GeoFonscuurmes Zemruurss Porsome

FEMTLICHMEMN BECHTH

Grit Dannowski

Untersuchung des thermo-
hydraulischen Feldes und der
Warmeflussdichte in der Ndhe eines
aktiven Mantelplumes (Insel Hawaii) mit
Hilfe von Bohrlochtemperatur-
messungen

Scientific Technical Report STR02/03



Unter suchung des ther mo-hydraulischen Feldes und der War meflussdichte
in der Nahe eines aktiven Mantelplumes (Insel Hawaii) mit Hilfe von
Bohrlochtemperatur messungen

vorgelegt von Dipl.-Geophys. Grit Dannowski

Von der Fakultét VI: Bauingenieurwesen und Angewandte
Geowissenschaften der Technischen Universitét Berlin
zur Erlangung des akademischen Grades Doktor der
Naturwissenschaften (Dr. rer. nat.) genehmigte Dissertation

Berichter: Prof. Dr. H. Burkhardt
Berichter: Prof. Dr. A. Pekdeger
Berichter: Dr. E. Huenges

Tag der wissenschaftlichen Aussprache: 25.01.2002

Berlin 2002

D 83






I nhaltsver zeichnis

AT "= 0.0 001= ] = S U o 3
2 EINIEITUNG... .o 9
ADSIFACE ... e 6
3 Kenntnisstand zur geodynamischen, geol ogischen und hydrogeol ogischen
Situation im UntersuchungSgEDIEL ..........cccveiieieecie e 12
4 M ESSPIOGIAIMIM ..c.ueteieeiee e e e et e e s iee e e e se e e e ese e e e eseeessnreeessnneeesannneesanreeesnnneas 21
4.1 Temperatur-BohrloChMESSUNGEN........ccveiiiieie e 21
I R 1 111 0 | F=a < o SR 21
4.1.2 Messregime und Ablauf der MESSUNG........ccoveerieieeseeie e 24
G =l (01 o] 1SS PSP 28
4.2 Labormessungen petrophysikalischer Eigenschaften ..........coccecvvceveecevieenecceseens 32
4.2.1 Lithologische Beschreibung der Proben...........cccooiieiiiiininieneeee e 32
A \Y =S o 1 v | o S 35
A.2.3  EIQEDNISSE ...t r e 37
4.3  WarmeflussdichtebereChnUNQ...........ccooveieiee i 43
5 Modellierung des thermo-hydraulischen Regimes...........ccccvevvevieviecienee. 47
o300 R 1 01 = (o S 47
ST I 1= o 1= TSP 48
5.3 PrOfIWANT ... e 49
54 Szenario 1: thermische Modellierung .........ccooeeireeienieeeee e 50
54.1 KonzeptioNelleSMOUE] ........cooiiieiiee e 50
54.2 Thermische Materia parameter....... ..o e 51
5.4.3 Thermische RandbediNnQUNQEN.........c.coieieiierecie et 53
5.4.4 Ergebnisse der thermischen Modellierung.........cccccevvecevevecceseese e 56
5,5 Szenario 2: gekoppelte thermo-hydraulische Modellierung..........cccoovvevecieeiiecnene 59
551 KonzeptionelleSMOUEl .........cooiiiiiiei e 59
55.2 Hydraulische Materialparameter ............cocveieeieneeneeie e 60
5.5.3 Hydraulische RandbedingUNgeN............cccvieeieiee e 62
5.5.4 Ergebnisse der thermo-hydraulischen Modellierung ..........cccoevveeiininieninnenne 64
5.6 Szenario-3: thermo-hydraulische Modellierung mit Stofftransport...........ccccccevveneee. 67
56.1 Materialparameter des StofftransPOortes.........covevervrieenienie e 67
5.6.2 Randbedingungen des Stofftransportes.........covevvieerveieseerescee s 69
5.6.3  ErgEDNISSE ... 69
5.7 Zusammenfassung der Modellierungsergebnisse.........ccoccvevveevecce e 76
6 Zusammenfassende Schlussfolgerungen.........cccceve e ccecveecee e 80
A I 1 (= = [ | PP RPRORRON 83
S A ] o S 88
8.1 Mathematische Umsetzung der physikalischen Prozesse in den
\YTeTo (< 1 IT= U aTo 'S olgeTo ] r=1o 010 1< o OSSP 88
8.2  Symbole und ABKUIrZUNGEN.........cccveeieee et 92
OB B T 01 == 0 (1] RS 94

1






1 Zusammenfassung

Die Insel Hawaii und deren vulkanischer Ursprung sind Gegenstand der Forschung im
Rahmen von nationalen und internationalen Projekten. Die NSF (National Science
Foundation) hat in Zusammenarbeit mit dem ICDP (International Continental Scientific
Drilling Program) mit dem Abteufen einer Tiefbohrung auf Hawaii (HSDP2) die Méglichkeit
geboten, die vulkanischen Abfolgen und damit die Entwicklung des Vulkans Uber léngere
Zeitraume an der Flanke des Mauna Kea zu studieren. Ziel der hier vorliegenden Arbeit war
es, im Rahmen dieses Bohrprojektes das regionale thermische und hydraulische Feld in der
Umgebung der Bohrung mit Hilfe von Temperaturmessungen ndher zu untersuchen.
Verschiedene Szenarien des thermischen und thermisch-hydraulischen Feldes wurden
numerisch modelliert. Die Daten, die in die gekoppelte thermo-hydraulische Modellierung
eingingen bzw. mit deren Hilfe die Modéelle verifiziert wurden, waren die petrophysikalischen
Eigenschaften, die im Labor an Kernen bestimmt wurden, sowie Temperatur-Tiefen-Profile,
diein der 1999 abgeteuften 3109 m tiefen Bohrung HSDP2 gemessen wurden.

Die petrophysikalischen Eigenschaften: Porositét, Dichte, Permeabilitét und Wéarmeleitfahig-
keit wurden an 34 Kernstiicken gemessen, die gleichméiig verteilt (alle 91,44 m) Uber das
gesamte Bohrprofil ausgewahlt wurden. Es wurden ale lithologischen Einheiten im
subaerischen Bereich bis 1079 mbsl (Aa-Laven, Pahoehoe-Laven und massive Basalte) und
im submarinen Bereich (massive Basalte, Hyal oklastite und Pillow-Laven) bis auf die gering-

mé&chtigen intrusiven Laven erfasst.

Die Labormessungen bestdtigen die aus der Literatur fur basaltische Gesteine bekannte
Variabilitét der Porositdt. Die Werte variieren im Tiefenbereich von 0 bis 1700 m zwischen 4
% und 52 %. Die Variabilitdt |asst sich mit der unterschiedlichen Blasentextur der Gesteine
erklaren. Ab 1700 m Tiefe hingegen sind geringere Porositéten (zwischen 0 % und 12 %) zu
verzeichnen, da in den unter Luftausschluss ausgeflossenen Laven keine Gasblasen einge-

schlossen sind.

Auch beziglich der Permeabilitét lasst sich eine Unterteilung zwischen subaerischen und
submarinen Laven erkennen. Die Werte im oberen Bereich des Profils (bis 1079 m) variieren
zwischen 1010™*® m? und 2010™ m2. Eine Korrelation zwischen Porositét und Permeabilitét ist
nur begrenzt moglich. Als wesentlicher Einflussfaktor auf die Permeabilitét ist vielmehr die
Vernetzung der einzelnen Blasen (Poren) untereinander zu nennen. Im submarinen Bereich
unterscheiden sich die hoher permeablen Hyaloklastite (k = 7010 m?), die eine sedimentére

Struktur aufweisen, von den kompakten Pillow- Laven (k = 500%° m?). Alle im Labor
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bestimmten Permeabilitéten sind niedriger als die mit hydraulischen Tests bestimmten und
aus anderen geophysikalischen Messungen abgeleiteten Werte. Diese Literaturwerte wurden
in der numerischen Modellierung verwendet, da sie den in der regionalen Modellierung

notwendigen grofReren Skalenbereich besser als die Labordaten erfassen.

Die Uber das gesamte Bohrprofil untersuchten Gesteine weisen eine breite Streuung in der
Warmeleitfahigkeit auf. Oberhalb 1700 m variieren die Warmeleitfahigkeitswerte zwischen
1,1 W/m/K und 2,4 W/m/K. Im Bereich unterhalb von 1700 m sind, bis auf 5 Werte mit einer
Warmeleitfahigkeit > 1,7 W/m/K, kleinere Schwankungen (zwischen 1,1 W/m/K und 1,4
W/m/K) zu verzeichnen. Die Berechnung der Matrixwéarmeleitfahigkeit ergab, dass die
Variabilitdt nicht durch die Porositédt, sondern durch die unterschiedliche mineralogische
Zusammensetzung der Gesteine (vor allem durch den Olivin- und Plagioklasgehalt) erklarbar
ist.

Die Temperaturmessungen, die in drei unterschiedlichen Stadien des Ausbaus der Bohrung
durchgeftihrt wurden, zeigen Tiefenbereiche mit unterschiedlichem Temperaturverhalten. In
einer Zone zwischen 450 und 600 m sind nahezu ale Messungen durch einen starken
Temperaturabfall und einem negativen Temperaturgradienten charakterisiert. Ab 600 m bis
ca. 1800 m sind mit der Tiefe zunehmende Temperaturen zu verzeichnen. Der Temperatur-
gradient ist mit 7 - 8 °C/km jedoch sehr gering. Ab 1800 m stellt sich ein Temperaturgradient

von ca. 18 °C/km ein.

Eine erste Betrachtung der Temperaturprofile im oberen Bohrlochabschnitt legt die
Vermutung nahe, dass die Temperaturen in dieser Zone (12 °C) durch abwaértsgerichtete
Stromung von kaltem meteorischen Wasser aus ca. 2000 m Hohe zu erklaren sind. Der
nachfolgende Bohrlochabschnitt konnte einen Ubergangsbereich von einem advektiv zu
einem vorwiegend konduktiv gepréagten Bereich bilden. Die aus den gemessenen Temperatur-
gradienten und Warmel eitfahi gkeiten berechneten Warmeflussdichten entsprechen nur ca. 2/3
des Wertes, der aus den Warmeflussdichtemessungen am Ozeanboden bekannt ist. Unter der
Voraussetzung, dass das verwendete Temperatur-Tiefen-Profil den stationaren Zustand
charakterisiert und die Warmeflussdichtewerte aus der Literatur richtig sind, ist es sehr
wahrscheinlich, dass auch der unterste Teil der Bohrung nicht rein konduktiv beeinflusst ist.

Daher ist keine weitere Abschédtzung der konduktiven Warmeflussdichte moglich.

Es waren verschiedene Szenarien in der Modellierung erforderlich, die eine schrittweise
Ergénzung der Modelle an die beobachteten Verhdltnisse darstellen. Mit einer rein

thermischen (konduktiven) Modellierung (Szenario 1) kénnen die beobachteten Temperatur-



Tiefen-Profile nicht angepasst werden, so dass eine gekoppelte thermo-hydraulische
Modellierung (Szenario 2) erforderlich war. Dieses Szenario musste durch den Stofftransport
erganzt werden (Szenario 3), dadasin ca. 2000 m Tiefe beobachtete Salzwasser in Szenario 2
unbertcksichtigt blieb. Unter Berticksichtigung der Salzwasserdichte und der damit
verbundenen Konzentrationsverteilung gegeniber der thermo-hydraulischen Modellierung
ergeben sich teilweise unterschiedliche Ergebnisse. In beiden Féllen ist jedoch der oberste
Bohrlochbereich von den Niederschidggen in 2000 m beeinflusst. Zur Anpassung der
berechneten an die gemessenen Temperaturprofile ist die Annahme verschiedener Schichten
unterschiedlicher Permeabilitéten notwendig. In Szenario 2 (thermo-hydraulische Model-
lierung) ist das Temperaturfeld im unteren Bohrlochabschnitt ebenfalls von den bergab
flielfenden Fluiden beeinflusst. Diese drangen die tiefen, meerseitig eindringenden Fluide bis
zur Kustenlinie zurtick und erreichen nicht die Bohrung. In Szenario 3 (thermo-hydraulische
Modellierung unter der Berticksichtigung der Salzwasserdichte und der damit verbundenen
Konzentrationsverteilung) erfolgte zur Anpassung der berechneten an die gemessenen
Temperaturprofile eine Uberarbeitung der Potentialhbhenverteilung in  der flachen
Kustenregion und eine Veranderung der Permeabilitdt der Pillow-Laven. Der untere
Bohrlochabschnitt ist, anders als in Szenario 2, durch die untermeerischen Bedingungen und
das Salzwasser beeinflusst. Das Salzwasser-Interface befindet sich knapp unter dem durch die
Bohrung erfassten Tiefenbereich. Variationen in der Potentialhdhenverteilung am Ubergang
der steilen Flanke des Mauna Kea in die flachere Kistenregion haben jedoch gezeigt, dass
sich das Salzwasser-Interface durch diese Veranderungen in flachere Tiefen verschieben l&sst.
Leider stehen in diesem Bereich keine PotentialhGhenverteilungen zur Verfligung, so dass auf

eine bessere Anpassung der Position des Sal zwasser-Interfaces verzichtet werden muss.

Mit weiteren Informationen, besonders in Bezug auf die Verteilung der Potentialhdhe, ist eine
V erbesserung des Modells maglich. Unter den bekannten V oraussetzungen liefert die thermo-
hydraulische Modellierung unter der Berlicksichtigung der Salzwasserdichte jedoch eine
plausible Erkldrung fir die beobachteten Temperatur-Tiefen-Vertellung in der Bohrung
HSDP2.



Abstract

The Idland of Hawaii, also caled Big Island, USA, is the subject of severa national and
international geoscience projects. The HSDP2 (Hawaiian Scientific Drilling Project) borehole
was drilled by NSF (National Science Foundation) within the framework of the ICDP
(International Continental Scientific Drilling Program) into the flank of the Mauna Kea
volcano. This 3109 m deep borehole originally drilled to study the structure of the volcanic
edifice and therewith the eruptive history of the volcano was used for an investigation of the
thermal and hydraulic fields in this region. 2-D numerical modeling of different conceptional

scenarios were made to fit the 1999 measured temperature profiles.

Petrophysical properties, such as porosity, density, permeability and thermal conductivity,
were measured on 34 rock samples. The rock samples were selected along the entire borehole
column with a constant spacing of 91,44 m, representing the different lithological units. The
subaeria lava flows (aa-lavas, pahoehoe-lavas and massive-lavas) cover the upper 1079 m of

the borehole followed by a submarine section (massive-lavas, hyaloclastite and pillow-lavas).

Laboratory measurements confirm the variability of porosity of basatic rocks known from
literature. Between 0 and 1700 m, porosity ranges from 4 to 52 %. The variation is a result of
different vesicular texture of the rocks. Below 1700 m, porosity is lower and varies from O to

12 % because rocks here are devoid of vesicles.

The permeability differs in subaerial and submarine lava flows. The values in the uppermost
part of the borehole (down to 1079 m) are variable ranging from 110 m? to 200™ m2.
From some rock samples a correlation between porosity and permeability is observed.
Whether the two parameters correlate or not depends on the network between the separate
vesicles. The permeability of the sediment-like hyaloclastites (k = 7010 m?) differs from the
one of compact pillow lavas (k = 50%° m?) in the submarine section. However, all
permeabilities measured are lower than those determined from geophysical measurements or
hydraulic tests made in oceanic basalts. Finally these literature values were used, because in

regional numerical modeling values are needed reflecting alarger scale than laboratory data.

The measured thermal conductivity of water-saturated samples is very variable across the
lithological section. Above 1700 m, thermal conductivity ranges from 1.1 W/m/K to 2.4
W/m/K. Below 1700 m, variability is smaler (1.1 to 1.4 W/m/K), except 5 values with a
thermal conductivity > 1.7 W/m/K. The thermal conductivity calculation for the solid phase
of the rocks shows a strong correlation to mineral composition (especialy in rocks with
olivine- and plagioclase content).



The temperature logs obtained in different stages of borehole development in April and July
and after cessation of drilling in October 1999 show between 400 and 600 m a temperature
decrease with depth resulting in a negative temperature gradient in nearly all logging runs.
The depth interval between 600 m and 1800 m is characterized by increasing temperature
with depth. The temperature gradient in this zone is relatively small (7 - 8 °C/km). From 1800
m to the total depth, atemperature gradient of about 18 °C/km is evident.

In the upper part of the borehole, temperature changes with time reflecting different dynamic
temperature conditions and an advection-dominated thermal regime. The relatively low
temperature could be explained by a down streaming of freshwater. This water (temperature
12 °C) isderived from arecharge area on the island at an average elevation of 2000 m. Below
1100 m in the borehole, in contrast to the pilot hole, a positive temperature gradient is evident.
It islikely that here hydraulic effects are not as strong as in the upper part of the well and that
conditions change from an advective-dominated to a more conductive-dominated regime.

Heat flow calculations from the observed temperature gradient and measured thermal
conductivity show that heat flow is only 2/3 of the values known from measurements at the
ocean bottom. If the used temperature logs represent steady state conditions and if the
published heat flow values for the ocean bottom are correct it is highly probable that the lower
part of the borehole is not entirely conduction-dominated. A superposition of advective effects

could explain the discrepancy.

A step by step completion, refinement and validation of modeling was necessary to fit the
observed conditions. This was done using different modelling scenarios. The modeling of the
thermal field considering the conductive case (scenario 1), where fluid flow through the
volcanic edifice is not taken into account, results in a geothermal gradient of about 28 °C/km
in the deeper (below 1800 m) part of the borehole. However, this modeled gradient does not
fit the temperature gradient (18 °C/km) measured in the same part of the borehole. The heat-
conduction scenario 1 also cannot explain a negative temperature gradient observed in the
upper part of the borehole section. Therefore, an extension to a coupled thermo-hydraulic
modeling (scenario 2) was made. A disadvantage of scenario 2 was that salt water observed in
the borehole at 2000 m was neglected. Scenario 3 takes into consideration different densities

and different salt concentrations of the water.

The results of scenario 2 and 3 partly deviate from each other. However, in both scenarios the
upper part of the borehole is affected by water recharged at an elevation of 2000 m. To fit the
calculated to the observed temperature profiles different layers of different permeability have



to be considered in the model. In scenario 2 (thermo-hydraulic modeling) a down streaming of
freshwater affects the lower part of the borehole. It flushes out the seaward-invading fluid, so
that it cannot reach the region around the borehole. In contrast, in scenario 3 (thermo-
hydraulic modeling under consideration of different salt contents), the invading seawater
affects the lower part of the borehole. However, a revision of the distribution of hydraulic
head and permeability within the pillow-lavas has to be made in scenario 3 to fit the observed
temperature logs. The position of the saltwater interface fits tightly below the bottom of the
borehole. Variations of hydraulic head at the transition from the steep flank of the MaunaKea
to the flat region near the coastline shows a change of position of the interface into a more
shallow depth of the borehole. A better positioning of the saltwater interface is not possible,
because information about the distribution of the hydraulic head in that region is unfortunately
not available. However, scenario 3 results in plausible explanations for the observed unusual
temperature-depth-profiles of the HSDP2 borehole.



2 Einleitung

Die Temperatur in der Lithosphére ist eine wichtige Zustandsgrof3e fir viele geowissen-
schaftliche Untersuchungen. Da die meisten physikalischen Eigenschaften temperaturabhan-
gig sind, ist es notwendig diese Temperaturabhangigkeit der Parameter in der Interpretation
geophysikalischer Daten zu bericksichtigen. Dies gilt insbesondere fir seismische,
elektrische und elektro-magnetische Abbildungsverfahren. Aber auch fir die Entstehung von
Mineralien und die Deformation von Gesteinen infolge tektonischer Prozesse ist das
Temperaturfeld von Bedeutung. Aus diesem Grund ist es besonders wichtig, die Temperatur
in durch Bohrungen zuganglichen Bereichen moglichst genau zu messen und in tiefere

Bereiche der Lithosphére zu extrapolieren.

Bohrlochtemperaturmessungen sind Grundvoraussetzung fur verschiedene Fragestellungen,

wiez.B.:
(1) Wérmeflussdichtebestimmung
(2) lithologische Korrelation
(3) Abschétzung des advektiven Warmetransportes

Aus hochgenauen Temperaturmessungen in Bohrungen, den sich daraus ergebenen Tempe-
raturgradienten und der Warmeleitfahigkeit der Schichten kann die Warmeflussdichte (oft nur
als Warmefluss oder Heat Flow bezeichnet) in einer entsprechenden Tiefe, oder Uber das
gesamte Bohrprofil, berechnet werden. Die Warmeflussdichte bildet die Basis der
Extrapolation der Temperatur in grofere Tiefen. Die terrestrische Warmeflussdichte
beschreibt die Energieabgabe der Erde je Zeiteinheit und Fléche (z.B. Haenel et al., 1988). Es
gibt drel verschiedene Mechanismen des Warmetransports: (1) Konduktion, (2) Advektion
und (3) Strahlung. Die Konduktion beschreibt die Warmeleitung im Material. Der Transport
von warmer/kalter Materie wird Advektion genannt und spielt vor allem beim Transport von
Fluiden oder Gasen innerhalb des Gesteinsverbandes eine entscheidende Rolle. Der
Warmetransport durch Strahlung spi€elt erst ab Temperaturen tber 1000 °C eine Rolle (Haenel
et a., 1988) und ist somit fur die Abschdtzung des Oberflachenwarmeflusses vernach-
lassigbar. Aus der Beobachtung der regionalen Verteilung des Oberflachenwarmeflusses
lassen sich Ruckschlusse auf die im Erdinneren ablaufenden tektonischen Prozesse ableiten.

Die lithologische Ansprache von Gesteinen ist zur Charakterisierung von verschiedenen
Horizonten eines Bohrprofils von Bedeutung. So werden die spateren Zielhorizonte anhand

der gewlnschten Eigenschaften (z.B. Porositét oder Permeabilitdt) ausgewdahlt und danach



gezielt ausgebeutet (z.B. fur die Produktion von Erddl oder thermischen Waésser). Die Litho-
logie kann aus zwei verschiedenen Informationsgquellen abgeleitet werden: (1) der
geologischen Ansprache von Kernen aus der Bohrung und (2) der geophysikalischen
Bohrlochmessung. Da die meisten Bohrungen jedoch aus Kostengriinden nicht oder nur
lickenhaft gekernt werden, basiert die lithologische Einteilung und petrophysikalische
Charakterisierung von Bohrprofilen oft allein auf geophysikalischen Bohrlochmessungen.
Aus den gemessenen Temperaturgradienten kann beispielsweise mit Hilfe der bekannten
Warmeflussdichte (aus den konduktiv gepragten Bereichen einer Bohrung) die lithologische
Einteilung nach unterschiedlichen Warmel eitfahi gkeiten vorgenommen werden.

Ist das zu untersuchende Gestein stark geklUftet (z.B. Kristallin) oder hoch permeabel (z.B. in
Sedimenten oder Aquiferen), konnen Fluidbewegungen das konduktive Temperaturverhalten
Uberprégen. Aus einem hydraulisch gestorten Temperatur-Tiefen-Profil kann eine
Abschétzung des advektiven Warmetransportes erfolgen (Roy and Rao, 1999), wenn die
thermischen Materialeigenschaften und die Méachtigkeit des Aquifers bekannt sind. Die
Methode der Peclet-Zahl-Analyse (Clauser and Villinger, 1990) bietet die Moglichkeit der
Trennung zwischen dem konduktiven und advektiven Anteil der Warmeflussdichte. Aber
auch die Temperatur-Tiefen-Verteilung gibt wichtige Hinweise auf Zonen unterschiedlicher
hydraulischer Aktivitdét. So kann aus dem Kurvenverlauf einer hydraulisch gestorten
Temperaturmessung auf die Art der Strémung (Zu- oder Abfluss) geschlossen werden. Daher
sind Temperaturmessungen auch fur die Charakterisierung hydraulisch aktiver Zonen
prédestiniert.

Messungen von Bohrlochtemperaturen sind somit aufgrund ihrer vielseitigen Interpretations-
ansdtze und Anwendungsmaoglichkeiten von generellem Interesse fir wissenschaftliche
Bohrprojekte. Sie schaffen gemeinsam mit anderen geophysikalischen Bohrlochmessungen
und Untersuchungen an Kernen aus der Bohrung ein fachibergreifendes Verstandnis von
Prozessen in der Kruste. Die Insel Hawaii wurde 1993 vom NSF (National Science
Foundation) und dem ICDP fir ein Tiefbohrprojekt ausgewahlt.

Das Bohrprojekt besteht aus 3 Phasen. Die erste Phase stellt die Vorbohrung (Kahi Puka 1)
dar, die 1993 bis in eine Tiefe von 1056 m abgeteuft wurde. Die zweite Phase bildet die
Hauptbohrung (HSDP2), die ca. 2 km stidlich von der Vorbohrung abgeteuft wurde. Diese
Bohrung erreichte am 23.09.1999 eine Tiefe von 3109 m. In der dritten Phase (voraussichtlich
im Frohjahr 2002) soll die Hauptbohrung bis ca. 4,5 km vertieft werden. Mit diesen

Bohrungen sollen verschiedene Aspekte an der Flanke des Mauna Kea untersucht werden.
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Das gemeinsame Projektziel ist die tieferreichende Untersuchung von Struktur, Entwicklung
und hydrogeochemischer Situation des Vulkankomplexes sowie die Erfassung
kontinuierlicher paleomagnetischer Daten und die Beobachtung der thermo-hydraulischen

Bedingungen innerhalb der Vulkanstruktur.

Die Vorbohrung zeigte ungewohnliche Temperaturphdnomene. Mit zunehmender Tiefe
wurden, im Gegensatz zu einem normalen positiven geothermischen Gradienten, abnehmende
Temperaturen beobachtet. Als Ursache dafiir wurde eine Uberlagerung von thermischen und

hydraulischen Prozessen angenommen (Thomas et al., 1996; Paillet et al., 1996).

Im allgemeinen wird in grof3eren Tiefen eine Abnahme der Permeabilitét durch Alteration des
Gesteins und mit zunehmender Verschlief3ung der Klifte eine verminderte Fluidbewegung
erwartet (Freeze & Cherry, 1979; Zimmermann et a., 2000). Der advektive Warmetransport
tritt in den Hintergrund und eine zunehmende Dominanz des konduktiven Warmetransports
sollte beobachtet werden. Diese Arbeitshypothese konnte in der 1056 m tiefen Vorbohrung
nicht bestatigt werden. Der Tiefenaufschluss durch die 2. Phase des Projektes ermdglicht
hingegen die Beobachtung der thermo-hydraulischen Bedingungen tUber mehrere Stockwerke

und erlaubt daher die Uberpriifung der Hypothese in groReren Tiefen.

Die vorliegende Arbeit soll das bereits bekannte konzeptionelle Modell (Thomas et al., 1996)
untersuchen und gegebenenfalls ergdnzen. Die im Labor gemessenen petrophysikalischen
Eigenschaften gehen dabel as Materiadparameter in das Modell ein. In verschiedenen
Szenarien einer thermischen und thermo-hydraulischen Modellierung und dem nachfolgenden
Vergleich mit dem in der Bohrung beobachteten Temperaturverhalten erfolgt eine
Abschétzung des Einflusses des hydraulischen Feldes auf das Temperaturfeld und die

Warmeflussdichte. Daraus kann auf die dahinterliegenden Prozesse geschlussfolgert werden.
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3 Kenntnisstand zur geodynamischen, geologischen und hydrogeo-

logischen Situation im Unter suchungsgebiet

Die Insel Hawaii (siehe Abb. 3.1, auch oft Big Island genannt) ist die slidostlichste Insel des

Hawaiian- Emperor Chain (oder auch Hawaiian Swell), deren Alter in nordwestlicher

Richtung zunimmt. Aufgrund ihres jungen Alters ist sie die Insel mit dem ausgeprégtesten
Relief. Sie erhebt sich ca. 10000 m tber dem 5500 m tiefen Meeresgrund bis in eine Hohe
von 4200 m Uber dem Meeresspiegel.

15505 155 00 15455
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///"\ Jr\\\)b
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Abbildung 3.1: a) Ubersichtskarte der Insel Hawaii mit ihren finf inselbildenden Vulkan-
komplexen und die Darstellung des Insel verbandes (Ausschnitt rechts oben). Zusétzlich ist die
Sadt Hilo, in deren unmittelbaren Umgebung sich die NSF/ICDP Bohrung befindet,

eingezeichnet. b) Ausschnitt der Region um die Sadt Hilo. Die verschiedenen Sgnaturen

"Kea" trend

. oihi
0-:-20kn1 "Loa" trend

kennzeichnen die an der Oberflache vorgefundenen verschieden alten Ausflisse, die ins Meer
mit Hilfe von gestrichelten Linien, unter Angabe des Alters (in ka: tausend Jahre), verlangert
sind. Auf3erdem sind die Positionen der beiden Bohrungen KP1 und HSDP2 dargestellt (nach
DePaolo et al., 2001).

Der Hawaiian Swell ist das Ergebnis der Bewegung der pazifischen Platte Uber einen
stationdren Hot-Spot. Der daraus resultierende Hot-Spot-Vulkanismus formte die Inselkette.
Konvektionszellen im Erdmantel bewirken eine schnelle Aufstromung heil3er Basaltstrome
des Mantels, die in einer Aufwolbung des Mantels (einem sogenannten Mantel Plume, siehe
Abb. 3.2) resultiert (Stolper et al., 1996; Ribe & Christensen, 1999).
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Abbildung 3.2: Modell der pazfischen Platte, die sich mit der Geschwindigkeit von 8,5 cmim
Jahr (crm/a) Uber den stationdren Hot-Spot bewegt.

V erschiedene Beobachtungen an der Oberflache geben Hinweise auf die Existenz des Hawaii
Mantel Plume. In einer grofen Skala (mehr als 1000 km) verursacht der Plume eine positive
topografische Anomalie auf dem Meeresboden (Hawaiian Swell). Dies ruft eine tber 3000 km
lange und 1200 km breite Geoidanomalie hervor (Cserepes et al., 2000). In einer kleineren
Skala (einige hundert km) wird eine Verdickung der ozeanischen Kruste (TenBrink &
Brocher 1987) beobachtet.

Der Plume selbst steht im Mittelpunkt verschiedener Temperaturfeldmodellierungen im
lithosphérischen Mal3stab (z.B. Ribe & Christensen, 1999). Der Bereich mit einer erhéhten
Warmeflussdichte ist auf die Umgebung des Plumes begrenzt. Die sich Uber den Hot-Spot
bewegende ozeanische Platte wird durch den Plume aufgeheizt und transportiert durch die
Plattenbewegung Warme in entferntere Regionen. Der Ubergangsbereich zwischen erhéhter
und normaler Warmeflussdichte ist noch nicht hinreichend definiert und bedarf weiterer

Untersuchungen.

Hawaiidhnliche Strukturen, wie die Bermuda-, Cape Verde- und Crozet Swells (Stein & Stein,
1993), sind durch eine positive topografische Anomalie (Swell) und durch eine erhéhte
Warmeflussdichte gekennzeichnet. Am Hawaiian Swell ist diese Warmeflussdichteanomalie
jedoch sehr klein (VonHerzen et a., 1989). Modellierungen von Ribe und Christensen (1994,
1999) gehen sogar davon aus, dass sich die thermische Anomalie nicht bis an die Oberflache
durchpragt. Dies wird damit begrindet, dass die ozeanische Kruste um Hawaii méchtiger ist
als an den anderen Swells. Damit reicht die Zeit, die benttigt wird, um die Warme an die
Oberflache zu transportieren, nicht mehr aus, um die Oberflachenwarmeflussdichte

signifikant zu veréndern.
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Eine Abschétzung der Warmeflussdichteanomalie an der Erdoberflache, die durch den Plume
induziert wird, setzt jedoch voraus, dass die normale Oberflachenwérmeflussdichte bekannt
ist. Die ungestérte Warmeflussdichte ist vom Alter der ozeanischen Kruste abhangig. Junge
ozeanische Kruste, die an den ozeanischen Riftzonen gebildet wird, kdhlt sich mit
zunehmendem Alter und Entfernung vom Riftsystem ab (Anderson, 1995; Stein & Stein,
1996). Warmeflussdichtemessungen am Meeresgrund (z.B. Harris, 2000; VonHerzen et al.,
1989) in unterschiedlichen Entfernungen vom Riftsystem bilden die Basis der Berechnung der
Warmeflussdichte in Abhangigkeit vom Alter der Kruste. Solche Messungen haben jedoch
den Nachtell, dass die Messsonden nur in die weichen Tiefseesedimente eindringen kdnnen
und somit keine Messungen in der unmittelbaren Umgebung von Inseln (Vulkangebauden)

vorgenommen werden kénnen.

Die Warmeflussdichte einer thermisch ungestdrten ozeanischen Platte wird in Abhangigkeit
vom Alter, je nach dem Modell, das zur Interpolation der Messdaten (verteilt tUber verschie-
dene ozeanische Platten) herangezogen wird, unterschiedlich angegeben (Abb. 3.3).

250 [§
200

150

wWarmefluss [mW/m?]

100 ||

50

0 50 " 100 150
Alter [Ma]

Abbildung 3.3: Darstellung von ver schiedenen Oberflachenwar meflussdaten als Funktion des
Alters (in Ma), nach Stein & Sein (1993). Dabel sind die Uber verschiedene ozeanische
Platten und Regionen verteilten Messungen (Punkte) gemittelt Uber 2 Ma, deren Fehler
(einhillende Kurve) und 2 verschiedene Interpolationsmodelle (Bezeichnung siehe Text)
eingezeichnet.

Eswerden prinzipiell drei verschiedene Modelle unterschieden. Das erste Modell (in Abb. 3.3
nicht dargestellt) geht von einem sich abkihlenden Halbraum aus. Dieses Modell wurde von
Parson & Sclater (PSM) (Sclater et al., 1980) an die endliche Ausdehnung der Lithosphare
angepasst. Die ozeanische Kruste um die Insel Hawali ist ca. 90-95 Ma alt. Daraus ergibt sich

aus diesem Modell ein Oberflachenwarmeflussdichte (gs) von 49 mW/mz2.
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Stein & Stein (1993) Uberarbeiteten dieses Modell, indem in der Interpolation zusétzlich die
Tiefe des Meeresbodens angepasst wurde (GDH1: global depth and heat flow). Aus GDH1
lasst sich fur Hawaii ein gs von 55 mW/m?2 berechnen. Aus der Mittelung beider Werte folgt
ein gs von 52 mW/mz, Dieser Wert wird durch die Messungen von VonHerzen (1989) abseits

der vermuteten thermischen Anomalie bestétigt.

Der strukturelle Aufbau der vulkanischen Insel war Gegenstand verschiedener geophysikali-
scher Untersuchungen. So zielten seismische Untersuchungen vorwiegend auf die Festlegung
bestimmter Schichtgrenzen (Zuccaet a., 1982; Hill & Zucca, 1987). In der Abbildung 3.4 ist
die Lage von drei seismischen Profilen eingezeichnet, deren Interpretationen Informationen
Uber den strukturellen Aufbau der Insel und der vorgelagerten ozeanischen Kruste lieferten.

Kilauea Profile
19"+ : + 19°
15¢° 155°

Kalae - Hilo Profile

0 510 km /

Abbildung 3.4: Karte der Position der drei untersuchten seismischen Profile (durchgezogene

Linien) und groflRer S6rungszonen (gestrichelte Linien) (nach Zucca et al., 1982).
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Die aus dem seismischen ,Mauna Loa Profile® von Zucca et a. (1982) bestimmten
Strukturgrenzen und die dazugehotrigen seismischen Geschwindigkeiten sind in Abbildung
3.5 dargestellt.
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Abbildung 3.5: Geschwindigkeits- und Tiefenstruktur des, Mauna Loa Profile“, nach Zucca
et al. (1982). Die Kompressionswellengeschwindigkeit (vp) ist in km/s angegeben.

Nach der Interpretation von Zucca et a. (1982) ist die normale ozeanische Kruste an der
Westseite der Insel Hawaii knapp 5 km méchtig. Sie besteht aus Tiefseesedimenten,
submarinen Pillow-Laven und Gabbros (Christensen & Salisbury, 1975). Die Mohorovicic-
Diskontinuitdt (kurz: Moho), die die Grenze zwischen der Kruste und dem lithosphérischen
Mantel darstellt, befindet sich 10 km unterhalb des Meeresspiegels. Die Abweichung der
normalen Tiefenverteilung durch die Insel beginnt ca. 60 km vor der Kuste. Durch die Auflast
des Vulkangebaudes féllt die Kruste mit 3° in Richtung der Insel ein. Unter der K ste befindet
sich die Kruste-Mantel-Grenze in ca. 14 km Tiefe und falt mit 8,5° ein.

Aus den seismischen Geschwindigkeiten wurden die Dichten ermittelt. Die Abbildung 3.6
zeigt die Zunahme der Dichte mit der Tiefe entlang des , Kilauea Profile®. Auch hier ist ein
Einfallen der Kruste in Richtung der Insel zu beobachten.

16



~
NW \s
S & o)
5 - ev' vy 2 5
:’1 p\/ Kiiste E
o7 0
B M - 1,03 glem®
g 2.3 eerwasser: glem
2
& 2.9
10 §_O_ 2.9 untere Kruste 10
Moho
oberer Mantel
3.25
20 T v i 20
0 50 100 150

Entfernung

Abbildung 3.6: Dichte (p in g/cn?) -Tiefenverteilung entlang des , Kilauea Profile*, nach
Zucca et al. (1982).

Aus den seismischen Geschwindigkeiten und den daraus abgeleiteten Dichten ergibt sich fir
das ,Mauna Loa Profile* diein Abbildung 3.7 schematisch dargestellte geologische Struktur
(Hill & Zucca, 1987).
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Abbildung 3.7: Schematische geologische Struktur des ,, Mauna Loa Profile® nach einer

Interpretation von Hill & Zucca (1987).

Hill & Zucca (1987) zeigen, dass die seismischen Profile, die Uber die Insel geschossen
wurden, Raum fir unterschiedliche Interpretationen des Aufbaues innerhalb des
Vulkangebaudes lassen (siehe Abb. 3.8).
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Abbildung 3.8: Zwei verschiedene Interpretationen des seismischen ,, Kalae-Hilo-Profile"
Uber die Insel (Kalae-Hilo Profile) (nach Hill & Zucca, 1987).

In dieser Interpretation ist die vulkanische Insel oberhalb der geneigten Kruste (Gabbros) aus
Gangbasalten (Dikes, Intrusiva), submarinen Lavaflissen (Pillows) und subaerischen
Lavaflissen aufgebaut. Diese Annahme kann auf den strukturellen Aufbau des Mauna Kea
Ubertragen werden, da der prinzipielle Aufbau aufgrund der gleichen Ausbruchsgeschichte der
Vulkane auf Hawaii vergleichbar ist (DePaolo et al., 2001).

Die geologisch-stratigrafische Interpretation der in den seismischen Studien festgelegten
Schichtgrenzen des Vulkangebaudes erfolgt haufig anhand der bekannten Ausbruchsge-
schichte des Vulkans (DePaolo et al., 2001; DePaolo & Stolper, 1996). So werden
verschiedene Wachstumsstadien unterschieden. Im ersten Stadium (dem Seamount-Stadium)
wéchst der junge Vulkan durch den Auswurf von submarinen Pillow-Laven bis unterhalb der
Meeresoberflache. Das zweite Stadium beginnt, wenn der Seamount die Meeresoberfléche
erreicht. Die nun subaerisch ausgeworfenen Laven flief3en in das Meer, werden abgeschreckt
und sedimentdr in Form von Hyaloklastiten an der Flanke abgelagert. Das dritte Stadium, in
dem die grofite Menge an Lava abgelagert wird (Lipman, 1995), bildet das sogenannte Schild-
stadium. Dabei baut sich der typische Vulkankegel durch Ausflief3en von subaerischen Laven
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unterschiedlicher Zusammensetzung, Struktur und Textur auf. Neben den oberflachlich aus-
flieflenden Lavastromen kommt es zur Ausbildung von intrusiv aufsteigenden Magmen, die
die Oberflache nicht erreichen. An den Flanken kommt es in diesem Stadium zu grof3en Erd-
rutschen, die die submarinen Ausflisse friherer Stadien tberdeckt. Das Nachschildstadium,

in dem sich der Mauna Kea zur Zeit befindet, ist durch e ne abnehmende vulkanische Aktivi-
tat gepragt.

Nach dem Abteufen einer Vorbohrung im Jahre 1993 und mit dem Niederbringen der
NSF/ICDP-Bohrung an der Flanke des Mauna Kea ist es nun mdglich, die verschiedenen
Stadien und ihre charakteristischen Lavaflisse als Tiefenaufschluss eingehend zu studieren.
Durch die Datierung von Kernmaterial ist es aul3erdem moglich, den zeitlichen Rahmen der

Ausbruchsgeschichte zu verstehen.

Die Untersuchungen in der Vorbohrung brachten auch erste Erkenntnisse zu den tiefen
hydraulischen und thermischen Verhéltnissen an der Flanke des Mauna Kea. Im allgemeinen
werden auf einer Insel zwei verschiedene Grundwasserzonen erwartet: im oberen Bereich
Frischwasserzonen und im unteren Bereich Salzwasserzonen. Die topografisch getriebenen
Frischwasserzufltisse entstehen aus der Grundwasserneubildung in den htheren Bergregionen
(Thomas et a., 1996). Die Temperatur in diesen Aquiferen ist je nach topografischer Hohe
gering. Diese abwartsgerichteten Stromungen sind typisch fir Regionen mit ausgepragtem
Relief (Brott et al., 1981; Blackwell et al., 1990).

Erwartungsgemal? wird sich in den Kustenregionen aufgrund der Dichtedifferenz zwischen
dem leichten Frischwasser und schwereren Meerwasser ein Salzwasser-Interface ausbilden.
Das Frischwasser Uberlagert die Salzwasserzonen in Form einer Sti3wasserlinse (Bear, 1972).
Die Tiefe der Salz/Frischwasser-Grenze wird durch das hydraulische Gefélle (h) gesteuert
(DeMarsily, 1986; Bear et al., 1985). Als Naherungsformel zur Abschédtzung der Lage des
Salzwasser-Interfaces (L) wird in der Literatur oft folgende Regel verwendet: L = 40[h.

Auf Hawaii kann diese Modellvorstellung anhand von Bohrlochmessungen und der Analyse
von Wasserproben, die durch Perforation der Verrohrung entnommen wurden, in der Vorboh-
rung (KP1, Position siehe Abb. 3.1 b) verifiziert werden. Der oberste Bohrlochabschnitt ist
durch eine Frischwasserzone, die durch Niederschldge an dem Mauna Loa gespeist wird,
gekennzeichnet. Der darunter liegende Aquifer wird nach dem Modell von Thomas €t. al.
(1996) (Abb. 3.9) durch Niederschldge an den Hangen des Mauna Kea in ca. 2000 m Hohe
gespeist. Die isolierenden Aschen an der Grenze zwischen dem Mauna Loa und Mauna Kea

separieren diese beiden Frischwasserzonen. Im unteren Bohrlochabschnitt wiesen die
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entnommenen Wasserproben eine dhnliche chemische Zusammensetzung wie das M eerwasser
im pazifischen Ozean auf. Somit erschlief3t der untere Bohrlochabschnitt die erwartete

Salzwasserzone.
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Abbildung 3.9: Konzeptionelles Modell zur Beschreibung des hydraulischen Systems in der
Vorbohrung KP 1 (aus Thomas et al., 1996).

In das konzeptionelle Modell von Thomas et. al. (1996) (Abb. 3.9) gingen Information aus
Grundwasserbohrungen in der Region um die Stadt Hilo mit ein. Diese Informationen standen
dieser Arbeit leider nicht zur Verfigung, da die Daten nur in internen Reports publiziert

wurden.
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4 Messprogramm

4.1 Temperatur-Bohrlochmessungen

4.1.1 Grundlagen

Temperaturmessungen in Bohrléchern kénnen nach verschiedenen Messprinzipien erfolgen.
Konventionelle Temperaturmessungen werden haufig mit sogenannten Thermistor-Sonden
(thermally sensititve resistor) aufgenommen. Dabei befindet sich das Sensorelement, z.B. ein
Quarz- oder Platin-Sensor, am Ende einer elektrischen Ubertragungsleitung (Wireling). Die
gemessenen Temperaturen werden wahrend der Messung an die Uber Tage befindliche
Registrierstation Ubertragen. Die Daten werden in diskreten Intervallen (Ublicherweise 10 - 30
cm) wahrend des Einfahrens in die Bohrung gemessen. Die Temperaturauflésung bei solchen
Mef3systemen liegt bei ca 0,001°C (Wisian et a., 1998). Diese Systeme konnen bel
Temperaturen bis zu 150°C eingesetzt werden.

Neuere Mefdsysteme zeichnen die Temperatur in-situ, d.h. unter Tage, auf. Dazu wird die
Registriereinheit und die Versorgungsbatterie in einem Dewargefédd verstaut. Diese
sogenannte Computer-Sonde wird an einem einfachen Kabel, das oft bereits an den
Bohrungen vorhanden ist, in das Bohrloch eingefahren. Die Sonde registriert in diskreten
Zeitabstdnden die Bohrlochtemperatur, die dann aus der bekannten Befahrungs-
geschwindigkeit in ein Temperatur-Tiefen-Profil umgerechnet wird. Die Daten werden nach
dem Ausfahren Uber Tage von einem Computer ausgelesen. Diese Art der Messung hat den
Vorteil, dass nur noch die kleine Computer-Sonde und der tber Tage befindliche Computer
an die entsprechenden Bohrungen verschickt werden missen. Somit reduzieren sich die
Kosten fir eine Bohrlochtemperaturmessung erheblich. Die Temperaturaufldsung einer
Computer-Sonde betrégt ebenfalls ca. 0,001°C. Diese Systeme kdnnen ohne Dewargefal3 bel
Temperaturen bis zu 175°C eingesetzt werden. Wird ein Dewargefd3 verwendet, kénnen

Temperaturen bis zu 400°C gemessen werden (Wisian et a., 1998).

Der Nachtell der konventionellen Temperaturmesstechnik liegt in der Dauer der
Temperaturmessung Uber das gesamte Bohrprofil. So dauert die Messung eines Profils, je
nach Tiefe der Bohrung, mehrere Stunden. Wiederholungsmessungen zur Beobachtung von
zeitlich variablen Temperatursignalen in komplexen thermo-hydraulischen Systemen sind
nicht kontinuierlich méglich und erfordern bei Nutzung von Thermistor-Sonden eine erneute

Befahrung des Bohrloches. Um den zeitlichen Verlauf von Temperaturénderungen erfassen zu
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konnen, bietet sich ein neues Messverfahren an, dass auf dem Prinzip der Laseroptik beruht.
Das Distributed Temperature Sensing, kurz DTS, erflillt die genannten Anspriche, da das
optische Messkabel (siehe unten) nach dem Einbau permanent im Bohrloch verbleiben kann.
Die Anwendung ist jedoch auch an bestimmte Messbedingungen und den Anspruch an die
Temperaturauflésung (siehe unten) gebunden.

Grundlagen des DTS-Prinzip

Das Messprinzip des DTS beruht auf der Ausbreitung und Streuung von Laserlicht in
optischen Fasern (z.B. Hurtig, et al. 1994) (Abb. 4.1.1).

optische Faser

s L e oo
[ e }

Raman-
streuung

Signal
aufbereitung

Abbildung 4.1.1: Schematischer Aufbau der einzelnen Komponenten der Messapparatur und
des Strahlenganges des Laserlichtes (nach York Sensors, 1998).

Fur die Temperaturbestimmung wird das unterschiedliche Temperaturverhaten der einzelnen
Komponenten des Spektrums des gestreuten Laserlichtes genutzt. Es werden drei Arten der
Streuung unterschieden: (1) Rayleigh-Streuung, (2) Brillouin-Streuung und (3) Raman-
Streuung. Die grofite Intensitét des gestreuten Lichtes entsteht durch die Rayleigh-Streuung,
die die gleiche Wellenldnge wie das eingestrahlte Laserlicht besitzt (siehe Abb. 4.1.2). Sieist
jedoch nicht temperaturabhangig und somit nicht fir die Temperaturmessung geeignet. Die
Brillouin-Streuung mit ihren beiden Maxima ist durch einen kleinen Frequenzabstand zum
eingestrahlten Laserlicht gekennzeichnet. Aus diesem Grund ist sie ebenfalls nicht fir die
Temperaturbestimmung geeignet. Die Raman-Streuung ist durch zwei Maxima, den Stokes-
Peak und den Anti- Stokes-Peak, gekennzeichnet, die sich durch ihren grofRen Frequenzab-
stand gut unterscheiden lassen.
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Abbildung 4.1.2: Schematische Darstellung des Spektrums der bel der Ausbreitung eines
Laserpulses in einer optischen Faser entstehenden riickgestreuten Wellenlangen und ihrer
Amplitudenverhaltnisse (nach York Sensors, 1998).

Im Gegensatz zur Amplitude der Stokes-Peakes ist die des Anti-Stokes-Peakes
temperaturabhéngig. Durch Division dieser Amplituden kann die Temperatur fir den Ort der
Rickstreuung berechnet werden. Aufgrund der fir jede Wellenlange bekannten Ausbreitungs-
geschwindigkeit in der Faser und der doppelten Laufzeit des Lichtes bis zum Punkt der
Streuung kann die Position eines Messwertes auf der Faserstrecke berechnet werden.

Die optische Faser kann auf verschiedene Weise in die Bohrung eingebracht werden. Oft wird
siein ein Metallrohrchen, das an der Verrohrung des Bohrloches installiert ist, mit Druckluft
eingeblasen. In dieser Messanordnung kénnen Temperaturen, in Abhangigkeit von der
verwendeten Faser, bis Uber 500°C gemessen werden. Eine weitere Mdoglichkeit ist die
Einbettung der Faser in eine Kabelummantelung. Dies hat den Vorteil, dass das Kabel sehr
flexibel in verschiedenen Bohrungen wiederverwendet werden kann. Die Temperatur-
l[imitierung ergibt sich dann aus dem verwendeten Mantelmaterial (80 °C bis 160 °C). Die
Messgenauigkeit ist von der Lange der verwendeten Faser und den Wiederholraten abhéngig.

V erwendetes M esssystem

Am GFZ wird die Variante des optischen Messkabels verwendet. Zur Verbesserung der
Datenqualitét werden in dem Kabel zwel optische Fasern eingebettet und am Ende
zusammengeschweifdt. Die Messungen kdnnen in zwel verschiedenen Betriebsarten durchge-

fahrt werden:

(1) Single-ended: Die Messungen werden an einem Ende der Faser durchgefiihrt. Dieses Ende

ist mit dem Mef3gerét verbunden und das andere Ende ist offen.
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(2) Double-ended: Die Messungen werden an beiden Enden durchgefuhrt (Schleifen-
messung). Das Laserlicht der Quelle wird abwechselnd in beide Enden eingekoppelt und die
Rickstreuungen an beiden Enden registriert. Der Vorteil dieser Betriebsart liegt in der
Reduzierung des Rauschens durch Mittelwertbildung Gber die Messungen in den unter-

schiedlichen Richtungen.

Aus der Ausbreitungsgeschwindigkeit (v) des Laserimpulses in der optischen Faser und der
Abtastrate (At) lasst sich Uber die Beziehung Ax = vIAt der Messpunktintervall berechnen. Bel
dem hier verwendeten System betragt der Messpunktintervall 1 m, dadie Abtastrate 10 ns und
die Geschwindigkeit 1,0210° m/s betragt. Die Dauer einer Messung fir die gesamte
Faserlange ist durch die Lange des verwendeten Kabels gegeben und betragt geréatebedingt

mindestens 7 s.

Durch eine spezielle Verschachtelungstechnik (Interleaving) ist es moglich, den Messpunki-
abstand zu verringern. Bel aufeinanderfolgenden Messungen wird der Anfangszeitpunkt der
Datenregistrierung geringfigig verschoben. Die Messwerte liegen dann zwischen denen der
vorangegangenen Messung. Anschliefiend werden beide Messungen zu einem Profil mit
hoherer ortlicher Auflosung zusammengesetzt. Das verwendete DTS Gerdt bietet die
Moglichkeit der Verschachtelung bis zum Faktor 4. Daraus resultiert eine maximale ortliche
Auflésung von 0,25 m. Die Messzeit vervierfacht sich aufgrund der Zusammenfassung von
vier Messungen ebenfalls um den Faktor 4. In dieser Konfiguration (700 m langes Messkabel,
Messpunktabstand 0,25 m, Wiederholrate 28 s, Integrationszeit 30 min) ergibt sich eine
Messgenauigkeit von ca. 0,15 °C. Be langen (bis 4 km) Faserstrecken betragt die
Messgenauigkeit ca. 0,3°C. Nahere Informationen sind in Erbas, Dannowski & Schrotter
(1999) zu finden.

Das am GFZ vorhandene DTS- System setzt sich aus 3 Komponenten zusammen. Das DTS-
Messgerét (40x30x30 cm) dient als Laser-Steuereinheit fur die optischen Signale. Der
transportable Mikrocomputer erméglicht die Eingabe der Messparameter, die Steuerung der
Messung und die Datenregistrierung. Die dritte Komponente ist das Messkabel, in dem die
optische Faser in Form einer Schleife eingebettet ist.

4.1.2 Messregime und Ablauf der Messung

Zur Erfassung der transienten thermisch-hydraulischen Verhdltnisse in der Bohrung HSDP2
wurden im Jahr 1999 drei Messkampagnen (April, Juli und Oktober) in verschiedenen Stadien
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des Abteufens der Bohrung durchgefihrt. Die Zeitpunkte der Messungen waren bohrtechnisch

bedingt vorgegeben und lagen unmittelbar vor dem Setzen der Verrohrung.

Im Folgenden werden die einzelnen Kampagnen kurz vorgestel|t.

25

Erste Messkampagne - April

Im April 1999 erreichte die Bohrung eine maximale Tiefe von 604 m. Der unverrohrte
Bereich reichte von 126 m bis 604 m mit einem Durchmesser von 311 mm (12,25%).
Wegen der Fangarbeiten eines Bohrmeif3elsin 492,6 m Tiefe wurde bereits ein Messzyklus
bis zu diesem Bereich vorgenommen. Zuflief3endes Wasser (vermutlich in 378 m Tiefe)
verursachte ein artesisches Ausflief3en von Frischwasser aus der Bohrung. Durch einmalige
Zuleitung schwerer Bohrspulung konnte der artesische Zufluss gedampft und durch
periodisches Aufpumpen der Spulung (Abstand 30 Minuten) ganz unterdriickt werden. Das
Bohrlochmessprogramm bestand aus Temperatur-, Widerstand-, Gamma- und Kaliberlog,
sowie einer kontinuierlichen Temperaturmessung Uber das gesamte Bohrprofil mittels
DTS Technik Uber 12 Stunden. Beide Messungen wurden mit einem 700 m langen
optischen Messkabel durchgefiihrt.

Nach technischen Problemen und dem Aufbohren der Bohrung bis zu einer Tiefe von 604
m wurde ein zweiter Messzyklus durchgefihrt. Auch hierbei wurde der artesische
Fluidfluss durch einmaliges Verpressen und periodisches Einleiten von Bohrspllung (vom
Bohrtisch) gestoppt. Die Messzeit des zweiten Zyklus der DTS-Messungen betrug 8
Stunden (siehe Abb. 4.1.3 a).

Zweite Messkampagne - Juli

Die zweite Messkampagne fand im Juli 1999 statt. Zu diesem Zeitpunkt war die Bohrung
bis 604 m mit einer 245 mm (9,625) Verrohrung verrohrt. Darunter erstreckte sich der
unverrohrte Bereich mit einem Durchmesser von 222 mm (8,75") bis 1831 m Tiefe. Auch
bei diesem Einsatz wurden die Messungen in zwel Zyklen durchgefuihrt. Der erste erfolgte
aufgrund der Erfahrungen aus den Messungen im April direkt nach Abschluss des Bohr-
vorganges und der Temperaturmessung mit einer konventionellen Thermistorsonde durch
die University of Hawaii/USGS. Die Temperatur wurde Uber 12 Stunden kontinuierlich
registriert (siehe Abb. 4.1.3.b). Der zweite Messzyklus (3 Tage spéter) schloss das gesamte
Messprogramm (bestehend aus Temperatur,- Sonic,- Boreholeteleviewer,- Resistivity-,
Gamma-Ray-, spektrales Gamma- und Magnetometerlog) ab und wurde Uber 5 Stunden
durchgefihrt (siehe Abb. 4.1.3 b). Wahrend der gesamten Messkampagne gab es keine

kinstlichen Verénderungen in der Bohrung und der Bohrspllung. Die Bohrung befand sich



dennoch nicht im hydraulischen Gleichgewicht, da ab dem zweiten Messtag ein Austreten
von leicht brackigem Wasser am Bohrlochkopf (laut Bohrbericht 12 - 13 m3/h) beobachtet

wurde. Auf die Unterdriickung des Zuflusses wurde verzichtet.

Fur diese Messkampagne wurde ein ca. 2000 m langes DTS-Kabel verwendet. Dieses
Kabel wies einen anderen inneren und &auf3eren Aufbau als das Messkabel des ersten
Einsatzesim April auf. In dem 2000 m langen Messkabel war die Glasfaser nicht durch ein
Metallréhrchen und eine spezielle Ummantelung geschiitzt. Dies hatte eine Langung des
Kabels (der Faser) beim Einbringen in die Bohrung zur Folge. Durch die Langung kam es
zu einer Verschlechterung der Datenqualitdt. Die Messgenauigkeit betrug tber 0,5 °C statt
der erwarteten 0,3°C. Unter Anbetracht der erwarteten Temperaturéanderung von mehreren

Grad hat dies jedoch keinen entscheidenden Einfluss.
Dritte Messkampagne - Oktober

Die dritte Messkampagne erfolgte im Oktober 1999. Die Bohrung war von der
Bohrlochoberkante bis 1831 m mit einer 178 mm (7“) Verrohrung verrohrt. Der
unverrohrte Bereich erstreckte sich zwischen 1831 m bis 3109 m mit einem Durchmesser
von 98 mm (3,85"). Nach Beendigung des Bohrvorganges am 23.09.1999 wurde das unter
artesischen Bedingungen stehende Bohrloch durch Injektion von Bohrspilung
(angereichert mit CaCOs3) hydraulisch verschlossen und noch vor Beginn der Messungen
mit einem Bohrlochkopf abgedichtet.

Das optische Messkabel (3700 m) konnte durch logistische und technische Probleme erst
am 02.10.1999 in die Bohrung eingebaut werden. Leider musste festgestellt werden, dass
die Bohrung ab 1430 m Tiefe zu diesem Zeitpunkt fir die Enddose (zum Schutz der
Schweil3stelle am Ende des Kabels) nicht mehr zugénglich war. Anscheinend hatten sich
durch Sekretion von CaCOs; Zonen erhohter Dichte in der Bohrspulung gebildet. Das
Gewicht der Faser und des Endstlickes reichten nicht aus, diese Zonen zu durchdringen.

Auch mehrmalige V ersuche der Beschwerung scheiterten.

Die maximale Einbautiefe des Kabels betrug 1430 m. Bel der ersten Messung musste
festgestellt werden, dass die Faser im Kabel gebrochen war. Somit konnte nur von einem
Ende der Faser gemessen werden, was eine Verschlechterung der Datenqualitét (Mess-
genauigkeit tber 0,5 °C) darstellte. Durch verschiedene Effekte, die mit der single-ended
Messung in Verbindung stehen (z.B. die Abnahme des Signa-Rausch-Verhdtnis in der
Nahe des Kabelbruches), sind die Temperaturdaten ab 1100 m unbrauchbar. Dennoch
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wurde eine 38-stindige Messung Uber den zuganglichen Bereich (ca. 1100 m)
aufgenommen (siehe Abb. 4.1.3 ¢).

Zusétzliche Temperaturmessungen

In der Bohrung HSDP2 wurden nicht nur faseroptische Temperaturmessungen durchge-
fahrt. Die University of Hawaii, unterstiitzt durch das USGS, fiihrte Messungen mit einer
konventionellen Temperaturmesssonde durch. Wie bereits in der Beschreibung der 3 ver-
schiedenen Messkampagnen erwadhnt, wurden diese Messungen ebenfalls in verschiedenen
Stadien des Abteufens der Bohrung durchgefthrt. AuRerdem wurden auch nach
Beendigung der Bohrarbeiten in regelméfdigem Abstand (Oktober, November, Dezember
1999, sowie Dezember 2000, Januar 2001) Temperaturlogs gefahren. Diese Daten wurden
freundlicherweise fir die fehlenden DTS-Daten aus den tieferen Bereichen der Bohrung
zur Verfligung gestellt.

Da die Temperaturmessungen unter unterschiedlichen hydraulischen Bedingungen aufge-
nommen wurden, sind die Messungen nur unter Vorbehalt zu verwenden. Die Messungen
im Oktober 1999 wurden 14 Tage nach Bohrungsende (23.09.1999) im hydraulisch abge-
schlossenen (siehe Beschreibung der DTS-Messungen im Oktober 1999) Bohrloch
aufgenommen. Wahrend der Messung im November 1999, die unter normalen Bedingun-
gen einen besseren stationdren Zustand als die Messung im Oktober reprasentiert, wurden
Fluidaustritte am Bohrlochkopf beobachtete. Es kann nicht mehr von einem hydraulisch
unbeeinflussten System ausgegangen werden. Zudem ereichte diese Messung nicht das
Bohrlochtiefste. Anfang Dezember 1999 wurden die Bohrspilung und besonders die Zo-
nen erhdhter Dichte in der Bohrspllung mit Hilfe des ,, Gadliftverfahrens® (Einleitung von
Gas in die Bohrung und daraus resultierend Austragen der Spulung mit Hilfe von Gasbla-
sen) durch Wasser ersetzt. Ab diesem Zeitpunkt sind alle gemessenen Temperaturprofile
(Dezember 1999, Dezember 2000 und Januar 2001) stark hydraulisch gestért. Folglich
stehen zu Beurteilung des Zustandes, der dem stationdren am néchsten kommt, nur die
Temperaturmessungen im Oktober und November zur VerfiUgung. Der in beiden
Messungen Uberlappend gemessene obere Tiefenbereich weist ein nahezu identisches
Temperaturtiefenverhalten auf. Da die Messung im Oktober jedoch einen grof3eren
Tiefenbereich erfasst hat und keine besser geeigneten Messungen zur Verfligung stehen,
wird die Temperaturmessung am 07.10.1999 durch die Universitdt Hawaii/USGS in den
folgenden Betrachtungen als stationdr betrachtet. Wenn der Temperaturangleich durch

einen rein konduktiven Warmetransport stattfindet, wirde der Angleichprozess langer
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dauern. Da jedoch das Bohrloch auch im unteren Bereich hydraulisch beeinflusst ist (siehe
Kap. 5.5 und 5.6) ist ein schneller Temperaturangleich plausibel.

4.1.3 Ergebnisse

Zunéchst mussten die aufgenommenen Temperaturdaten auf ein von alen an der HSDP2-
Bohrung beteiligten Projektgruppen gemeinsam verwendetes Bezugsniveau korrigiert werden.
Als Bezugsniveau wurde der Meeresspiegel (Meter unter NN, bzw. meter below sea level
[mbsl]) gewéhlt. Die mit der DTS-Technik in zeitlich schneller Abfolge (alle 7 9)

aufgenommen Temperaturdaten wurden dann zur besseren Veranschaulichung zeitlich

gemittelt (Abb. 4.1.3).
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Abbildung 4.1.3: Auswahl von Temperaturprofilen aus den drei Messkampagnen im April (a)

Juli (b) und Oktober (c). Die Temperaturwerte wurden im Abstand von 0,25 m und 7 s
(Oktober 1 mund 35 sbzw. 1 mund 155 s) gemessen und sind (gemittelt Gber 15 Minuten) im
Messpunktabstand von 5 m dargestellt. Geringméachtige in den Lavaschichten eingeschaltete

Asche- und Bodenhorizonte sowie das Ende der Verrohrung sind ebenfalls eingezeichnet.

Da nach Abschluss der Bohrtétigkeit keine Temperaturmessungen mit dem DTS Uber das
gesamte Bohrprofil mdglich waren, musste in den tieferen Bereichen (1100 - 3109 mbsl) auf
die Messungen der University of Hawaii/USGS zurtickgegriffen werden (Abb. 4.1.4). Da
keine besseren Temperatur-Profile zur Verfiigung standen (siehe Kap. 4.1.2), diente der
untere Bereich der Messung am 7. Oktober 1999 (ab 1100 mbsl) mit der konventionellen
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Temperaturmesstechnik als Referenzkurve des stationéren Zustandes fur die Interpretation

und fur die Modellierung.
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Abbildung 4.1.4: Temperaturmessungen durch die University of Hawaii mit einer
konventionellen Thermistor-Sonde. Die rote Kurve stellt die Messung im Oktober 1999 nach
Abschluss der Bohrtatigkeiten in der Hauptbohrung HSDP2 dar (DePaolo et al., 2001). Zum
Vergleich ist eine Temperaturmessung in der Vorbohrung (KP1) sowie Zonen hydraulischer
Aktivitat (Pfeile) nach Thomas et al. (1996) dargestellt.

Die Temperaturvariationen in beiden Bohrungen (Vorbohrung und Hauptbohrung) oberhalb
von 450 m lassen sich durch oberflachennahe Grundwasserleiter erklaren. Diese Grundwas-
serleiter sind voneinander getrennt, da in den LavaflUssen diinne Ascheschichten eingebettet
sind (Aquitarde). Diese dinnen Schichten agieren aufgrund der geringen Permeabilitét als
hydraulische Isolatoren. So ist der Temperaturanstieg in ca. 120 m Tiefe gut mit einem ein-
gelagerten Aschehorizont zu korrelieren. Auch die Grenze zwischen den Lavaflissen des
Mauna Loa und Mauna Kea, die durch eine Wechsellagerung von Asche-, Boden- und Lava
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schichten gekennzeichnet ist, hebt sich im Temperaturprofil durch einen Anstieg der
Temperatur hervor. Bis zu den isolierenden Schichten ist ein positiver Temperaturgradient zu
verzeichnen. Danach nehmen die Temperaturen durch den nachfolgenden Aquifer und die

damit verbundenen hydraulischen Aktivitéten wieder ab.

In den Profilen der drei Messkampagnen in der HSDP2-Bohrung zeichnete sich ab, dass ab
ca. 450 m die Temperatur mit zunehmender Tiefe zunéchst tendenziell abnimmt. In den April-
Profilen ist ein deutlicher Temperaturabfall von 18,5 °C auf 12 °C zwischen 450 m und 600 m
zu verzeichnen. Der Temperaturgradient nahm innerhalb der 8 Stunden Messdauer von - 43
°C/km auf - 56 °C/km ab. Spéter, im Juli, wurden zun&chst die Temperaturverhédtnisse in
diesem Bereich durch Fluidbewegungen in der Bohrung stark Gberpragt, setzten sich jedoch
nach Beendigung der Bohraktivitdten im Oktober mit einem Gradienten von - 54 °C/km

erneut durch.

Diese Temperaturabnahme zwischen 450 m und 600 m l&sst sich durch Fluidzutritte erklaren.
Es wird angenommen, dass in hoheren Lagen eintretende meteorische Wasser durch den
hydraulischen Gradienten eine abwartsgerichtete Stromung verursachen, die sich in der Boh-
rung in Form von artesischen Bedingungen auf3ert. Auch in der ca. 2 km noérdlich gelegenen
Vorbohrung (siehe Abb. 3.1 b) wurde ein solcher Temperaturabfall beobachtet (Abb. 4.1.4).
Wasseranalysen in der Vorbohrung ergaben, dass es sich in dieser Zone um Frischwasser aus
einer topografischen Hohe von ca. 2000 m handelt (Pailett & Thomas, 1996, Thomas €t al.,
1996). Das dort eintretende Wasser hat eine Temperatur von 12 °C und kdnnte somit den

Temperaturabfall bisauf ca. 12 °C in diesem Teil der Bohrung erklaren.

Der unmittelbar darunter liegende Tiefenbereich (600 bis 680 m) ist durch ansteigende
Temperaturen gekennzeichnet, wobel das Maximum der Temperatur in beiden Messkampag-
nen, die diese Tiefe erreichten, bei 670m - 680 m zu finden ist. Die Betrége unterscheiden
sich jedoch voneinander. Der Tiefenbereich der Temperaturzunahme l&sst sich gut mit der
Lithologie in Einklang bringen (siehe Kap. 4.2.1). So sind bis ca. 670 m Tiefe Aa-Laven mit
einer grof3en Vesikularitét vorzufinden. Von 670 m bis ca. 680 m reicht eine massive Lava-
schicht, die durch eine geringe Vesikularitét gepragt ist. Diese stellt ein Aquitard dar, was

eine Temperaturzunahme zur Folge hat.

Nach einer erneuten Temperaturabnahme sind im Bereich zwischen 800 m und 900 m zu
Beginn der Juli-Messungen wiederum zunehmende Temperaturgradienten zu verzeichnen (ca.
7 - 8 °C/km). In den tiefer reichenden Profilen der Messungen im Juli setzt sich dieser Trend

jedoch nicht fort. Vielmehr bilden sich innerhalb der 3-tagigen M esspause nahezu isothermale
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Bedingungen Uber einen Tiefenbereich von 900 m bis 1550 m aus. Dieser Bereich war in den
Juli-Messungen nicht verrohrt und erlaubte daher den Zutritt von Formationswasser in 1550
bis 1600 m Tiefe. In diesem Tiefenbereich sind die Hyal oklastite unkonsolidiert und schlecht
zementiert, so dass sie gute Fluidwegsamkeiten darstellen. Die isothermalen Bedingungen in
den Juli-Messungen konnen durch den hydraulisch getriebenen Aufstieg dieser kalten
Wassersaule in der Bohrung erklart werden.

Ab einer Tiefe von ca. 1570 m ist in den Messungen vom Juli eine deutliche Temperaturzu-
nahme zu verzeichnen, die sich jedoch zeitlich andert. Zu Beginn der Messkampagne kénnen
ab 1570 m bis zur Bohrlochsohle (1831 m) 2 unterschiedliche Temperaturgradienten
beobachtet werden. Die erste Zone mit einem Wert von 47 °C/km erstreckt sich zwischen
1570 m und 1635 m. Die nachfolgende Zone weist einen Wert von nur noch 9 °C/km auf. Am
Ende der Messkampagne nach der 3- tdgigen Messpause war in beiden Zonen ein Gradient
von ca. 19 °C/km eingestellt.

In den spateren Messungen (Oktober 1999), bel denen die Fluidzufllsse in diesem Bereich
(604 m - 1831 m) durch eine Verrohrung unterbunden wurden, ist ein positiver Temperatur-
gradient (ca. 6 - 7 °C/km) zu beobachten. Dieser Wert entspricht nicht dem erwarteten
Temperaturgradient, so dass auch in diesem Bereich eine hydraulische Uberpragung des
Temperaturverhaltens wahrscheinlich ist.

Ab ca. 1750 m kann in dem konventionell aufgenommenen Temperaturprofil der University
of Hawaii eine deutliche Temperaturzunahme mit einem positiven Gradienten von durch-
schnittlich 18 °C/km verzeichnet werden. Diese Zunahme der Temperatur l&sst sich gut mit
den lithologischen Einheiten und deren Gesteinseigenschaften erklaren (siehe Kapitel 4.2.1
und 4.2.3). So sind die sedimentéren Hyaloklastite oberhalb von 1750 m wenig konsolidiert
und zementiert, wohingegen unterhalb von 1750 m durch die Auflast eine zunehmende
Konsolidierung und Zementierung zu verzeichnen ist (DePaolo et al., 2001; Buysch et al.,
2001). Dies verursacht eine Verschlief3ung der hydraulischen Wegsamkeiten und ermoglicht
den Ubergang von den advektiv dominierten Bedingungen zu mehr konduktiv gepragten
Bedingungen.

Der ab 1750 m zu verzeichnende Temperaturgradient ist bis zum Bohrlochtiefsten nicht kon-
stant. Ab 2100 m steigt der Temperaturgradient beispielsweise leicht an. Dieser Anstieg ist
mit einer Wechsellagerung in der Lithologie zu erkldren. Auch die, im Vergleich zu den
Temperaturvariationen oberhalb von 1750 m, verhdltnisméldig kleinen Variationen in der

Temperatur ab 2620 m sind gut mit der Lithologie zu korrelieren. So duRert sich der Uber-

31



gang zwischen zwei verschiedenen Pillow-Lava-Ausflissen aufgrund der guten Fuidweg-
samkeiten in der Kontaktflache (siehe Kap. 4.2.1) in Form einer Temperaturabnahme.

4.2 Labormessungen petrophysikalischer Eigenschaften

Die in den Temperaturmessungen im Bohrloch beobachteten Temperaturmuster kénnen zur
Berechnung der Warmeflussdichte herangezogen werden. Da die Warmeflussdichte in einem
rein konduktiv geprégten thermischen Regime in der gesamten Bohrung konstant sein muss,
ist zunachst zu kléren, ob die beobachtete Variationen des Temperaturgradienten mit den
Variationen der Warmeleitfahigkeit in Einklang zu bringen sind oder die Variation nur durch
Uberlagerung von thermischen und hydraulischen Prozessen erklart werden kann. Aus diesem
Grund ist es notwendig, eine Abschétzung der petrophysikalischen Eigenschaften, wie
Porositdt, Dichte, Permeabilitdét und Warmeleitfdhigkeit vorzunehmen. Diese Parameter
wurden im Labor an dem vorhandenen Probenmaterial (34 Kerne) bestimmt.

4.2.1 Lithologische Beschreibung der Proben

In der Bohrung wurden verschiedene Gesteinsarten erbohrt, die von einem Team von
Wissenschaftlern unter der Leitung von Dr. Garcia anhand von Kernstiicken petrologisch und
petrografisch beschrieben wurden (DePaolo et al., 1999). So wurden bis 246 m ,, below sea
level“ (246 mbdl) die subaerischen Basalte des Mauna Loa und im darunter liegenden Bereich
die Basalte des Mauna Kea angetroffen (Abb. 4.2.1).

Die stratigrafische Abfolge der Mauna Kea Basalte lasst sich generell in zwei Abschnitte

unterteilen.

a) subaerischer Bereich (bis 1079 mbsl): Er besteht aus Aa und Pahoehoe-
Lavaflussabfolgen, sowie massiven Basalten. Die einzelnen Einheiten (Units) sind héufig

durch diinne Asche- oder Bodenschichten getrennt.

b) submariner Bereich (ab 1079 mbdl): Er ist aus méchtigen Wechselfolgen von
Hyaloklastiten mit eingeschalteten Pillow-Basalten und massigen Basalten aufgebaut. Im

unteren Bereich sind auch vereinzelt intrusive Laven eingeschaltet.
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Abbildung 4.2.1. Stratigrafisches Profil der in der Bohrung HSDP2 erbohrten lithologischen
Einheiten (aus DePaolo et al., 2001). Tiefen, aus denen die untersuchten Kernstiicke (siehe
Tab. 1) entnommen wurden, sind mit Punkten gekennzeichnet.

Die Aa- und Pahoehoelaven unterscheiden sich nicht chemisch voneinander, sondern anhand
der Viskositdt wahrend des Ausfliefiens. An den Ober- und Unterkanten der einzelnen
Lavaflisse bilden sich, wie bereits aus der Vorbohrung bekannt (Garcia, 1996), haufig
glasreiche oder aufgelockerte Grenzflachen. Der Olivingehalt variiert innerhalb gleicher
Gesteinsarten stark (0 - 34 %).

Die im submarinen Bereich vorgefundenen Hyaloklastite sind den vulkanischen Sedimenten
zuzuordnen. Die obersten 200 m der submarinen Sedimente sind wenig konsolidiert. Dies

verursachte groRRere Kernverluste. Ab 1765 mbdl sind sie stérker konsolidiert. Die massiven
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Pillow- Laven sind durch breckzidse und teilweise glasreiche Grenzflachen bzw. Ober- und

Unterkanten charakterisiert, die eine gute Fluidwegsamkeit darstellen.

Die Auswahl des Probenmaterials erfolgte im gleichméaldigen Abstand von 300 ft (ca. 90 m)
Uber den gesamten erbohrten Bereich, da zum Zeitpunkt der Probennahme keine lithologi-
schen Informationen zur Verfligung standen. Die teilweise sehr gering-méachtigen intrusiven
Laven wurde dabei nicht erfasst. Fur die petrophysikalischen Untersuchungen standen 34
Kernhaften mit einer Lange von 10 cm zur Verflgung. In Tabelle 1 sind Bezeichnung, Tiefe
(mbsl) und lithologische Zuordnung der in Abb. 4.2.1 markierten Proben aufgelistet.

Probenschl Uissel Tiefe (mbdl) Lithologie
HSDP2-01 -1,49 massiver Basalt
HSDP2-02 85,13 Pahoehoe- Lava
HSDP2-03 169,75 Aa Lava
HSDP2-04 263,01 Pahoehoe- Lava
HSDP2-05 353,63 massiver Basalt
HSDP2-06 445,65 Aa Lava
HSDP2-07 536,82 Aa Lava
HSDP2-08 628,42 Aa Lava
HSDP2-09 719,62 Aa Lava
HSDP2-10 813,97 Pahoehoe- Lava
HSDP2-11 900,82 Aa Lava
HSDP2-12 993,92 Pahoehoe- Lava
HSDP2-13 1088,47 massiver Basalt
HSDP2-14 1268,35 massiver Basalt
HSDP2-15 1359,24 Hyal okl astit
HSDP2-16 1451,46 Hyal okl astit
HSDP2-17 1545,96 Hyal okl astit
HSDP2-18 1634,16 Hyal okl astit
HSDP2-19 1725,03 Hyal okl astit
HSDP2-20 1819,34 Hyal okl astit
HSDP2-21 1908,86 Hyal oklastit
HSDP2-22 2001,2 Pillow- Lava
HSDP2-23 2091,42 Pillow- Lava
HSDP2-24 2183,96 Hyal oklastit
HSDP2-25 2273,99 Pillow- Lava
HSDP2-26 2368,79 Pillow- Lava
HSDP2-27 2458,08 Hyal oklastit
HSDP2-28 2548,98 Hyal oklastit
HSDP2-29 2640,18 Pillow- Lava
HSDP2-30 2732,02 Hyal oklastit
HSDP2-31 2822,88 Pillow- Lava
HSDP2-32 2914,94 Hyal oklastit
HSDP2-33 3009,66 Pillow- Lava
HSDP2-34 3093,36 Pillow- Lava (breckzi®s)

Tabelle 1: Liste der im Labor untersuchten Proben mit Probennummer, Tiefeangabe (mbsl)

und lithologischer Zuordnung.



4.2.2 Messprinzip

| Porositdt und Dichte

Ein Gestein besteht im allgemeinen aus 3 Phasen: einer festen, einer flissigen und einer
gasformigen. Unter wassergeséttigten Bedingungen, so wie in diesem Fall, reduziert sich die
Anzahl der Phasen auf zwei, der festen Gesteinsmatrix und der Wasserphase. In der folgenden
Abbildung 4.2.2 ist die schematische Verteillung der zwei Phasen dargestellt.

Abbildung 4.2.2: Verteilung der zwei Phasen in einem wassergesattigten Gesteinsvolumen
und die dazugehorigen Bezeichnungen, die im Kapitel 8.2 zusammengefasst aufgelistet sind .

Als Porenraum wird das Volumen V, bezeichnet, das vom Fluid (Index f) ausgefillt wird.
Das Verhéltnis V|, zum Gesamtvolumen V wird als Porositét (¢) bezeichnet. Die verwendeten
Symbole, Abkirzungen und deren Einheiten sind in Kap. 8.2 noch einma zusammenfassend
dargestellt.

o= P Vo @1

\ \%

Der von der Matrix bzw. dem Feststoff (Index s) eingenommene Anteil ist in Gleichung 4-2
definiert.

1-9= \é 4-2)
V
Die Porositdét und Dichte von Gesteinsproben kdonnen im Labor an Proben nach dem
archimedischen Prinzip ermittelt werden. Anhand der Trockenmasse, Feuchtmasse und dem
Probenvolumen wird die Porositét berechnet. Aus den verschiedenen Masseanteilen und dem
bekannten Probenvolumen wird die entsprechende Trockendichte (piocken), Wassergeséttigte
Dichte (p) und Matrixdichte (ps) ermittelt (siehe 4-3 bis 4-5).
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p trocken V
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=— 4-4
P=y (4-4)
ps — n1rocken ( 4_5)
1-¢

Fur die Porositdtsmessungen wurden aus den Kernhélften Zylinder mit einem Durchmesser
von 2,5 cm und einer Lange von 5 cm herausgebohrt. Die Proben wurden im trockenen und
geséttigten (mit destillierten Wasser) Zustand gewogen. Der absolute Fehler der mit dieser
M ethode bestimmten Porositét ist bel sorgféaltiger Arbeitsweise unter 2 %.

Il Permeabilitét

Im Labor standen verschiedene Moglichkeiten der Permeabilitétsbestimmung zur Verfligung.
Generell sind Durchstrémungen mit Gas und Wasser moglich. Messungen mit Gas erfolgen in
einem Messbereich zwischen mD bis nD. Wasserpermeabilitdtsmessungen sind nur von

einigen mD bis uD moglich. Die Vorgehensweise ist bei beiden Messungen analog.

Die zylindrische Gesteinsprobe (siehe Porositatsmessung) wird mit einem Mantel umgeben
und mit einem allseitigen Manteldruck von bis zu 100 bar belastet, damit sich keine
Wegsamkeiten zwischen Mantel und Probe bilden kénnen. Danach wird die Probe zwischen
den vorher planparallel geschliffenen Stirnflachen mit Gas/Fluid bei einem konstanten
Eingangsdruck durchstromt (siehe Abb. 4.2.3).

| 1

) [ m—p Q

T

P

P P

Eingang Mantel Ausgang

Abbildung 4.2.3: Prinzipskizze der Permeabilitdtsmessung an ener Probe mit der
Querschnittsflache A und der Langel.

Aus der Flussmenge (Q), der durchstromten Léange (1), der Querschnittsflache (F), der
dynamischen Viskosité (), der Dichte (p) und der Potentiadhohendifferenz

P —P
(Ah=—F"N9 AU ) gyie der Schwerebeschleunigung (g), wird tiber Gleichung (4-6)

P9
die Permeabilitét (k) berechnet.
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Aus K =k (pld/ys) l&sst sich die fir die Modellierungsprogramme notwendige hydraulische
Leitfahigkeit K (hydraulic conductivity) ableiten. Die entsprechenden Einheiten sind in Kap.
8.2 aufgelistet.

Die untersuchten Proben wurden zunachst mit Gas durchstromt. Proben mit einer hohen
Gaspermeabilitdt wurden zusétzlich noch einmal mit destillierten Wasser durchstréomt. Der
relative Fehler der Permeabilitét liegt bel dieser Art der Messung zwischen 10 % und 30 %.

Il Wéarmeleitféhigkeit

Die Warmeleitfahigkeit (A) eines Gesteins kann im trockenen und wassergesdttigten Zustand
bestimmt werden. Die Messungen wurden mittels einer Halbraumlinienquelle der Firma TeKa
durchgeftihrt. Die Halbraumlinienquelle hat einen Durchmesser von 2 mm, eine Lange von 70
mm und ist an der Unterseite eines Plexiglaskorpers (Durchmesser 88 mm, Hohe 29 mm)
eingebettet.

Bel der Probennahme musste besonders auf die ausreichende Gréfie und die Oberfl&che der
Kernstlicke geachtet werden, da es nicht moglich ist, Messungen an Proben mit Rissen oder
ungefullten Kluften durchzufihren. Die Kernhdften wurden zunéchst zur Vermeidung von
Kontaktproblemen planparallel geschliffen und, wenn notwendig, nachtraglich poliert.
Dennoch ergaben sich bei einigen Kernstlicken, die beispielsweise durch eine hohe Porositét
oder durch grof3e Blasen gekennzeichnet sind, Kontaktprobleme bei den Messungen im
trockenen Zustand (luftgeftilite Poren). Diese Probleme bestanden bel den Messungen mit

wassergeséttigten Proben nicht.

Die Kernhéften wurden bei der Messung mit Hilfe der Linienquelle kurz (80 s - 120 s) mit
konstanter Heizleistung aufgeheizt. Die Temperatur in der Probe wurde in Abhangigkeit von
der Zeit wahrend des Aufheizens mit Hilfe von einem Thermistor gemessen. Die Warmeleit-
fahigkeit errechnete sich aus der Aufheizkurve (siehe TeKa, 1998). Der relative Fehler ist bei
Wiederholungsmessungen (erneutes Aufsetzen der Halbraumlinienquelle) mit dieser Mess-
methode kleiner als 5 %.

4.2.3 Ergebnisse

Abbildung 4.2.4 gibt einen Uberblick tber die Ergebnisse der im Labor ermittelten
petrophysikalischen Eigenschaften.
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Abbildung 4.2.4: Ergebnistibersicht der im Labor bestimmten Porositét, Matrixdichte, Gas-
und Wasserpermeabilitdt (offene Symbole), sowie der Warmeleitfahigkeit der wasser-

gesattigten Kernstiicke. Die verschiedenen lithologischen Einheiten sind durch verschiedene

Symbole und Graustufen gekennzeichnet. Die angegebene Tiefe bezient sich auf das

Meeresniveau (positiv nach unten).
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| Porositdt und Dichte

Aus der Literatur (z.B. Robertson & Peck, 1974) ist bekannt, dass die Porositdt von
vesikularen Basalten einen sehr grof3en Wertebereich einnimmt (2- 98 %). Die in der Ab-
bildung 4.2.4 dargestellten Werte spiegeln deutlich die aus der Literatur bekannte hohe
Variabilitét der Porositét wieder. Die Werte variieren im Tiefenbereich von 0 m bis 1700 mbs|
zwischen 4 % und 52 %. Ab 1700 mbsl hingegen sind geringere Porositéten (0 % bis 12 %)

Zu verzeichnen.

Die vergleichsweise hohe Porositéat im oberen Bohrlochabschnitt lasst sich durch die Grofe
und Anzahl der eingeschlossenen Gasblasen erkléaren. Die submarinen Laven (Pillows und
Hyaloklastite) schliefien aufgrund ihrer unterschiedlichen Entstehungsart (untermeerisch)
keine Gasblasen ein. Dennoch weisen die Hyaloklastite eine nicht zu vernachlassigende
Porositét (durchschnittlich 12,4 %) auf, die sich deutlich von der der Pillow- Laven abhebt.
Die erhdhte Porositdt der Hyaloklastite Iasst sich durch den sedimentéren Charakter und der
damit verbundenen Gesteinsstruktur erklaren.

Il Permeabilitét

Anhand der im Labormal3stab (Kernstiicklange 50 mm) gemessenen Permeabilitét lassen sich
gut die verschiedenen lithologischen Einheiten erkennen. So variieren die Werte der
subaerisch ausgeflossen Basalte genau wie deren Porositdten stark. Es ergeben sich Werte

zwischen 11108 m2 und 210 m2.

An einigen Proben ist eine Korrelation mit der Porositdét mdglich, wie der doppelt-
logarithmische Plot (Abb. 4.2.5) zeigt. Dennoch gibt es einige Abweichungen. Ein Faktor, der
die Permeabilitét bestimmt, ist die Vernetzung der einzelnen Blasen untereinander. Wenige
grof3e Blasen (> 3 mm), die eine hohe Porositdt verursachen, aber nur schlecht miteinander
verbunden sind, resultieren in einer geringeren Permeabilitét, wie beispielsweise anhand der
Probe HSDP2-02 (85,13 mbsl: @ = 40 %, k = 4110™° m?) zu erkennen ist. Eine Vielzahl von
kleineren Blasen (< 3 mm), die aufgrund ihrer Haufigkeit gut miteinander verbunden sind,
resultieren in einer htheren Permeabilitdt, wie Probe HSDP-12 (993,92 mbsl) mit ¢ = 28 %
und k = 2010 m2 zeigt.
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Abbildung 4.2.5: Doppeltlogarithmische Darstellung der Permeabilitat in Abhangigkeit von
der Porositdt. Die Kodierung der verschiedenen lithologischen Einheiten erfolgt durch
unter schiedliche Symbole und Grauabstufungen.

Die Gesteinsproben unterhalb von 1079 mbsl (siehe Abb. 4.2.4) weisen eine deutliche
Unterscheidung zwischen den beiden submarin abgelagerten Basalt-Arten (Hyaloklastite und
Pillow-Laven) aus. So haben die sedimentéaren Hyaloklastite eine hohere Permeabilitét
(durchschnittlich 7010 m?) als die kompakten Pillow-Laven (durchschnittlich 5(10%° m?).
Auch hierbei liegt der Unterschied in der Gesteinsstruktur begrtindet.

Bevor die im Labor ermittelten Permeabilitdten fir die Modellierung herangezogen werden,
muss der unterschiedliche Skalenbereich zwischen den Kernuntersuchungen und dem fir die
Modellierung notwendigen Bereich beachtet werden. Die an den Kernstiicken (Lange 50 mm)
vorgenommen Messungen ergeben Werte, die bereits durch Literatur bekannt sind (z.B.
Fischer, 1998: 10 m? < k < 10" m?). Beim Vergleich dieser Permesbilitdten mit Werten
anderer Bestimmungsmethoden, die ein gréf3eres représentatives Volumen verwenden, muss
festgestellt werden, dass die Werte der Labormessungen deutlich kleiner sind. So werden aus
Bohrlochmessungen Permeabilitdten zwischen 10™® m2 und 10™ m? (Fischer, 1998) abge-
schétzt. Aus hydraulischen Tests in BohrlGchern, die einen Bereich von einigen zehn bis
hunderten Metern und folglich die darin enthaltenen Kluftsysteme erfassen, ergeben sich
sogar Werte bis 10° m? (Souza & Voss, 1987). Damit die Variationsbreite der Permeabilitét
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eingeschrankt werden kann, sind die Labormessungen wichtig. Sie liefern eine Abschétzung
der unteren Grenze fir die Permeabilitétswerte. Auferdem kann somit der Einfluss von

Kluftsystemen und anderen Fluidwegsamkeiten abgeschétzt werden.

[l Wérmel eitféhigkeit

Aus der Literatur sind verschiedene Werte fir die Warmeleitfahigkeit von Basalten aus
Hawaii bekannt. So geben Robertson & Peck (1974) Werte zwischen 0,84 und 2,43 W/m/K
an. Diese représentieren jedoch nur subaerische Gesteine (in der Bohrung HSDP2 bis 1079
mbsl). Eine Ubersicht der Warmeleitfahigkeiten, die im Rahmen dieser Arbeit an gesittigten
Proben gemessen wurden, ist in Abbildung 4.2.4 dargestellt.

Es zeigt sich, dass die Werte einer breiten Streuung unterliegen. Die Werte lassen sich in zwel
Wertebereiche untergliedern. Im oberen Abschnitt (<1800 m) variieren die Wéarme-
leitfahigkeitswerte zwischen 1,1 W/m/K und 2,4 W/m/K. Im Bereich ab 1800 m sind bis auf 5
Werte mit hoherer Warmeleitfahigkeit (> 1,7 W/m/K) Werte zwischen 1,1 W/m/K und 1,4
W/m/K zu beobachten.

Diese Variation ist nicht nur auf die unterschiedliche Struktur und Porositét des Kernmaterials
zurickzufihren. Werden die gemessenen Warmeleitfdhigkeiten mit  verschiedenen
Mischgesetzen auf die Matrixwéarmeleitfahigkeit reduziert, ergeben sich weiterhin grof3e
Variationen (siehe Abb. 4.2.6).

Wie bereits in der Literatur (Robertson & Peck, 1974; Horai, 1991) diskutiert, eignet sich
nicht jedes Mischgesetz zur Bestimmung der Matrixwarmeleitféhigkeit an Basalten. Zur
Bestimmung der Matrixwarmeleitfahigkeit wurde diese mit verschiedenen Mischgesetzen
anhand der Messungen an trockenen und wassergeséttigten Proben berechnet. An diesen
Proben lieferte das Dispersionsmodell nach Hashin & Shtrikman (4-7) und das geometrische
Mittel (Gl. 4-8) (Pribnow, 1994) innerhalb von 10 % eine gute Ubereinstimmung.

— 4
A=A+ — (4-7)
1 .1-¢

A=A, 3A

A=A7 A7 (4-8)

Die Bezeichnung in Gleichung (4-7) und (4-8) ist wie folgt: gemessene Warmeleitfahigkeit
(A), Matrixwarmeleitfahigkeit (As), Warmeleitfahigkeit der Porenfillung (Wasser oder Luft)

(Ar) und Porositét (¢p). Da es keine systematische Abweichung zwischen den Werten aus den
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beiden Mischgesetzen gibt und nur ein Warmeletfahigkeitswert fur jede Schicht
angenommen werden kann, wurden die Matrixwarmeleitfahigkeiten beider Mischgesetze
arithmetisch gemittelt und in Abbildung 4.2.6 dargestellt.

Warmeleitfahigkeit der Matrix PAYmMK]
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Abbildung 4.2.6: Darstellung der Warmeleitfahigkeit der Matrix. Die Werte wurden aus
Messungen der geséttigten Proben nach dem Dispersionsmodell von Hashin & Shtrikman und
dem geometrischen Mittel berechnet. Die Kodierung der verschiedenen lithologischen
Einheiten erfolgt durch unter schiedliche Symbole und Grauabstufungen.

Auch in den Matrixwarmeletfdhigkeiten (As) ist die Unterteilung in subaerische und
submarine Basalte zu beobachten, obwohl der Effekt der Porositdt beriicksichtigt wurde. Im
oberen Abschnitt (O m - 1800 m) variiert As innerhalb gleicher lithologischer Einheiten stark.
Aus der vor Ort vorgenommenen lithologischen und mineralogischen Beschreibung kann
enthnommen werden, dass in diesem Bereich der durch Auszéhlung unter dem Mikroskop

bestimmte Olivingehalt zwischen 0 und 20 % variiert. Dies ist eine mdgliche Erklarung fur
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die Variation der Matrixwéarmeleitfahigkeit innerhalb der gleichen lithologischen Einheit. Die
Warmeleitfahigkeit von Olivin ist deutlich hoher as die von Plagioklasen (4,6 W/m/K
gegentber 1,7 W/m/K). Somit resultiert ein hoher Olivingehalt in einer hohen
Warmeleitfahigkeit. Aber auch die Plagioklase, as schlechte Warmeleiter, und deren Antelil
im Gestein spielen eine Rolle. Ein genauer Zusammenhang kann jedoch nur durch
Rontgenfluoreszens- und Rontgendiffraktions- Untersuchungen und die Berechnung der
Warmeleitfahigkeit aus den so bestimmten Anteilen hergestellt werden. Dies ist jedoch nicht

Gegenstand dieser Untersuchung.

An den Kernstiicken aus dem unteren Bohrlochabschnitt (ab ca. 1800 m) heben sich die
Matrixwarmeleitfahigkeiten der Hyaloklastite deutlich von denen der Pillow-Laven ab.
Aufgrund der unterschiedlichen Gesteinsarten ist dies nicht verwunderlich, da die Pillow-
Laven zu den massiven Gesteinen zdhlen. Die Hyaloklastite hingegen gehdren zu den
vulkanischen Sedimenten. Die im Vergleich zu den Pillow-Laven grofReren Kontaktflachen
zwischen den einzelnen Komponenten (z.B. Olivinkristalle, Feldspate, usw.) verhindern einen

guten Warmetransport und resultieren in einer geringeren Warmeleitfahi gkeit.

Innerhalb der Hyaloklastite sind die Warmeleitfahigkeiten ab 1800 m durch geringe
Variationen (um 1,2 W/m/K) charakterisiert. In diesem Bereich betragt der Olivingehalt max.
3 %. Auffdlig ist die dunkle Farbe der stark kompaktierten Kernstlicke. Bei genauer
Betrachtung werden diinne, glashaltige Strukturen ausgemacht. Die Warmeleitfahigkeit von
Glas wiederum ist sehr gering (1,26 W/m/K), wodurch auch die geringe Warmel eitfahigkeit
der Hyaloklastite erklarbar wére.

Die beiden Ausnahmen bei den Pillow-Laven (z = 2800 m und As = 1,4 W/m/K, sowie z =
2100 m und As = 1,2 W/m/K) unterscheiden sich deutlich in ihrer Struktur von den anderen.
Sie sind breckzids und stammen von den Randern der Pillow- Strukturen. Zudem sind sie laut
der geologischen Ansprache vor Ort glasreich, woraus aufgrund der schlechten

Warmel eitungsei genschaft von Glas die geringe Matrixwarmel eitfahigkeit resultiert.

4.3 Warmeflussdichteberechnung

Die Warmeflussdichte berechnet sich aus dem Temperaturgradient, der aus dem gemessenen
Temperaturprofil des stationdren Zustandes abgeleitet werden kann, und den im Labor
bestimmten Warmeleitfahigkeiten des entsprechenden Tiefenbereiches. Die Temperatur-
messungen oberhalb von 1750 m sind durch ihre starke advektive Uberpragung nicht
geeignet, den konduktiven Anteil der Wérmeflussdichte zu berechnen. Aufgrund des
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positiven Temperaturgradienten scheint der Bereich zwischen 1750 m und der Bohrlochsohle
besser geeignet zu sein. Die Abbildung 4.3.1 gibt eine Ubersicht iber die Datenbasis. Im
Bereich zwischen 1750 m und 2200 m ist der Temperaturgradient nur Gber kleine Intervalle
(100 - 200 m) konstant. In diesen kleinen Intervalen stehen aufgrund des konstanten
Abstandes zwischen den einzelnen Kernstiicken (ca. 300 ft) nur einzelne Warmel eitfahigkeits-
messungen zur Verfigung. Diese einzelnen Werte konnen aufgrund der unterschiedlichen
mineralogischen Zusammensetzung (siehe Kap. 4.2.3) in den verschieden lithologischen
Einheiten nicht als représentativ angenommen werden. Daher wurde auf die Berechnung der

Waéarmeflussdichte in diesen Intervallen verzichtet.

Ab 2200 mist der Temperaturgradient Uber einige 100 m konstant, so dass in diesem Intervall
mehrere Warmeleitfahigkeitswerte zur Verfligung stehen. Im untersten Bohrlochabschnitt
wurden zwe verschiedene Intervall-Temperaturgradienten aus der Temperaturmessung
berechnet. Aus dem mittleren Intervall-Temperaturgradient in diesen beiden Intervalen und
der mittleren Warmeleitfahigkeit wurde die Warmeflussdichte berechnet (Abb. 4.3.1).
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Abbildung 4.3.1: Darstellung des Temperaturprofils vom 07.10.1999, des aus der
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Temperaturmessung errechneten Intervall-Temperaturgradienten, der gemessenen Warme-
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leitfahigkeit (schwarze Quadrate) und deren Mittelwert Uber dem entsprechenden
Tiefenintervall, und der im Intervall errechneten Warmeflussdichte. Zusétzlich ist die Ober-
flachenwar meflussdichte (graue Srichlinie) aus den Messungen in den Tiefseesedimenten um
Hawaii (VonHerzen et al., 1989) dargestellt.

Die Warmeflussdichte ist in beiden Intervallen unterschiedlich (16 mW/m?2 bzw. 31 mW/mg?)
und weicht von den in der Literatur angegebenen Oberflachenwarmeflusswerten ab. Dort
werden Werte zwischen 49 mW/m? (Sclater et al., 1980) und 55 mW/m? (Stein & Stein, 1993)
angegeben. Der aus den Literaturwerten bestimmte Mittelwert von 52 mW/m? wird durch die
Messungen von VonHerzen (1989) bestétigt (siehe Kap. 3).

Die Abweichung der berechneten von der aus der Literatur bekannten Warmeflussdichte kann
verschiedene Ursachen haben:

(1) Advektive Prozesse. Diese kdnnen, wie bereits in dem Abschnitt oberhalb von 1750 m
beobachtet, auch unterhalb von 1750 m das Temperaturfeld Uberpragen. Damit kann auch die
Variation der Warmeflussdichte in den untersten beiden Tiefenintervallen erkléart werden.
Zwischen 2350 m und 2650 m wurde eine geringere Warmeflussdichte berechnet, so dass der
advektive Einfluss dort grofier ist asim untersten Intervall (2650-2900 m). Der Vergleich mit
der in Tiefseesedimenten ermittelten Oberflachenwéarmeflussdichte zeigt, dass die Warme-
flussdichte im untersten Intervall der Bohrung ca. 1/3 geringer ist.

(2) Diein der Literatur bisher zitierten Werte mussen neu bewertet werden, da neuere Mess-

methoden zur Bestimmung der Warmeflussdichte am Ozeanboden entwickelt wurden (Géli et

al., 2001). Herkdmmliche Messsonden dringen nur 3 bis5 m in die Tiefseesedimente ein. Der
Nachteil solcher geringen Eindringtiefen besteht darin, dass beispielsweise jahreszeitlich be-
dingte Schwankungen der Meerestemperatur unkorrigiert bleiben. Diese beeinflussen den
Temperaturgradient des Untergrundes innerhalb der obersten 3 - 4 m. Auf3erdem kdnnen ver-
tikale Zirkulationen von Meerwasser innerhalb der obersten Schichten der Tiefseesedimente
den hydraulisch ungestorten Temperaturgradienten Uberpragen. Dringt die Sonde nicht tief
genug in die Sedimente ein, kann die konduktive Komponente der Warmeflussdichte nicht
von der advektiven Komponente getrennt werden. Dies kann zu einer systematischen Fehl-
interpretation der berechneten Warmeflussdichte in den Tiefseesedimenten fuhren. Eine neue

Messmethode (Géli et a., 2001) ermdglicht die Messung von Temperaturen bis 18 m unter-

halb des Meeresbodens. Somit ist gewahrleistet, dass die Temperaturgradienten, die zur
Berechnung der Warmeflussdichte herangezogen werden, keinen jahreszeitlichen
Schwankungen unterliegen und eher das konduktive Temperaturverhalten widerspiegeln.
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Eine Neubewertung der am Ozeanboden bestimmten Warmeflussdichte in der Nahe der Insel
Hawalii liegt noch nicht vor. Daher mussen die bisherigen Literaturwerte weiterhin als korrekt
angenommen werden. Unter dieser Voraussetzung und unter der Annahme, dass das am
07.10.1999 gemessene Temperatur-Tiefen-Profil der Universitdt Hawaii/lUSGS den
stationdren Zustand charakterisiert, ist es sehr wahrscheinlich, dass sich die um ca 1/3
geringere Wéarmeflussdichte aus ener advektiven und konduktiven Komponente
zusammensetzt. Zur Abschétzung der rein konduktiven Wéarmeflussdichte ist eine Vertiefung

der Bohrung notwendig, da davon ausgegangen wird, dass der hydraulische Einfluss mit
zunehmender Tiefe abnimmt.
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5 Modellierung desthermo-hydraulischen Regimes

5.1 Einleitung

Die Motivation zu dieser Arbeit leitete sich aus zwei Aspekten ab. Zum einen wurde ein
ungewdhnliches Temperaturverhalten in der 1056 m tiefen Vorbohrung (KP 1) beobachtet.
Die mit der Tiefe abnehmenden Temperaturen deuteten auf die Uberlagerung von
thermischen und hydraulischen Prozessen hin. Eine Modellierung der Verhaltnisse war noch
nicht erfolgt, obwohl ein konzeptionelles Modell erstellt wurde (siehe Abb. 3.9, Kap. 3).
Deshalb sollte mit der hier vorliegenden Arbeit das bereits bekannte konzeptionelle Modell

mit Hilfe von numerischen Modellierungen untersucht und gegebenenfalls erganzt werden.

Der zweite Aspekt zur Motivation dieser Arbeit ergab sich aus verschiedenen Studien zur
Untersuchung der Warmeflussdichte auf der Hawaiian-Emperor-Kette. Aus den hydraulisch
ungestorten Bereichen der Hauptbohrung HSDP2 sollte eine Abschétzung der terrestrischen
Warmeflussdichte erfolgen, um zu untersuchen, ob sich der Mantelplume bzw. die daraus

resultierenden aufsteigenden Magmen durch eine erhdhte Warmeflussdichte abbilden.

Die Bohrung wurde mit 3 - 5 km Tiefe geplant. Aufgrund der Vorkenntnisse wurden fir das

thermo-hydraulische Feld folgende Arbeitshypothesen aufgestellt:

« im oberen Bohrlochabschnitt kommt es zu einer Uberlagerung von thermischen und
hydraulischen Effekten.

* im unteren Bohrlochabschnitt treten die hydraulischen Einflisse in den Hintergrund und

die konduktive Komponente des Wéarmetransportes tiberwiegt.

Diese beiden Annahmen sollten mit einer 2-dimensionalen, gekoppelten thermo-
hydraulischen Modellierung Uberprift und im Kontext mit bereits vorhandenen
konzeptionellen Modellen diskutiert werden.

Vor der Modellierung wurde das Profil ausgewahlt, an dem der vertikale zweidimensionale
Schnitt durchgefuhrt wurde. Die geologische Struktur des 2D-Schnittes wurde anhand der
verschiedenen geophysikalischen Untersuchungen festgelegt. Die Modellierung erfolgt in
verschiedenen Szenarien. Diese stellen eine schrittweise Erganzung und Verbesserung der
Anpassung der modellierten Temperatur-Tiefen-Verteilungen an die beobachteten Verhdtnis-

sedar.

1. thermische Modellierung des hydraulisch ungestorten Temperaturfeldes

47



2. gekoppelte thermo-hydraulische Modellierung

3. gekoppelte thermo-hydraulische Modellierung unter Einbeziehung des Stoff-

transportes

5.2 Theorie

Die fur die gekoppelte thermo-hydraulische Modellierung notwendigen thermischen und
hydraulischen Differentialgleichungssysteme werden in der Literatur eingehend diskutiert
(z.B. DeMarsily, 1986; Haenel et al., 1988) und sind aus diesem Grund im Anhang nur kurz
hergeleitet.

Bel der gekoppelten thermo-hydraulischen Modellierung kann nicht zwischen salzhaltigem
bzw. brackigem Wasser und Frischwasser in der Bohrung unterschieden werden, da dem
Fluid im gesamten Modell nur eine Dichte (Referenzdichte) zugeordnet wird. Unter
Einbeziehung des Stofftransportes in die Modellierung wird die Dichte des Fluides an die
Konzentration gekoppelt. Dies ermoglicht sowohl die Unterscheidung zwischen Frisch- und
Salzwasser, als auch die Berticksichtigung von dichtegetriebenen Advektionen. Die thermo-
hydraulische Modellierung muss dann durch die Differentialgleichung des Stofftransportes

(siehe Anhang, oder DeMarsily, 1986) ergénzt werden.

Der Stofftransport wird durch einen advektiven, diffusiven und dispersiven Anteil
charakterisiert. Die Advektion beschreibt den Transport von im Fluid gelosten Stoffen mit
dem flief3enden Wasser. Sie hangt nur von der Konzentration und der Fliessgeschwindigkeit
ab (DeMarsily, 1986). Die (molekulare) Diffusion wird durch Konzentrationsunterschiede
gesteuert und ist von der Art der Losung, bzw. der darin geldsten lonen abhéngig. Die
Dispersion beschreibt den Mischprozess zwischen Fluiden mit unterschiedlichen
Konzentrationen durch kleinrdumige Heterogenitéten und Tortuositdten entlang des
Fliessweges (Freeze & Cherry, 1979; Lege et al., 1996). Somit stellt sie eine stark
skalenabhéngige Materialgrofe des durchstromten Mediums dar. Die Dispersion ist an die
Fliessgeschwindigkeit gekoppelt und wird in Fliessrichtung (longitudinale Dispersion) und
senkrecht zur Fliessrichtung (transversale Dispersion) unterteilt. Die Dispersion verursacht
eine ,, Verschmierung“ von Konzentrationsunterschieden und hat folglich einen dampfenden
Charakter. Der Wert wird im allgemeinen durch Tracer-Tests bestimmt, oder kann aus der

Literatur (z.B. Souza & Voss, 1987) enthommen werden.

Das in dieser Arbeit verwendete Programm FEFlow ist ein Finite-Elemente-Modellierungs-

programm, das sowohl die thermische als auch die thermo-hydraulische Modellierung
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reaisiert (WASY GmbH, 1991). AulRerdem bietet es die Mdglichkeit, den Stofftransport
wahlweise in die Modellierung mit einzubinden. Die Prozesse kdnnen dann gezielt ein- und

ausgeschaltet werden.

5.3 Profilwahl

Die Modéllierung erfolgte zweidimensional. Aus diesem Grund musste die Wahl des Profils,
an dem der vertikale Schnitt erfolgte, sehr sorgféltig getroffen werden. So sollten die grofiten
topografischen Hohenunterschiede auf maoglichst kirzester Distanz zur Bohrung erfasst
werden. Nur so ist gewdahrleistet, dass diese Strukturen ihre maximale hydraulische Wirkung

auf das Modell ausiiben kénnen. Diesist bei einem Profil senkrecht zu den gréften Strukturen

gegeben.
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Abbildung 5.3.1: Topografische Karte der Insel Hawaii und ihre submarine Ausdehnung nach
Osten (unterhalb des Meerspiegels). Das zu modellierende Profil ist mit A - A
gekennzei chnet.

Das Hauptniederschlagsgebiet auf der Insel Hawaii befindet sich an den Flanken des Mauna
Kea und Mauna Loa in ca. 2000 m Hohe. Die Lavafllsse der beiden Vulkane werden durch
Aschen und Bodenschichten an der Grenze zwischen dem Mauna Loa und Mauna Kea
(DePaolo & Stolper, 1996) getrennt. Diese Trennung der Lavafllsse wirkt sich ebenfalls
separierend auf das hydraulische System aus (Thomas et a., 1996), indem die Niederschlége
an der Flanke des Mauna Loa lediglich die Basalte des Mauna Loa durchstrémen. Die in der
hier vorliegenden Arbeit zu untersuchenden tiefen Fluidsysteme des Mauna Kea (unterhalb

250 m) werden somit hauptséchlich aus den Niederschldgen am Mauna Kea gespeist. Aus
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diesem Grund hat der Mauna Kea (4200 m) den grofdten Einfluss auf die tiefen Fluidsysteme.
Der Mauna Kea befindet sich gegentiber dem Mauna Loa auf3erdem dichter an der Bohrung.
Der erste Abschnitt des Profils reichte folglich von der Bergspitze des Mauna Kea (Punkt A:
155° 28" 12°7; 19° 49°41°") Uber Bohrung (155° 03" 22°"; 19° 42°40"") und bis zur Kiste
(siehe Abb. 5.3.1.).

Im zweiten Abschnitt wurde das Profil senkrecht von der Kiste zu Punkt A* (154° 00" 00"";
19° 41°42") ins Meer verlangert. Eine andere Moglichkeit der Profilwahl wéare die
geradlinige Verlangerung (ohne Knick an der Kiste). Sensitivitdtsuntersuchungen haben
jedoch ergeben, dass der untermeerische Ricken, der sich bis 2000 m unterhalb der
Meeresoberflache erhebt (siehe Abb. 5.3.1), keinen entscheidenden Einfluss auf das Modell

auslibt.

5.4 Szenario 1: thermische Modellierung

54.1 Konzeptionelles Modéll

Das Modell sollte bis an die Grenze Lithopshare/Asthenosphére reichen. Da die ozeanische
Kruste um Hawaii ca. 90 - 95 Ma (Millionen Jahre) alt ist, wurde eine Lithosphéren-
méchtigkeit von 95 km angenommen (Stein & Stein, 1996; Doin & Fleitout, 1996).
Zusammen mit 5,5 km Ozeantiefe ergab sich eine Modelltiefe von 100,5 km (unterhalb des
M eeresspiegels).

Die geologische Struktur des Modells basierte auf verschiedenen Informationsquellen. Die
Ergebnisse seismischer Untersuchungen (z.B. Zucca et al., 1982; Hill & Zucca, 1987) dienten
der Festlegung von Schichtgrenzen (siehe Kapitel 3). Die Zuordnung der geologischen
Einheiten wurden anhand der algemeinen Lithosphéren-Modelle (z.B. Christensen &
Salisbury, 1975; Nicolas, 1995) vorgenommen. Unter Einbeziehung dieser Informationen
ergab sich das in Abbildung 5.4.1 ausschnittsweise (bis 40 km Tiefe) dargestellte
konzeptionelle Modell. Zur Vereinfachung wurde zundchst auf das Einbeziehen des

Mantel plumes verzichtet (siehe Kap. 5.4.3, thermische Randbedingungen).
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Abbildung 5.4.1: Ausschnitt des konzeptionellen Modells bis 40 km unterhalb des

Meeresniveaus. Die vertikale Achse ist 2-fach Uberhoht.

Die durch den Hot-Spot-V ulkanismus unbeeinflusste ozeanische Kruste ist ca. 5 km méchtig
und besteht aus ca. 400 m méchtigen Sedimenten, 1,6 km méachtigen submarinen Pillow-
Basalten und 2,5 km méchtigen Gabbros (Abb. 5.4.1) (siehe auch Christensen & Salisbury,
1975). Der lithosphérische Mantel beginnt 10 km unterhalb der Meeresoberfléche. Er reicht
bis zum unteren Rand des Modells (in 100,5 km Tiefe) und besteht aus Harzburgiten und
Lherzoliten (Nicolas, 1995). Ca. 60 km vor der Kuste beginnt die Kruste durch die Auflast der
Insel im Winkel von ca. 3 ° in Richtung der Insel einzufallen (Abb. 5.4.1). Unter der
Kustenlinie fallt die Kruste im Winkel von 8,5° ein (siehe Kap. 3).

In der Néhe der HSDP2-Bohrung ergab sich anhand der erbohrten Gesteine und der
seismischen Untersuchungen (siehe Abb. 3.8) folgende Tiefenverteilung: subaerische
Lavafltsse (1079 mbdl), submarine Lavafltsse (Hyaloklastite bis 1800 m) und Pillow-Basalte
der Kruste (bis 7 km), Gangbasalte (Dikes, bis 12 km), Gesteine der Unterkruste (bis 14 km)

und des lithosphérischen Mantels bis zum unteren Rand des Modéells.

5.4.2 Thermische Materialparameter

Die numerische Ldsung des gekoppelten Differentialgleichungssystems (siehe Anhang)

erforderte Kenntnisse Uber folgende petrophysikalische Parameter:

Porositét (¢)
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volumetrische Wéarmekapazitét des Feststoffes (pc,)s und des Fluides (pcy)s,
Warmeleitfahigkeit des Feststoffes (As) und des Fluides (Af)
Warmeproduktion (A).

Die volumetrische Wéarmekapazitét ist das Produkt zwischen Dichte p und spezifischer
Waérmekapazitét c,, jeweils fir den Feststoff und das Fluid. Die Warmeleitfahigkeit und die
spezifische Warmekapazitéat des Gesteins lassen sich mit Hilfe von Mischgesetzen (siehe Kap.
4.2.3) in die einzelnen Phasen aufspalten.

In Tabelle 2 sind die in der Modellierung verwendeten M ateria eigenschaften aufgelistet. Die
volumetrische Wéarmekapazitdt des Wassers wurde mit 4,2010"° JK/m® als konstant
angenommen. Die Warmel eitfahigkeit des Wasser (0,65 W/m/K) wurde ebenfalls als konstant
angenommen. Die Werte fur die Porositét und die Warmeleitfahigkeit wurden in dem durch
die Bohrung zugénglichen Bereich aus den Messungen bestimmt. Da die Schichtméchtig-
keiten in dem verwendeten Modell deutlich grofRer sind als Mé&chtigkeiten der einzelnen
Ausflisse der subaerischen Basalte, wurden die Aa-, Pahoehoe- und massiven Basalte (siehe
Abb. 4.2.4 und 4.2.6) unter Mittelung der Messwerte (@ und A) zu einer Schicht (,, subaerische
Lava‘) zusammengefasst (siehe auch Abb. 5.4.1). Die Porositédt und Warmeleitfahigkeit der
Hyaloklastite und Pillow-Lavawurden ebenfalls arithmetisch gemittelt.

Materia 0[%] (C[%)/Ti;l nfs‘])% A [W/M/K] A [UW/md]
subaerische Lava| 19 (@mes) 285@ 1,87 (gemessen) 04@
Hyal oklastite 12 (gemessn) 2,85 @ 1,8 (@emessn) 08®
Pillow-Lava 1 (gemessen) 285@ 2 ( (gemessen) 08©
Gangbasalte 1@ 302®@ 25@ 04
“thoﬁgnétr?her 1@ 3,86 © 330 0,07®
Tiefseesedimente 20 ™ 2,4 @ 1,7 @ 15@

Tabelle 2: Ubersicht der in der thermischen Modellierung verwendeten Material-
eigenschaften (Schichtverteilung siehe Abb. 5.4.1); (1) Harris et al. 2000, (2) Rybach &
Cermak 1982, (3) Schatz & Smmons, 1972, (4) Schon 1996, (5) Sclater et al. 1980, (6) Sein
& Stein 1993.
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Eine Berechnung der Warmeleitfahigkeit in Abhangigkeit von Druck und Temperatur ergab,
dass die daraus resultierenden Anderungen innerhalb der Schwankungsbreite der aus der
Literatur entnommenen Warmeleitfahi gkeitswerte variieren. Daher wurde zur Vereinfachung
nur ein Warmeleitfahigkeitswert fir die jeweilige Schicht unabhangig von der Tiefe (und

damit von Druck und Temperatur) angenommen.

5.4.3 Thermische Randbedingungen

In der Modellierung werden im allgemeinen zwei verschiedene Arten von Randbedingungen
unterschieden: 1. Dirichlet-Randbedingung und 2. Neumann-Randbedingung. Die Dirichlet-
Randbedingung wird mit Hilfe der physikalischen Grofe H beschrieben. Fir die
Modellierung des Temperaturfeldes entspricht dies der Temperatur T. Die Neuman-
Randbedingung beschreibt die Intensitét der Quellverteilung (CIH), die in der Temperaturfeld-
modellierung durch die Warmeflussdichte g (=AIIT) gegeben ist.

Die Festlegung der oberen Randbedingung erfolgte mit Hilfe der Temperatur. In Juviak &
Juviak (1998) sind Temperaturmessungen an der Erdoberflache in Abhangigkeit von der
topografischen Hohe dargestellt. Ebenso ist die Meerwassertemperatur mit zunehmender
Tiefe angegeben. Am oberen Rand des Modells konnte somit eine genaue Zuordnung der

Temperatur zur Topografie erfolgen (Abb. 5.4.2).
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Abbildung 5.4.2: Darstellung der Temperatur in Abhangigkeit von der topografischen Hohe
in der Luft (oberhalb des Meeresspiegels) und im Ozean (unterhalb des Meeresspiegels), nach
Juviak & Juviak (1998).
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Am rechten und linken Rand des Modells wurde zundchst angenommen, dass die
Warmeflussdichte Null ist. Damit blieben eventuell an die Oberfléche aufsteigende Magmen
unbericksichtigt.

Zur Festlegung der unteren Randbedingung (T oder q) wurden verschiedene Modellierungen
durchgefiihrt und deren Auswirkungen auf das Temperaturfeld betrachtet. Das resultierende
Temperaturfeld darf sich ungeachtet der unterschiedlichen Art der Randbedingung nicht
voneinander unterscheiden. Folgende Randbedingungen wurden untersucht: | konstante

Warmeflussdichte und Il konstante Temperatur.

| konstante Wérmeflussdichte als untere Randbedingung

Die Warmeflussdichte einer thermisch ungestorten ozeanischen Kruste wird unterschiedlich
angegeben, je nach dem Modell, das in der Interpolation der Alterabhangigkeit Verwendung
findet (siehe Kap. 3). So ergibt sich nach dem Modell von Parson & Sclater (PSM) eine
Oberflachenwarmeflussdichte (gs) von 49 mW/m?2 und nach dem Modell Stein & Stein
(GDH1) ein gs von 55 mW/m? fir eine 90-95 Ma alte Kruste. Aus der Mittlung beider Werte
ergibt sich eine Oberflachenwéarmeflussdichte von 52 mW/m2. Die marinen Warmefluss-
dichtemessungen von VonHerzen (1989) abseits der vermuteten, durch den Mantelplume
verursachten, thermischen Anomalie bestétigen diesen Wert.

Aus der Oberflachenwarmeflussdichte von 52 mwW/m2, der Warmeproduktion in den
einzelnen Schichten (siehe Kap. 5.4.2) und deren Méchtigkeit ergab sich eine basale
Warmeflussdichte von 43 mW/m?2 fur die thermisch ungestorte ozeanische Lithosphére.
Dieser Wert wurde fir den unteren Rand entlang des Modells konstant gehalten, da
Modellrechnungen von Ribe & Christensen (1994 und 1999) zeigen, dassin 100 km Tiefe bel
einer entsprechenden spezifischen Einwirkzeit des Asthenosphéaren-Plumes (siehe Abb. 5.4.3

a) auf die Lithosphéare noch keine thermische Anomalie ausgepréagt ist (siehe Abb. 5.4.3 b).
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Abbildung 5.4.3 (a) topografische Hbohe des Hawaii Rickens Uber dem Ozeanboden
(gegléattet). Die Bohrlokation (schwarzer Kreis) und die nach Ribe & Christensen (1994 und
1999) modellierte Ausbreitung des Asthenosphéren-Plumes (schwarze Linie) sind ebenfalls
eingezeichnet. (b Verteilung der Temperaturen (in °C) mit der Tiefe (O km entspricht dem
Meeresboden) an der Symmetrieebene des in (a) dargestellten Asthenospharen-Plumes. Der
schwar ze Punkt stellt den unteren Rand desin dieser Arbeit vorgestellten Modells dar.

Il konstante Temperatur als untere Randbedingung

Neben der Modellierung mit einer konstanten Warmeflussdichte wurde eine weltere
Modellierung mit einer konstanten Temperatur von 1450 °C in 100,5 km Tiefe durchgefihrt.
Diese Temperatur wurde aus dem Modell GDH1 entnommen (Stein & Stein, 1996; Doin &
Fleitout, 1996). Sie wird durch die Modellrechnungen von Ribe & Christensen (1994 und
1999) bestétigt (siehe Abb. 5.4.3 b). Die Temperatur wurde am gesamten unteren Rand des
Modells konstant gehalten.

[11 Vergleich des mit verschiedenen Randbedingungen berechneten Temperaturfeldes

Ein Vergleich der unter Verwendung der beiden Randbedingungsarten berechneten
Ergebnisse des rein thermischen Modells brachte nur geringfligige Unterschiede. So ist die
Abweichung zwischen dem Temperaturfeld mit konstanter basaler Warmeflussdichte und
konstanter Temperatur im gesamten Modell maximal 6 % und in der Bohrung maximal 3 %
(siehe Abb. 5.4.4) und damit vernachl&ssigbar.
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dichte). Die schwarzen Linien stellen die Gitterelemente dar.
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Im Vergleich mit dem Modell mit einer Tiefe von 100,5 km ergaben sich bei Modellen, die
nur bis an die Kruste-Mantel-Grenze (13 km Tiefe) oder bis in 20 km Tiefe reichten, im
Temperaturfeld Abweichungen von Uber 20 %. Die Gleichheit der Ergebnisse unabhéngig
von der gewéhlten Randbedingungsart wére bel solchen Modellen nicht mehr gewahrleistet.
Daher erfolgten alle nachfolgenden Modellierungen mit einer konstanten Warmeflussdichte (g
=43 mW/m?2) und einer Modelltiefe von 100,5 km.

5.4.4 Ergebnisseder thermischen Modellierung

Mit den in den vorangegangenen Kapiteln beschriebenen thermischen Materialelgenschaften
und Randbedingungen ergab sich nach Gleichung (1) des Anhangs die in Abbildung 5.4.5
dargestellte Temperatur-Tiefen-Verteilung. Zur besseren Veranschaulichung des bohrloch-
nahen Bereiches wird die Abbildung 5.4.5 anhand des eingezeichneten Ausschnittes
vergrolert (siehe Abb. 5.4.6).
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Abbildung 5.4.5. Darstellung der Temperatur-Tiefen-Verteilung im gesamten 2zwei-

dimensionalen Modell. Die Bohrlokation und das Meeresniveau sind gekennzeichnet. Der

eingerahmte Bereich stellt den Ausschnitt fir die nachfolgende Abbildung dar.
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Abbildung 5.4.6: Ausschnitt der Temperatur-Tiefen-Verteilung mit der Bohrlokation und dem

Meer esniveau.

Die Gegenuberstellung der modellierten Temperatur-Tiefen-Verteilung in der Bohrung mit

einem von der University of Hawaii am 07.10.1999 gemessenen Temperaturprofil (Abb.

5.4.7) zeigt, dass es praktisch keine Gemeinsamkeit zwischen dem berechneten und

gemessenen Temperaturprofil gibt.
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Abbildung 5.4.7. Darstellung einer in der Bohrung HSDP2 gemessenen (University of

Hawaii) und in der thermischen Modellierung berechneten Temperatur-Tiefen-Verteilung.

Der Temperaturgradient des modellierten Temperaturprofils betragt ab 1800 m 28 °C/km. Im
Gegensatz dazu betrégt der im unteren Bohrlochabschnitt gemessene Temperaturgradient (ab
1750 m) jedoch nur 18 °C/km. Diese Abweichung ist mit einer advektiven Uberpragung
(siehe Kap. 4.3) zu erkldren, so dass das Modell durch die hydraulische Modellierung zu

erganzen ist.

Aullerdem kann beim Vergleich der berechneten mit den gemessenen Temperaturprofilen
festgestellt werden, dass selbst unter den vereinfachten Randbedingungen ohne den Einfluss
des Mantelplumes (siehe Kapitel 5.4.3) aufgrund des advektiven Einflusses bis zur
Bohrlochsohle keine Abschéatzung der konduktiven Warmeflussdichte durch den Mantel-
plume bzw. den daraus resultierenden aufsteigenden Magmen mdglich ist. Somit kann der
zweite Aspekt in der Motivation zu dieser Arbeit aufgrund der gemessenen, aber fur diesen
Zweck ungeeigneten Temperatur-Tiefen-Profilen in der Bohrung HSDP2 nicht weiter
untersucht werden. Daher werden in den folgenden Modellierungen die bisher verwendeten

Randbedingungen ohne den Einfluss des Mantel plumes beibehal ten.
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5.5 Szenario 2: gekoppelte thermo-hydraulische M odellierung

5.5.1 Konzeptionelles Modéll

Das konzeptionelle Modell der thermo-hydraulischen Modellierung entsprach zundchst der
Schichtvertellung in der thermischen Modellierung (siehe Abb. 5.4.1). Im Zuge der
Modellierung wurde den verschiedenen Schichten die Permeabilitét zugeordnet und die
subaerischen Laven weiter unterteilt (siehe Kap. 5.5.2). Die Unterteilung in der Bohrung
erfolgte auf der Grundlage der Hydrostratigrafie, die anhand der verschiedenen
Temperaturprofile (siehe Abb. 4.1.3) identifiziert wurde (Kap. 4.1.3). Ein besonderes
Augenmerk galt insbesondere dem transienten Temperaturverhalten, das eine gute Korrelation
zu den hydraulisch aktiven Zonen ermdglichte. Die submarinen Laven wurden ebenfalls
unterteilt. Der obere submarine Bereich wurde hauptséchlich durch die Hyaloklastite
charakterisiert. Der darunterliegende Abschnitt baute sich vorwiegend aus Pillow-Laven auf.
Der tatsichliche Ubergang ist jedoch nicht scharf (siehe Bohrprofil, Abb. 4.2.1). Auch
innerhalb der Pillow-Laven traten Hyaloklastite auf. Dennoch erfolgte eine Zweiteilung, da
die Permeabilitét der Hyaloklastite durch Kompaktion und Zementation mit zunehmender
Tiefe abnimmt und somit die gleichen hydraulischen Eigenschaften wie die Pillow-Laven
aufwiesen. Diese Hypothese liefd sich gut an den Kernen verifizieren. So sind die Kerne bis
1800 m oft nur schlecht konsolidiert, verlieren dadurch ihr Geflige und sind stark geklftet,
bzw. lief¥en sich wahrend des Bohrens nicht kernen (HSDP2: Corelogs and summary data,
1999; DePaolo et a., 2001). Die Hyaloklastite ab ca. 1800 m sind starker kompaktiert,
weniger geklUftet und lief3en sich besser erbohren.

Ausgehend von der Schichtung in der Bohrung wurden die einzelnen Einheiten parallel der
Topografie in bohrlochfernere Regionen extrapoliert, da von dort keine strukturellen
Informationen Uber die Schichtung in den obersten Kilometern vorlagen. Die einzelnen
Einheiten unterschiedlicher Permeabilitét sind in Abbildung 5.5.1 dargestellt.
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Abbildung 5.5.1: Ausschnitt des konzeptionellen Modells fur die Verteilung der Permeabilitat

bis 26 km unterhalb des Meeresniveaus.

5.5.2 Hydraulische Materialparameter
Die hydraulischen Material eigenschaften sind:
Porositét (¢)
Permeabilitét (k).

Die Werte fur die Porositdt sind identisch mit den Werten, die in der thermischen
Modelierung (Szenario 1) verwendet wurden. Die thermischen Materiaparameter
(volumetrische Warmekapazitét, Warmeleitfahigkeit und Warmeproduktion) sind ebenfalls
identisch mit den Werten aus Szenario 1 (siehe Kap. 5.4.2) und wurden im Laufe der

M odel anpassung al's konstant beibehalten.

Fur die Permeabilitéten der verschiedenen Gesteinsarten wurden Werte aus der Literatur
entnommen (z.B. Fischer, 1998; Harris, 2000). Je nach dem Skalenbereich, in dem die
Messungen vorgenommen wurden, variierten diese jedoch auch innerhalb einer Gesteinsart
um mehrere GrofRenordnungen. Aus diesem Grund wurden die Permeabilitaten innerhalb ihrer
Schwankungsbreite wahrend der Modellierung variiert und die Auswirkung auf das thermo-
hydraulische Feld betrachtet. Die Permeabilitéten, die eine optimale Anpassung der
modellierten an die gemessenen Temperaturverhdtnisse erlauben, sind in Tabelle 3
zusammengefasst. Die resultierende Porositdtsénderung durch die Variation der Permeabilitét
wurde nicht berticksichtigt, da die Fluidwegsamkeit in den untersuchten Gesteinen vorrangig

in den Schichtgrenzen zwischen den unterschiedlichen Lavafllssen gegeben ist. Eine kleine

60



Variation der Kluftoffnungsweite resultiert in einer grof3en Permeabilitdtsdnderung
(Zimmerman et al., 2000), hat jedoch keinen entscheidenden Einfluss auf die Porositét.

Uber die Beziehung (5-1) l&sst sich die Permeabilitét (k) in die hydraulische Leitfahigkeit (K)
Uberfuhren. Als Referenzfluid (pro) wurde Wasser der Dichte 1000 kg/m® angenommen. Die
Grofle g beschreibt die Schwerebeschleunigung und pie die dynamische Viskositét des
Referenzfluides.

k
K= Z 09 (5-1)
fo
Lithologie k [m?] K [m/q]
subaerische Lava 1,030 1,000
hochpermeabele 10 4
subaerische Lava 1,0s110 10110
geringpermeable 12 4
subaerische Lava 1,0s110 0,110
Hyal oklastite 1,0310*% 0,1010*
Pillow-Lava 5,100 5010°
Gangbasalte 108 * 9,02010™*
untere Kruste -18 % -12
(Gabbros) 10 9,02110
lithosphérischer 10%° Annahme: 14
Mantel unpermeabel 9,02110
Tiefseesedimente 1026 = 9,02010%°

Tabelle 3: Ubersicht der in Szenario 2 verwendeten Permeabilitaten (k) und der daraus
resultierenden hydraulischen Leitfahigkeiten (K). Die Werte (*) sind aus Harris et al. (2000)

entnommen. Die anderen Werte wurden durch die Modellanpassung ermittelt.

Zusétzlich kann wahrend der Modellierung ein Anisotropiefaktor (Kmin/Kmax) Sowie der
Abweichwinkel der maximaen hydraulischen Leitfahigkeit (Kmax) von der horizontalen
Richtung angegeben werden. Darauf wurde jedoch zundchst verzichtet. In dieser
Modellierung wurden nur stationére Lésungen betrachtet, daher entfallen ebenfalls die fir den

transienten Transport wesentlichen Parameter, wie z.B. der spezifische Speicherkoeffizient.
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5.5.3 Hydraulische Randbedingungen

Zur Beschreibung der hydraulischen Randbedingungen stehen die Potentialhthe h (Dirichlet-
Randbedingung) und die Fliessgeschwindigkeit v (Neumann-Randbedingung) zur Auswahl.

Da nur unzureichende Informationen Uber die Lage des Grundwasserspiegels und damit tber
die Linie mit der Potentialhdhe h = z fir die Insel gegeben sind, wurde zunéchst auf die
Randbedingung 2. Art zurickgegriffen. Aus der Literatur (Juviak & Juviak, 1998) ist die
Niederschlagsverteilung auf der gesamten Insel bekannt (Abb. 5.5.2).

Abbildung 5.5.2: Niederschlagsverteilung an der Ostseite der Insel Hawaii. Die Isohyeten
(Linien gleicher Niederschlagshohe) sind in inch angegeben. ZusétZlich sind 4 Wetter-

stationen (Kreise) eingezeichnet (nach Juviak & Juviak, 1998).

Isotopenanalysen an Wasserproben aus der Vorbohrung ergaben, dass die meteorischen
Wasser in einer Hohe von 2000 m eintreten (Thomas et a. 1996). Das Alter des in der
Bohrung angetroffenen meteorischen Wasser wird mit 2200 Jahren angegeben. Die
Niederschlagsmenge in 2000 Héhenmeter betrégt ca. 4 m im Jahr. Unter Berticksichtigung
des Alters und der Verdunstung wurde die daraus resultierende Fliessgeschwindigkeit
(Niederschlag je Zeiteinheit) in dieser Hohenregion mit 0,01 m/Tag berechnet (Thomas et al.,
1996). Ab einer Hohe von 1000 m sind an der Flanke des Mauna Kea vor alem in der
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Regenzeit viele FlUsse und Wasserfélle zu beobachten. Daher ist anzunehmen, dass ab dieser
Hohe die Niederschldge nicht mehr nur der Grundwasserneubildung dienen, sondern auch
oberflachennah abgefiihrt werden. Daher wurde ab 1000 Hohenmeter eine reduzierte
Fliessgeschwindigkeit von 0,0085 m/Tag eingesetzt.

In der hydraulischen Modellierung kann nur mit einem Fluiddichtewert in dem gesamten
Modell gearbeitet werden. In der Modellierung wurde ein Wert von 1000 Kg/ms3
(Frischwasser) verwendet. Zur Berechnung der Randbedingung unterhalb des Meeresniveaus
ist der Druck der auflastenden Salzwassersdule (Psamwasser) 2ZU berlicksichtigen. Die
resultierende Potentialhthe in Abhangigkeit von der Tiefe (z) und der Differenz zum

Bezugsniveau (Az) kann nach Gleichung (5-2) berechnet werden.

h=Psizese B2, , (5-2)
Priuid
Dabei ist zu beachten, dass die Tiefe unterhalb des Meeresniveaus negativ ist. Die Dichte des
Meerwassers ist von Druck, Temperatur und Konzentration (hier 35 g/l, siehe Juviak &
Juviak, 1998) abhéngig (Abb. 5.5.3). Die Potentialhthe wurde fir jede Tiefe mit der
entsprechenden Dichte separat berechnet und vorgegeben.

Dichte [g/cm3]

1.00 1.02 1.04 1.06 1.08 1.10
0 T T

1000 -

2000 [

3000 -

Tiefe [m]

4000 -

5000 -

6000

Abbildung 5.5.3: Verénderung der Dichte von Meerwasser mit der Tiefe. Dabel wurde der
Einfluss des Drucks und der Temperatur mit der Tiefe bel einer Konzentration von 35 g/l

berticksichtigt.
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Fur die seitlichen Rander und den unteren Rand des Modells (in 100,5 km Tiefe) wurde
angenommen, dass keine Fluide ein- oder austreten. Diese Annahme ist gerechtfertigt, da der
Mauna Kea as linke seitliche Begrenzung als Wasserscheide agiert. Der rechte Modellrand,
der die normalen ozeanischen Verhéltnisse reprasentiert, ist ca. 60 km von der durch die Insel
gebildeten topografischen Anomalie entfernt und kann daher als durch die Insel unbeeinflusst
betrachtet werden.

5.5.4 Ergebnisseder thermo-hydraulischen Modellierung

Mit den in den vorangegangenen Kapiteln beschriebenen thermischen und hydraulischen
Materia eigenschaften und Randbedingungen ergab sich die in Abbildung 5.5.4 dargestellte
Temperatur-Tiefen-Verteilung. Zur besseren Veranschaulichung des bohrlochnahen Bereiches
wird der in Abbildung 5.5.4 eingezeichnete Ausschnitte vergrof3ert (Abb. 5.5.5).
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Abbildung 5.5.4: Darstellung der Temperatur-Tiefen-Verteilung der thermo-hydraulischen
Modellierung (Szenario 2) im gesamten zweidimensionalen Modell. Die Bohrlokation und
das Meeresniveau sind gekennzeichnet. Die Pfeile markieren die beiden
Hauptstrémungssysteme. Der eingerahmte Bereich stellt den Ausschnitt fir die nachfolgende
Abbildung dar.
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Abbildung 5.5.5: Ausschnitt der Temperatur-Tiefen-Verteilung der thermo-hydraulischen
Modellierung, in dem zusétzlich die Bohrlokation und das Meeresniveau gekennzeichnet sind.
Die eingezeichneten Pfeile geben die Hauptstrdmungsrichtung an.

Eine Gegenliberstellung der mit der Modellierung berechneten Temperatur-Tiefen-Verteilung
in der Bohrung mit dem von der University of Hawai am 07.10.1999 gemessenen
Temperaturprofil (Abb. 5.5.6) zeigt eine generelle Ubereinstimmung.

Temperatur [°C]
10 20 30 40

500 k=10""m2

1000

Tiefe [mbsl]
I
8

N
o
o
o

2500

3000 —— berechnete Temperatur
—— gemessene Temperatur (07.10.1999)

Abbildung 5.5.6: Vergleich der mit der thermo-hydraulischen Modellierung berechneten

Temperatur-Tiefenverteilung in der Bohrung HSDP2 und dem durch die University of Hawaii

gemessenen Temper atur profil.
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Die obersten 250 m des Bohrprofils sind Uberwiegend durch die Laven des Mauna Loa
gepréagt, so dass die Temperaturverhaltnisse in dieser Zone vor alem durch das hydraulische
System in diesen Laven beeinflusst werden. Da die zweidimensionale Modellierung jedoch
durch die Profilwahl den Mauna Loa aul3er Acht 18sst, ist auch eine bessere Anpassung der

Temperatur in diesem Bereich nicht moglich.

Anhand der Geschwindigkeitsvektoren wurde die Richtung der Fluidbewegung bestimmt. Es
wurden zwei Hauptstromungsrichtungen ausgemacht (siehe Abb. 5.5.5). Das erste
Fliessystem wird durch die Niederschlage am Mauna Kea gepragt. In dem vorliegenden
Szenario tritt der Niederschlag mit einer Temperatur zwischen 10 und 12 °C in ca. 2000 m
Ho6he in den Untergrund ein. Durch die unterschiedliche topografische Hohe des
Niederschlagsgebiets im Vergleich zur Kistenregion flief3t das Wasser in den unterschiedlich
permeablen Schichten in Richtung Meer. Durch die verschiedenen Fliessgeschwindigkeiten
innerhalb der subaerischen Lavaflisse (0,014 - 1,5 m/Tag) erwarmt sich das Fluid
unterschiedlich schnell, so dass sich in der Bohrung das in Abbildung 5.5.6 dargestellte
Temperatur-Tiefen-Profil ergibt. Eine permeable Zone kanalisiert die meteorischen Wésser in
einem Tiefenintervall zwischen 400 und 600 m. Da die Temperatur des Niederschlages
deutlich geringer ist a's die Oberflachentemperatur in der Umgebung der Bohrung, verursacht
diese Fluidbewegung einen negativen Temperaturgradienten in der Bohrung. Das Wasser aus
der permeablen Zone fliefst mit einer Geschwindigkeit von 1,5 m/Tag aufgrund des
hydraulischen Gefdlles weiter in Richtung Meer und tritt ca. 9 km von der Bohrung entfernt
an der submarinen Flanke der Insel in ca. 300 m unterhalb der Meeresoberflache in Form von

Frischwasserquellen im Ozean aus (Thomeas, et a., 1996).

Die geringer permeablen subaerischen Laven und submarinen Hyaloklastite stellen mit einer
Fliessgeschwindigkeit von 1,4 cm/Tag einen Ubergangsbereich zwischen den isothermalen
Bedingungen (600 - 800 m) und den hydraulisch weniger aktiven Pillow-Laven (ab 1800 m,
Geschwindigkeit 6,510 cm/Tag) dar. Innerhalb der Pillow-Laven wurde zwischen 1800 m
und der Bohrlochsohle ein Temperaturgradient von 18 °C/km modelliert. Dieser Gradient ist
um 1/3 kleiner als der hydraulisch ungestorte Temperaturgradient entsprechend dem Szenario
1. Daher wird geschlussfolgert, dass die Pillow-Laven hydraulisch aktiv sind. Bei genauer
Betrachtung der Temperaturmessungen (siehe Abb. 5.5.6) wurden innerhalb der Pillow-Laven
wechselnde Temperaturgradienten beobachtet. Die wechselnden Temperaturgradienten lassen
sich durch die Inhomogenitét der Permeabilitét innerhalb der Pillow-Laven erkléren: Pillow-
Laven sind aufgrund ihrer Entstehungsgeschichte zonar aufgebaut. Die auflerste Zone ist
brekzios und stark gekliftet, da durch den Kontakt mit dem kalten Meerwasser
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Abkuhlungsrisse entstehen. Der innere ,Kern® eines Pillows ist hingegen massiv, wenig
geklUftet und bietet keine Fluidwegsamkeit. Aus diesem Grund sind die Fliesswege innerhab
der Pillow-Laven auf die &ulRere Zone eines einzelnen Pillows und die rauen Kontaktflachen
zwischen den einzelnen LavaflUssen beschrankt. Diese feinere Unterteilung wurde in der
Modellierung auf3er Acht gelassen, da zur Vereinfachung des Modells lediglich en
Permeabilitatswert (k = 510 m?) fiir den gesamten Bereich der Pillow-Laven (ab 1800 m)
angenommen wurde. Dies hat zur Folge, dass die ab 1800 m beobachteten Variationen im
Temperaturprofil unberticksichtigt blieben. Diese sind im Vergleich zu den Anderungen der

Temperatur im oberen Bohrlochabschnitt zudem relativ klein.

Das zweite Fliessystem entsteht durch Dichteunterschiede zwischen dem inselseitigen
Frischwasser (geringe Dichte) und dem meerseitigen Salzwasser (hohe Dichte). Das daraus
resultierende hydraulische Gefalle bewirkt, dass Wasser an der submarinen Flanke des Mauna
Keain die Insel eintritt, bis zur Kistenlinie aufsteigt und ebenfalls in 300 m unterhalb des
M eeresspiegels wieder austritt. Das submarin eintretende Wasser dringt nur bis zu Kustenlinie

unter die Insel vor, well sich hier das hydraulische Gefélle abgebaut hat.

Ein Nachteil diese Modellierung ist die fest vorgegebene Dichte des Fluides (hier p = 1000
kg/md) in dem gesamten Modell. So geht zwar am Rand die Meerwasserdichte in die
Berechnung der Randbedingung (Kap. 5.5.3) ein, aber das submarin in das Modell eintretende
Wasser hat die vorgegebenen Fluiddichte von 1000 kg/m3. Daher wird die durch die
Dichtedifferenz variable Druckverteilung am Ubergang zwischen Frisch/Meerwasser
innerhalb des Modells nicht beriicksichtigt. Zudem ist es nicht mdglich, eine Unterscheidung
zwischen Frisch- und Salzwasser vorzunehmen und die Lage des Salzwasser-Interfaces zu
bestimmen. Daher ist es notwendig, die thermo-hydraulische Modellierung durch den
Stofftransport zu ergadnzen und somit diese beschriebenen Prozesse in die Modellierung
einzubeziehen.

5.6 Szenario-3: thermo-hydraulische M odellierung mit Stofftransport

5.6.1 Materialparameter des Stofftransportes

Die Material eigenschaften des Stofftransportes, die Berticksichtigung finden, sind:
Porositét (¢)
maximal es Dichteverhaltnis (o)
molekulare Diffusion (D)
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longitudinale Dispersion (D)
transversale Dispersion (Dy).

Die verwendete Porositét ist identisch mit den Werten, die in die thermische und thermo-
hydraulische Modellierung eingingen. Das maximaen Dichteverhdtnis (a) gibt die

Abweichung der Fluiddichte (pr) vom Referenzwert (pro) an und berechnet sich aus:

a :M (5-3)

pfO

Als Referenzdichte wurde ein Wert von 1000 kg/m? fur Frischwasser angenommen. Die
Fluiddichte ist an die Konzentration geknupft, d.h. bei einer vorgegebenen maximalen
Konzentration und gegebenen a wird die konzentrationsabhéangige Fluiddichte vom
Programm selbst berechnet. Die von der Konzentration abhangige Fluiddichte flief3t aul3erdem
in die Berechnung der Potentialhdhe h (siehe Gleichung 5-2) und der Fliessgeschwindigkeit v
(sehe Gleichung 8 des Anhangs) ein, so dass sich die Kopplung der hydraulischen
Modellierung mit der Modellierung des Stofftransportes ergibt. In der Modellierung wurde
eine Sazwasserkonzentration von 35 g/l (Juviak & Juviak, 1998; Souza & Voss, 1987)
verwendet. Daraus resultiert eine Salzwasserdichte von 1035 kg/m3. Wird dieser Wert in die
Gleichung (5-3) eingesetzt, ergibt sich ein Dichteverhdtnis von 0,035. Das maximale
Dichteverhaltnisist unabhangig vom durchstromten Material und gilt fir das gesamte Modell.

Wie bereits im Kap. 5.2 beschrieben, ist die Diffusion nur von der Art der gelésten lonen
abhangig. Im Meerwasser sind hauptsichlich Na“ und CI” gelost (Juviak & Juviak, 1998;
Thomas et a., 1996). Unter Beriicksichtigung aller im Meerwasser geldsten lonen ergibt sich
eine molekulare Diffusion (D*) von 1,5010° m?/s (Li & Gregory, 1974).

Diein der Literatur angegebenen Dispersionswerte variieren sehr stark, da sie skalenabhangig
sind. Im allgemeinen wird fir das Verhdltnis der transversalen zur longitudinalen Dispersion
ein Wert zwischen 1/4 und 1/10 angegeben (Lege et al., 1996). Im Extremfall ist sogar ein
Verhdtnis von 1/100 zu finden (DeMarsily, 1986). Fur praktische Zwecke wird empfohlen,
die longitudinale Dispersion mit ca. 1/10 der Fliessstrecke abzuschatzen (Lege et al., 1996). In
Untersuchungen auf Ohau (siehe Abb. 3.1) wird die longitudinale Dispersion in Souza &
Voss (1987) zwischen 10 m und 1000 m variiert. Das Modell von Souza & Voss hat eine
Lange von 8 km. Das hier verwendete Modell umfasst eine deutlich grofRere Ausdehnung

(Fliesswege Utber 40 km). Daher wird auf die obere Grenze der Werte von Souza & Voss (D, =
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1000 m) zurtckgegriffen. Die transversale Dispersion wird mit einem Zehntel auf 100 m
abgeschétzt.

5.6.2 Randbedingungen des Stofftransportes

Die den Stofftransport beschreibende Grofde ist die Konzentration C (siehe Kap. 8.1,
Gleichung 16). Daher werden die Randbedingungen des Stofftransportes mit Hilfe der
Konzentration C (Dirichlet-Randbedingung) und der Anderung der Konzentration je Flache
und Zeiteinheit (Neumann-Randbedingung) beschrieben.

Der obere Rand des Modells besteht aus 2 verschiedenen Gebieten. Oberhalb des
Meeresspiegels tritt das Wasser in Form von Regenwasser (Konzentration C = 0 g/l) in den
Untergrund ein. Unterhalb des Meeresspiegels tritt Meerwassers (C = 35 g/l) in die submarine
Flanke des Vulkans ein. Die jeweiligen Konzentrationen wurden wahrend der Modellierung
als konstant angenommen. An den seitlichen Randern und dem unteren Rand des Modells

wurde angenommen, dass keine Stoffe ein- oder ausgetragen werden.

5.6.3 Ergebnisse

5.6.3.1 Szenario3a

Das Szenario 3 a basiert auf den Modellparametern des thermo-hydraulischen Modells
(Szenario 2), das um die oben genannten Materialparameter (z.B. longitudinae und
transversale Dispersion) erganzt wurde. Die thermischen und hydraulischen Parameter (z.B.
Warmeleitfahigkeit oder Permeabilitét) sind identisch mit denen in Szenario 2.

Das modellierte Temperaturfeld ist identisch mit dem der thermo-hydraulischen Modellierung
(Szenario 2). Es wird daher auf die erneute Darstellung der Temperatur-Tiefen-Verteilung
verzichtet. Aus der Vertellung der Konzentration (C) konnen Ruckschlisse auf die

Ausbreitung des Meerwassers unter der Insel gezogen werden (Abb. 5.6.1).
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Abbildung 5.6.1: Ausschnitt aus der Konzentrationsverteilung der Fluide (bis 7,5 km
unterhalb des Meeresniveaus) der thermo-hydraulischen Modellierung mit dem Stofftransport

(Szenario 3 a). Die Pfeile markieren die Fliesswege der beiden Hauptstr Gmungssysteme.

In Abbildung 5.6.1 ist deutlich zu sehen, wie das vom Mauna Kea bergab fliefiende Wasser
das unterhalb des Meeresniveaus eindringende Salzwasser zuriickgedrangt. Das Modell zeigt
auch, dass sich unter diesen Bedingungen theoretisch kein Salzwasser in der Bohrung
befindet. Dies steht im Widerspruch zu Beobachtungen wahrend des Abteufens der Bohrung,
wo ab ca. 2000 m Salzwasserzonen angetroffen wurden. Die Lage des Salzwasser-Interfaces
im Modell ist sehr tief, da der Wert der Potentialhthe aufgrund der gewahlten Fliess-
randbedingung grof3ist (in der Bohrung ca. 160 m).

Zur besseren Anpassung des in der Bohrung beobachteten Temperaturverhaltens und der
salzhaltigen Wasser wurde das Modell erneut Uberarbeitet (Szenario 3 b).

5.6.3.2 Szenario3b

Das Szenario 3 b soll eine verbesserte Anpassung des modellierten an das beobachtete
stationdre Temperatur-Profil und die beobachtete Lage des Salzwasser-Interfaces erfillen.
Dazu wurden verschiedene hydraulische Parameter variiert, jedoch nicht die thermischen und

Stofftransport-Randbedingungen sowie die Materia parameter.

Als Erstes wurde die Permeabilitdt der verschiedenen Schichten verandert. Es wurde
beobachtet, dass mit zunehmender Permeabilitét das Salzwasser immer weiter unter die Insel
vordringt. Eine Erhéhung der Permeabilitét fuhrt in einigen Elementen des Finite-Elemente-
Modells zu lokalen (< 1 km) Konzentrationsvariationen, die sich mit den grof3en Per-
meabilitétskontrasten zwischen den verschiedenen lithologischen Einheiten erkl&ren lassen.
Diese kleinraumigen Variationen werden durch die Einfuihrung der Anisotropie deutlich
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gedadmpft. Als Anisotropiefaktor (Kmin/Kmax) Wird in Anlehnung an das Modell von Souza
&V 0ss (1987) ein Wert von 0,1 gewdahlt. Der Anisotropiefaktor hat jedoch keinen Einfluss auf
das Temperaturfeld. Zur Anpassung der Lage des Salzwasser-Interfaces sind in den
subaerischen und submarinen Pillow-Laven Permesbilitdten von tiber 1000 mDarcy (> 1010”
m?) notwendig. Diese Werte liegen deutlich Uber den aus der Literatur bekannten
Permeabilitéten (z.B. Fischer, 1998) und sind daher mit Vorsicht zu behandeln. Aulerdem
fuhrt die Erhéhung der Permeabilitét zu einer Abnahme der Temperatur gegeniber dem
vorherigen Modell, so dass die gleichzeitige Erflllung beider Beobachtungen nicht mdglich

ist. Daher mussen auch die Randbedingungen noch einmal Uberdacht werden.

Die in Szenario 2 und Szenario 3 a verwendete hydraulische Randbedingung fir den oberen
Modellrand errechnete sich aus der Niederschlagsmenge, die in den flacheren Regionen
reduziert wurde. Leider gibt es keine genauen Angaben dartber, wie viel Niederschlag der
Grundwasserneubildung zugefuhrt wird und wie die daraus resultierende Verteilung der
Grundwasseroberfldche an der Flanke des Mauna Kea aussieht. Auf3erdem stehen auch keine
Informationen tiber die GroRe der Muldenspeicherung am Ubergang der Flankenregion in die
flache Kustenregion zur Verfigung. Die einzige Lokation, an der weitere Informationen zur
Verfligung stehen, ist die Bohrung selbst. Hier wurde eine Potentialhéhe von h = 10 m Uber
dem Meeresniveau gemessen (D. Thomas, personliche Mitteilung, 2001). Dieser Wert wurde
am Bohrlochkopf gemessen und stellt ein Mischpotential zwischen einem Bruch in der
Verrohrung (in ca. 90 bis 110 mbsl) und dem offenen Bohrlochbereich (ab 1821 mbdl) dar.

Diese beobachtete Potentialhohe steht im Wiederspruch zu der modellierten Potentialhdhe
(160 m) in Szenario 2 und Szenario 3 a. Da es sich um einen tatséchlich gemessenen Wert
handelt, wird er as verlasdichere Randbedingung behandelt. Ausgehend von dieser
bekannten Lokation wird eine lineare Interpolation der Potentialhthenverteilungvon h=10m
in der Bohrung auf den Wert h = 0 m an der Kiste vorgenommen. Basierend auf diesen

Uberlegungen werden folgende hydraulische Randbedingungen angenommen:
(1) ab 2000 Hohenmeter bis 1000 m: Fliessgeschwindigkeit 0,01 m/Tag

(2) ab 1000 Hohenmeter bis zur Bohrung (in einer Entfernung von 48 km von der

Bergspitze des Mauna Kea): Fliessgeschwindigkeit 0,0085 m/Tag

(3) ab der Bohrung (48 km Entfernung) bis zur Kiste (56 km Entfernung): lineare
Abnahme der Potentialhthe von 10 m auf 0 m
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(4) unterhalb des Meeresniveaus. Potentialhohenverteilung durch die auflastende

Salzwassersaul e (Psazwasser = 1035 kg/m?d)
(5) seitlicher und unterer Rand des Modells. kein Fluss

Unter der Annahme dieser Randbedingungen wurde die thermo-hydraulische Modellierung
unter Berlicksichtigung des Stofftransportes erneut durchgefihrt. Zur Anpassung der
modellierten an die gemessene Temperatur-Tiefen-Vertellung wurden die Permeabilitdten der
einzelnen Schichten in Szenario 3 b erneut variiert. Zur Vermeidung lokaler Konzentrations-
variationen in einigen Elementen des Modells wurde auch hier ein Anisotropiefaktor von 0,1
angenommen. Die flr eine optimale Anpassung notwendige Permeabilitdtsverteilung in
Szenario 3 bist in Abbildung 5.6.2 dargestellt. Die Zuordnung der Permeabilitétswerte zu den
einzelnen lithologischen Schichten aus Abbildung 5.6.2 ist in Tabelle 4 aufgelistet. Die

anderen Material parameter sind identisch mit denen in Szenario 2 und Szenario 3 a.

Lithologie k [m?] K [m/q]
subaerische Lava 1,0310™ 1,010
hoch-permeable 1,0310™° 10010
subaerische Lava
gering-permeable 1,030 0,110
subaerische Lava
Hyal okl astite 5,110 5010°
Pillow-Lava .13 -6
4500-7000 7210 0
gering-permeable 15 8
Pillow-Lava 51110 >0
Gangbasalte 1018 * 9,02010*
untere Kruste -18 -12
(Gabbros) 10 9,02010
lithosphérischer 10%° Annahme: 14
Mantel unpermeabel 9,0210
Tiefseesedimente 10 * 9,02010™°

Tabelle 4: Ubersicht der verwendeten Permeabilitat (k) und der daraus resultierenden
hydraulischen Leitfahigkeit (K) in Szenario 3 b. Die Werte (*) sind aus Harris et al. (2000)
entnommen. Die anderen Werte wurden durch die Modellanpassung (Szenario 3 b) ermittelt.
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Modells fur die Verteilung der Permeabilitét in Szenario 3 b.

Mit den oben beschriebenen Randbedingungen und Materialparametern ergibt sich die in
Abbildung 5.6.3 dargestellte Temperatur-Tiefen-Verteilung im gesamten (167 km breiten)

Modell.
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Abbildung 5.6.3: Darstellung der Temperatur-Tiefen-Verteilung im gesamten thermo-
hydraulischen Modell mit Stofftransport (Szenario 3 b). Die Bohrlokation und das Meeres-
niveau sind ebenfalls gekennzeichnet. Der eingerahmte Bereich stellt den Ausschnitt fur die
nachfolgende Abbildung 5.6.4 dar. Die Pfeile markieren die Fliesswege der beiden Haupt-
strémungssysteme.
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Fur die genauere Betrachtung des hydraulisch beeinflussten Teil des Modellsist in Abbildung
5.6.4 ein Ausschnitt aus der Temperatur-Tiefen-Verteilung dargestellt. Das in der Modellie-
rung berechnete Temperatur-Tiefen-Profil in der Bohrung ist zusammen mit dem gemessenen
Temperatur-Tiefen-Profil und der Schichtverteilung in Abbildung 5.6.5. dargestellt.
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Abbildung 5.6.4: Ausschnitt der Temperatur-Tiefen-Verteilung der thermo-hydraulischen
Modellierung (Szenario 3 b), in dem zusatZlich die Bohrlokation und das Meeresniveau
gekennzeichnet sind. Die Pfeile markieren die Fliesswege der beiden Hauptstrémungs-
systeme.
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Abbildung 5.6.5: Angepasste Temperatur-Tiefenverteilung des Szenario 3 b (thermo-
hydraulischen Modellierung unter Bericksichtigung des Stofftransportes) in der Bohrung
HSDP2 im Vergleich mit dem durch die University of Hawaii gemessenen Temperaturprofil.
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Es ist zu beachten, dass sich die Permeabilitatswerte von denen in Szenario 2 (Abb. 5.5.6)

unterscheiden.

Auch in diesem Szenario wurde mit Hilfe der Geschwindigkeitsvektoren die Richtung der
Fluidbewegung bestimmt. ES wurden wiederum zwei Hauptstromungsrichtungen ausgemacht
(siehe Abb. 5.6.4). Das erste Fluidsystem (Geschwindigkeit zwischen 0,014 und 1,5 m/Tag)
ist nach wie vor durch die Niederschlage in 2000 m Hohe gepragt (siehe Kap. 5.5.4). Fur die
optimale Anpassung der in Szenario 3 b berechneten an die gemessenen Bohrloch-
temperaturen (Abbildung 5.6.5) ist in den oberen 1100 m keine Anderung der Permeabilitét
gegenlber dem Szenario 2 notwendig. Ab 1100 m ist eine andere Permeabilitdtsverteilung als
in Szenario 2 und Szenario 3 a vorgenommen worden, da das meerseitig eintretende Salzwas-
ser sich nur dann unter die Insel schieben kann, wenn die Permeabilitét innerhalb der Pillow-
Laven hoher alsin Szenario 2 und 3 aist. Die daraus resultierende Fliessgeschwindigkeit in
Szenario 3 b (5,510 cm/Tag) ist ebenfalls hther alsin Szenario 2 und 3 a (6,510 cm/Tag).
Die Ursache hierfir liegt in dem hydraulischen Gefélle zwischen dem inselseitigen
Frischwasser und meerseitigen Salzwasser. Das Gefdlle wird aufgrund der deutlich héheren
Permeabilitét der Pillow-Laven auf einer langeren Fliesstrecke abgebaut. Abbildung 5.6.6 gibt
Aufschlisse Uber die Verteilung der Potentialhdhe, die sich aus der Modellierung des
Szenario 3 b ergibt.
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Abbildung 5.6.6: Ausschnitt (bis 26 km unterhalb des Meeresniveaus) der
Potentialhohenverteilung der thermo-hydraulischen Modellierung Szeanrio 3 b), in dem

zusatzlich die Bohrlokation und das Meeresniveau gekennzeichnet sind.

Die Verteilung der Konzentration unter der Klstenregion des Szenario 3 b zeigt, dass das
Salzwasser-Interface unter den gewahlten Randbedingungen und Material parametern nun bis
kurz unter die Bohrung reicht (Abb. 5.6.7).
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Abbildung 5.6.7: Ausschnitt (bis 6,5 km unterhalb des Meeresniveaus) aus der
Konzentrationsverteilung der Fluide und der Fliesswege der beiden HauptstrGmungssysteme
(Pfeile), die sich aus der thermo-hydraulischen Modellierung unter Bericksichtigung des
Sofftransportes (Szenario 3 b) ergeben.

In der Bohrung steigt die Konzentration der Fluide ab 3000 m nach unten an. An der
Bohrlochsohle wurde eine Konzentration von ca. 10 g/l berechnet. Bel der Betrachtung der
PotentialhGhenverteilung am oberen Rand, an dem eine Fliessrandbedingung angenommen
wurde, falt ein starker Abfall der Potentialhohe in der Region kurz vor der Bohrung (ab ca
45 km Profilentfernung, siehe Abb. 5.6.6) auf. Dieser Abfall liegt in dem Ubergang von der
Fliessrandbedingung zu der Druckrandbedingung begrindet. Sensitivitdtsanalysen haben
ergeben, dass die Potential hthenverteilung am Ubergang von der steilen Flankenregion zu der
flachen Kustenregion die Lage des Salzwasser-Interfaces beeinflusst. Modellierungen mit
einer linearen Interpolation der Potentialhthe von der Kiste Uber die Bohrung bis an die
Flanke des Mauna Kea ergaben, dass die Tiefe des Salzwasser-Interface abnimmt und sich
somit in der Bohrung (bel ca. 2000 m) befindet. Da die genauen PotentialhGhen in dieser
Region aber nicht bekannt sind, ist eine korrekte Bestimmung der Position des Interfaces

unter diesen Bedingungen nicht méglich.

5.7 Zusammenfassung der Modellier ungser gebnisse

Die Modéllierung erfolgte in verschiedenen Szenarien. Das erste Szenario stellte die rein
thermische Modellierung dar. Der modellierte Temperaturgradient ab 1800 m Tiefe betragt 28
°C/km. Im Gegensatz dazu betragt der im unteren Bohrlochabschnitt (1750 m bis zur
Bohrlochsohle) gemessene Temperaturgradient nur 18 °C/km. Diese Abweichung ist durch
eine Uberpragung des konduktiven Verhaltens durch advektive Prozesse bis zur
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Bohrlochsohle zu erkléren (siehe Kap. 4.3). Daher ist eine Abschétzung der konduktiven
Warmeflussdichte durch den Mantelplume bzw. die daraus resultierenden aufsteigenden

Magmen nicht moglich.

Zur besseren Anpassung zwischen den berechneten und den gemessenen Temperaturprofilen
wurde die Modellierung durch die Kopplung von thermischen und hydraulischen Prozessen
im Szenario 2 erweitert. Die Ergebnisse in Szenario 2 zeigen, dass die in der Bohrung regist-
rierten Fluide in einer topografischen Hohe von 2000 m in das Vulkangebaude eintreten und
entsprechend der Permeabilitétsverteilung in Richtung der Kiste unterschiedlich schnell
bergab stromen. Zur Anpassung des negativen Temperaturgradienten zwischen 400 und 600
m ist ein Zone erhohter Permeabilitdt notwendig. Der hierfir verwendete Wert (1107° m?)
liegt innerhalb der aus der Literatur bekannten Schwankungsbreite fur subaerische Basalte.
Die Tiefenbereiche unterhalb dieser Zone (bis ca. 1800 m) stellen einen Ubergangsbereich
dar. Der hydraulische Einfluss nimmt mit zunehmender Tiefe ab. Anhand der Geschwindig-
keitsvektoren kann abgelesen werden, dass diese Fluide auch aus den Niederschldgen
resultieren. Innerhalb der nachfolgenden Fillow-Laven (>1800 m) treten die hydraulischen
Einflisse in den Hintergrund und stellen somit den Ubergang des stark advektiv zum eher
konduktiv dominierten Bereich dar. Ein Vergleich mit dem rein thermischen Szenario 1 zeigt,

dass dennoch Fluidbewegungen das konduktive Verhalten unterhalb von 1800 m tberprégen.

Das Szenario 2 hat den Nachteil, dass alle im Modell registrierten Fluide Frischwasser sind.
Daher bleiben einige advektive Prozesse, wie z.B. Diffuson von lonen und Advektion
(bedingt durch Dichtekontrast), unberticksichtigt. AuRerdem kann damit die Lage des
Salzwasser-Interfaces, das in der Bohrung ab ca. 2000 m beobachtet wurde, nicht bestimmt

werden.

Das Szenario 3 stellte die Erweiterung der thermo-hydraulischen Modellierung mit den
Prozessen des Stofftransportes dar. Mit Hilfe der Dichte und der Konzentration des
Salzwassers kann die Lage des erwarteten Salzwasser-Interfaces berechnet werden. In der
einfachen Erweiterung des Szenario 2 durch die Materialparameter und die entsprechenden
Randbedingungen (Szenario 3 @), ohne die hydraulischen Parameter zu variieren, wurde die
Lage des Salzwasser-Interfaces bis unter die Kustenlinie modelliert. AufRerdem wurde
beobachtet, dass das Salzwasser durch das Frischwasser (gespeist durch den Niederschlag)
aufgrund des hohen hydraulischen Gefélles zurtickgedrangt wird. Die korrekte Positionierung
des Salzwasser-Interfaces ist mit diesen Materialeigenschaften und Randbedingungen nicht

moglich.
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Die Verteilung der Potentialhthe und die Permeabilitét sind die wichtigsten Parameter, die die
Lage des Salzwasser-Interfaces bestimmen. Zur Anpassung des modellierten an das gemes-
sene Temperaturprofil und der Lage des Salzwasser-Interfaces wurde zundchst die
Permeabilitéat variiert. Mit zunehmender Permeabilitét dringt das Salzwasser weiter unter die
Insel vor, doch die Temperatur nimmt mit zunehmender Permeabilitét ab. Aullerdem liegen
die dafur notwendigen Permeabilitdten deutlich Uber den in der Literatur bekannten Werten.
Somit kann die Schlussfolgerung gezogen werden, dass die Anderung der Permeabilitét alein

keine Anpassung beider Beobachtungen ermdglicht.

Der zweite wichtige Parameter, der die Lage des Salzwasser-Interfaces bestimmt, ist die
Verteillung der Potentialhdhe im Modell. Die in Szenario 2 und 3 a verwendete hydraulische
Randbedingung (Niederschlége je Zeiteinheit) liefert nur eine ungeféhre Abschdtzung der
tatséchlich in den Untergrund eintretenden Fluide, da Informationen Uber die tatsachliche
Grundwasserneubildung fehlen. Die bessere Randbedingung wére die Verteilung der Grund-
wasseroberflache, die jedoch nur in der Bohrung selbst zur Verfligung stand. Die mit einer
linearen Interpolation der Potentialhdhe (zwischen der Bohrung und der Kiiste) erneut durch-
geflhrte thermo-hydraulische Modellierung mit Stofftransport (Szenario 3 b) ergab, dass das
Salzwasser deutlich weiter unter die Insel eindringt. Die Variation der Permeabilitét innerhalb
ihrer realistischen Schwankungsbreite erméglichte eine Anpassung des berechneten an das

gemessene Temperaturprofil.

Die in Szenario 3 b verwendete Permeabilitét im obersten Teil der Bohrung (< 1100 m) ist
identisch mit denen aus Szenario 2 und 3 a. Das hat zur Folge, dass auch in Szenario 3 b der
oben beschriebene Einfluss des Frischwassers durch die Niederschldge an der Flanke des
Mauna Kea Uberwiegt. Ab 1100 m und besonders in den ab 1800 m vorhandenen Pillow-
Laven sind in Szenario 3 b deutlich hohere Permeabilitéten als in Szenario 2 und 3 a zur
Anpassung notwendig. Aus den Stromungsverhaltnissen kann geschlussfolgert werden, dass
das hydraulische System im unteren Abschnitt der Bohrung (ab 1100 m) stérker von den
meerseitigen Druckbedingungen beeinflusst wird, was auch den Anstieg der Konzentration

des in der Bohrung anzutreffenden Wassers ab 3000 m erklart.

Weitere Modellierungen mit verschiedenen Druckbedingungen in der flachen Kistenregion
haben gezeigt, dass die Potentialhthenverteilung am Ubergang zwischen den steil an-
steigenden Héngen und der flach abfallenden Kustenregion die Lage des Salzwasser-
Interfaces entscheidend beeinflusst. Leider stehen diese Informationen nicht zur Verfligung,

um eine genauere Positionierung vorzunehmen. Dennoch wurde festgestellt, dass eine kleine
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Anderung der Potential hthenverteilung an diesem Ubergang (z.B. durch lineare Interpolation
der Potentialhohe von der Kiiste, Uber die Bohrung bis an die steilen Hange) das Salzwasser-

Interface in flachere Tiefen verschiebt.
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6 Zusammenfassende Schlussfolgerungen

In dieser Arbeit wurden verschiedene Aspekte untersucht, wie z.B. die Erfassung der

Temperatur im Bohrloch, die Messung petrophysikalischer Eigenschaften im Labor und die

Modellierung des thermo-hydraulischen Feldes anhand der gemessenen Daten. Fir jeden

Teilkomplex dieser Arbeit kénnen verschiedene Schlussfolgerungen getroffen werden:

1.

Die faseroptische Temperaturmesstechnik eignet sich gut, Zonen unterschiedlicher

hydraulischer Aktivitéat aufgrund des transienten Temperaturverhaltens zu erkennen.

Die lange nach Bohrungsende (mehrere Monate oder Jahre spéter) gemessenen
Temperatur-Tiefen-Profile wurden so stark hydraulisch Uberpragt, dass sie nicht geeignet
sind, das stationdre Temperaturfeld zu charakterisieren. Daher musste zur Beschreibung
des stationdren Temperaturfeldes auf Messungen zuriickgegriffen werden, die ca. zwel
Wochen nach Bohrungsende durchgefiihrt wurden. Dies ist eine Fehlerquelle, die nur
dann auszuschlief3en ist, wenn weitere Messungen im hydraulisch ungestérten Zustand

aufgenommen werden kénnten.

Die im Labormaldstab (ProbengrofRe ca. 5 cm) aufgenommenen petrophysikalischen
Eigenschaften zeigen die bereits aus der Literatur bekannte Variabilitét. Jedoch macht
sich besonders in den Permeabilitdtsmessungen der unterschiedliche Skalenbereich
zwischen den gemessenen Werten und den fur die Modellierung zur Anpassung der
Temperaturkurven notwendigen Werten bemerkbar. Dennoch kénnen die Laborwerte der
Permeabilitat zur Abschétzung der unteren Variationsschwelle herangezogen werden.
Verfahren, die eine Abschdtzung bzw. Ableitung der Permeabilitét Uber ein grofReres
représentatives Volumen ermdglichen (z.B. hydraulische Tests in der Bohrung HSDP2),
konnten die Unsicherheit in der Annahme der Permeabilitét in den Modellen deutlich

einschranken.

Die im Bohrlochtiefsten berechnete Warmeflussdichte entspricht nur 2/3 des
Oberflachenwarmeflusswertes, der in der Literatur zitiert wird (z.B. Stein & Stein, 1993).
Unter der Voraussetzung, dass das verwendete Temperatur-Tiefen-Profil den stationaren
Zustand charakterisiert und die Warmeflussdichtewerte in der Literatur korrekt sind, setzt
sich die Warmeflussdichte bis zur Bohrlochsohle aus einer advektiven und einer
konduktiven Komponente zusammen. Die Arbeitshypothese, dass in grof3eren Tiefen eine
verminderte Fuidbewegung stattfindet und der advektive Wéarmetransport in den
Hintergrund tritt, konnte in der 3109 m tiefen Bohrung nicht betétigt werden. Daher ist
eine Abschédtzung der konduktiven Warmeflussdichte durch den Mantelplume bzw. die
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daraus resultierenden aufsteigenden Magmen nicht moglich. Bel einer Vertiefung der
Bohrung konnte die Arbeitshypothese erneut Gberprift werden.

Die beobachteten Temperaturprofile sind nur durch eine Kopplung von thermischen und
hydraulischen Prozessen zu erkléren. Dabei lassen sich verschiedene Stockwerke und
Zonen je nach der Art der Beeinflussung unterscheiden. Es wurde ein hydraulisches
System in Form von Frischwasserzonen im oberen Bereich sowie Salzwasserzonen im
unteren Bereich modelliert. Der Ubergang zwischen diesen beiden Systemen ist deutlich
tiefer als erwartet (DeMarsily, 1986).

Die Frischwasserzonen entstehen aus der Grundwasserneubildung in den hoheren
Bergregionen des Mauna Kea (ca. 2000 m) (Thomas et al., 1996) und verursachen
aufgrund des topografischen Gefélles eine abwaérts gerichtete Stromung. Die Temperatur
in diesen Aquiferen ist je nach der topografischen Hohe, in der sie in den Untergrund
eintreten, gering (hier 12 °C). Diese abwaértsgerichteten Stromungen sind typisch fur
Regionen mit ausgepréagtem Relief. So wurden dhnliche Fluidsysteme in den Basalten des
Eastern Snake River Plain (Idaho) Uber mehrere hundert Kilometer beobachtet (Brott et
al., 1981; Blackwell, 1989). Der Einflussbereich des Frischwassers liegt tiefer, as aus
anderen Regionen bekannt ist (z.B. Blackwell, 1989), da die topografischen
Hohenunterschiede und die Niederschlagsmengen sehr grof3 sind.

Die in ca. 2000 m Tiefe beobachtete Salzwasserzone, die sich im algemeinen unter
Kustenregionen ausbildet (z.B. Bear, 1972), befindet sich deutlich tiefer as im
konzeptionellen Modell von Thomas et. a. (1996) beschrieben. Aus der Modellierung
lassen sich aufgrund fehlender Informationen lber die Potentialhdhenverteilung keine
Rickschlisse auf die genaue Lage des Salzwasser-Interface ziehen. Dennoch kann
festgehalten werden, dass das hydraulische System im untersten Bohrlochabschnitt durch
Salzwasserstromungen gepragt wird. Die Verschiebung des Salzwasser-Interface zu
groReren Tiefen ist durch das starke Frischwasser-Fliessystem zu erkléaren, das das

meerseitig eindringende Salzwasser zuriickdrangt.

Das Modellierungsergebnis sollte nicht nur an einem Parameter (z.B. der Temperatur)
verifiziert werden, sondern es sollte immer die Gesamtheit aler Beobachtungen
berlicksichtigt werden. Dies zeigte sich hier besonders deutlich, da die Anpassung der
berechneten an die gemessenen Temperatur-Tiefen-Profile mit einer rein thermo-
hydraulischen Modellierung ohne Berlicksichtigung des Stofftransportes ebenfalls eine
gute Ubereinstimmung liefert, jedoch das beobachtete salzhaltige Wasser vollig auRer



acht 1&sst. Werden beide Beobachtungen in das Modell einbezogen, ergeben sich andere
Modelle.

9. Die Wahl der Randbedingungen ist eine wichtige Zustandsgrof3e zur Erfassung des
Gesamtsystems. So ist beispielsweise mit einer besseren Erfassung der Potentialhdhen-
verteilung bzw. der in das Modell einflief3enden Fluidmengen eine Verbesserung in der
Modellierung des hydraulischen Feldes und der Positionierung der Lage des Salzwasser-
Interfaces moglich. Fehlen diese Informationen, kann nur ein prinzipieller Trend erkannt
werden. Diese Informationen, z.B. aus flachen Grundwasserbrunnen der Umgebung der
HSDP2-Bohrung, stehen jedoch nicht zur Verfligung.

Zusammenfassend kann gesagt werden, dass die oben genannten Punkte helfen, das bereits
bekannte Modell von Thomas et. a. (1996) zu verbessern und die verschiedenen
Einflussfaktoren des thermischen und hydraulischen Feldes in den verschiedenen
Tiefenintervallen besser zu charakterisieren. Die verschiedenen treibenden Kréfte fur
Fluidbewegungen konnte mit dieser Arbeit festgestellt werden. Dabel stellte sich heraus, dass
die an verschiedenen Lokationen bekannten, einzeln auftretenden M echanismen (topografisch
getriebene Fuidstrome und dichtegetriebenes Eindringen von Meerwasser) auf dieser Insel

gemeinsam wirken.
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8 Anhang

8.1 Mathematische Umsetzung der physikalischen Prozessein den

M odellier ungsprogrammen

Das verwendete Modéellierungsprogranm (FEFLOW) beruht auf der gekoppelten thermo-

hydraulischen Modellierung, die im FEFLOW zusétzlich durch den Stofftransport erganzt ist.

Die implementierten Gleichungen beruhen auf der Massen-, Energie- und Impulserhaltung
und lassen sich wie folgt beschreiben (siehe auch Haenel et a., 1988, DeMarsily, 1986):

1.

2.

Energieerhaltungsglei chung:
pCp%—-lt_ =A0T-Vpc,OT +A (1)

Die Energieerhatungsgleichung (1) beschreibt zeitliche und réumliche Temperatur-
anderungen durch konduktive und advektive Warmetransportprozesse. Die linke Seite der
Energiebilanzgleichung mit der Gesteinsdichte p, der spezifischen Warme ¢, und der
zeitlichen Anderung der Temperatur T beschreibt das transiente Temperaturverhalten.
Bei der stationdren Modellierung entfallt dieser Teil der Differentialgleichung. Der erste
Term der rechte Seite beschreibt den konduktiven Anteil des Wéarmetransportes, der
zweite Term den advektiven Anteil (durch die Bewegung mit der Geschwindigkeit v) und

der dritte Term entspricht der inneren Warmequelle, der radiogenen Warmeproduktion A.

Die Warmeleitfahigkeit des Gesteins (A\) und die volumetrische Warmekapazitét (als
Produkt der Gesteinsdichte (p) und der spezifische Warmekapazitét (c,) des Gesteins)
lassen sich mit Hilfe des arithmetrischen Mittels in die einzelnen Phasen aufspalten, wie
in Gleichung (2) anhand der volumetrische Warmekapazitéat dargestellt ist.

pcp:¢pf Cpf +(1_(p)pscps (2)

Die einzelnen Phasen der Gleichung (2) sind die fluide Phase (Index f) und die feste
(solide) Phase (Index s).

Impulershaltungsgl eichung:

v+ X @P-pg)=0 @
ou
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Die Impulserhaltung beschreibt den Zusammenhang zwischen dem Vektor der
Fliessgeschwindigkeit (V, als Abstandsgeschwindigkeit) und der Anderung des Druckes
(P) unter Einbeziehung der Permeabilitét (k), der Porositét (¢), der dynamischen
Viskositét () und der Schwerkraft (9 ).

Fur die fluide Phase (Index f) stellt die Gleichung (3) eine Verallgemeinerung der Darcy-
Gleichung dar.

k
v, + (0P, —-p;9)=0 (4)
QU;

Der Vektor g beschreibt das Schwerefeld und lésst sich in Betrag (g) und
Gravitationseinheitsvektor (€) auftellen (=g €). Der hydrostatische Druck (Pr) kann

durch die hydraulische Hohe (Standrohrspiegelhthe) h ersetzt werde.

P
h=—"—+2 bzw. P, =p,,9(h-2) (5)
P09

Die hydraulische Hohe wird immer in Bezug auf eine Referenzdichte (prp) angegeben.
Diese wird im allgemeinen auf Frischwasser mit der Dichte von 1000 kg/m?3 bezogen. Die
GrofRe z beschreibt die vertikale Entfernung zum Bezugsniveau in Richtung des
Gravitationsfeldes.

Somit ergibt sich fur LIP; :
LP, =pfog(|:|h_é) (6)

Die Abstandgeschwindigkeit (V) lasst sich unter Zuhilfenahme von Q,; =@V, durch die
Darcygeschwindigkeit () darstellen. AuRerdem kann in (4) P, mit (6) ersetzt

werden. Die Permeabilitét (k) kann unter Berlicksichtigung der Dichte (pro) und der
dynamischen Viskositdt des Referenzfluides (uro) durch die Durchlassigkeit (K)
dargestellt werden:

=Kl1fo
Pio 9

Kk

(7)

Somit l&sst sich das Impul serhaltungsgesetz der fluiden Phase (4) wie folgt darstellen:



qf:—Kﬂ h+pf_pf0H 8
M Pio

An dieser Stelle wird deutlich, dass es sich um die erweiterte Form des Darcy-Gesetzes
handelt, da der Einfluss von verschiedenen Dichten (z.B. Auftrieb) und verschiedenen
dynamischen Viskositdten mit eingeht. Besonders die Dichteeinflisse sind bei

Modellierungen mit Salz- und Frischwasser von Bedeutung.

3. Massenerhatungsgleichung:
0 : ~
S (@p)+pdivipv)=pQ ©

Die Massenerhaltungsgleichung l&sst sich in drei Terme unterteilen. Der erste Term auf
der linken Seite beschreibt die zeitliche Anderung des Massenstroms, wohingegen der
zweite Teil der linken Seite die raumliche Anderung durch die Diffusion beschreibt. Die
rechte Seite umfasst die Quellterme (Q). In die Gleichung geht die Porositét (@), die
Dichte (p) und der Vektor der Fliessgeschwindigkeit (V, as Abstandsgeschwindigkeit)
ein. Diese Gleichung gilt fur Feststoffe als auch fur Fllssigkeiten. Im allgemeinen kann
davon ausgegangen werden, dass die festen Materialien nicht transportiert werden und
keine Quellen haben. Daher reduziert sich das Problem auf die Fluidmassenerhaltung
(10).

0 , _
a(qﬂpf)-i-pfdlv(quvf):pf Q; (10)
Auch in Gleichung (10) lésst sich der Geschwindigkeitsvektor durch die
0
Darcygeschwindigkeit (), ) darstellen. Die zeitabhangige Massenverteilung a((p P:)

kann weiter aufgespaltet werden.

op
ot

0@

ot (12)

f
ayor

0 _
a((PPf)—(P

Die Fluiddichte (ps) ist vom Druck und und somit auch von der hydraulischen Hohe

abhangig (siehe Gleichung 5). Das Differentia dps lautet:

0 Py 1 0p;
do, = dh= dh= dh 12
pf ah EE ah f ypf (12)
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wobel y die Kompressibilitét des Wassers darstellt.

Die Porositét ist unter Berticksichtigung der Kompressibilitdt der Matrix ebenfalls vom
Druck bzw. von der hydraulischen Hohe abhangig. Das Differential stellt sich wiein (13)

dar.

40=2%ah 09
1- h=1(1- h
2 E(BT— E( @) dh=1 (1-@)d 13

Die Grole 1 stellt die Skelettkompressibilitét dar.

Werden Gleichung (12) und (13) in Gleichung (11) eingesetzt, ergibt sich folgender
Term:

d dh dh dh
— = — 1-@)— = —— 14
S@pD=oyp Slep -0 =0, § 9

ot
In Gleichung (14) werden [ + (1-@)@] zum spezifischen Speicherkoeffizienten (So)
zusammengefasst. Werden die Substitutionen auf Gleichung (10) angewendet, ergibt sich
die Kontinuitétsgleichung (15), die in dem verwendeten Modellierungsprogramm die
Grundlage der hydraulischen Modellierung ist.

oh .
S()E"'dlvch :Qf (15)

Die drei fur die Modellierung notwendigen Gleichungen (1, 8 und 15) stellen ein gekoppeltes

nichtlineares Glei chungssystem dar.

Neben der gekoppelten thermo-hydraulischen Modellierung wird im dem Modellierungs-

programnm FEFlow auch der Stofftransport im Wasser geloster Stoffe (Solute Transport)

berticksichtigt. Auch auf diese Formeln wird an dieser Stelle kurz eingegangen.

Der Aufbau der Stofftransportgleichung fur im Wasser geloste Stoffe ist @nlich dem der
Energieerhaltung (Kolditz, et al., 1998; Diersch and Kolditz, 1998). Die beschreibende Grélie
ist die Konzentration (C).
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Die linke Seite der Stofftransportgleichung (16) beschreibt das transiente Verhalten. Die
rechte Seite besteht aus einem advektiven, diffusiven und dispersiven Anteil sowie aus einem
Quellterm.

Die Groe D’ ist die molekulare Diffusion, die von der Art der Lésung, bzw. der darin
gelosten lonen, abhangig ist (Freeze and Cherry, 1979). Die Dispersion (D) beschreibt den
Mischprozess durch kleinrdumige Homogenitéatsdnderungen und Tortuositédten entlang des
Weges (Lege et a., 1996). Somit stellt sie eine Materialgrofe dar, die jedoch stark
skalenabhangig ist (Keller et al., 1999). Die Dispersion ist an die Fliessgeschwindigkeit
gekoppelt und wird in Fliessrichtung (longitudinale Dispersion) und senkrecht zur
Fliessrichtung (transversale Dispersion) unterteilt. Im allgemeinen verursacht die Dispersion
eine ,Verschmierung“ von Konzentrationsunterschieden und hat folglich einen dampfenden
Charakter.

8.2 Symbole und Abkirzungen

Symbol Definition Einheit
A Warmeproduktion MW/ m3
C Konzentration o]

Co spezifische Warmekapazitét Jkg/K
D Dispersion m

D* molekulare Diffusion m?/s

e Gravitationseinheitsvektor 1

F Querschnittsflache der Probe m2

g Vektor des Schwerefeldes m/s?

g Schwerebeschleunigung m/s?

h hydraulische Hohe, Standrohrspiegelhdhe, Potentialhbhe m

K hydraulische Leitféhigkeit m/s

k Permeabilitét m?

I Probenlange m

m Masse kg

P Druck N/m?
P hydrostatischer Druck N/mz
Q Flussmenge md/s
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q Warmeflussdichte mW/m?
Js terrestrische Oberflachenwarmeflussdichte mW/m?
Of Darcygeschwindigkeit m/s

S spezifischer Speicherkoeffizient 1

T Temperatur °C

t Zeit S

\% Volumen m3
v Geschwindigkeit m/s

H Nablaoperator (3/0x, d/dy, &/dz)

a maximales Dichteverhaltnis 1

(0} Porositét %
Y Kompressibilitét des Fluides m2/N

A Waéarmel eitfahigkeit W/m/K
s dynamische Viskositét Ns/m?2
Mo dynamische Viskositéat des Referenzfluides Ng/m?
p Dichte kg/md
Pro Referenzfluiddichte kg/m?3
PCo volumetrische Warmekapazitéat JK/m3
T Skelettkompressibilitét m3/N
Indizes Definition
f Fluidphase

S Feststoffphase, bzw. von der Matrix eingenommener Anteil (Solid)
I longitudinal
t transversal

P Porenraum
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