conjg(zzx(n,m,k))
zzy(n,m,K)=conjg(zzy(n,m,k))
zxxi=imag(zxx(n,m,k))
zxxr=real(zxx(n,m,k))
zxyi=imag(zxy(n,m,k))
zxyr=real(zxy(n,m,k))
zyxi=imag(zyx(n,m,k))
zyxr=real(zyx(n,m,k))
zyyi=imag(zyy(n,m,k))
zyyr=real(zyy(n,m,k))
zzxi=imag(zzx(n,m,k))
zzxr=real(zzx(n,m,k))
zzyi=imag(zzy(n,m,k))
zzyr=real(zzy(n,m,k))
dxx(n,m,k)= abs(zxx(n,m,k))/100.
dxy(n,m,k)= abs(zxy(n,m,k))/100.
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dyx(n,m,k)= abs(zyx(n,m,k))/100.
dyy(n,m,k)= abs(zyy(n,m,k))/100.
dzx(n,m,k)= abs(zzx(n,m,k))/100.
dzy(n,m,k)= abs(zzy(n,m,k))/100.
write(71,3002) freq(k), dum
write(71,3003) zxXr,zXxi,ZXyr,zxyi,zyxr,zyxi,zyyr,zyyi
write(71,3003) dxx(n,m,k),dxy(n,m,k),dyx(n,m,k),dyy(n,m,k)
& ,ZZXN,2ZXI,2Zyr,zzZYyi
write(71,3003) dzx(n,m,k),dzy(n,m,k), dum, dum, dum
5000 continue
4000 continue
3000 continue
3001 format(’h’,i3.3,’v’,i3.3,”.mtt’)
3002 format(el6.6,i10)
3003 format(8F10.4)

94



A.3 Mischungsgesetze

A.3 Mischungsgesetze

Effektiv-Medium-Theory (EM) (LANDAUER 1952)

1
oem == |(3c1—1)61+ (3c2—1)o2 + \/((3(31 —1)o1+(3c2 — 1)02)? 480102

4
(A1)
Geometrisches Mittel (GM) (SHANKLAND und DUBA 1990)

OGM = 05" - 65 (A.2)

Effektive Leitfahigkeit (EC) (DEL RI0 et al. 1998)

1+Cz(\/z:i— 1)
(A3)
1+C2(\/2:;— 1)

Serielle und parallele Lésung (SP) (SCHULGASSER 1976, 1977)

Ogc = 01

(55_1 = C1/(51+C2/(52 (A.4)
Op = C(C101+C202 (A.5)
Wirfelmodell (WAFF 1974)
2
Oeff ~ 5-5-01 (A.6)
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p*-z*, 17, 35, 53
transparent window, 79
Triangulation, 30

Ubergangszone, 71
Ubertragungsfunktion
lokal, 22
normal, 22

\ektor
tellurisch, 19
Verzerrung, 43, 53, 72
frequenzabhangig, 20, 21
frequenzunabhangig, 21
galvanisch, 18, 36
magnetisch, 19

Widerstand
scheinbar spezifisch, 16

Z:H-Verfahren, 21

Zweiphasensystem, 11, 61, 65, 67
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