Kapitel 1

Grundlagen zur Berechnung der

terrestrischen Warmestromdichte

1.1 Einfiihrung

Eine direkte Messung der terrestrischen Wéarmestromdichte ist nicht moglich. Sie stellt eine

indirekte Grofle dar, welche durch das Fourier’sche Gesetz der Warmeleitung beschrieben wird:
Q= —\-gradT, (1.1)

wobei () die terrestrische Warmestromdichte A\ die Wérmeleitfihigkeit in W/m/K und gradT
den Temperaturgradienten darstellt. Q wird in Milliwatt pro Quadratmeter (mW/m?) angege-
ben. Das negative Vorzeichen in Gleichung 1.1 ist notwendig, weil der Temperaturgradient per
Konvention in der Richtung der ansteigenden Temperaturen einen positiven Wert annimmt, der

(positive) Warmefluss aber in Richtung der abnehmenden Temperaturen stattfindet. Wihrend

der Temperaturgradient eine vektorielle Grofie (gradl = (4L, ?9_5’ L)) ist, ist die Warmeleit-
fahigkeit richtungsabhéngig und wird fiir einen anisotropen Koérper durch einen (3x3)-Tensor
beschrieben:
vz Azy Az
A= Ay -
AzoAzyAzz

Da Wirme in der Regel senkrecht zur Erdoberfliche transportiert wird, kann Gleichung 1.1 auf

die Vertikalkomponente reduziert werden:

dr

Die Gleichungen 1.1 und 1.2 sind nur fiir konduktiven Wérmetransport giiltig. Fiir die An-
wendung von Gleichung 1.2 muss beachtet werden, dass fiir Gesteine, die in der Regel anisotrop
sind, die Warmeleitfahigkeit in der entsprechenden Richtung gemessen werden muss und die

Warmestromdichte durch Wéarmequellen oder -senken verdndert werden kann.
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Konduktive Warmetransportvorgidnge im Untergrund werden durch die Energiebilanzglei-
chung beschrieben, die sich aus Gleichung 1.1 und dem 1. Hauptsatz der Thermodynamik

oT 9 (. OT\ & (. OT\ o (. 0T
S (5 Vel I (5 Vel I (5 e 1.
P ~ ox ()\ax)+8y (Aay)—i_@z (Aaz)”l’ (1.3)

mit 7' der Temperatur [K], A der Wirmeleitfihigkeit [W/m/K], p der Gesteinsdichte [kg/m?],
¢, der spezifischen Wirme [J/kg/K] und A der Warmeproduktion [W/m?]. Im stationéren

ergibt:

Fall konstanter Wérmeleitung, d.h. im Falle zeitlicher Temperaturkonstanz (%—f = 0), gilt die

Poisson-Gleichung:

o’T  0*°T  9*T A
{89@2 * y? * 822] DY (14)

Die entscheidenden Parameter zur Bestimmung der Warmestromdichte sind damit Tempe-
ratur, Warmeleitfahigkeit und (radioaktive) Warmeproduktionsrate.

Erfolgt der Warmetransport durch Konduktion (Gitter-, Phononenleitung) so kénnen Riick-
schliisse auf die stoffliche Zusammensetzung vorgenommen und der terrestrische Warmestrom
geodynamisch interpretiert werden (s. z.B. Balling,1995; Carter et al., 1998; Springer & Forster,
1998; Forster & Forster, 2000). Hydrothermale Prozesse (Advektion, Konvektion), die eben-
falls Warme transportieren, diirfen fiir derartige Interpretationen keine Rolle spielen. Advektion
beschreibt dabei allgemein den Transport einer Eigenschaft (wie z.B. Wérme) durch das be-
stehende fliissige oder gasformige Stromungsfeld. Konvektive Prozesse treten auf, wenn es zu
(vertikalen) Bewegungen von Fluiden aufgrund von Dichteunterschieden, die durch Tempera-
turvariationen hervorgerufen wurden, kommt. Damit hydrothermale Prozesse einen dominie-
renden Anteil am Wirmetransport iibernehmen kénnen, miissen (a) die Wegsamkeiten ent-
sprechend ausgebildet sein und (b) ausreichende Transportgeschwindigkeit erzielt werden. Die
Wegsamkeiten konnen durch Storungen, Kliifte oder permeable Gesteine gegeben sein und die
Transportgeschwindigkeiten durch Potentialunterschiede (Relief) erméglicht werden. Beispiele
fiir advektive Beeinflussung des Warmetransportes finden sich z.B. bei Drury (1984), Drury
et al. (1984), Deming et al. (1992) und Bachu (1999). Vor allem in reliefbetontem Geldnde
sind die obersten Grundwasserleiter oft stark advektiven Prozessen ausgesetzt (s. Cranganu,
1998; Gosnold Jr., 1999). Tiefere Bereiche (mit geringem Relief) kénnen durch konvektive
Stromungen beeinflusst sein, die aufgrund von Dichteunterschieden (unterschiedliche Salzge-
halte) entstehen. Diese groBskaligen Konvektionen sind normalerweise auf Gebiete mit anormal
hohen Temperaturgradienten und permeablen Formationen beschriankt (Drury et al., 1984),
sehr kleinmafstidbliche Konvektionszellen kénnen sich aber auch in Bohrungen ausbilden (s.
z.B. Gretener, 1967).

Fiir die Lokationen im Nordostdeutschen Becken, an denen in dieser Arbeit die Wérme-
stromdichte bestimmt worden ist, werden keine grofiskaligen, beckenweite Konvektions- oder
Advektionsstromungen angenommen. Die Bereiche liegen i.d.R. relativ tief, so dass keine ho-
hen Permeabilitdten und Porositéiten in den konsolidierten Sedimenten angetroffen wurden.
Zusétzlich existieren im Nordostdeutschen Becken nur geringe topographische Unterschiede,

so dass ein wesentlicher Antriebsmechanismus fiir die Ausbildung advektiver Strémungen fehlt
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(vgl. Deming et al., 1992). Daher wird in diesen Bereichen von einem vorwiegend kondukti-
vem Wéirmetransport ausgegangen. Eine dhnliche Situation ist von Carter et al. (1998) fiir das
Anadarko Becken in Oklahoma beschrieben worden. Auch aufgrund des hohen Salzgehaltes
der Fluide und der herrschenden Druckverhéltnisse in den tiefen Beckenabschnitten vermuten
sie nur sehr geringe Fluidbewegungen in diesen Bereichen und gehen von einem dominieren-
den konduktivem Warmetransport aus. Trifft dies auch fiir das Nordostdeutsche Becken zu, so
sollten die ermittelten Warmestromdichtewerte in einem klaren Zusammenhang zum krustalen
Aufbau stehen.

Neben Konduktion und Advektion/Konvektion gibt es noch eine dritte Art der Wérme-
leitung, die Radiation. Sie erlangt jedoch erst bei Temperaturen gréfler als 1000 °C einen be-
deutenden Einfluss und ist daher fiir Warmestromdichtebestimmungen innerhalb der Kruste
und des oberen Erdmantels von untergeordneter Bedeutung. Der radiative Warmetransport
spielt aus diesem Grund fiir die eigentliche Berechnung der Wérmestromdichte in dieser Ar-
beit (Kap. 3.5) keine Rolle, erst bei der fiir die Interpretation der bestimmten Werte durch-
gefiihrten thermischen Modellierungen der Lithosphire (Kap. 4.2) wird die radiative Kompo-
nente beriicksichtigt.

Die Warmestromdichte ist eine komplexe Grofe, die nicht nur von gemessenen Grofien, son-
dern auch von der Interpretation dieser gemessenen Werte und einer ggf. notwendigen Korrektur
abhéngt. Daher werden im Folgenden zunéchst die einzelnen Groflen (Temperatur, Warmeleit-

fahigkeit und Warmeproduktion) und ihre Bestimmungsmethoden néher erértert.

1.2 Temperatur

Die Kenntnis der Gebirgstemperaturen ist eine Grundvoraussetzung zur Berechnung der War-
mestromdichte. Thre Bestimmung erfolgt vorzugsweise durch die Messung mit Temperatursen-
soren in Bohrungen (Blackwell & Spafford, 1987; Beck & Balling, 1988). Ob dabei das Mess-
ergebnis die Temperaturbedingungen im ungestoérten Gebirge ausreichend widerspiegelt, hangt
vor allem von dem Zeitpunkt der Messung nach dem Abteufen der Bohrung ab (Bullard, 1947;
Lachenbruch & Brewer, 1959).

In kommerziellen Bohrlochmessungen werden routineméfiig am Ende eines Bohrvorgangs an
der Bohrlochsohle Maximumtemperaturen, sogenannte ,, Bottom-Hole Temperatures* (BHT) ge-
messen. Die Registrierung der Temperatur findet dabei unter durch den Bohrvorgang gestorten
thermischen Bedingungen statt und représentiert mehr den thermischen Einfluss der Bohrung
auf das Gebirge als die in-situ Gebirgstemperatur unter Gleichgewichtsbedingungen. Zudem
sind solche Messungen nicht mit einem wissenschaftlichen Anspruch durchgefiihrt worden.
Probleme kénnen aus unkalibrierten Temperatursensoren, Ablese- und Rundungsfehlern oder
falschen Bohrtiefenangaben resultieren (Deming et al., 1990). Obwohl die Unzulénglichkeiten
der BHT-Daten bekannt sind (Speece et al., 1985; Hermanrud et al., 1990; Deming et al.,
1990; Jessop, 1990 und Forster, 2001), stellen sie oft die einzige Informationsquelle fiir die

Gebirgstemperatur dar und werden deshalb zur Berechnung der Warmestromdichte oder des
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thermischen Feldes herangezogen (s. Chapman et al., 1984a; Deming & Chapman, 1988a, 1988b;
Funnell et al., 1996; Majorowicz & Embry, 1998; Springer & Forster, 1998). Verschiedene Me-
thoden, die fiir eine Korrektur der vom Bohrvorgang gestérten BHT-Daten entwickelt wurden,
finden sich z.B. bei Deming (1989) und Hermanrud et al. (1990). Die gebréuchlichste ist der
sogenannte ,,Horner-Plot“ (Horner, 1951), da die Parameter, die fiir die Korrektur gebraucht
werden, in der Regel bekannt sind. Bei dem Horner-Plot-Verfahren wird die durch die Zirkula-
tion der Bohrspiilung bedingte Temperaturstorung durch eine Linienquelle in einer homogenen
Umgebung modelliert. Die empirische Formel, die den Temperaturangleich an den ungestorten

Gleichgewichtszustand einer Bohrung beschreibt, lautet:

T(t,) :Tm+%-zn (HE—) (1.5)
wobei T, die Gleichgewichtstemperatur, ¢, die Standzeit (bzw. die Zeit zwischen Beendigung
des Spiilvorganges und der Temperaturmessung), ¢, die Zirkulationszeit der Bohrlochspiilung
und der Ausdruck % die Steigung der Hornerlinie als unbekannte Konstante darstellt (Beck &
Balling, 1988). Im letztgenannten Ausdruck bedeuten @ zugefithrte Warme pro Einheitslénge
und -zeit und A Warmeleitfihigkeit des umgebenden Gesteins. Um die Methode anwenden zu
konnen, sind fiir eine Bohrung Zeit-Temperatur-Datensétze notwendig und es werden Anga-
ben zu Stand- und Zirkulationszeit benotigt. Dabei sollten Messungen, die eine Standzeit von
weniger als 5 Stunden aufweisen, generell nicht beriicksichtigt werden, da die Bohrspiilung bei
kiirzeren Standzeiten noch zirkulieren kann (Shen & Beck, 1986). Es hat sich jedoch gezeigt,
dass die korrigierten BHT Daten, die aufgrund schlechter Aufzeichnungen und weiterer phy-
sikalischer Effekte, die von den Korrekturverfahren nicht beriicksichtigt werden, grofie Fehler
beinhalten kénnen (Hermanrud et al., 1990). Dabei unterschétzen die korrigierten BHT Da-
ten in der Regel die Formationstemperatur betrachtlich (um bis zu 10-15 °C s. Deming, 1989;
Funnell et al., 1996; Forster, 2001). Es ist daher unmdoglich, eindeutige Formationstemperatur-
gradienten mit BHT Daten zu bestimmen (Deming, 1989; Forster & Merriam, 1999; Majorowicz
et al., 1998), selbst iiber groBe Intervalle (>1 km) gebildete Gradienten koénnen kaum besser
als in der Groflenordnung von + 5-14 % bestimmt werden (Lee et al., 1996).

Kontinuierliche Temperaturprofile, die zumeist mit konventionellen Thermistor-Sonden ge-
messen werden, sind aufgezeichneten Maximaltemperaturen vorzuziehen. Wenn die seit dem
Bohrungsende verstrichene Zeit lang genug war, dann représentiert das Temperaturprofil die
tatsidchlichen Formationstemperaturen, andernfalls ist es durch den (Rotary-) Bohrvorgang und
die damit verbundene Spiilungszirkulation gestort. Die zirkulierende Spiilung kiihlt den unteren
Bereich der Bohrung und nimmt dabei selbst Wéarme auf, die sie oberhalb einer sogenannten
neutralen Teufe (Pivot-Punkt bzw. ,Cross-Over-Point“) wieder an das Gestein abgibt. Die
Zeit, die fiir die Erreichung des ungestorten Zustandes benotigt wird, hdngt von der Dauer
der Temperaturstérung (also von der Dauer der Bohrungsaktivitat und der ununterbrochenen
Zirkulation der Bohrspiilung, und damit zumeist von der Bohrungstiefe) und der Tempera-
turdifferenz von Spiilung und Formation ab. Numerische Korrekturen (z.B. Lachenbruch &

Brewer, 1959) sind nur durchfithrbar, wenn die relevanten Informationen iiber Bohrungs- und
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Spiilungsaktivitdten vorliegen. Die Korrektur greift dabei auf Gleichung 1.5 zuriick; ¢, wird
dann als Dauer der Beeinflussung durch den Bohrvorgang in der entsprechenden Tiefe und ¢,
als die Zeit seit dem Ende der Bohrungsaktivititen angesehen. Wird fiir eine bestimmte Tiefe
z die Temperatur T(z, +T) gegen die logarithmische Funktion der Zeit aufgetragen, so ergibt
sich eine Gerade, von der die ungestorte Gebirgstemperatur der zugehorigen Tiefe abgelesen
werden kann. Einige Tage bis Wochen Standzeit werden benétigt, um diese Gerade ausreichend
genau bestimmen zu konnen (Beck & Balling, 1988). Die Zeiten, die gebraucht werden, um ein
vom Bohrvorgang ungestortes Temperaturprofil messen zu konnen, sind sehr viel langer. Fiir
Bohrungen aus dem Nordostdeutschen Becken gibt Forster (2001) Standzeiten von etwa 1000
Stunden (40 Tage) fiir Bohrungen mit einer Endteufe von bis zu 2000 m und von 4000-6000
Stunden (160-250 Tage) fiir Bohrungen mit einer Endteufe von mehr als 2000 m an, damit
die Formationstemperatur der Bohrlochsohle auf +1,5 °C genau erfasst wird. Die erforderlichen
Standzeiten bis zum Wiedereintritt des thermischen Gleichgewichts sind fiir Tiefbohrungen
(mit wesentlich lingeren Bohrungs- und Spiilungszeitraumen) also deutlich lénger.
Kontinuierliche Temperaturprofile ermoglichen die Berechnung von Temperaturgradienten-
profilen, welche sich auch hervorragend als Indikatoren fiir die Anzeige von Lithologiewechseln
in den Bohrprofilen eignen, wenn sich das Temperaturlog im thermischen Gleichgewicht befin-
det und konduktiver Wérmetransport dominiert (Blackwell et al., 1999). Dadurch erschliefien
sich bei entsprechender Auflosung auch Moglichkeiten, Fluidbewegungen und Regionen mit
Gasproduktion in der Bohrung zu lokalisieren (s. z.B. Bredehoeft & Papadopulos, 1965; Dru-
ry, 1984; Drury et al., 1984; Jessop & Vigrass, 1989). Tiefenabschnitte mit charakteristischer
Lithologie und bekannter Warmeleitfahigkeit konnen zusammen mit dem entsprechenden Tem-
peraturgradienten zur Bestimmung der Warmestromdichte genutzt werden. Dadurch kann in
einer Bohrung die Wérmestromdichte in mehreren Intervallen bestimmt und - wenn konduk-
tiver Wéarmetransport vorherrscht - die Warmeleitfahigkeit fiir Bereiche, in denen keine ge-
messenen Warmeleitfihigkeitswerte bekannt sind, abgeschétzt werden (s. z.B. Blackwell et al.,
1999). Kontinuierliche Temperaturprofile erschlieflen damit Moglichkeiten, die zu einem besse-
ren Verstdndnis der thermischen Struktur von Sedimentbecken beitragen und die durch keine

andere Messmethode ermdglicht werden kénnen.

1.3 Wairmeleitfahigkeit

Fiir die Bestimmung der Wirmestromdichte muss neben dem Temperaturgradienten auch die
Warmeleitfihigkeit der Gesteine in dem entsprechenden Tiefenintervall bekannt sein. Sie ist ei-
ne Materialeigenschaft der Gesteine und von Zusammensetzung, Geometrie der Gesteinsmatrix
bzw. des Porenraumes und der Porenfiillung abhingig. Zusétzlich wird die Warmeleitfahigkeit
von Umgebungsdruck und -temperatur beeinflusst. Fiir ihre Bestimmung sind mehrere Ver-
fahren iiblich, die von der direkten Messung des Gesteins bis zur Abschitzung der Warmeleit-
fahigkeit aus dem Mineralbestand reichen. Die aus dem Mineralbestand berechneten oder unter

Laborbedingungen gemessenen Werte der Warmeleitfahigkeit miissen dabei fiir die Bestimmung
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der Warmestromdichte auf in-situ Bedingungen korrigiert werden (s. Abschnitt 1.3.2). Zusam-
menfassungen iiber die Wérmeleitfahigkeit von Gesteinen und Mineralen und ihre Beeinflussung
werden von Clauser & Huenges (1995) und Schén (1996) gegeben. Um die Heterogenitéten in ei-
ner geologischen Abfolge besser erfassen und damit exaktere mittlere Wérmeleitfahigkeiten fiir
einen Tiefenbereich angeben zu konnen, existieren auch Ansétze, die Warmeleitfahigkeit in-situ
im Bohrloch zu messen oder sie indirekt aus geophysikalischen Bohrlochmessungen abzuleiten
(s. Abschnitt 1.3.3).

1.3.1 Bestimmung aus Labormessungen

Die Wiarmeleitfahigkeit von Gesteinen kann mit unterschiedlichen Verfahren im Labor gemes-
sen werden (s. u.a. Blackwell & Steele, 1989; Pribnow, 1994; Midttgmme & Roaldset, 1999;
Popov et al., 1999). Die in der Vergangenheit fiir thermische Studien bevorzugt angewandten
Apparaturen sind die sogenannte , Divided-Bar-Apparatur®, ein stationédres, und die ,Nadel-
sonde“ (auch Linienquelle), ein instationéres Messverfahren. Ein neueres ebenfalls instationéres
Messverfahren, welches die Durchfithrung vieler Messungen innerhalb deutlich kiirzerer Mess-
zeiten erlaubt, ist die ,Optical-Scanning-Apparatur® (auch , Thermal Conductivity Scanning*,
TCS). Die stationédre und die instationdre Messmethode unterscheiden sich im Zustand des
Wirmestroms, im Aufwand der Probenpriperation und im Charakter der bestimmten Warme-
leitfahigkeit. Wahrend die TCS-Apparatur und die Linienquelle im Rahmen dieser Arbeit zum
Einsatz kamen, ist eine Bestimmung der Wirmeleitfahigkeit mit der Divided-Bar-Apparatur
nicht vorgenommen worden, da sie ein vergleichsweise hohes Mafl an Probenpréperation erfor-
dert. Da sie jedoch eine weit verbreitete Apparatur zur Bestimmung der Wirmeleitfihigkeit
ist, wird dieses Messverfahren zunéchst vorgestellt.

Bei der Divided-Bar-Apparatur sind zwei gegeniiberliegende Seiten der Probe in Kontakt
mit Wéarmereservoirs unterschiedlicher Temperatur. Nach einer gewissen Zeit stellt sich vom
hoheren zum niedrigeren Temperaturniveau ein konstanter Wéarmestrom durch die Probe ein.
Die Warmeleitfiahigkeit der Probe lasst sich nach Gleichung 1.6 bestimmen, wenn Wérmestrom-

dichte und Temperaturgradient bekannt sind:

dProbe AjﬁSt(mdard

/\Probe = )\Standard : (16)

dstandara ~ ATprobe
wobei A= Wirmeleitfahigkeit [W/m/K], d = Dicke [m], A T = Temperaturdifferenz. Der
Temperaturgradient wird {iber zwei Temperatursensoren in der Probe gemessen, die Warme-
stromdichte muss iiber den Temperaturgradienten an einem Material mit bekannter Wéarme-
leitfahigkeit berechnet werden. Die Wirmeleitfahigkeit der Probe wird also relativ bestimmt,
wobei das Standardmaterial fiir die Berechnung des eingestellten Warmestroms notwendig ist.
Die bestimmte Wéarmeleitfahigkeit lésst sich eindeutig einer Richtung zuweisen: parallel zum
Wérmestrom.

Der Aufwand der Probenpréaperation fiir diese stationdre Messmethode ist verhaltnismafig
grofl und zeitintensiv: es miissen fiir den Versuchsstand entsprechende Zylinder aus dem Bohr-

kern gebohrt und die Oberflichen absolut eben und planparallel aufgearbeitet werden, um
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die Kontaktwiderstinde zwischen den einzelnen Zylindern zu minimieren. Die Messung selbst
dauert etwa 20 Minuten (Pribnow, 1994). Sass & Munroe (1971) erweiterten die Divided-Bar-
Apparatur durch die Moglichkeit, mit ihr auch die Wéarmeleitfahigkeit von Bohrklein aus der
Bohrspiilung (sogenannte Cutting-Proben) zu messen.

Das instationédre Messverfahren nutzt eine konstante oder impulsartige Temperaturédnderung
fiir die Bestimmung des zur Berechnung der Warmeleitfahigkeit notwendigen Temperaturgra-
dienten. Dabei werden Quellen unterschiedlichster Geometrie verwendet, die je nach Aufbau
eine relative oder absolute Bestimmung der Warmeleitfahigkeit erméglichen.

Das Messprinzip der Linienquelle geht auf Blackwell (1954) zuriick. Die Linienquelle, die
in Kontakt mit der Probe steht, wird kontinuierlich geheizt und wéhrend der Heizdauer die
Temperatur der Quelle selbst gemessen. Die Sonde besteht aus einem in eine Metallhiilse ein-
gelassenem Keramikrohrchen, welches von einem Heizdraht schlaufenférmig durchzogen wird.
Innen integriert ist der Temperatursensor. Trigt man die Quellentemperatur gegen den Lo-
garithmus der Heizdauer auf, so ist der Bereich, in dem die anfanglichen Kontaktwidersténde
itberwunden sind, an der Linearitdt der Kurvensteigung erkennbar. Gleichung 1.7 bildet die
Grundlage zur Berechnung der Warmeleitfdhigkeit der Probe aus der verwendeten Heizleistung

(@) und der inversen Steigung in diesem Zeitbereich (Jaeger, 1956).

Q ty — 11

T T - T o

Mit der Halbraumlinienquelle wird auf einer gesdgten und moglichst ebenen und planpar-
allelen Oberflache der Probe gemessen. Die Linienquelle ist dabei fest in einem Plexiglasblock
eingeklebt, so dass sie an der Grenze zweier Halbraume liegt. Die Warmeleitfahigkeit von Ple-
xiglas betragt anndhernd null W/m/K (Apjegigias = 0,16 W/m/K), so dass fast die gesamte
produzierte Warme von dem anderen Halbraum (= dem Probenkérper) aufgenommen wird.
Fiir die Auswertung nach Gleichung 1.7 verdoppelt sich dabei die anzusetzende Heizleistung.
Die Richtung der bestimmten Warmeleitfahigkeit ist bei der Linienquelle nicht eindeutig zu-
zuordnen. Vielmehr ist das Ergebnis der Messung ein skalarer Wert, der eine Integration der
Warmeleitfihigkeit aus der Ebene senkrecht zur Quellenachse am Ort der Temperaturerfas-
sung darstellt. Die Eindringtiefe des Temperaturfeldes der Halbraumlinienquelle soll dabei fiir

gesteinstypische Warmeleitfahigkeiten bei 2 bis 3 cm liegen (Erbas, 1985 in Pribnow, 1994).

Die Grundlagen des Messverfahrens der TCS-Apparatur sind von Yuri Popov entwickelt
worden (Popov, 1983; Popov et al., 1983; Popov et al., 1985). Eine fokussierende, mobile und
kontinuierlich arbeitende Warmequelle fahrt dabei zusammen mit Infrarot-Temperatursensoren
einen ebenen oder zylindrischen Probenkérper ab. Die Warmequelle und die Temperatursenso-
ren bewegen sich mit gleicher relativer Geschwindigkeit und mit gleichem Abstand zueinander
entlang der Probenkorper (siehe Abb. 1.1).

Die Bestimmung der Warmeleitfahigkeit basiert auf dem Vergleich der durch die Warmequelle
erhohten Temperaturen von Standards (die eine bekannte Wirmeleitfahigkeit Ag besitzen) mit

den erhohten Temperaturen von einer oder mehreren Proben mit unbekannter Wéarmeleitfahig-
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keit (siehe Abb. 1.2): der maximale Temperaturanstieg © wird durch die Beziehung

Q

= 1-8
2m - A (1.8)

bestimmt. Dabei ist ) die Heizleistung der Wérmequelle, = die Entfernung zwischen Quelle
und Temperatursensor, und A die Warmeleitfahigkeit. Das Verhéltnis von © und © wird dabei

bei durch die gemessenen elektrischen Spannungen U und Ug bestimmt, die sich proportional

verhalten (Gleichung 1.9):
Aeoage (28) 2, (Ue (1.9)
© U

Abbildung 1.1: Prinzipieller Aufbau einer TCS-Apparatur. 1 Messplattform zum Platzieren von Stan-
dards und Gesteinsproben; 2 Standard-Probe; 3 Gesteinsproben; 4 Elektro-mechanischer Scanner mit
Schrittmotor; 5 Optische Einheit mit Warmequelle (HS) und zwei Infrarotsensoren fiir die kontaktlo-
se Messung der Temperaturen vor (Sensor C) und nach der Erwédrmung (Sensor H); 6 Elektronische

Steuereinheit; 7 Rechner mit Auswertesoftware.

A

(K] [W/m/K]

®
MTITTrTrrrrroerrnroerrda

Entfernung [cm]

Abbildung 1.2: Beispiel eines Messergebnisses mit der TCS-Apparatur. © = Temperatur des Sensors H
(durchgezogene Linie); A\ = Wirmeleitfahigkeit nach Gleichung 1.8 (gestrichelte Linien und Balken).

Pribnow (1994) und Popov et al. (1999) belegen durch Vergleich der mit unterschiedlichen
Messeinrichtungen gemessenen Wirmeleitfahigkeit, dass die TCS-Apparatur sich von den ande-
ren Verfahren durch eine einfache Bedienung, durch beriithrungsfreie und sehr schnelle Messung

und durch die Moglichkeit, direkt den Bereich einer Kernprobe zu vermessen und sich die
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Heterogenitit der Warmeleitfahigkeit entlang der Messlinie anzeigen zu lassen, auszeichnet.
Der iiberwiegende Teil der Warmeleitfahigkeitsmessungen im Rahmen dieser Arbeit ist, wie
eingangs erwahnt, mit der TCS-Apparatur durchgefithrt worden. Einige wenige Proben wur-
den mit der Linienquelle gemessen, als die TCS-Apparatur noch nicht zur Verfiigung stand.
Aufgrund der hohen Probenmenge (iiber 350 Gesteinsproben) und dem damit verbundenen
Aufwand der Probenpréperation wurde auf eine Bestimmung der Wirmeleitfahigkeit mit der

Divided-Bar-Apparatur verzichtet.

1.3.2 Korrektur zu in-situ Bedingungen

Eine Korrektur der Warmeleitfahigkeit ist vor allem notig, wenn unter in-situ Bedingungen (a)
eine andere Fiillung der Gesteinsporen (z.B. Luft, Wasser, Ol, Gas), (b) ein andere Umgebungs-
temperatur und (c) ein anderer Umgebungsdruck herrscht als unter den Laborbedingungen, bei
denen die Bestimmung der Warmeleitfahigkeit erfolgte. Wahrend der Einfluss des Umgebungs-
drucks auf die Warmeleitfihigkeit vergleichsweise gering ist (<10 %), haben (a) und (b) einen
starken Einfluss auf die Warmeleitfdhigkeit (bis zu 50 %) und miissen tiefenunabhéngig beach-
tet werden.

Zur mathematischen Beschreibung der Beziehung zwischen Porenfiillung und Wirme-
leitfidhigkeit existieren viele unterschiedliche Ansitze, die intensiv diskutiert wurden (s. z.B.
Birch & Clark, 1940; Woodside & Messmer, 1961a,b; Hashin & Shtrikman, 1962; Walsh &
Decker, 1966; Huang, 1971; Beck, 1976; Zimmerman, 1989; Deming, 1994; Jones & Pascal, 1994;
Luo et al., 1994; Pribnow, 1994; Stefdnsson, 1997). Haufig benutzt werden z.B. das Dispersions-
modell nach Hashin & Shtrikman (1962), das Schichtmodell nach Birch & Clark (1940) und das
geometrische Mittel (Woodside & Messmer, 1961b; Sass & Munroe, 1971). Stefansson (1997)
zeigt, dass das geometrische Mittel die Abhéngigkeit von Wéarmeleitfahigkeit und Porositét
gegeniiber der Anwendung des gewichteten harmonischen oder des gewichteten geometrischen
Mittel sowie gegeniiber des Dispersionsmodells am besten beschreibt. Daher wurden die Wér-
meleitfahigkeiten dieser Arbeit, welche an trockenen Proben bestimmt wurden, mit Hilfe des
geometrischen Mittels auf saturierte Bedingungen umgerechnet (Gleichung 1.10).

— =9 ¢
)\9@0 - )\Matria: A

Pore

(1.10)

In Gleichung 1.10 bedeuten Ay, = Warmeleitfahigkeit nach dem geometrischen Mittel, Ayzqtriz
= Waérmeleitfdhigkeit der Matrix, Ap,.. = Warmeleitfdhigkeit der Porenfiillung und ¢ = Po-
rositéat. Dabei wurden in dieser Arbeit die gemessenen Porosititen und die Warmeleitfahigkeit
fiir Wasser (Awasser = 0,7 W/m/K) bzw. Luft (Ar,p = 0,023 W/m/K) als Porenfiillung in
Gleichung 1.10 eingesetzt.

Fiir die Korrektur der Warmeleitfahigkeit in Hinblick auf die in-situ Temperatur kom-
men verschiedene Ansétze in Frage (s. z.B. Sekiguchi, 1984; Somerton, 1992; Sass et al., 1992;
Funnell et al., 1996; Chapman et al., 1984a; Zoth & Haenel, 1988; Seipold, 1998, 2001), von
denen hier einige vorgestellt werden. Die verschiedenen Formeln beschreiben die Abnahme der

Wiérmeleitfihigkeit mit ansteigender Umgebungstemperatur, welche Clauser & Huenges (1995)
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auf die unterschiedliche thermische Expansion der gesteinsbildenden Minerale zuriickfiihren.
Da diese generell mit der Temperatur und fiir jedes Mineral unterschiedlich zunimmt, werden
durch sie Kontaktwidersténde zwischen den Mineralkornern erzwungen, die zu einer Abnahme
der Warmeleitfahigkeit des Gesteins bei ansteigender Temperatur fithren.

Der Korrekturansatz nach Somerton (1992) ist nur fiir Gesteine zuléssig, die bei Raum-
temperatur (20 °C) eine Warmeleitfihigkeit kleiner als 9 W/m/K aufweisen. Besitzen sie einen
hoheren Wert, ergeben sich unrealistische Werte (Lee & Deming, 1998). Fiir die meisten Ge-
steine spielt diese Einschrankung jedoch keine Rolle. Die Gleichung lautet:

AMT) = Ago — 1073(T — 293) - (Agg — 1,38) - [Aop(1, 8- 1073T) 0220 4 1 28] A\, (1.11)

Ago ist die Warmeleitfdhigkeit (W/m/K) bei 20 °C und A(7') ist die Warmeleitfdhigkeit (W /m/K)
bei der erwarteten in-situ Temperatur T in Kelvin.

Sekiguchi (1984) schligt eine andere Korrektur vor, die nach seiner Ansicht fiir alle Gesteine
im Temperaturbereich von 0-300 °C gelten soll. Die korrigierte Wérmeleitfihigkeit (in W/m/K)

betragt demnach bei der Temperatur T, anzugeben in Kelvin:

Ty - T, 11
=0 =) [ = — — 1.12

mit \,, und 7, als Kalibrierungskoeffizienten (\,, = 1,8418 W/m/K und 7,, = 1473 K) und
Ao als (Labor-) Warmeleitfihigkeit (in W/m/K) bei der Temperatur Tj (in K).

Sass et al. (1992) haben auf der Grundlage des Datensatzes von Birch & Clark (1940) eben-
falls eine empirische Beziehung zur Temperaturabhingigkeit der Wirmeleitfahigkeit fiir den
Temperaturbereich von 0-300 °C aufgestellt. Obwohl der Datensatz von Birch & Clark (1940)
auch 7 Sedimentgesteine enthélt, wurden die Gleichungen (1.13 und 1.14) von den Autoren nur

von den magmatischen Gesteinen abgeleitet.

0,0074
AO::A25{1,0074—25 (0,0037-— 5 )} (1.13)
25

Ao

MT) =
1,007+ 7' (0,0036 — %5272

(1.14)

Ag5 ist die Warmeleitfahigkeit in W/m/K bei 25 °C ) die berechnete Warmeleitfahigkeit bei 0
°C nach Gleichung 1.13 und A(7') ist die ermittelte Warmeleitfédhigkeit der in-situ Temperatur
T in °C.

Der Ansatz von Seipold (1998) stiitzt sich auf die temperaturabhéngige Messung von ins-
gesamt 64 Gesteinsproben, die sich aus magmatischen und metamorphen kristallinen Gestei-
nen zusammensetzen. Seipold vergleicht mehrere Funktionen zur Herleitung der Temperatu-
rabhéngigkeit der Wirmeleitfahigkeit. Dabei stellt er fest, dass die Formeln immer nur einen

bestimmten Temperaturbereich abdecken. Fiir Temperaturen kleiner als 600 K (327 °C), stellt
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er eine Gleichung auf, die von einer Konstanten abhéngt, welche sich bei Kenntnis der Warme-
leitfahigkeit (W/m/K) bei einer bestimmten Temperatur (in K) berechnen lésst:

T
_ 1.1
A T 31 1 122 (1.15)

Fiir bestimmte Gesteinsgruppen gibt Seipold (2001) Beziehungen zwischen Wérmeleitfihig-
keit und der Temperatur an, die fiir einen grofieren Temperaturbereich gelten (von Raumtem-
peratur bis iiber 1000 K). Sie sind dabei Funktionen der Form A = 1/(a +b-T) + ¢ - T? bzw.
AN=T/(a+b-T)+c-T? angepasst (s. Tab. 1.1 und Abb. 1.3).

Gesteinstyp Funktion

Granite A= Goerssioom + 0,763 - 10777
75 + 0,524 - 1077
75 + 0,445 - 10777

. . _ 1
felsische Granulite X\ = 013565710

: _ 1
mafische Granulite \ = (0 3I0T3.9710°

. . 1 _
Gneise A= g +0,670-10 o3
. . o 1 _
Amphibolite A= (0315 3.0010-37) T 0,326 - 107973
Peridotite A= m + 7, 20 - 10_11T3

Tabelle 1.1: Temperaturabhéingige Warmeleitfahigkeit von kristallinen Gesteinstypen nach Seipold
(2001).

Die gegebenen Funktionen stellen Mittelwerte der Warmeleitfahigkeit fiir die entsprechenden
Gesteine in Abhéangigkeit von der Temperatur dar; die gemessenen Werte weichen abhéngig vom
Gesteinstyp unterschiedlich voneinander ab (£0,25 bis £0,5 W/m/K; s. Seipold, 2001).

Lee & Deming (1998) vergleichen die am héufigsten angewendeten Beziehungen zur tem-
peraturabhéngigen Korrektur der Warmeleitfahigkeit. Sie gehen dabei auf alle hier zitierten
Korrekturvorschlige - mit Ausnahme der Arbeiten von Seipold (1998, 2001) - ein. Der Korrek-
turansatz von Somerton (1992) weist demnach fiir sedimentére Gesteine die niedrigste mittlere
Fehlerabweichung auf, wihrend der Ansatz von Sekiguchi (1984) fiir magmatische und meta-
morphe Gesteine die besten Ergebnisse bringt. Im Rahmen der vorliegenden Arbeit wurde daher
die Temperaturabhéngigkeit der Warmeleitfihigkeit nach Somerton (1992) fiir Sedimente und
nach Sekiguchi (1984) fiir magmatische Gesteine zur Bestimmung der Wérmestromdichte an
den Lokationen (Kap. 3.5) beriicksichtigt. Im Rahmen der durchgefithrten 2D Krustenmodel-
lierungen (Kap. 4) kam zudem der Ansatz von Seipold (2001) zum Einsatz.

Die Abhéngigkeit der Warmeleitfihigkeit vom Umgebungsdruck ist z.B. von Walsh
& Decker (1966), Hurtig & Brugger (1970), Buntebarth (1991), Seipold (1990, 2001) unter-
sucht worden. Die Zunahme des lithostatischen Druckes mit der Tiefe wirkt dabei auf zwei-
erlei Weise (Clauser & Huenges, 1995): zundchst bewirkt der Druck, dass sich Risse wieder
schlieBen, die sich durch Entlastungsvorgéinge gebildet haben, als die Probe an die Oberfliache
gelangt ist. Dieser Vorgang reduziert den thermischen Widerstand und die (durch Entlastung
kiinstlich erzeugte) Porositét. Bei weiterem Druckanstieg wird schliefllich die spezifische Po-

rositdt der Probe reduziert. Beide Prozesse fithren zu einem Anstieg der Warmeleitfahigkeit.
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Abbildung 1.3: Mittlere Kurven der temperaturabhéngigen Warmeleitfihigkeit nach Gesteinsklassen
nach Seipold (2001).

Seipold (2001) nimmt fiir magmatische Gesteine und bei Driicken von mehr als 1-1,5 kBar eine

lineare Druckabhéngigkeit der Warmeleitfahigkeit in der Form
A=X-(1+a-p) (1.16)

an, mit Ao, der (porositits- und temperaturkorrigierte) Wérmeleitfdhigkeit in W/m/K, und
a, einem gesteinsspezifischen Druckkoeffizient in %/kBar. Der lithostatische Druck p nimmt
mit der Tiefe zu und lésst sich unter der Annahme der mittleren Gesteinsdichte in der Kruste
iiber die Beziehung p = % (mit p in kBar und der Tiefe 2 in km) abschéitzen. Im Rahmen
dieser Arbeit wurden die Wirmeleitfihigkeitswerte nur in der 2D Krustenmodellierung (Kap.
4) auf in-situ Druckbedingungen nach Seipold (2001) eingestellt, da der Einfluss des Druckes

im Vergleich zum Einfluss der Temperatur auf die Warmeleitfahigkeit deutlich geringer ist.

1.3.3 Bestimmung aus Bohrlochmessungen

Wiérmeleitfahigkeiten aus Labormessungen sind punktuell gemessene Werte, die eine ganz be-
stimmte Lithologie reprasentieren. Besonders bei stark wechselhafter Geologie ist die Abschét-
zung der tatsidchlichen Warmeleitfahigkeit im Gesteinsverband aufgrund von Labormessungen

daher schwierig. Im Gegensatz dazu hat eine indirekte Bestimmung der Warmeleitfahigkeit auf
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der Basis von Bohrlochmessungen den Vorteil, dass sie ein Warmeleitfahigkeitsprofil entlang der
Bohrungsachse unter wirklichen in-situ Bedingungen verspricht. Fehler, die sich aus einer nicht
reprasentativen Probenahme fiir die Laborbestimmung der Warmeleitfahigkeit ergeben, wiren
damit hinféllig. Die indirekte Bestimmung der Warmeleitfahigkeit aus Bohrlochmessungen ist
prinzipiell moglich, da wichtige petrologische Eigenschaften (wie z.B. Mineralogie und Poro-
sitdt), die den Wert der Wirmeleitfihigkeit bestimmen, ebenfalls durch diese Messungen erfasst
werden. Dennoch gibt es nach Blackwell & Steele (1989) bislang keine allgemein giiltige Metho-
de, mit der man die Warmeleitfdhigkeit indirekt aus Bohrlochmessungen berechnen kann; alle
Korrelierungsansétze sind von der betreffenden Geologie des Untersuchungsgebietes abhéngig.
Im Folgenden werden einzelne ausgewihlte Ansétze zur Bestimmung der Wéarmeleitfdhigkeit
aus Bohrlochmessungen vorgestellt.

Williams & Anderson (1990) korrelieren die Warmeleitfahigkeit (A, W/m/K) mit der Dichte,
dem Photo-Absorptions-Index (aus der kombinierten Lithologie-Dichte-Messung), der komple-

xen Akustiklogmessung (mit vs und v,-Geschwindigkeiten) und der Temperatur (K):

2
AU 4
A =0,7531 40,1005 - 1.17
7531 +0, (3 KST> (1.17)
Dabei bedeuten: .
a mittlerer Atomabstand ~ 1079 - ((5’32f£§ 222;13’8)> * m]
71
U mittlere Phononengeschwindigkeit = 33 <u_lg + U%) * [m/s]
i Schermodul = 1000 - RHOB - v?
Kg Massenmodul = 1000 - RHOB - (v2 — 30v2)

PEF  Photo-Absorptions-Index [b/e]
RHOB Gesteinsdichte [g/cm?]

Die Beziehung wurde fiir kristalline Gesteinen mit niedriger Porositdt entwickelt und an
ihnen kalibriert. Daher ist es fraglich, ob sie auch auf sedimentére Gesteine {ibertragen werden
kann. Bohrlochmessungen des Photo-Absorptions-Index und des komplexen Akustiklogs sind
relativ spezielle Messungen und liegen fiir die Bohrungen des Nordostdeutschen Beckens nicht
vor, weshalb dieser Ansatz nicht getestet wurde.

Fiir siliziklastische und karbonatische Abfolgen mit wassergeséttigten Poren wird von Hou-
bolt & Wells (1980) eine einfache Formel vorgeschlagen, die sich auf das Temperaturlog (T, in
°C) und die Messung der akustischen Laufzeit (v, in km/s) bezieht:

v

A [W/m/K] :Q'm

(1.18)
Dabei ist Q die Wirmestromdichte in mW /m?, @ und ¢ stellen empirisch bestimmte Konstanten
dar. Die Formel 1.18 wurde von Houbolt & Wells an 10 Bohrungen im Groningen-Gasfeld in den
Niederlanden getestet. Als Werte wurden Q = 77 mW/m?, a = 1,039 und ¢ = 80,031 bestimmt.
Ungeachtet der Schwierigkeit, dass der Ansatz von einer konstanten Warmestromdichte in der

Sedimentabfolge ausgeht, konnte er aufgrund der geringen Auflésung der Temperaturprofile,
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welche aus den Tiefbohrungen des Nordostdeutschen Beckens vorliegen, ebenfalls nicht erprobt
werden.

Die Ansétze zur Berechnung der Warmeleitfahigkeit von Goss et al. (1975) und Evans (1977)
basieren ausschliellich auf der Auswertung von Bohrlochmessungen und sind an unter Labor-
bedingungen gemessenen Wirmeleitfahigkeiten kalibriert. Sie basieren dabei auf Messungen,
wie sie auch fiir einige Bohrungen im Nordostdeutschen Becken zur Verfiigung standen. Daher
konnten die entsprechenden Beziehungen getestet werden (s. Kap. 3.2.1.2, S. 71).

Goss et al. (1975) ermittelten eine empirische Formel der Warmeleitfahigkeit, die sich auf
die Groflen Porositdat (@, in %) und akustische Laufzeit (v, in km/s) stiitzt:

A [W/m/K] =1,33565 — 0,02554® + 0, 380180 (1.19)

Formel 1.19 wurde im Gebiet des Imperial Valley in Kalifornien (USA) aufgestellt und basiert
auf Labormessungen der Warmeleitfahigkeit an vor allem Sandsteinen und einigen wenigen
Ton-, Silt-, und Kalksteinen sowie Dolomiten. Der Vergleich der mit Gleichung 1.19 berechne-
ten Warmeleitfihigkeit mit den Laborwerten zeigte eine Abweichung von £10 %. Diese Mess-
genauigkeit liegt in derselben Gréflenordnung, wie sie auch bei Messungen von Spiilproben mit
der Divided-Bar-Apparatur erwartet werden miissen. Goss et al. weisen allerdings darauf hin,
dass die Vorhersagegenauigkeit ihrer Formel vor allem von der Lithologie der Proben (und des
Untersuchungsgebietes) abhingt. Eine Ubertragung auf ein anderes geologisches Umfeld (ande-
re Fazies mit unterschiedlich ausgeprégter mineralogischer Zusammensetzung und Lithologie)
sei daher nicht zwingend moglich.

Evans (1977) hat seine Formel zur Bestimmung der Wrmeleitfihigkeit auf der Grundlage
von Labormessungen mit der Divided-Bar Apparatur an Spiilproben von sedimentéiren Gestei-
nen der Nordsee aufgestellt. Die Wérmeleitfidhigkeit wird auf der Basis von Porositét (@, in %),

akustischer Laufzeit (v, in km/s) und Dichte (p, in g/cm?®) wie folgt berechnet:
A [W/m/K] = —0,049% — 0, 160v + 3,60p — 5,50 (1.20)

Die Genauigkeit der mit Gleichung 1.20 ermittelten Warmeleitfihigkeit (& 15 %, bei Messfeh-
lern, die £5-10 % betragen konnen) ist geringer als die nach der Methode von Goss et al. (1975)
berechneten Warmeleitfahigkeitswerte.

Neben den Ansétzen, die versuchen, die Wirmeleitfahigkeit ausschlieSlich iiber Bohrloch-
messungen zu bestimmen, gibt es auch Versuche, die Bohrlochmessungen in Kombination mit
anderen bekannten petrophysikalischen Daten auszuwerten. Zum Beispiel kann die Mineralogie
der durchteuften Gesteine durch die Interpretation von Bohrlochmessungen, aber auch {iber
die (chemische) Analyse von Spiilproben der Bohrung ermittelt werden. Die mineralogische
Zusammensetzung bildet dann die Grundlage, auf der die Matrixwéarmeleitfdhigkeit der durch-
teuften Lithologie bestimmt wird. Zusammen mit Interpretationen der Bohrlochmessungen zur
Porositat, dem Fluidgehalt und der Temperatur kann dann die in-situ Wérmeleitfahigkeit ab-
geschétzt werden (Brigaud et al., 1990, 1991; Demongodin et al., 1991; Vasseur et al., 1995).
Aber auch diese Methoden beinhalten die Gefahr einer Vereinfachung oder Verfalschung der
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Lithologie und Mineralogie, wie sie z.B. durch die Verwendung von Spiilproben entstehen kann
(Griffiths et al., 1992).

Im Rahmen dieser Arbeit konnten diese integrativen Ansétze zur Bestimmung der Warme-

leitfahigkeit aufgrund der vorliegenden Datengrundlage nicht getestet werden.

Eine Schwierigkeit bei der Anwendung der verschiedenen Korrelierungsansétzen besteht
darin, dass nicht immer klar ausgedriickt wird, welche Porositat bei der jeweiligen Berechnung
der Wérmeleitfahigkeit zu beriicksichtigen ist. Mit unterschiedlichen Bohrlochmessungen kann
nédmlich auch eine unterschiedliche Porositét erfasst werden. Dabei ist zwischen Gesamtporosi-
tat oder effektiver Porositdt zu unterscheiden. Die Art der Herleitung der einen oder anderen
Porositat hat gleichzeitig mafigeblichen Einfluss auf ihren Wert und kann daher zu deutlichen

Unterschieden bei der Berechnung der Wiarmeleitfahigkeit fiihren.

1.4 Radiogene Wirmeproduktion

Der wesentliche Teil der Energie, die durch die Erdoberfliche abgegeben wird, entstammt dem
inneren der Erde und ist durch radioaktiven Zerfall entstanden. Etwa 40 % dieser Energie
wird dabei gegenwirtig durch den Zerfall von instabilen Isotopen in den Gesteinen der diinnen
aufleren Erdkruste gebildet (Pollack & Chapman, 1977). Die Wéarmeproduktionsrate der Gestei-
ne hdngt dabei von der Menge des radioaktiven Materials, der Zerfallsrate und der freigesetzten
Energie der emittierten Partikel ab. Die Zerfallsrate und die freigesetzte Energie werden von
der Art des radioaktiven Isotops bestimmt. Ungefihr 98 % der Wirme stammt dabei allein
aus den Zerfallsreihen der Isotope 2**Uran, 23?Thorium und *°Kalium (Beardsmore & Cull,
2001). Bei dem Uran-Zerfall wird am meisten Energie freigesetzt und beim Kalium-Zerfall
nochmal deutlich weniger als beim Thorium-Zerfall. Die Gehalte dieser drei Isotope reichen zur
Charakterisierung der radiogenen Warmeproduktion aus. Sie lassen sich iiber gammaspektro-
skopische Untersuchungen oder chemische Labormessungen wie Rontgenfluoreszenzanalyse oder
Massenspektrometrie bestimmen. Nach Rybach (1986) gilt fiir die Warmeproduktion aus den
Elementgehalten

A [pW/m?] = 107°p(9, 52cU + 2, 56¢Th + 3,48cK), (1.21)

mit p Dichte [kg/m?®] und den Konzentrationen von Uran, Thorium und Kalium: c¢U [ppm],
c¢Th [ppm] und c¢K [%].

Die Gammamessungen der Bohrlochgeophysik eignen sich ebenfalls zur Abschétzung der ra-
diogenen Wiarmeproduktion da sowohl die Warmeproduktion als auch die totale Gammastrah-
lung (das ,, Gamma Ray“ (GR)-Log der Bohrlochmessung) Summenfunktionen der radioaktiven
Zerfélle der Uran-, Thorium- und Kaliumreihe darstellen (siehe auch Seite 23). Alle hier ge-
nannten Bestimmungsverfahren kamen in dieser Arbeit zum Einsatz und werden im folgenden

kurz beschrieben.
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1.4.1 Bestimmung aus Labormessungen

Fiir eine gesteinschemische bzw. gammaspektroskopische Bestimmung der Uran-, Thorium-
und Kaliumgehalte miissen die Proben zunéchst aufbereitet werden. Dazu werden sie mit dem
Backenbrecher zerkleinert und dann (fiir die analytischen Untersuchungen) mit der Scheiben-
schwingmiihle auf eine Grofle von < 125pum gemahlen. Um eine statistisch ausgewogene Ver-
teilung zu gewéhrleisten, werden die gemahlenen Proben jeweils nach dem Mischkreuzprinzip
geteilt.

Bei der Rontgenfluoreszenzanalyse (RFA, englisch XRF fiir , X-Ray Fluorescence Analy-
sis“) wird die zu untersuchende Probe mit Réntgenstrahlung aus einer Rontgenrohre bestrahlt
und dadurch zur Eigenstrahlung angeregt. Die von der Probe kommende Rontgenstrahlung
besteht aus verschiedenen, von den einzelnen Elementen der Probe erzeugten charakteristi-
schen Wellenldngen. Durch die qualitative Bestimmung dieser charakteristischen Wellenldngen
lasst sich feststellen, welche Elemente in der Probe vorliegen, wiahrend die quantitative Be-
stimmung der jeweiligen Intensitét der einzelnen Wellenldngen die Angabe der Konzentration
des jeweiligen Elementes in der Probe ermdglicht. Zur Unterscheidung der einzelnen Wellen-
langen der von der Probe kommenden Roéntgenstrahlung wird bei der wellenléngendispersiven
Rontgenfluoreszenzanalyse (WDXRF) ein Analysatorkristall benutzt. Ein nachgeschalteter De-
tektor misst die Intensitét der einzelnen Wellenldngen (Abb. 1.4).

Detektor

/

Sekundire
Primére Kollimatoren
Kollimatoren
Pl‘Obe f— .
Polychromatische —
primre \ Analysatorkristall mit
Rongtenstrahlung bekanntem d-Wert
Rontgengenerator

Abbildung 1.4: Aufbau eines wellenldngendispersiven Rontgenfluoreszenzspektrometers

Die Rontgenfluoreszenzanalytik ist eine vergleichende Untersuchungsmethode. Um aus der
gemessenen Intensitdt der Rontgenstrahlung auf die Konzentration des Elementes in der Pro-
be schliefen zu koénnen, ist die Aufnahme einer Kalibriergerade notwendig. Die im Rahmen
dieser Arbeit durchgefiithrten Untersuchungen wurden am GFZ, Sektion 4.2, von Dipl.-Krist.
Rudolf Naumann koordiniert. Aus dem Gesteinspulver wurden durch die Zugabe von Lithium-
tetraborat (LioB,O7) als Glasbildner und Ammoniumnitrat (NHyNOs) als Oxidationshilfe
Schmelztabletten (Kokillen) hergestellt. Benutzt wurde ein Rontgenfluoreszenzspektrometer
der Firma Bruker, Modell axs SRS303-AS mit der Software SPECTRA 3000. Die Untersu-
chungen dienten der Bestimmung des Kaliumgehaltes und zur petrologischen Beschreibung der

untersuchten Vulkanite.
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Die Massenspektrometrie mit induktiv gekoppeltem Plasma (ICP-MS) beruht auf der
Ionisierung des zu analysierenden Materials in einem Plasma bei etwa 6000 K. Zur Erzeu-
gung des Plasmas wird ein hochfrequenter Strom in ionisiertes Argon induziert. Aus diesem
Plasma werden die Ionen durch zwei Blenden in ein Vakuumsystem des Massenspektrometers
iiberfithrt (vgl. Abb. 1.5). Nach dem Fokussieren in der sogenannten Ionenoptik wird der lo-
nenstrom im eigentlichen Massenspektrometer in Ionen unterschiedlicher Masse getrennt. Weil
jedes Element mindestens ein Isotop aufweist, dessen Masse bei keinem natiirlichen Isotop eines
anderen Elements auftritt, ist die Masse eine charakteristische Eigenschaft der Elemente. Dies
wird sowohl zum qualitativen als auch quantitativen Nachweis genutzt. Die Untersuchungen
am Massenspektrometer wurde von Dr. Peter Dulski, Sektion 4.3 am GFZ, vorgenommen. Das
Labor ist mit einer ICP-MS der Firma Perkin-Elmer/SCIEX ELAN 5000a ausgestattet. Fiir
die Untersuchung wurde das Gesteinspulver mit H F/HC1O, restlos aufgeschlossen. Methode,
Prizision und Genauigkeit dieser Anlage wird detailliert von Dulski (2001) beschrieben. Aus
den ICP-MS Messungen wurde der Uran- und Thoriumgehalt zur Bestimmung der radiogenen

Wiérmeproduktion nach Gleichung 1.21 benutzt.

Blende I (Sampler) Blende II (Skimmer)

Massen- Rechner
Trigergas Y spektrometer
—> ———— Fackel ]
. Tonen- ="*
Spule optik —
] Detektor
Vorvakuum Hochvakuum
Plasmagas
Hochfrequenz-| | Vorvakuum- | | Hochvakuum-
generator pumpe pumpe

Abbildung 1.5: Prinzipieller Aufbau eines Massenspektrometers

Die Untersuchung von Gesteinsproben mit der Gammaspektrometrie stellt eine Methode
dar, mit der alle Isotope auf einmal bestimmt werden kénnen. Zur Bestimmung der drei Isotope
B8Uran, 22T horium und “° K alium erfolgte am Gammaspektrometer der Sektion 5.2 am GFZ.
Es handelt sich dabei um dieselbe Anlage, die auch im Labor der Kontinentalen Tiefbohrung
(KTB) in Windisch Eschenbach eingesetzt wurde. Abbildung 1.6 zeigt den generellen Aufbau
der Anlage.

Die Messkammer besteht aus einer 10 cm dicken zylindrischen Ummantelung aus besonders
eigenstrahlungsarmen Blei. Als a-Strahlungssperre ist die Kammer innen mit 2 mm dickem
Kupferblech ausgekleidet. Als Probenbehélter dient ein Marinelli-Becher, der aufgrund seiner

Geometrie einen guten Anschluss zum Detektor sicherstellt. Der Detektor zur Bestimmung der
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v-Energieniveaus ist ein koaxialer Germanium Halbleiterdetektor (HPGe, p-Typ) der Firma
EG&G Ortec/Perkin Elmer Instruments. Der Durchmesser des Detektors betriagt 65 mm bei
einer Lange von 58 mm. Als Sperrspannung liegt eine Hochspannung von 3000 V an. Dringen
~v-Quanten einer bestimmten Energie in die Sperrschicht, so werden in ihr Elektronen-Loch-
Paare erzeugt. Die Anzahl der gebildeten Elektronen-Loch-Paare ist dabei direkt proportio-
nal zur Energie der v-Quanten. Der dadurch hervorgerufene geringe Strom in Sperrrichtung
fithrt an einem Arbeitswiderstand zu einem Spannungsabfall, der elektronisch weiterverarbeitet
wird. Damit im HPGe-Detektor durch die Umgebungswirme nicht unkontrolliert Elektronen-
Loch-Paare entstehen (intrinsische Strome), wird der Kristall mit fliissigem Stickstoff auf 77 K
(—196 °C) gekiihlt. Eine moglichst hohe Energieauflosung ist die wichtigste Spezifikation eines
Gammaspektrometers, sie wird vor allem durch den Detektor bestimmt. Die Qualitdat eines
Detektors wird auch charakterisiert durch das Peak zu Compton Verhiltnis' und durch die
Zahlausbeute (efficiency) im Vergleich zu einem Nal-Standarddetektor. Der HPGe-Detektor
der GEM-Baureihe hat eine Auflssung von 1,71 keV (1,33 MeV, ®Co, 6us), ein Peak zu Comp-
ton Verhiltnis von 70 (°Co, 6us) und eine relative Effizienz von 41,1 % (1,33 MeV, ®Co,
6us).

Die Elektronik fiir die Impulsverarbeitung (Abb. 1.7) besteht aus Vorverstéirker, Haupt-
verstéirker, Analog-Digital-Konverter (Analog Digital Converter, ADC), Vielkanalanalysator
(Multichannel Analyzer, MCA) sowie der Spektrumsverarbeitungs- und Auswertesoftware. Die
Verarbeitung der Detektorimpulse erfolgt durch den Vorverstérker, der teilweise direkt in die
Transistorendkappe mit eingebaut ist. Er setzt das Detektorsignal von einer Ladung in eine
Spannung um, verstédrkt diese linear und passt die Detektorimpedanz an die Kabelimpedanz
an. Der Hauptverstarker sorgt fiir eine weitere lineare Impulsverstarkung und Anpassung der
Vorverstéirker-/Kabelimpedanz an die ADC-Impedanz. Der ADC wandelt die verschiedenen
Impulshéhen (analoge Signale) in eine entsprechende Anzahl (digitale Anzeige). Im MCA wer-
den die statistische auftretenden Impulse durch sogenannte Diskriminatoren nach ihrer Hohe
sortiert und ihre Anzahl in 2048 Kanéle simultan gespeichert. Die Auswertung der y-Spektren

erfolgt dann mit einer Auswertungs-Software (GammaVision 5.1).

Die Anlage wurde mit mehreren Standards energiekalibriert, so dass eine korrekte Zuord-
nung der Kanile zu den Energieniveaus moglich ist. Die Software ermoglicht, die Netto-Peak-
Flidchen charakteristischer Energieniveaus einfach zu berechnen. Mittels Kalibrierungskoeffizi-
enten kénnen dann die Gehalte der Elemente bestimmt werden. Aufgrund des statistischen
Zerfalls der radioaktiven Elemente werden die Messergebnisse um so besser, je ldnger der
Messvorgang wéahrt. Die Proben wurden zunéchst per Hand mit dem Hammer vorzerkleinert
und anschlieend mit dem Backenbrecher auf eine Gréfle von weniger als 2 mm zermahlen,
bevor sie in die Marinellibecher eingebracht wurden. Durch die Art der Probenaufbereitung

(Brech— bzw. Mahlvorgang) wird in dem Gestein eingeschlossenes Radon frei und das radioak-

!Das Peak/Compton-Verhiltnis ist definiert als Quotient aus der Hohe der Gesamtabsorptionslinie und der
Hohe der Comptonverteilung im Bereich zwischen 1040 und 1096 keV und ist im allgemeinen umso grofler, je

grofler der Kristall und je besser die Energieauflésung ist.
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Abbildung 1.6: Prinzipielle Anordnung des Gammaspektrometers
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Abbildung 1.7: Bausteine der Impulsverarbeitung

tive Gleichgewicht der Probe gestort. Daher wurden die Proben nach dem Einfiillen 2-3 Wochen
stehen gelassen, bis sich das radioaktive Gleichgewicht wieder eingestellt hatte. Die Messzeit fiir
die durchgefiithrten Messungen betrug nicht weniger als 45.000 Sekunden. Die Messergebnisse
wurden Nullwert-korrigiert, in dem ebenfalls ein leerer Marinelli-Becher gemessen wurde und
das resultierende Spektrum von den Messungen abgezogen wurde. Der Fehler der bestimmten
Gehalte betrigt fiir 23¥Uran 11 %, fiir 2*2Thorium 5 % und fiir “°Kalium 1 %.

Die Bestimmung der Dichte, die zur Berechnung der Warmeproduktion nach Gleichung
1.21 erforderlich ist, kann auf mehrere Arten erfolgen. In dieser Arbeit wurde die Dichte zum
einen durch Wagung nach dem archimedischen Tauchprinzip ermittelt. Dafiir wurden die Pro-

ben bis zur Gewichtskonstanz getrocknet, das Gewicht notiert und anschlieBend die Probe unter
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Vakuum mit Wasser bekannter Dichte geséttigt und das Tauch- und Feuchtgewicht ermittelt.
Durch die Kenntnis der Groflen Trockengewicht, Gewicht unter Auftrieb und Feuchtgewicht
lasst sich die jeweilige Gesteinsdichte und Porositdt berechnen. Diese Form der Dichtebestim-
mung wurde vor allem fiir Proben angewandt, deren Warmeleitfdhigkeit noch bestimmt wer-
den sollte. Die andere Form der Dichtebestimmung erfolgte durch den Einsatz eines Helium-
Gaspyknometers (AccuPyc 1330 der Firma Micromeritics) der Sektion 3.2 am GFZ (Dr. Dieter
Freund). Hier wurden iiberwiegend Dichten von Proben bestimmt, die gammaspektroskopisch
untersucht worden sind.

Die Ergebnisse der Laboruntersuchungen sind zusammenhéngend in Kapitel 3.2.2 darge-
stellt.

1.4.2 Bestimmung aus Bohrlochmessungen

Die radiogene Wirmeproduktion A kann nach Biicker & Rybach (1996) auch tiber die natiirliche
Gammastrahlung abgeschétzt werden, wie sie bei Bohrlochmessungen als GR (Gamma Ray)-
Log gemessen werden. Sie geben fiir GR-Bohrlochmessungen in API-Einheiten die folgende

empirische Formel

AluW/m?® = 0,0158 - (GR[API] —0,8) (1.22)

an. Der Index ,,c* steht fiir ,,corrected®, d.h. fiir eine Absorptionskorrektur der Messwerte (siehe
folgenden Abschnitt). Der Fehler der so bestimmten Wéarmeproduktion soll fiir API. < 350
bei weniger als 10 % liegen. Fiir die tiefen Bohrungen im Nordostdeutschen Becken gibt es
nur einige wenige Messungen in API-Einheiten. Fast alle Bohrlochmessungen der natiirlichen
Radioaktivitit sind auf die sogenannte Gamma-Einheit (GE) bezogen worden, die heute nicht
mehr gebrauchlich ist.

Die API-Einheit, eine Einheit des American Petroleum Institu-

Deckplatte aus Stahl te, stellt den 200. Teil des gemessenen Aktivitdtsunterschiedes zwi-
4 FTDI
| 1177 schen einer Formation niedriger Radioaktivitidt und einer Schicht
Wasser 8FT mit hoher Radioaktivitit des (Primér-) Kalibriermodells an der Uni-
* versitdt Houston dar. Die Schicht mit hoher Radioaktivitdt enthélt
Zemente
mit niedriger 8 FT dabei genau 13,1 ppm Uran, 24,2 ppm Thorium und 4,07 % Kalium
Aktivitat radioaktiver

i zement (Abb. 1.8).

B FT Bei den Gamma-Sonden handelt es sich in der Regel um Nal-
v

Detektoren, die die einfallende Gammastrahlung absorbieren und
Hi? Lichtimpulse aussenden. Diese Impulse werden durch eine Photo-
vervielfacherrohre in elektrische Impulse umgewandelt, deren Grofie

Abbildung 1.8: API-Sonden proportional der Energie der auftreffenden Gammastrahlung ist. Bei
Kalibrierungseinrichtung ~ dem GR-Log werden nur die Gesamtintensitéten der von Uran, Tho-
in Houston, der Zement rium und Kalium bedingten Strahlung erfasst. Die spektralen Sen-
enthélt Ottawa-Sand = sitivititen fiir diese Elemente liegen dabei nach Biicker & Rybach
(nach Anonymus, 1974).  (1996) in #ihnlichen GréBenverhéltnissen wie bei der Berechnung der

Wiérmeproduktion aus den Elementgehalten nach Gleichung 1.21.
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Vergleich API und GE-Messungen

Die iiberwiegende Anzahl der Gammamessungen von Bohrungen der vorliegenden Studie sind
mit Sonden durchgefiihrt worden, die auf GE-Einheiten kalibriert waren. Diese Sonden be-
safen keine Detektor-Kristalle, sondern sechs Geiger-Miiller-Zahlrohre, die in zwei Ebenen von
je 30 cm Lénge zusammengefasst waren, so dass die gesamte Sonde eine Lénge von 60 cm
erreichte. Die Geiger-Miiller-Zahlrohre haben eine deutlich geringere Effizienz als Detektor-
kristalle und werden aus diesem Grunde seit Ende der 80er Jahre des vorigen Jahrhunderts
praktisch nicht mehr verwendet. Im Gegensatz zu einem Detektorkristall werden bei einem
Geiger-Miiller-Zahlrohr alle durch die Gammastrahlung (sto-) ionisierte Teilchen gez#hlt, un-
abhéngig vom jeweiligen Energiegehalt. Die Kalibrierung der Mess-Sonden nach GE-Einheiten
wurde von den Betreibern selbstédndig und in regelméfiigen Abstdnden durchgefiihrt (S. Fricke,
pers. Mitt. 07.03.2001). Auch die Bereitstellung der Kalibrierkorper erfolgte durch die Unter-
nehmen. Fiir die Kalibrierung wurde zunéchst ein Papierzylinder in Kobalt-60 getriankt und
anschliefend mit einer Umhiillung versehen. Die Intensitéit des Kobalt-Zylinders wurde durch
Messung bestimmt. Bei der jeweiligen Verwendung des Zylinders als Kalibrierkorper (in den die
Sonde eingebracht wurde) musste vor der eigentlichen Kalibrierung anhand einer Abklingkurve
die aktuelle Intensitit des Zylinders ermittelt werden®. Erst danach wurde die Gamma-Sonde
auf eine definierte Intensitét kalibriert.

Damit unterscheiden sich API und GE-Einheiten vor allem in der unterschiedlichen spektra-
len Energieauflésung. Da sich die API-Einheit auf den Intensitétsunterschied zwischen Schichten
hoherer und niedrigerer Radioaktivitit (definiert durch den Gehalt der Uran-, Thorium- und
Kalium-Isotope mit jeweils spezifischem Energieniveau), die GE-Einheit aber nur auf die Inten-
sitdt von Kobalt-60 (ohne dabei das spezifische Energieniveau zu beriicksichtigen) bezieht, ist
keineswegs eine eindeutige Korrelation zwischen den beiden Messgrofien zu erwarten: die Sonden
messen mit unterschiedlichem Mafl. Dennoch sollte, da die Geiger-Miiller-Zahlrohre alle durch
die Gammastrahlung ionisierte Teilchen erfasst und der Uran-, Thorium- und Kalium-Gehalt
hauptséchlich fiir die Gammastrahlung verantwortlich ist, eine generelle Vergleichbarkeit ge-
geben sein. Bryand & Gage (1988) konnten Geiger-Miiller-Sonden an der Kalibrieranlage in
Houston exakt auf API-Einheiten kalibrieren. Die Geiger-Miiller-Zahlrohre erfassen allerdings
unter gegebenen Umstidnden auch Intensitéiten aus anderen radioaktiven Zerfallsreihen.

In der vorliegenden Arbeit wurden, wo moglich, die alten Bohrlochmessungen in GE-FEin-
heiten modernen Messungen in API-Einheiten gegeniibergestellt. Auf diese Weise konnte eine
empirische Formel zur Umrechnung GE-API ermittelt werden. Zunéchst mussten die Mess-
werte korrigiert werden (siehe Gleichung 1.22). Die Bohrlochmessungen wurden dazu entspre-
chend den jeweiligen Bohrlochbedingungen (Bohrlochdurchmesser und Dichte der verwendeten
Bohrspiilung) und in Abhéngigkeit von GroBle und Position der eingesetzten Sonden norma-
lisiert. Dadurch werden Dampfungseffekte beriicksichtigt. Ublicherweise wird den korrigierten
Messreihen ein ,,c“ als Index bei der Einheit hinzugefiigt (z.B. API. oder GE..). Die notwendigen

Korrekturbeziehungen fiir die exzentrisch im Bohrloch gefiihrten Sonden wurden freundlicher-

2Der Grund dafiir liegt in der relativ kurzen Halbwertszeit von Kobalt (5,2721 Jahre).
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weise von S. Fricke (BLM, Gesellschaft fiir Bohrlochmessung mbH, Gommern) zur Verfiigung
gestellt. Die graphischen Vorlagen wurden elektronisch abgetastet, digitalisiert und schliefllich
Formeln zur Absorptionskorrektur der Gammastrahlung als Funktion des Bohrlochdurchmes-
sers und der Spiilungsdichte ermittelt. Die alten GR-Sonden haben laut S. Fricke (pers. Mitt.
07.03.2001) einen Durchmesser von 95 mm, wihrend die neueren, in API-Einheiten messenden
Sonden einen Durchmesser von néherungsweise 76 mm aufweisen (Abb. A.1 und Abb. A.2 im
Anhang). Die Ergebnisse der Auswertungen der Bohrlochmessungen sind in Kapitel 3.2.2; Seite
76ff., dargestellt.

1.5 Berechnung der terrestrischen

Waiarmestromdichte

Die terrestrische Warmestromdichte lésst sich unter der Voraussetzung eines konduktiven und
stationdren Warmeflusses iiber die Gleichung

Qo = Qd—i-/A(z)az = M\ {g—f]d+//4(z)8z (1.23)

bestimmen (vgl. Gleichungen 1.1, 1.3 und 1.4). Qg ist die Warmestromdichte an der Oberfléche;
Qa, Ag und [0T'/0z]4 sind Warmestromdichte, Warmeleitfahigkeit und thermischer Gradient in
der Tiefe d und [ A(2)dz ist das Integral der Wiarmeproduktion von der Oberfliche bis zur
Tiefe d.

1.5.1 Intervallmethode

Die mittlere Warmestromdichte eines Tiefenintervalls kann durch das Produkt von durch-
schnittlichem Temperaturgradient und représentativer Warmeleitfahigkeit des Intervalls be-
stimmt werden (Intervallmethode). Diese Methode lésst sich fiir mehrere Tiefenintervalle einer
Bohrung anwenden (Abb. 1.9). Wenn das thermische Feld dieser Bohrung durch Konduktion
gepragt ist, so miissen sich Anderungen der Wirmeleitfihigkeit der Gesteine auch in entspre-
chenden Anderungen des thermischen Gradienten widerspiegeln und die Warmestromdichte
iiber die Tiefe konstant bleiben. Treten jedoch Anderungen des thermischen Gradienten auf, die
sich nicht durch eine Anderung der Wirmeleitfihigkeit erkliren lassen, so wird sich die Wirme-
stromdichte auch vertikal &ndern. Weitere Faktoren spielen dann eine Rolle, die den thermischen
Gradienten beeinflussen konnen: beispielsweise noch nicht registrierte Grundwasserstromungen
oder klimatische Effekte.

Die Intervalle sollten in Ubereinstimmung mit den hauptsichlichen lithologischen Einhei-
ten gewahlt werden (Powell et al., 1988). Dies ist nicht immer durchfiithrbar, da auch die zur
Verfiigung stehenden Messdaten (Temperatur und Warmeleitfidhigkeit) beriicksichtigt werden
miissen, damit Gradient und reprisentative Warmeleitfahigkeit des Tiefenintervalls mit aus-
reichender Genauigkeit bestimmt werden koénnen. Ein Intervall kann also nicht beliebig klein

sein, so dass es unter Umstédnden doch iiber unterschiedliche Lithologien gebildet werden muss.
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Der Temperaturgradient des Tiefenintervalls wird i.d.R. durch lineare Regression der gemes-
senen Temperaturwerte iiber den Tiefenabschnitt bestimmt, wahrend die Wéarmeleitfahigkeit
des Tiefenabschnitts aus den N-Werten der jeweils bestimmten Warmeleitfdhigkeiten nach dem
harmonischen Mittel ermittelt wird:
1 1) o= (1
- (02 () (120

Wenn Intervalle mit unterschiedlicher Lithologie betrachtet werden miissen, so werden die
Wirmeleitfahigkeiten der einzelnen Lithologien mit ihrer Méachtigkeit gewichtet. Die notige An-
zahl der Warmeleitfahigkeitsmessungen zur Bestimmung der reprisentativen Wiarmeleitfihig-
keit des betrachteten Tiefenintervalls ist dabei von der lithologischen Heterogenitdt abhéngig. Je
homogener die Lithologie aufgebaut ist, desto weniger Warmeleitfahigkeitsmessungen geniigen
fiir eine Bestimmung mit ausreichender Genauigkeit. Mindestens fiinf Messungen fiir eine Ein-
heit wéren wiinschenswert (s. z.B. Powell et al., 1988), weichen die Messergebnisse stérker von
einander ab, sollten weitere Proben untersucht werden. Oftmals stehen aber gar nicht geniigend
Proben zur Verfiigung, so dass als Hilfsmittel zur Abschétzung der Variabilitdt der betrachte-
ten Einheit weitere Daten (z.B. das Temperaturgradienten- und das Gamma-Log) hinzugezogen
werden miissen.

Da die Bestimmung der Warmeleitfahigkeit i.d.R. nicht unter in-situ Bedingungen erfolgt,
miissen die ermittelten Intervall-Warmeleitfahigkeiten auf die herrschenden Umgebungsbedin-
gungen (Porenfiillung, Temperatur und Druck) umgerechnet werden, bevor mit ihnen die Wér-
mestromdichte bestimmt werden kann. Ob und welche Korrekturverfahren dabei benutzt wer-
den, sollte angegeben werden, damit die Warmestromdichteberechnungen nachvollziehbar und
ein (spéterer) Vergleich mit anders bestimmten Wérmestromdichtewerten moglich ist.

Abb. 1.9 zeigt ein Beispiel zur Berechnung der Warmestromdichte mit der Intervallmethode.
Die Angabe des Tiefenintervalls und der bestimmten Temperaturgradienten sowie der gewéhlten
Wirmeleitfihigkeiten machen die Berechnungen kohérent. Sollte sich der Kenntnisstand iiber
diese Lokation &ndern und neue Temperatur- oder Warmeleitfahigkeitsdaten zur Verfiigung ste-
hen (vielleicht weil die Bohrung vertieft worden ist), so kénnen die neu ermittelten Daten bzw.
bestimmten Werte mit den bisherigen verglichen und insgesamt bewertet werden. Ergénzend zu
Abb. 1.9 sollte noch die Anzahl der Warmeleitfahigkeitsmessungen, die Art ihre Bestimmung
und evtl. angewandte Korrekturverfahren sowie die Bestimmungsmethode des Temperaturgra-
dienten angegeben sein. Die Angabe der Art der Probe (,,core®, Kernprobe, in Abb. 1.9 oben)
erlaubt Riickschliisse auf die Qualitat der bestimmten Warmeleitfahigkeitswerte und damit der
Wiérmestromdichte (s. Kap. 1.5.4). In der Abb. 1.9 unten (,,Fig. 5.1¢) bilden sich die Bereiche
mit mehr oder weniger gleichméfig ausgebildeten Wiarmeleitfahigkeit sehr gut in der Darstel-
lung des Temperaturgradienten ab, welcher sich in der jeweiligen lithologisch-stratigraphischen
Einheit meist nur gering dndert. Ausnahmen sind im ersten und zweiten Tiefenintervall auszu-
machen. Das erste Intervall (45-105 m) zeigt eine besonders auffélligen Verlauf des Temperatur-
gradienten, so dass die Wahl dieses Tiefenabschnitts zur Bestimmung der Warmestromdichte

ungiinstig erscheint. Wie Powell et al. (1988) anmerken, ist aber im gesamten Bohrungsprofil
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generell die inverse Beziehung zwischen Temperaturgradient und Warmeleitfahigkeit gut zu

beobachten.

TABLE 5.1

An example of heat-flow density calculated by the interval method in a 570 m deep drill hole. site

WSR-1 at Woodside, on the Colorado Plateau, 39°10°43" N, 110°24'05" W, ¢levation 1665 = 3 m
(after Bodell and Chapman. 1982). Depth interval in m, gradient in mK m~'. conductivity in
W m' K, heat-flow density in mW m ™,

Depth Thermal Sample Conductivity Interval Mean Corrected
interval gradient type h HFD value value
45—105 150+ 1.0 core 3.96 £0.23 6+ 5
105—245 I85.0 + 1.0 core 343 +£0.15 62+ 4
245-320 248 +0.7 core 275+ 0.14 o8 + 4 6y + 4 b6
320455 16.0 + 0.4 core 418+ 0.15 67 £3
455-515 17.2 £ 0.5 core 4.20 £ 0.14 i
515—-575 16.5 0.6 core 386 £ 0.09 64+ 3
TEMPERATURE TEMP. GRADIENT  CONDUCTIVITY HEAT-FLOW D.
(°C) (K km™") Wm'K")  (mwm?
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Iig. 5.1. Hlustration of heat-flow density determination computed by the interval method. Example

shown is sitc WSR.1 on the Colorado Plateau of the Western USA reported by Bodell and Chapman

(1982). Six depth intervals corresponding to lithologic units were chosen. Note the inverse relationship
between temperature gradient and thermal conductivity. Details are given in Table 5.1,

Abbildung 1.9: Beispiel zur Berechnung der Wiarmestromdichte mit der Intervallmethode (aus Powell
et al., 1988; S. 170). Ergénzend zu der Tabelle sollte noch die Anzahl der durchgefithrten Wérme-

leitfdhigkeitsmessungen, ggf. durchgefithrte Korrekturverfahren zur in-situ Bestimmung der Warme-

leitfahigkeit und die Art der Gradientenbestimmung angegeben werden. In der unteren Abbildung

(,Fig. 5.1%) ist generell die inverse Beziehung von Temperaturgradient und Wirmeleitfahigkeit zu

beobachten, s. Text.
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1.5.2 Bullard-Methode

Die Bullard-Methode basiert auf dem Konzept des thermischen Widerstandes. Der thermische
Widerstand R wird definiert als Integral des reziproken Wertes der von der im Tiefenabschnitt

z herrschenden repréisentativen Warmeleitfahigkeit:

1
R= /Xﬁz (1.25)

Aus Gleichung 1.23 und 1.25 ergibt sich:

<g_;)d _ Oy /O " A)02. (1.26)

Gleichung 1.26 sagt aus, dass sich der Temperaturgradient innerhalb eines Tiefenbereichs nur
andert, wenn Warme generiert oder abgefiihrt wird. Damit erhélt man, wenn man bei gleichblei-
bender Wirmestromdichte die Temperatur in Abhéngigkeit von der Tiefe gegen den summier-
ten thermischen Widerstand (>°(Az/));, in m*K/W) auftrigt, eine Gerade, deren Steigung
die konstante Warmestromdichte ) und dessen y-Achsenabschnitt die obere Temperaturgren-
ze des Tiefenbereichs darstellt. Diese Form der Darstellung wird als Bullard-Plot bezeichnet
(Abb. 1.10). Kommt in dem Bullard-Plot ein nicht-linearer Verlauf der geplotteten Daten zum
Ausdruck, spielen - wenn keine systematischen Fehler vorliegen - z.B. ein nicht rein konduktiver

Wairmefluss, thermische Brechungseffekte oder instationdre Wérmestrome eine Rolle.
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0 20 40 60 80 100 120 140 160 180 200
Thermal Resistance (m2KW-1)

Abbildung 1.10: Beispiel zur Berechnung der Warmestromdichte mit der Bullard-Methode (aus Harris
& Chapman, 1995). Die Steigungen der Geraden (aus den ungestorten Regionen) ergeben den jeweili-
gen Wirmefluss qg in mW /m?: fiir SRS-3 qo= 51, fiir SRS-4 qo= 56, fiir SRS-5 qo= 75 und fiir WSR-1
qo= 68.
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Abb. 1.10 zeigt eine Anwendung der Bullard-Methode von Harris & Chapman (1995) mit
Datensétzen von Bohrungen des Colorado Plateaus im Siidosten von Utah, USA. In der Dar-
stellung werden relative Temperaturen benutzt, damit die vier abgebildeten Bohrungen sich
nicht {iberschneiden. Als Punkte sind die Daten (Temperatur gegen summierter thermischer
Widerstand in m?K /W) dargestellt, die Geraden sind an Daten in ungestorten Tiefenabschnit-
ten angepasst. Harris & Chapman konnen mit dieser Methode den Einflussbereich von Klima-
verdnderungen im oberflichennahen Bereich nachweisen (Abweichungen der Datenpunkte von

der Gerade bei niedrigen Temperaturen).

1.5.3 Storungen und ihre Korrektur

Das Beispiel des vorangegangenen Abschnitts (Abb. 1.10) zeigt, dass Temperaturprofile und
die daraus bestimmten Warmestromdichtewerte durch Klimaverdnderungen beeinflusst sein
konnen. Weitere mogliche Ursachen fiir Storungen des thermischen Felds und damit der War-
mestromdichte, die sich auch in einem nicht-linearen Verlaufs des Bullard-Plots ausdriicken
konnen, sind: unebene Topographie der Oberflache, Erosions- und Sedimentationsprozesse, la-
terale Anderungen der Oberflichentemperatur aufgrund wechselnder Vegetation oder grofier
Wassermassen und Migration von Grundwasser (s. auch Chapman et al., 1984b). Alle diese
Einflussfaktoren konnen nach Powell et al. (1988) als Gelandeeffekte zusammengefasst wer-
den, da sie Storungen des Temperaturfeldes innerhalb der Erdkruste aufgrund von physika-
lischen Prozessen der Wérmeleitung an der Oberfliche der Erdkruste darstellen. Die Grofie
der Storung korreliert dabei mit der lokalen Topographie (Powell et al., 1988) und ist daher
in gebirgigen Regionen von grofierer Bedeutung als in Sedimentbecken (Deming et al., 1990).
Weitere Einflussfaktoren bestehen in konduktiver Warmebrechung, die von (sprunghaften) late-
ralen Verdnderungen der Wiarmeleitfahigkeit, wie sie z.B. beim Auftreten von Salzstocken auf-
tritt, verursacht wird oder in drastischen Anderungen der Wérmeproduktionsrate der Gesteine
(Bachu, 1988). Im Folgenden werden die Einfliisse aufgrund des dominierenden physikalischen
Prozesses in Effekte der Warmebrechung (Morphologie und Salzstrukturen) und in transiente
Effekte (Paldoklima, Massenumlagerungen und Grundwasserstromungen) eingeteilt und eine
erste Einschitzung der jeweiligen Bedeutung fiir die Berechnung der Wéarmestromdichte im

Nordostdeutschen Becken vorgenommen.

Wirmebrechungseffekte

Durch strukturelle Effekte, die auf die Temperaturverteilung im Untergrund einwirken, wer-
den die lokalen Warmestromdichtewerte in einem Sedimentbecken stark beeinflusst. Ursache
ist eine plotzliche laterale Anderung der thermischen Eigenschaften, die zu Wérmebrechungs-
effekten (lateral gerichteten Warmestrome) fithren. So wird das Temperaturfeld z.B. nachhaltig
beeinflusst durch:

e stark wechselnde Oberflachentopographie,

e stark ausgeprigtes Relief des unter den Sedimenten anstehenden kristallinen Grund-



30 1. Grundlagen zur Berechnung der terrestrischen Warmestromdichte

gebirges (mit unterschiedlicher Warmeleitfahigkeit),

e starke Unterschiede der Lagerungsverhéltnisse in den Sedimenten bei gleichzeitig

hohen Warmeleitfahigkeitsunterschieden (Salzstrukturen).

Wihrend Effekte der Oberflichentopographie verhéltnisméfig gut abgeschétzt werden kon-
nen (s. Powell et al., 1988 und z.B. Springer, 1997; Serban et al., 2001), ist die Beeinflussung
des thermischen Feldes durch die von - auflagernden Beckensedimente verdeckte - Morphologie
des kristallinen Grundgebirges nur schwer zu erfassen. Diese Effekte spielen jedoch in grofien
Sedimentbecken meist kaum eine Rolle. Dafiir konnen an den Beckenréindern, wo das kristalline
Grundgebirge steil ansteigt, Brechungseffekte durch unterschiedliche Warmeleitfahigkeiten von
Sediment und Kristallin auftreten (s. z.B. Deming et al., 1990; Hansen & Nielsen, 2002). Auch im
Nordostdeutschen Becken spielen vor allem solche Effekte an den Beckenréndern eine Rolle (s.
Kap. 4), wiahrend eine Beeinflussung durch die Oberflichentopographie praktisch nicht auftritt.

Salzstrukturen sind in vielen paldozoisch angelegten Sedimentbecken eine weit verbreitete
Erscheinung. Die Geometrie und die thermischen Eigenschaften der Salzkorper unterscheiden
sich auffillig von denen anderer Sedimente. Die im Vergleich zum umgebenden Gestein sehr
viel hohere Wirmeleitfahigkeit von Salz fithrt dabei zu einem Anstieg der Temperatur iiber und
einer Erniedrigung der Temperatur unterhalb der Salzstruktur. Durch numerische Modellierun-
gen konnen die Einfliisse der Salzstrukturen auf das jeweilige lokale thermische Feld und die in
ihm bestimmte Wiarmestromdichte bestimmt werden (s. Jensen, 1990; Lerche & Petersen, 1995;
Mello et al., 1995 u.a.). Eine detaillierte Studie iiber die Reichweite dieser Temperaturstérungen
in der Ndhe von Diapiren und Salzkissen im Nordostdeutschen Becken wurde mit analytischen
und finite Differenzen-Ansétzen (1D bis 3D) durchgefiihrt (s. Kapitel 3.4, S. 88).

Transiente Effekte

Palioklima Anderungen der Oberflichentemperaturen mit der Zeit verdndern die thermi-
schen Randbedingungen und stéren so das thermische Gleichgewicht. Dabei kann zwischen
relativ kurzfristigen Anderungen der Bodentemperatur innerhalb der letzten Jahrhunderte und
besonders langanhaltenden Anderungen im Quartér (Eiszeiten) unterschieden werden. Wihrend
jahreszeitliche Temperaturschwankungen das Temperaturprofil nur in den oberflichennahen Be-
reichen (Meter bis Dekameter) beeinflussen, reichen klimatische Verédnderungen der historischen
Vergangenheit bis in eine Tiefe von einigen hundert Metern und kénnen eine Abschétzung der
historischen Klimageschichte erméglichen (s. z.B. Clauser & Mareschal, 1995). Langanhaltende
Klima- (Temperatur-) verdnderungen durch die Eiszeiten storen das Temperaturprofil bis in
grofere Tiefen (km). Der Wert der Warmestromdichte wird also durch das Paldoklima tiefen-
abhéngig beeinflusst, wobei sich die Effekte der klimatischen Verénderungen iiberlagern (s. z.B.
Turcotte & Schubert, 2002 fiir theoretische Grundlagen und Balling, 1979, 1995; Kukkonen,
1987, 1989 sowie Serban et al., 2001 fiir regionale Beispiele).

Standardkorrekturen zur Beriicksichtigung der paldoklimatischen Effekte sind von Beck
(1977) und Powell et al. (1988) publiziert worden. So ermoglichen die folgenden Gleichun-

gen, den Tiefenverlauf der Temperatur und des Temperaturgradienten in Abhéngigkeit von der
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Anderung der Bodentemperatur mit der Zeit zu berechnen:

N
V4
AT(Z, t) = nE:1 ATtn erfC {W] (127)
N 22
_ —0,5 -
Al(z,t) = ngl — AT, (mat,) exp (4atn> : (1.28)

Dabei bedeuten AT = Temperaturinderung, AI' = Anderung des Temperaturgradienten, z =
Tiefe, t = Zeit, erfc = Fehlerfunktion, n = Anzahl der Zeitintervalle mit relativen Tempe-
raturdnderungen, bezogen auf den rezenten Zustand, und a = Temperaturleitfihigkeit. Die
Gleichungen stellen Losungen der Energiebilanzgleichung (Gleichung 1.3) unter der Bedingung
dar, dass keine Warmequellen oder -senken vorhanden sind (s. Powell et al., 1988).

Kukkonen (1987) ermittelt fiir Finnland eine Beeinflussung der Wiarmestromdichte von we-
niger als 5 mW/m?, wenn sie in Tiefen von gréfer als 300 m bestimmt wird. Eine dhnliche
Groflenordnung hat Balling (1995) fiir die nordlichsten Regionen Skandinaviens berechnet. Fiir
Warmestromdichtewerte, die in Tiefen von 200-500 m bestimmt wurden, setzt er in dieser Re-
gion eine positive Korrektur von 3-5 mW/m? an. In Zentral-Skandinavien ergeben sich nach
Balling fiir dieselben Tiefenbereiche Korrekturen von um 10 mW /m? und fiir Siid-Skandinavien
von bis zu 15-20 mW/m?. Die Grofie der Korrektur in dem Tiefenabschnitt von 200-500 m
ist dabei vor allem von der Erwarmung nach der letzten Eiszeit (vor 10.000 bis 15.000 Jah-
re, mit Temperaturen von -1 °C) und der heutigen Variation der Oberflichentemperaturen in
Skandinavien (7-9 °C im Siiden und um 1 °C im Norden) geprégt (Balling, 1995). Die tiefen-
abhéngige Abnahme des paldoklimatischen Einflusses auf die Warmestromdichte erreicht nach
den Berechnungen von Balling (1995) in Tiefen von iiber 1500 m eine Groéfenordnung, die im
Rauschen der Temperaturmessung liegt.

Da der Tiefenbereich der intensiven Beeinflussung durch paldoklimatische Effekte in einem
Tiefenabschnitt liegt, der hdufig durch Prozesse der Grundwasserneubildung und Grundwasser-
stromung gepréagt wird, miissen die paldoklimatischen Korrekturen mit Vorsicht benutzt wer-
den (Kukkonen, 1987). Dabei konnen die Grundwasserbewegungen auch in vergangenen Zeiten
stattgefunden haben und das thermische Regime stérker als das Paldoklima gepriagt haben.
Je tiefer jedoch die Warmestromdichte bestimmt wird, desto geringer ist ein solcher Einfluss
wahrscheinlich, da dass in groflen Tiefen vorhandene Grundwasser meist eine hohe Salinitét
aufweist und an sich schon weniger mobil ist (verminderte Porositéit/Kliiftigkeit der Gesteine
bei hoheren lithostatischen Driicken; s. Kukkonen, 1987 und Carter et al., 1998 und dortige
Referenzen). So belegt Kohl (1998), dass das paldoklimatische Signal nur unter extremen Be-
dingungen , ausgewaschen“ werden kann: fiir die deutsche Tiefbohrung KTB demonstriert er
fiir den Tiefenbereich von 300 bis 3000 m einen nur untergeordneten Einfluss von thermischer
Uberprigung des paldoklimatischen Signals durch Advektion.

Fiir den Bereich des Nordostdeutschen Beckens miissen Storungen des Temperaturfeldes
vor allem durch die letzte Eiszeit beriicksichtigt werden. Dabei kénnen recht grofle Tempera-

turunterschiede auftreten, da das Untersuchungsgebiet nicht permanent und {iberall mit einer
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Eisdecke bedeckt war. Die Gleichungen 1.28 und 1.28 wurden mit den entsprechenden Daten
hinterlegt, um die Wirkung der Klimageschichte der letzten 100.000 Jahre auf die Temperatur-
messungen im Untergrund des Nordostdeutschen Beckens abschétzen zu konnen. Die Ergebnisse
dieser Modellierungen und ihre Bedeutung fiir die Bestimmung der Wéarmestromdichte sind in
Kap. 3.3, S. 86, dargestellt.

Massenumlagerungen Auch eher langsam wirkende Prozesse wie Sedimentation und Ero-
sion konnen das Temperaturfeld (in Abhéngigkeit von der Wiarmeleitfahigkeit der abgelagerten
bzw. erodierten Sedimente) fiir Zeitrdume von iiber 30 Mio. Jahre stéren (Deming et al., 1990).
Wesentliche Bedingung fiir die Ausbildung dieser transienten thermischen Effekte sind hohe
Sedimentations- und Erosionsraten (> 107* m/a; Herzen & Uyeda, 1963). Sedimentationsra-
ten von 6,7 - 107% m/a sind beispielsweise fiir plio- bis pleistozine Sedimentationsriume nicht
untypisch (Deming et al., 1990, und dortige Referenzen). Durch die Subsidenz des Ablagerungs-
raums bewegt sich das wirmere Basement von der Oberflichentemperaturrandbedingung weg,
wéhrend sich an seiner Stelle kalte Sedimente ablagern. Dies fithrt dazu, dass der thermische
Gradient und die Warmestromdichte an der Oberfliche um 30-40 % reduziert sein konnen
(Hutchison, 1985). Heraushebung und Erosion fithren zu dem entgegengesetzten Effekt und
bewirken eine Erhohung des Temperaturgradienten und der Warmestromdichte. Theoretischen
Grundlagen zur Berechnung des transienten Effektes von Massenumlagerungen finden sich bei
Carslaw & Jaeger (1959), bei Herzen & Uyeda (1963) und auch bei Hutchison (1985).

Im Nordostdeutschen Becken konnen junge Massenumlagerungen (durch glazigene Vor-
ginge) das oberflichennahe thermische Feld beeinflussen, in tieferen Bereichen (iiber 1 km)
wird jedoch davon ausgegangen, dass zuriickliegende Sedimentations- und Erosionsprozesse fiir

das rezente Temperaturfeld keine Rolle spielen und nicht beriicksichtigt werden miissen.

Grundwasserstromung Durch stromendes Grundwasser kann Wérme transportiert werden.
Ist dies der Fall, so beschreibt die stationére vertikale Warmeleitungsgleichung den Warme-
transport nicht mehr korrekt. Bei aufwérts oder abwirts stromenden Grundwasser erscheint
dann die Warmeleitfihigkeit des durchstromten Gesteins je nach Zu- oder Abfuhr von Warme
niedriger oder hoher als sie tatséchlich ist. Vertikale Wasserbewegungen werden dagegen im
stationdren Modell als Wéarmesenken oder -quellen abgebildet. Eine Korrektur ist daher kaum
ohne detaillierte Modellierungen durchzufiihren.

Eine einfache Moglichkeit zur ersten Bewertung der Wérmestromdichte in Tiefenbereichen
von Bohrungen, die durch Fluidbewegungen gestort sind, besteht in der Durchfithrung ei-
ner Péclet-Zahl-Analyse. Auf der Grundlage der eindimensionalen Wérmeleitungsgleichung fiir
einen isotropen, homogenen und permeablen Untergrund und dem Fourier’schen Gesetz (Gl.
1.1) konnen vertikale Fliefgeschwindigkeiten des Fluides und die basale Wiarmestromdichte
abgeschitzt werden (Jobmann & Clauser, 1994). Die Wiarmestromdichte ¢ in der Tiefe z ergibt

sich dabei aus der Beziehung

o(2) = atan)exp (~(z — ) (1.20)
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mit ¢(zo), der Wiarmestromdichte an der oberen Grenze des Intervalls mit der Méchtigkeit
L, und Pe, der Péclet-Zahl, welche das Verhéltnis von advektivem zu konduktivem Wéarme-
transport im Falle von Fluidkonvention beschreibt:

- Qadvektiv L

Pe = = v(pc)r— 1.30
Qkonduktiv (p )f A ( )

wobel v die eindimensionale Darcy Geschwindigkeit (m/s), (pc) s die spezifische Warmekapazitét
des Fluids und A die in-situ Wérmeleitfahigkeit des Gesteins darstellt. Ist | Pe| < 1, so iiberwiegt
der konduktive Transport, ist |Pe| > 1, so dominiert der konvektive Transport das System.
Wird die Warmestromdichte ¢(z) logarithmisch iiber die Tiefe aufgetragen gibt die Steigung
einer linearen Regression der logarithmisch aufgetragenen ¢-Werte das Verhéltnis Pe/L wieder.
Unter den idealen eindimensionalen Bedingungen kann dann die FlieSgeschwindigkeit (durch
Multiplikation mit v(pc)sA), die Péclet-Zahl (bei Kenntnis der Méchtigkeit L) und die basale
Wérmestromdichte g, = q(zo + L) abgeschétzt werden.

Die Péclet-Zahl-Analyse geht von stark vereinfachten Annahmen aus, die hdufig in der
Realitét nicht zutreffend sind. Neben der Schwierigkeit der Bestimmung der Méchtigkeit des
durchstromten Tiefenintervalls L (s. Bachu, 1988), konnen u.U. topographische Effekte fiir die
Variationen im Temperaturlog verantwortlich sein, und Fluidbewegungen gar keine Rolle spielen
(s. z.B. Kohl et al., 2001). Andere Storfaktoren, die von einer Péclet-Zahl-Analyse nicht erfasst
werden, sind z.B. Warmebrechungseffekte und bohrtechnische Stérungen.

Da sich die vorliegende Arbeit im Wesentlichen auf tiefe geologische Einheiten des Nordost-
deutschen Beckens konzentriert, wird angenommen, dass eine Beeinflussung der Warmestrom-
dichte, die innerhalb dieser Tiefenbereiche berechnet worden ist, nur sehr untergeordnet durch
Fluidbewegungen beeinflusst sind. Die vorliegenden Temperaturmessungen haben jedoch i.d.R.

keine entsprechende Auflosung, um eine Péclet-Zahl-Analyse durchfithren zu kénnen.

1.5.4 Qualitat der Eingangsparameter und Konsequenzen

fiir die berechnete Wiarmestromdichte

So einfach die Formulierung der Gleichung zur Berechnung der Wéarmestromdichte ist, so
schwierig ist ein Urteil iiber die Qualitidt der Eingangsparameter Temperatur und Wirme-
leitfahigkeit. Deming et al. (1990) bewertet die mogliche Genauigkeit von Warmestromdich-
teberechnungen aufgrund der Art der Bestimmung von Temperatur und Wéarmeleitfahigkeit
(Tab. 1.2). Bei der Verwendung von kontinuierlichen Temperaturmessungen zur Bestimmung
des thermischen Gradienten und Kernproben zur Ermittlung der Warmeleitfahigkeit kann die
Wirmestromdichte mit einer Genauigkeit von + 5 % bestimmt werden. Wird hingegen die
Warmeleitfahigkeit nur anhand von Bohrklein, wie sie bei Rotary-Spiilbohrverfahren anfallen,
bestimmt, so sinkt die bestimmbare Genauigkeit auf + 10-15 %. Eine weitere Verschlechterung
ergibt sich bei der Verwendung von BHT-Daten anstelle von kontinuierlichen Temperatur-
messungen. Die maximal erreichbare Genauigkeit liegt zwischen 4+ 10-25 %, je nachdem ob

die Warmeleitfdhigkeit an Bohrkernen oder Bohrklein bestimmt wurde. Miissen die Warme-
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Temperaturdaten Wirmeleitfahigkeit Geschiétzte
bestimmt durch Genauigkeit
Kontinuierliche Hoch-Prézisions-Messung Bohrkerne + 5-10 %
Kontinuierliche Hoch-Prézisions-Messung  Bohrklein + 10-15 %
Mehrere korrigierte BHT-Daten Bohrkerne + 1020 %
Eine oder zwei BHT-Daten Bohrkerne oder Bohrklein + 15-25 %
Kontinuierliche Hoch-Prézisions-Messung ~ Schéitzung + 3040 %
Eine einzelne BHT Schitzung + 40-50 %

Tabelle 1.2: Abschiatzung der moglichen Genauigkeit der Warmestromdichteberechnung in
Abhéngigkeit von der Bestimmungsmethode der Eingansparameter Temperatur und Warmeleitfahig-
keit (nach Deming et al., 1990). BHT = Bottom-Hole- Temperature, die Temperatur an der Bohrloch-

sohle.

leitfahigkeiten zur Berechnung der Warmestromdichte aus der lithologischen Ansprache abge-
schétzt werden, so weisen die daraus resultierenden Warmestromdichtewerte eine Unsicherheit
in der Bestimmung von mindestens + 30 % auf.

Wie die vorausgegangenen Ausfithrungen dieses Kapitels gezeigt haben, wird die Warme-
stromdichte von vielen Faktoren beeinflusst. Um eine Vorstellung davon zu bekommen, welche
Faktoren im Untersuchungsgebiet eine dominierende Rolle spielen und welche ggf. vernachlassigt
werden konnen, miissen sowohl die vorhandene Daten- und Probenlage als auch die vorhandene
Geologie beriicksichtigt werden.

Fiir die tiefen Bohrungen im Nordostdeutschen Becken, die im Rahmen dieser Arbeit unter-
sucht worden sind, liegen i.d.R. kontinuierliche Temperaturlogs und Kernproben aus bestimm-
ten Tiefenbereichen vor (s. Kap. 3.1.1). Damit sind prinzipiell die Grundvoraussetzungen zu
einer akkuraten Bestimmung der Warmestromdichte gegeben. Aus den Aufzeichnungsinterval-
len der Temperaturmessungen und der Tiefenlage der beprobten Horizonte, die im Zuge der
Erdol- /Erdgasexploration nicht gezielt im Hinblick auf eine méglichst exakte Bestimmung der
terrestrischen Warmestromdichte gewéahlt worden sind, ergeben sich neue Restriktionen. Diesen
Aspekt beleuchtet der erste Abschnitt des Kapitels zur Bestimmung der Warmestromdichte im
Nordostdeutschen Becken (Kap. 3.1), welcher sich mit der Datenlage befasst. Aus ihm erge-
ben sich unmittelbare Konsequenzen fiir die Untersuchung der Warmestromdichte und fiir die
Tiefenlagen, in der ihre Bestimmung erfolgt. Zunéchst wird jedoch auf die Geologie des Nord-
ostdeutschen Beckens eingegangen (Kap. 2). In gewisser Weise erfolgt dabei ein Vorgriff auf
Kapitel 3.1, da die Stratigraphie, Fazies und Lithologie der Einheiten detaillierter dargestellt
wird, in denen iiberwiegend die Bestimmung der thermischen Eigenschaften (Warmeleitfahig-

keit und Wérmeproduktion) und der Warmestromdichte erfolgte.
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