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Sammanfattning: Åldern för jordens inre kärna är en gåta som har förbryllat forskare i många decennier. Allt från 
en ålder lika hög som jordens magnetfält (mellan 3,5 och 4,2 Ga) i den ena änden, ner till 0,5 Ga i den andra änden. 
Eftersom den inre kärnan existerar på en fullkomligt oåtkomlig plats i jordens innersta centrum, medför detta själv-
klara svårigheter när det kommer till direkta observationer (med seismiska vågor har forskare däremot kunnat ob-
servera var den inre kärnans gräns är). Det finns inte heller något fast prov för närmare studier. På grund av detta 
måste forskarna ta till sig indirekta metoder för inre kärnans datering som termodynamisk modellering och paleo-
magnetisk analys. Det förstnämnda baseras på en del antaganden om bland annat de tryck- och temperaturförhål-
landen som bör råda i jordens inre. Genom termodynamisk modellering är det främst kärnans värmeledande för-
måga som är av intresse för fastställning av när inre kärnans solidifiering började. Med hjälp av paleomagnetiska 
data har det undersökts hur jordens magnetfält, som genereras i kärnan, har förändrats med tiden. Detta kan ge in-
formation om när den inre kärnan bildades. En del studier visar att magnetfältet kan ha kollapsat före inre kärnans 
bildning.  
 Anledningarna till att fastställa åldern för jordens inre kärna är flera. 1. En ålder för den inre kärnan skulle 
bringa mer klarhet i jordens termala historia. 2. Den inre kärnan anses vara den främsta drivkraften till jordens 
magnetfält (geodynamon), således är dess solidifiering av stor vikt för att förstå magnetfältet. 3. Tidpunkten för den 
inre kärnans bildning kan ha räddat jordens magnetfält. Detta kan ha skett i en tidpunkt i jordens historia som sam-
manfallit med livets utveckling, därav kan det ha spelat en bidragande roll för livet under Kambriska explosionen. 
Många av de senaste studierna där experiment med järn under högt tryck och temperatur (förhållanden liknande de 
i kärnan) utförts, visar höga värden för termisk konduktivitet. Vidare framgår det att en majoritet av  studier med 
termodynamisk modellering visar att höga värden för termisk konduktivitet för jordens kärna antyder en ung inre 
kärna (<0,7 Ga). Paleomagnetiska data verkar också styrka detta då en del data mellan 0,55 och 0,6 Ga visar låga 
värden för magnetfältets styrka, medan det finns data från mellan 0,5 och 0,55 Ga som visar starka värden, vilket 
kan indikera att magnetfältet hade återhämtat sig.                      
 Slutsatsen är att det finns många tveksamheter i data, eftersom allt inte är överensstämmande och en del data 
motsätter de data som tyder på en yngre inre kärna. Bland annat behövs fler studier kring järnlegeringar och deras 
förmåga till termisk konduktivitet under tryck och temperatur rådande i kärnan. Det är även väldigt glest i arkivet 
över paleomagnetiska data från 0.5 till 4,2 Ga, vilket också medför osäkerhet kring ålder för den inre kärnan. 
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Abstract: The age of the Earth's inner core is an enigma that has puzzled scientists for many decades. Everything 
from an age as high as the Earth's magnetic field (between 3.5 and 4.2 Ga) at one end, down to 0.5 Ga at the other 
end. Since the inner core exists in a completely inaccessible place in the innermost center of the Earth, this presents 
obvious difficulties when it comes to direct observations (however, with seismic waves, scientists have been able to 
observe where the boundary of the inner core is). There is also no solid sample for close studies. Because of this, 
the scientists must adopt indirect methods of inner core dating such as thermodynamic modeling and paleomagnetic 
analysis. The former is based on several assumptions about, among other things, the pressure and temperature con-
ditions that should prevail in the Earth's interior. Through thermodynamic modelling, it is primarily the core's ther-
mal conductivity that is of interest for determining when solidification of the inner core began. Using paleomagnet-
ic data, it has been investigated how the Earth's magnetic field, which is generated in the core, has changed over 
time. This can provide information about when the inner core formed. Some studies show that the magnetic field 
may have collapsed shortly before the inner core formed.                
 The reasons for determining the age of the Earth's inner core are several. 1. An age of the inner core would 
bring more clarity to the Earth's thermal history. 2. The inner core is considered the main driving force for the 
Earth's magnetic field (the geodynamo); thus, it’s solidification is of great importance for understanding the mag-
netic field. 3. The timing of the formation of the inner core may have saved the Earth's magnetic field. This may 
have occurred at a time in the Earth's history that coincided with the development of life, hence it may have played 
a contributing role for life during The Cambrian explosion. Many of the most recently conducted studies with ex-
periments with iron alloys under high pressure and temperature (conditions like those in the core), show high values 
for thermal conductivity. Furthermore, it appears that most thermodynamic modeling studies show that high ther-
mal conductivity values for the Earth's core suggest a young inner core (<0.7 Ga). Paleomagnetic data also seem to 
support this as some data between 0.55 and 0.6 Ga show low values for the magnetic field strength (consistent with 
a dying magnetic field), while there are data from between 0.5 and 0.55 Ga that show strong values, which may 
indicate that the magnetic field had recovered (reinvigorated by the growth of the inner core).       
 The conclusion is that there is a lot of uncertainty in the data, as not everything is consistent, and some data con-
tradicts the data suggesting a younger inner core. Among other things, more studies are needed around iron alloys 
and their ability to thermal conductivity under pressure and temperature prevailing in the core. It’s also very sparse 
in the archive of paleomagnetic data from 0.5 to 4.2 Ga, which also brings uncertainty regarding the age of the in-
ner core. 
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1. Introduktion  
 
Av logiska skäl är jordens innersta domän en utmaning 
att studera. Med hjälp av endogena processer kan 
magma stiga upp till jordens yta och föra med sig xe-
noliter från manteln som geologer kan studera. Något 
greppbart prov från jordens kärna finns däremot inte 
tillgängligt. Gränsen mellan jordens mantel och kärna 

har, med seismik, räknats ut ligga på ett djup av 2895 
±5 km (McDonough, 2007). Den inre kärnan har upp-
skattats kunna påträffas på ett djup av ca 5150 km. 
Dess storlek utgör enbart ungefär 0,7 % av jordens 
volym (McDonough, 2017). Dessa faktorer och de 
extrema termodynamiska förhållanden som utgör kär-
nans natur resulterar i att det är en av de mest enigma-
tiska delarna i jorden att studera. Jordens inre har en 
skillnad i komposition som blir mer homogen djupare 
ner, vilket är tack vare planetär differentiering 
(Carlson och Boyet, 2008). Det här är kopplat till jor-
dens energibudget i form av värme vars förlust från 
jordskorpan började redan 4,5 Ga, när jorden troligen 
föddes ur kollisioner från asteroidlika planetesimaler 
(Marshak, 2019). Tyngre ämnen som järn och nickel 
sjönk och bildade jordens kärna samt en silikatbaserad 
mantel (Marshak, 2019).  
 Nedkylningen av jorden gav någon gång i dess 
historia upphov till den inre kärnan. Uppkomsten av 
den inre kärnan, som växer millimeter för millimeter 
varje år, intensifierade troligen konvektiva rörelser i 
yttre kärnan (Marshak, 2019). Huvudsakligen uppstår 
de konvektiva rörelserna genom att den inre kärnans 
tillväxt släpper ut lättare ämnen som stiger som flui-
der. Vid toppen av yttre kärnan medför förlusten av 
värme till manteln att fluiden kyls ner och på grund av 
sin högre densitet sjunker mot inre kärnan. Konvektion 
är den bakomliggande drivkraft till jordens magnetfält. 
Detta är vad som främst driver geodynamon. Geody-
namon är den mekanism i jordens yttre kärna som ge-
nererar jordens magnetfält (Landeau et al., 2022). Kär-
nan var från början helt flytande på grund av extrema 
tryck och temperaturer. I takt med att jorden gradvis 
kyldes ner sjönk temperaturen tillräckligt för att en 
solid inre kärna bildades, vilket i sin tur ledde till ökad 
konvektion i den yttre kärnan och sannolikt ett överlag 
starkare och stabilare magnetfält. Möjligen skedde 
detta vid ett tillfälle i jordens historia när det hade en 
fundamental betydelse för livets utveckling i form av 
ett skydd från skadlig strålning, vilket det har än idag. 
 Bevis för geodynamons livslängd har bland annat 
hittats i magnetiska inklusioner i mineral från Sydaf-
rika som påvisade en ålder för geodynamon för 3,4 Ga 
(Tarduno et al., 2010). Andra bevis och förslag har till 
och med pekat på mellan 3,7 och 4,2 Ga (Tarduno et 
al., 2015). Om detta stämmer har geodynamon verkat 
nästan lika länge som jordens existens.  

1.1 Syfte och frågeställningar  
 
Detta är en litteraturstudie vars syfte är att samman-
ställa de senaste teoretiska och observationella bevis 
för när den inre kärnan kan ha bildats och vad för im-
plikationer det medfört för jordens liv. Anledningen 
till att den inre kärnans bildning är relevant är för att 
den anses ha haft och har en fundamental betydelse för 

konvektionen som driver magnetfältet, vilket är en 
förutsättning för livet på jorden. Data från studier som 
bestått av analys av paleointensitetdsata  eller termo-
dynamisk modellering ska sammanställas. Paleointen-
sitetsdata beskriver hur starkt magnetfältet varit och 
kan därför indirekt användas för att undersöka när den 
inre kärnan har bildats. Detta kan kompletteras med 
termodynamiska studier för att förstå förhållandena 
och förutsättningarna för den inre kärnan och dess 
termala utveckling.  Huvudsakligen ska studien för-
söka ge insyn i följande frågeställningar: 
 

• Vad kan en ung inre kärna bildad i Neoprotero-
zoikum, gentemot än äldre inre kärna från 
Mesoproterozoikum eller Paleoproterozoikum, 
ha inneburit för magnetfältets utveckling under 
Fanerozoikum? 

 

• Vad för betydelse kan eventuellt en tidigare 
eller senare bildning av kärnan ha för jordens 
termala utveckling? 

 

• Kan en inre kärna bildad under Neoproterozoi-
kum haft inverkan på livets utveckling mellan 
Ediacara och Kambrium? 

2. Bakgrund 
 

2.1 Jordens kärna 

Jordens kärna delas upp i den yttre flytande och den 
inre solida kärnan med en skillnad i sammansättning 
och densitet. Processen bakom jordens uppdelning av 
dessa skikt och som ger upphov till en metallisk kärna 
kallas planetär differentiering (Righter, 2016). 
För att förstå denna process kan man se närmare på 
siderofila grundämnen (siderofil betyder 
”järnälskande”). Dessa utgörs av exempelvis nickel 
(Ni), kobolt (Co) och platina (Pt) (Righter, 2016).  
 Till stöd för teorin bakom denna process finns 
kondriter (stenmeteoriter) som utgörs av oförändrat 
material sedan det tidiga solsystemet. Kondriters sam-
mansättning har stor likhet med solens fotosfär 
(McDonough, 2016). Det är vedertaget att koncentrat-
ionen av siderofila grundämnen är högre i kondriter än 
i jordens primitiva mantel (manteln när differentiering-
en mellan kärnan och manteln skedde) (Righter, 2016). 
I följande delar kommer först kärnans egenskaper i 
helhet beskrivas. Därefter kommer inre kärnan speci-
fikt behandlas samt dess ålder. Efter det kommer kär-
nans implikationer för magnetfältet samt hur geodyna-
mon fungerar. Till sist kommer termala paradoxer tas 
upp, som uppstår till följd av inre kärnans uppkomst 

samt dess relation till yttre kärnan och manteln.   
 

2.1.1 Kärnans egenskaper 

2.1.1.1 Sammansättning 

Kärnans sammansättning kan uppskattas med metoder 
som går ut på undersökning av material under tryck 
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och temperatur som anses råda i kärnan (Antonangeli, 
2016). Sammansättningen av jordens kärna antas utgö-
ras till största del av  en FeNi-legering med en densi-
tetsskillnad mellan den yttre och inre kärnan på ca 
10±5% (McDonough och Sun, 1995). Med hjälp av 
numeriska simuleringar har densitetskontrasten mellan 
rent fast och flytande Fe, vid tryck och temperaturför-
hållanden vid gränsen mellan den inre och den yttre 

kärnan (inner-core boundary, ICB ), uppskattats till 1,6 
% (Laio et al., 2000). Legeringar med enbart Fe och Ni 
kan dock inte förklara de observerade geofysiska egen-
skaperna, som densitet, seismiska våghastigheter och 
seismisk anisotropi för den inre, men framför allt den 
yttre kärnan (Andersson, 2003). Detta anses tyda på en 
förekomst av lättare grundämnen. I den yttre kärnan 
spekuleras det röra sig om en kombination av Si, S, O, 
H, C och P (Poirier, 1994). Uppskattning av den inre 
kärnans densitet tyder också på en förekomst av lättare 
grundämnen, men mindre så än för den yttre kärnan 
(Nimmo, 2013). 
 Information om kärnans sammansättning kommer 
bland annat från seismiska vågors hastigheter genom 
kärnan, jordens massa och dess rotationshastighet, 
samt data från analys av grundämnens förekomst i 
solsystemet och jordens mantel (McDonough, 2007). 
Överensstämmande modeller med dessa avgränsningar 
tyder på att uppskattningsvis består jordens kärna av 
85 % Fe, 5 % Ni och ≤10% lättare grundämnen 
(McDonough, 2007) och (Hirose et al., 2021).  
 Uppskattningar av kärnans sammansättning kan 
variera. Skillnader i att matcha resultat från högtrycks-
experiment med seismiska observationer kan ge olika 
sammansättningar (Hirose et al., 2021). För identifie-
ring av kärnans lättare grundämnen kan kunskap om 
temperatur och tryck vid ICB i kombination med fas-
diagram (för högt P = tryck och T = temperatur) an-
vändas (Fischer, 2016).        
 Dessa förhållanden (tryck och temperatur vid ICB) 

kan till viss del simuleras genom uppsmältning av järn 
med så kallat ”Laser-heated diamond anvil 
cell” (DAC) metoden. Ett prov packas i ett mjukt 
tryckfortplanande medium och placeras mellan två 
diamantstäd som sedan upphettas med infraröd laser 
till det smälter (Fischer, 2016).  
 

2.1.1.2 Densitet 

Kärnans densitet är framför allt viktigt för att förstå 
den inre kärnans storlek och tillväxt. Den skarpa densi-
tetsskillnaden (ofta kallat ”densitetshoppet”) vid ICB 
ökar när inre kärnans radie expanderas. Ökningen upp-
kommer eftersom lättare ämnen frigörs till den yttre 
kärnan. Detta förändrar densitetsskillnaden mellan inre 
och yttre kärnan eftersom koncentrationen av lättare 
ämnen ökar i den yttre kärnan. Densitet är också vik-
tigt för att fastställa kärnans sammansättning (Davies 
et al., 2015) Densitetskontraster till följd av skillnader 
i sammansättningen spelar den huvudsakliga rollen i 
kompositionell konvektion (Nimmo, 2013) (utvecklas 
i 2.3.1). Densitetsskillnader medför att lättare ämnen 
kan stiga i yttre kärnan. På grund av detta är kärnans 
sammansättning och dess skillnad i sammansättning i 
förhållande till den yttre kärnan en högst väsentlig del 
i att förstå dess natur. Densitetsskillnader vid ICB 

medför även skillnader i inre kärnans ålder. Eftersom 
enligt termodynamisk modellering påverkar denna 
densitetsskillnader kärnans initiala temperatur (3,5 Ga)
(Davies et al., 2015). 
 

2.1.1.3 Temperatur 

Beroende på förekomsten av lättare ämnen har tempe-
raturen vid ICB bedömts troligen vara mellan 5150 - 
6000 K (Fischer, 2016). Detta medför att temperaturen 
vid gränsen mellan yttre kärnan och manteln (core-
mantle boundary, CMB) är mellan 3850 - 4600 K 
(Fischer, 2016). Lättare ämnen sänker smältpunkten 
för järn i kärnan (Price, 2007). Fastställande av kär-
nans temperatur avgränsas av antagandet att den solida 
inre kärnan kristalliserar från den flytande yttre kärnan 
(Price, 2007). 
 Likt temperaturens betydelse för kärnans solida 
eller flytande tillstånd är även den adiabatiska gradien-
ten för kärnans temperatur viktig. Adiabatisk innebär 
att värme inte tillförs eller tas bort från en fluid. Det 
här innebär att temperaturförändringen i kärnan inte 
plötsligt skarpt sjunker eller ökar. Temperatursänk-
ningen från ICB till CMB uppstår genom den tryck-
sänkning som sker mellan kärnan och manteln. Den 
adiabatiska gradienten upprätthålls tack vare kon-
vektion i kärnan (Nimmo, 2013). Detta innebär att 
koncentrationen av lättare ämnen hålls nästan jämnt 
fördelad i yttre kärnan (Davies et al., 2015). Vilket kan 
verka motsägelsefullt eftersom lättare ämnen stiger i 
yttre kärnan. Konvektionen medför att fluider av dessa 
ämnen både stiger och sjunker i den yttre kärnan. Om 
inte kärnan varit adiabatisk hade den kunnat vara mer 
stratifierad i koncentration av lättare ämnen (Davies et 
al., 2015). Temperatur vid ICB motsvarar smältpunk-
ten vid det rådande trycket. På grund av detta kan tem-
peraturen längre ut i den yttre kärnan extrapoleras, 
eftersom temperaturprofilen i kärnan följer den adiaba-
tiska gradienten (Nimmo, 2013). Ju högre 
den adiabatiska gradienten desto högre är värmeöver-
föringen till manteln. 
 

2.1.1.4 Tryck och kristallstruktur 

Tryck vid gränsen mellan inre och yttre kärnan har 
uppskattats till ca 330 GPa och ca 364 GPa vid cent-
rum av inre kärnan (Antonangeli, 2016). Trycket i 
kärnan medför en solid kristallin struktur av Fe.  För 
att förstå den inre kärnans bildning under de höga 
tryck och temperaturer som råder i kärnan är järnets 
kristallstruktur viktig. För att den inre kärnan ska 
kunna bildas behöver temperaturen sjunka till en viss 
punkt. De olika kristallstrukturerna kan bildas vid 
olika tryck- och temperaturförhållanden. Järn kan anta 
tre kristallstrukturer: bcc (body-centered cubic), fcc 
(face-centered cubic) och hcp (hexagonal close 
packed) (Caracas, 2016). För illustration se fig 1. Hcp 
innebär en struktur som kan föreställas som hexagonalt 
tätpackade sfärer. Generellt antas att hcp är den struk-
tur som är stabil vid tryckförhållanden i inre kärnan. 
Termala förhållanden för kärnan ger däremot stor osä-
kerhet för stabiliteten för hcp (Caracas, 2016). Bcc kan 
föreställas som en kub med som utgörs av sfärer i 
varje hörn och en i centrum. Fcc kan föreställas som 
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en kub med en sfär i varje hörn och en i mitten av 
varje sida. Det finns studier som visar att bcc-
strukturen är stabil vid högt tryck och temperatur 
(Caracas, 2016). Hcp har visat vara stabil i legering 
med upp till 10 % Ni. Mängder som överstiger det har 
bcc- och även fcc-fasen visat sig mer stabila (Caracas, 
2016). Bildningen av järnkristaller under kärnförhål-
landen medför en paradox som beskrivs i 4.3.3.  

 

2.1.1.5 Konduktivitet 

En av de viktigaste parametrarna för kärnan och dess 
natur är den termiska och den elektriska konduktivitet-
en. Termisk konduktivitet visar kärnans förmåga att 
leda värme till manteln. Styrkan i elektrisk konduktivi-
tet visar förmågan till att inducera elektriska strömmar 
i kärnan, vilket ger upphov till magnetfältet (mer om 
detta i 2.2 och 2.2.1) (Yin et al., 2022). Uträkning av 
termisk konduktivitet för kärnan utifrån djupet beror 
på hur temperaturen förändras (Kavner och Rainey, 
2016). Termisk konduktivitet styrs främst av elektron-
spridning vilket är relaterat till elektrisk resistivitet 
genom Wiedemann-Franz lagen. Vid tillväxt av den 
inre kärnan uppstår skillnader i smältpunkt i kärnan. 
Detta medför ökning av resistivitet högre upp i kärnan 
(vilket innebär lägre termisk konduktivitet högre upp i 
kärnan) (Stacey, 2007).         
 Experiment för att räkna ut konduktivitet för kär-
nan är lättare för elektrisk konduktivitet än termisk 

(Kavner och Rainey, 2016). Detta beror på svårigheten 
att simulera förhållanden liknande de i kärnan, för att 
direkt uppmäta termisk konduktivitet. En indirekt me-
tod görs vanligen genom att mäta materialets elekt-
riska resistivitet, vilket sedan utifrån tryck och tempe-
ratur för kärnan, kan elektrisk konduktivitet räknas ut. 
Från detta kan termisk konduktivitet extrapoleras. (Yin 
et al., 2022).            
 Med DAC (”Diamond anvil cell”) i kombination 
med modeller för värmeflöde i kärnan kan direkt upp-
mätning av termisk konduktivitet för kärnförhållanden 

göras (Kavner och Rainey, 2016).  En viktig aspekt är 
att de olika metoderna för att uppskatta termisk kon-

duktivitet kan medföra skillnader i resultat, vilket kan 
innebära en osäkerhetsfaktor (mer om detta i 4.2.3).  
 

2.1.2 Den inre kärnan 

Genom seismiska p-vågor upptäckte Inge Lehmann 
1936 att jorden har en inre kärna (Paulssen, 2007). 
Kort förklarat innebär en seismisk våg akustisk energi 
som fortplantas genom vibration av partiklar i ett 
material (Milson och Eriksen, 2011). De seismiska 
vågor som används för att studera jordens inre kallas 
markvågor och dessa delas upp i p-vågor och s-vågor. 
En p-våg, kallas även primärvåg, har den högsta has-
tigheten i en solid massa och förflyttar sig genom 
kompression av partiklar (Milson och Eriksen, 2011). 
S-vågor kallas även sekundärvågor och beskrivs som 
skjuvvågor (partiklarna rör sig vinkelrätt mot vågens 
riktning) (Milson och Eriksen, 2011). S-vågor har 
bland annat använts för uppskattning av skillnader i 
viskositet i kärnan (Vočadlo, 2007).     
 De två seismiska vågorna som främst används för 
att studera den inre kärnans struktur och egenskaper är 
PKIKP (P-våg som fortplantats genom den inre kär-
nan) och PKiKP (p-våg som reflekterats på den inre 
kärnans gräns (ICB) (Souriau, 2007). Med hjälp av 
dessa vågor har den inre kärnans radie uppskattats till 
mellan 1220 - 1230 km (Engdahl et al., 1974).   
 Seismiska vågors hastigheter har visat att den inre 
kärnan är anisotropisk (Song, 2007). Anisotropin kan 
bero på olika orienteringar hos anisotropa kristaller 
eller från laminering. Kunskap om den inre kärnans 
anisotropi är viktig för kärnans struktur, sammansätt-
ning och dynamik. Det har spekulerats om att den inre 
kärnan roterar relativt manteln. För att räkna ut rotat-
ionshastigheten är kartläggning av inre kärnans ani-
sotropi viktigt. Förståelse för anisotropin och den inre 
kärnans rotation kan förstärka förståelsen för den inre 
kärnans interaktion med den yttre kärnan och således 
betydelse för geodynamon (Song, 2007). 
 

2.2 Kärnans termala evolution och inre 
kärnans ålder 

Den termala evolutionen av kärnan, vilket den inre 
kärnans tillväxt är den huvudsakliga bidragaren till, 
baseras på den totala energin (värmen) som finns till-
gängligt. Till grunden för den totala energin som dri-
ver kärnans konvektiva regim finns en relativt enkel 
ekvation för kärnans energibudget (ekv. 1) (Nimmo, 
2013). 

 (1) 

Q anger total värme eller värme från specifik källa. 
Qcmb utgör värmen som avgår till manteln. Värmeflö-
det vid CMB är i sin tur styrt av temperaturgradienten 
och konduktiviteten mellan yttre kärnan och botten av 
manteln (Tsuchiya et al., 2016). Qs står för den seku-
lära nedkylningen av kärnan. QL är den latenta värmen 
som avges vid inre kärnans solidifiering. Qg är gravit-
ationens potentialenergi (benämns också som kompo-
sitionell energi), från lätta ämnens utsläpp vid kärn-
bildning. QP står för ett litet energibidrag från tryckför-

Figur. 1. Olika tryck- och temperaturförhållanden där de 

olika kristallstrukturerna, för järn, troligen bildas. Y-axeln: 

temperatur (K). X-axeln: tryck (GPa). Från Caracas (2016).  
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ändringen vid kylning. QH är eventuellt energibidrag 
från kemiska reaktioner. QR är energi från förfall av 
eventuella radioaktiva ämnen i kärnan (Nimmo, 2013). 
Det däremot råder oenighet om radioaktiva ämnen 

existerar i kärnan (Jones, 2007). Många studier visar 
enbart marginella energibidrag från radioaktiva källor 
(detta återkommer i 4.2.4). 
 Ekvationen för energibudgeten används för uträk-
ning av kärnans utveckling och är applicerbar för vil-
ken tidpunkt som helst under jordens historia sedan 
den inre kärnan bildades. Detta förutsätter dock att 
nutida värmeflödet över CMB, som är en funktion av 
tid, är känt (Labrosse, 2007). Den inre kärnans ålder 
beror på det totala energiutsläppet sedan solidifiering-
en började och styrkan hos värmeflödet vid CMB. Ett 
fastställande av den inre kärnans ålder skulle ge in-
formation av det genomsnittliga värmeflödet vid CMB 
(Nimmo, 2013). Från ekvationen för energibudgeten 
kan en tidsintegrerad ekvation för inre kärnans ålder 
formuleras (ekv. 2).  

 

       

     (2) 

τi = inre kärnans ålder. Ws är energi från sekulär kyl-
ning av hela kärnan. Wg är gravitationell energi (kallas 
även potentiell energi, som beror på den lägesföränd-
ring som inre kärnans solidifiering och tillväxt med-
för). WL är energi från latent värmeutsläpp vid inre 
kärnans solidifiering. WR är energi från eventuell radi-
oaktivt nedfall (Nimmo, 2013). Qp och QH utgör för 
små energibidrag för att påverka inre kärnans ålder, 
vilket gör att de exkluderas från denna ekvation. W 
anger watt vilket är energi per tidsenhet (joule/
sekund). Skillnad mellan ekvation 1 och ekvation 2 är 
att vid 3 är de totala energierna från de olika variabler-
na oberoende av ett fastställt värmeflöde vid CMB 
(Nimmo, 2013). Den inre kärnans tillväxt innebär en 
korresponderande temperatursänkning vid CMB 
(Nimmo, 2013).            
 Flera parametrar spelar in vid uppskattning av den 
inre kärnans ålder. En särskild faktor är eventuell före-
komst av ett (termiskt och kemiskt) stabilt stratifierat 
lager under CMB (Nimmo, 2013).      
 Ett stratifierat lager under CMB skulle kunna upp-
stå på grund av två processer. Den ena är ett subadia-
batiskt värmeflöde vid toppen av yttre kärnan (Loper, 
1978), vilket innebär att den varmare vätskan har 

högre densitet och tenderar att sjunka . Subadiabatiskt 
flöde blir till om värmen som över går till manteln är 
mindre än värmen som leds konduktivt från ICB till 
CMB (Labrosse et al., 1997).       
 Den andra är att lättare ämnen skulle kunna acku-
mulera i ett flytande lager under CMB (Braginsky, 
2006). För att kunna sänka nedkylning av kärnan, med 
hög konduktivitet för Fe, borde lagret vara åtminstone 
103 km mäktigt (Labrosse et al., 1997). Däremot anses 
ett sådant mäktigt lager borde försvåra för upprätthål-
landet av geodynamo i resten av det konvektiva utrym-
met, samt påverka hur det ter sig (Nimmo, 2013).  

2.3 Betydelse för magnetfältet 

Magnetfältet har troligen existerat åtminstone i 3,5 

miljarder år (Tarduno et al., 2010). Bevis för skillnad i 
dess dipolaritet (Smirnov et al., 2011) och fluktuation i 
intensitet finns. Dagens magnetfält är synnerligt starkt 
(Selkin och Tauxe, 2000). Dynamiken som råder i 
jordens kärna är direkt relaterad till hur magnetfältet 
har utvecklats över jordens historia. Däremot är det 
svårt att tolka mätdata av magnetfältet vid jordens yta 
för att beskriva hur jordens kärna och geodynamon ter 
sig, eftersom magnetfältet i kärnan skiljer sig avsevärt 
från det vi kan observera vid jordens yta (Nimmo, 
2013). En anledning till detta är att småskaliga variat-
ioner vid jordens yta domineras av lokala magnetiska 
anomalier i jordskorpan, som maskerar variationer i 
det interna magnetfältet vid våglängder kortare än 
3000 km (Nimmo, 2013). En annan anledning är att 
kärnans magnetfält delvis har en toroidal utformning 
(kan föreställas som ett tredimensionellt objekt, lik-
nande en munk, som uppstår på grund av rotation). 
Denna har fältlinjer vilka är parallella till ytan av kär-
nan, vilket innebär att de inte kan observeras utanför 
kärnan (Nimmo, 2013).  

 

2.3.1 Geodynamon 

Dynamon, som är den fysikaliska mekanismen för 
jordens magnetfält, fungerar ungefär som en självexci-
terad generator. En artificiell dynamo har bestämda 
banor för elektriska strömmar, medan jordens elekt-
riska ledare rör sig fritt genom den flytande kärnan, 
men uppnår samma resultat (på en större skala). En 
grov förenkling är att ett initialt magnetfält ”B0” ge-
nom en fluid (det flytande järnet i yttre kärnan) skapar 
en elektrisk ström ”J1”, vinkelrätt mot fluidens rörelse 
som ger upphov till ett nytt magnetfält ”B1”. Samtidigt 
som detta sker rotation vilket ger upphov till ”J2” ur 
”B1”. (Herrmann och Vorbach, 2020).  
 Dynamon konverterar mekanisk energi till elektro-
magnetisk energi (Landeau et al., 2022). Detta upprätt-
hålls av elektriska strömmar i den flytande kärnan som 
bygger på fyra huvudsakliga lagar inom elektromagne-
tisk teori (Jones, 2007). Från de fyra lagarna kan in-
duktionsekvationen härledas (Landeau et al., 2022). 
Utvecklingen av magnetfältet B styrs av induktion 
(induktion innebär att i en elektrisk ledare alstras 
elektrisk ström, om den förflyttar sig i ett magnetfält). 
Tillväxt av magnetfältet är möjligt när ett samband 
mellan fluidens rörelse, som är induktionen, är mycket 
större än magnetisk diffusion (magnetisk diffusion 
innebär magnetfältets rörelse, vanligen när en ledande 
solid eller fluid är närvarande) (Landeau et al., 
2022).  Ett viktigt uttryck till uppkomsten av geodyna-
mon är det magnetiska Reynolds numret ”Rm” (ekv. 3) 
(Herrmann och Vorbach, 2020). Om Rm >> 1 innebär 
det att induktionen är större än diffusionen.  

 
       (3) 
 

 
        

              

   

 



Detta kräver att vissa villkor uppfylls; en tillräckligt 
stor geometrisk utsträckning I, tillräckligt hög elektrisk 

konduktivitet   och fluidhastighet v. Den magnetiska 

fältkonstanten ges som  0 (förbinder mekaniska och 
elektromagnetiska enheter). För att en dynamo ska 
uppstå i naturen måste parametrarna tillsammans ge ett 
minimumvärde för Rm större än 10, vilket för jordens 
är ungefär 1000 (Herrmann och Vorbach, 2020).  
 Det finns fyra typer av källor till de turbulenta, 
heliska rörelser (se fig. 2) för flytande järn i den yttre 
kärnan som krävs för att driva geodynamon (Landeau 
et al., 2022).           
 Den främsta drivkraften för geodynamon är kon-
vektion i den yttre kärnan, av vilken det finns två typer 
dominerande i kärnan (Zhang, 2007). Den ena är ter-
misk konvektion som drivs av termala skillnader. Ter-
misk konvektion kan uppstå när temperaturgradienten 
från kärnan till manteln är större än den adiabatiska 
gradienten. Med andra ord uppstår termisk konvektion 
när värmeflödet från kärnan Qcmb är större än värmeav-
givning från konduktion Qacmb. Dagens Qacmb har upp-
skattats till ungefär 10 TW, baserat på termisk konduk-
tivitet för jordens nedre mantelmaterial (Zhang et al., 
2020). Qcmb har uppskattats till 12 ±5 TW. För att 
driva geodynamon behövs ett flöde på över 5 TW. 
(Nimmo, 2013). Före inre kärnans bildning har det 
uppskattats att ett värmeflöde vid CMB >15 TW kräv-
des för att driva geodynamon, vilket skulle leda till en 
för hastig nedkylning av kärnan och uppsmält nedre 
mantel (Nimmo, 2013).          

Den andra typen av konvektion är kompositionell som 
uppstår på grund av den inre kärnans tillväxt (Zhang, 
2007). Vid tillväxt genom nedkylning, frisätts latent 
värme och lättare ämnen som stiger till den yttre kär-
nans yttre (Hirose et al., 2021). Denna källa till geody-
namon är den mest accepterade källan (Jones, 
2007).  Lättare ämnen berikar den yttre kärnan och 
kraftfulla plymer av varm fluid stiger mot mantelgrän-
sen (Bouffard et al., 2019). Vid mantelgränsen avges 
värme genom konduktion till manteln och nedkyld 
fluid sjunker mot den inre kärnan.      
 Konvektion driven av exsolution (vilket innebär att 
en homogen lösning separeras till två kemiskt olika 

ämnen vid sänkning av temperatur), av lättare ämnen 
som MgO eller SiO2 är den andra som är liknande 
kompositionell konvektion. Skillnaden är att vid denna 
process frigörs dessa ämnen från yttre kärnan till man-
teln. Dessa ämnen lämnar kvar en järnrik fluid som 
sjunker mot inre kärnan.         
 De andra två (anses stå för mindre, kanske obefint-
liga, bidrag till geodynamon) utgörs av rotation kring 
en långsam variant av jordens axel (precession) och 
deformation inducerat av dragningskraft från månen 
på yttre kärnan (likt tidvatten) (Landeau et al., 2022).  
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Figur 2. Schematisk illustration över de grundläggande mekanismerna som utgör konvektion i kärnan. De heliska rörelserna 
som uppstår av en kombination mellan kärnans relativa rotation till jordens och konvektionen i yttre kärnan. (Omgjord från C. 
Bickel/Science – från Voosen, 2022). 



 

 

2.4 ”The new core paradox” 

Som tidigare poängterat anses den inre kärnan spela en 
fundamental roll i drivandet av geodynamon. Genom 
detta påverkar den inre kärnan väsentligt dynamiken 
för konvektion i kärnan. Uppskattningsvis står den inre 
kärnan för 70 % av massanomaliflödet (termisk eller 
kemisk massanomali som passerar genom en ytarea 
per tidsenhet, vilket beror på densitetsskillnader) som 
driver konvektion (Landeau et al., 2022). Före solidifi-
eringen var den huvudsakliga källan till dynamon den 
termiska konvektionen till följd av nedkylning av kär-
nan (Landeau, et al., 2022). Värmeflödet måste på 
grund av detta överstiga konduktionsvärmen till man-
teln för att driva konvektionen.       
 Värden för termisk konduktivitet har räknats ut till 
mellan 90 till 150 W/m/K, vilket anses som höga vär-
den (Olsen, 2013). Höga värdena för termisk kondukti-
vitet medför höga värden för värmeöverföring över 
CMB, vilket innebär att termisk konvektion inte är en 
tillräckligt stark drivkraft för att driva geodynamon. 
Den yttre kärnan, enligt seismiska undersökningar, 
verkar vara relativt termiskt och kemiskt homogen, 
vilket medför en temperaturgradienten som är nära 
adiabatisk. Baserat på de höga värdena för termisk 
konduktivitet ges totalt värmeflöde från kärnan till 
manteln på mellan 8 och 16 TW. Värmeflödet genom 
kärnan, som är adiabatisk, är mellan 10 och 15 TW. 
Detta innebär att geodynamon skulle behöva kraftful-
lare termisk konvektion (än vad termodynamiska mo-
deller uppskattar) före bildningen av inre kärnan, vil-
ket är inkompatibelt med höga konduktivitetsvärden. 
Detta kallas “The new core paradox” (Olsen, 2013). 
 

2.5 ”Thermal catastrophe” 

En annan paradox som också är problematisk för kär-
nans termala historia är ”Thermal catastrophe”. Para-
doxen visar att modeller som integrerar nutida förhål-
landen för manteln och kärnan leder till omöjliga 
manteltemperaturer för 2 - 3 Ga. Detta står i strid med 
exempelvis paleo-geotermala uppskattningar för man-
telns temperatur (Driscoll och Davies, 2023). Värme-
flödet mellan kärnan och manteln (Qcmb) måste gå ihop 
med värmeflödet från jordens yta (Qsurf) enligt ekvat-
ion 4. 
 

        

      

    (4) 

 
där Hm är värme producerad från radioisotopiska äm-
nen, Cm är mantelns värmekapacitet och Tm är man-
telns genomsnittliga temperatur och t = tid (Landeau et 
al., 2022). För Qcmb lägre än 10 TW visar termala mo-
deller att nedkylningshastigheten är 200 K Ga.  

3. Metod 
 

3.1 Datainsamling 

Information har inhämtats via online-bibliotek som 

som Perlego. Scribd har använts vilken är en webb-
plats vars tjänst erbjuder delning av dokument. Annan 
litteratur har erhållits från handledare. Relevanta sök-
termer är exempelvis: ”inner core nucleation”, 
”geodynamo” och ”core thermal conductivity values”.  
 

3.2 Databearbetning 

Vid sammanställning av relevant litteratur har inform-
ation tagits ur och sorterats efter vilken metod som 
använts vid uppskattning av jordens inre kärna, vilken 
ålder som har uppskattats samt vilka olika termodyna-
miska parametrar som det har fokuserats på, exempel-
vis termisk konduktivitet. Data från olika studier har 
sammanfattats i tabeller. Från PINT-databasen (Bono 
et al., 2022) har data tagits från relevanta tidsspann 
och skapats diagram i excel. 
 

4. Resultat 
 

4.1 Metoder för att datera inre kärnan  

4.1.1 Termodynamisk modellering 

För att förstå miljöer som är otillgängliga som jordens 
inre regioner är termodynamiska modeller användbara. 
Modellerna behöver vara väl avgränsade för att vara 
kompatibla med experimentella fasdiagram, termo-
kemi, och tryck-volym-temperatur tillståndsekvationer 
(Saxena, 2010). Genom att jämföra geofysiska experi-
ment med beräknade egenskaper utifrån sådana mo-
deller kan information erhållas om exempelvis densitet 
och sammansättning av jordens kärna (Saxena, 2010). 
Termodynamiska modeller är sammanlänkade med 
termofysiska databaser, vilket innebär att olika para-
metrar i modellerna tas från dessa databaser. Dessa 
databaser konstrueras från början genom att relatera  
data som beskriver överförd värmemängd från kärnan 
till manteln med fasdiagram. Databasen accepteras om 
de möter kriteriet att reproducera fasdiagram under 
särskilda omgivningsförhållanden (Saxena, 2010). 
 Viktigt för geofysiska-termodynamiska databaser 
är att granskade termodynamiska data kan användas 
vid geofysiska uträkningar. Dels för att bestämma att 
exempelvis att matcha profiler av densitet som funkt-
ion av djup, dels fasförändringar som ger upphov till 
observerade diskontinuiteter (Saxena, 2010).    
 Dessa typer av databaser ska kunna användas för 
att räkna ut referensmodeller till för olika tryck-
temperatur-sammansättning-varianter för jordens inre. 
Tillämpningar av dessa kan vara att räkna ut adiabatisk 
gradient eller termisk rörelser i kärnan (Saxena, 2010). 
Termodynamiska modeller för beräkning av jordens 
inre kärnas ålder kan använda parametrar som densitet, 
tryck och elektrisk/termisk konduktivitet för att räkna 
ut energin i form av värmeflöde över 
CMB. Termodynamiska modeller anses ”lyckade” ifall 
de uppnår den seismiskt fastställda radien för dagens 
inre kärna på 1221 km (Driscoll och Davies, 2023). 
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4.1.2 Paleomagnetisk analys 

Den andra metoden för att undersöka möjligheten för 
kärnbildning är genom paleomagnetiska data. Paleo-
magnetism registrerar förändringar i magnetfältet som 
kan bero på konvektiva förändringar i jordens kärna, 
exempelvis vid den inre kärnans bildning. Vanligtvis 
utförs paleomagnetisk analys på vulkaniska bergarter 
vilka ofta har relativt högt innehåll magnetiska mineral 
som magnetit och hematit (Tauxe, 2010). En särskild 
paleomagnetisk metod bygger på absolut datering med 
enskilda plagioklas-kristaller. Dessa kristaller kan in-
nehålla magnetiska inklusioner och bevara termorema-
nent magnetisering (Tarduno et al., 2007).  
 För att ta reda på det paleomagnetfältets styrka ger 
provet en ny magnetisering i kontrollerade förhållan-
den genom laboratorieexperiment. Den naturliga rema-
nenta magnetiseringen som är intressant från detta är 
termal remanent magnetisering (TRM). Magmatiska 
bergarter erhåller TRM från magnetfältet då nedkyl-
ning sker genom Curietemperaturen.     
 En vanlig paleomagnetisk metod, för att rekonstru-
era styrkan av jordens magnetfält, är Thellier’s dubbe-
lupphettnings metod (Valet, 2007). Metoden går ut på 
att först hetta upp och sedan kyla ner ett prov i ett 
magnetfält med en känd riktning och styrka. Detta 
innebär att den ursprungliga naturliga remanenta mag-
netiseringen ersätts med en ny magnetisering i labora-
toriet i ett känt magnetfält. Därefter mäts den totala 
magnetiseringen. Efter det utförs en andra upphettning 
och nedkylning i ett magnetfält med motsatt riktning 
och den totala magnetiseringen mäts igen. Den kvarva-
rande naturliga remanenta magnetiseringen (som er-
hölls vid högre temperaturer) beräknas genom att sub-
trahera de två totala magnetiseringarna. Det här uppre-
pas tills Curietemperaturen nås. Magnetiseringen är 
proportionerlig till styrkan av det externa magnetfältet, 
vilket gör att man kan räkna ut styrkan av jordens 
magnetfält när den ursprungliga naturliga magnetise-
ringen erhölls. (Valet, 2007). För det Prekambriska 
magnetfältet har mafiska bergarter varit källor för pla-
gioklas innehållande magnetiska inklusioner (Tarduno 
et al., 2007).  
 Med paleomagnetisk data vill man ofta ta reda på  
om den den tektoniska plattan som provet kommer 
från har roterat relativt den geomagnetiska polen. Ge-
nom att anta att magnetfältet är en perfekt dipol kan 
den lokala magnetiska fältriktningen, överföras till en 
motsvarande geomagnetisk pol, vilket kallas ”Virtual 
geomagnetic pole (VGP)” (Tauxe, 2010). Med mot-
svarande procedur kan det lokala magnetfältets inten-
sitet omvandlas till ett så kallad ”virtual dipole mo-
ment (VDM)” som beskriver hur starkt jordens globala 
magnetfält var när den naturliga remanenta magnetise-
ringen erhölls. Med en upphettningsmetod som   

Thellier’s erhålls ett paleointensitetsvärde (mäts i μT) 
som korresponderar med ett värde för VDM. Ett di-
polmoment kan användas som ett uttryck för styrkan 
för jordens totala magnetfält (Tauxe, 2010). VDM 
mäts i ZAm2 (Z= 1021, Am2 = Ampere * m2).  

4.2 Termodynamiska parametrar 

4.2.1 Densitetsskillnader 

Vid fastställande av inre kärnans ålder är densitetspa-
rametern viktig för framför allt densitetshoppet vid 
ICB som direkt korreleras till inre kärnans tillväxt 
(Masters, 2007). I takt med att den inre kärnan växer 
frigörs lättare ämnen till den yttre kärnan. (Davies et 
al., 2015). Detta medför en större densitetsskillnad ju 
högre andel lättare ämnen som finns närvarande i yttre 
kärnan (se tabell 1). Fastställande av kärnans kompo-
sition härleds alltså från densitet som i sin tur kan 
kompletteras av seismiska hastigheter (Davies et al., 
2015). För 100% Fe, motsvarar detta enbart en fasför-
ändring (från solid till flytande) (Alfe et al., 2002).  
 Enligt Davies et al. (2015) innebär en skillnad i 
densitetshoppet från 0,6 g cm-3 till 1,0 g cm-3 att inre 
kärnans ålder ökar från 200 till 400 Ma. I detta fall 
demonstrerar detta enbart en skillnad i ålder och inte 
absolut ålder. Li et al. 2021 gjorde uträkningar på jor-
dens inre kärnas ålder som funktion av densitetshopp 
för 100 % Fe och FeNi-legering. Mellan 0,4 till 0,8 kg 
cm-3 ökade åldern från ca 630 till 670 Ma för Fe och 
650 till 700 Ma för FeNi-legeringen (absolut ålder i 
detta fall). Pozzo et al. 2022 visade med densitetsskill-
nad från 0,6 till 1,0 g cm-3 en ökning för inre kärnans 
ålder från 400 till 700 Ma (absolut ålder).  
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Tabell 1. Densitetsskillnader (densitetshopp) baserat på olika kompositioner för kärnan (omgjord från Davies et al., 2015). 

Referens Alfe et al. 
(2002) 

Dziewonski och 
Andersson, 1981 

Master och Gubbins, 
2003 

Master och Gubbins, 
2003 

Komposition 100 % Fe 82 % Fe, 8 % O 10 
% Si 

79 % Fe, 13 % O, 8 % 
Si 

81 % Fe, 17 % O, 2 % 
Si 

Densitethopp (g 
cm-3) 

0,24 0,6 0,8 1,0 



 

 

4.2.2 Temperatur 

Vilken temperaturprofil som råder i kärnan är omstritt 
(Price, 2007). Från chocksmältexperiment och DAC-
studier har tolkade smälttemperaturer för ICB varierat 
från ca 4850 K till ca 6850 K (Price, 2007). Viktiga 
avgränsningar för uppskattning av kärnans temperatur 
är värmeflödet från kärnan till manteln, termisk kon-
duktivitet, latent värme från kristallisation av inre kär-
nan och utsläpp av lättare ämnen. Hur mycket lättare 
ämnen sänker smältpunkten för järn i kärnan beror på 
rådande komposition som ges ur fastställande av den-
sitetsskillnaden vid ICB (Price, 2007).    
 Davies et al. (2015) tog fram en modell med tre 
densitetshopp från hög till låg termisk konduktivitet, 
där temperatur för kärnan för 3,5 Ga motsvarade 5600 
– 5200 K en absolut ålder för inre kärnan mellan ca 
300 – 500 Ma. Temperatur på ca 4800 – 4300 K mot-
svarade ålder mellan ca 800 – 1100 Ma. Temperatur 
på ca 4600 – 4100 K motsvarade ålder för inre kärnan 
mellan ca 1300 – 1800 Ma. Frost et al. (2022) använde 
tre olika kompositionsmodeller vilka gav temperaturer 
mellan 3900 och 4300 K. Medianvärdet för värmeflö-
den vid CMB för dessa temperaturer ger 16,6 TW. 
Detta ger enligt Frost et al. (2022), en ålder för inre 
kärnan på 570 Ma. Sammanfattning i tabell 2. 
 

4.2.3 Konduktivitet 

Den termiska konduktiviteten är en fundamental para-
meter för hur snabbt kärnan kyls, hur mycket energi 
som finns till geodynamon och således den inre kär-
nans ålder. Termisk konduktivitet i manteln styr kär-
nans nedkylning, men kärnans förmåga att leda värme 
bort mot mantelgränsen styrs av kärnans termiska kon-
duktivitet. Höga värden av termisk och elektrisk kon-
duktivitet innebär generellt sett en yngre ålder på den 
inre kärnan. Hög konduktivitet innebär högre energi-
krav för geodynamon och högre initiala temperaturer 
för jordens inre. (Kavner och Rainey, 2016). Den ter-
miska konduktiviteten är kritisk för att hålla kärnan 
kemiskt homogen) (Driscoll och Bercovici, 2014).  
 Värden för kärnans termiska konduktivitet varierar 
över ett brett spann enligt de senaste studierna på 
grund av svårigheter att extrapolera till tryck-
temperatur-komposition (P-T-C) förhållanden för kär-
nans flytande del (Pozzo et al., 2022).     
 Genom experiment tenderar elektrisk konduktivitet 
(och resistivitet) vara lättare att fastställa för förhållan-
den i kärnan, än termisk (Kavner och Rainey, 2016). 
Elektrisk konduktivitet är också avgörande för entropi-
produktionen som krävs för att upprätthålla de elekt-
riska strömmarna i kärnan, för geodynamon (Pozzo et 
al., 2022).            
 Det finns tre metoder för uppmätning av k-värde 
för kärnan. ERM står för electrical resistivity measure-
ments, FPC står för first-principles calculations och 
DTCM är direct thermal conducitvity measurements. 
ERM och FPC används för att ta reda på termisk kon-
duktivitet i de fall där direkt mätning av under extremt 
tryck och temperatur inte är möjligt. (Yin et al., 2021). 
Låga värden för termisk konduktivitet fick bland annat 
Hsieh et al. (2020). Uträkningar baserat på deras vär-
den uppgav de en ålder för inre kärnan på över 2 Ga 
(Hsieh et al., 2020). Zhang et al. (2021) antar en ålder 
för inre kärnan på 1,5 Ga baserat på att de utifrån sitt k
-värde med ett värmeflöde vid CMB på 10 TW. Resul-
tat från Zhang et al. (2022) studie visade att med 9 % 
Si blev FeSi-legering en bättre värmeledare än enbart 
Fe vid temperaturer över 4000 K, på grund av att den 
termiska konduktiviteten ökar medan  
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Tabell 3. Fe = järn, Ni = Nickel, C = kol, O = syre, Si = kisel, S = svavel. k = Termisk konduktivitet. Fe1 = Fe + lättare ämnen = 
10-40 % minskning i konduktivitet. 

Kärnans komposition kCMB (Wm-1 K-1) kICB (Wm-1 K-1) Metod Referens 

Fe + 4 - 15 % Si 75-81 - DFT Pozzo et al. (2022) 

FeNi 120,52 202,8 FPC Li et al. (2021) 

FeNi + C, O, Si, S - 105-140 FPC Zidane et al. (2020) 

Fe + 15 % Si 20 - DTCM Hsieh et al. (2020) 

Fe 40 +- 16 - DTCM Saha et al. (2020) 

Fe + 5 % Ni. 8 % Si 52 - ERM Zhang et al. (2021) 

Fe1 25±7 35±10 DFT Konôpková et al. (2016) 

Fe + 9 % Si 100-110 - ERM Zhang et al. (2022) 

Fe 226 - ERM Ohta et al. (2016) 

Tabell 2. Sammanställning av temperaturer vid CMB och 
ICB från olika studier. T = temperatur. K = Kelvin. 1 = ”hot 
core”-modell som visade en ovanligt hög initial temperatur 
för kärnan (Driscoll och Davies, 2023) IC = inre kärnan. 

Referens Anzellini 
et al. 
(2013) 

Frost et 
al. 
(2022) 

Pozzo 
et al. 
(2022) 

Driscoll 
och Davies 
(2023) 

Sinmyo 
et al. 
(2019) 

TCMB 

(K) 
4700 ± 
500 

3900 - 
4300 

4600 
- 
5200 

4570 
60001 

3760 ± 
290 

TICB (K) 6230 ± 
500 

- - 5200 
81001 

5120 ± 
390 

IC 
ålder 
(Ma) 

- 570 450 - 
700 

6301 - 



 

 

resistiviteten är konstant med ökande temperatur 
(Zhang et al., 2022). Konôpková et al. (2016) fick 
fram värden som enligt dem visade att den inre kärnan 
kan vara lika gammal som geodynamon (<4,2 Ga). De 
olika studierna visar skilda värden för termisk konduk-
tivitet, med olika faktorer involverade som exempelvis 
kärnans komposition och vilken metod som använts. 
För sammanfattning av termisk konduktivitet se tabell 
3 (Omgjord från Yin et al. (2022)). För enkelhetens 
skull är elektrisk resistivitet eller järnets kristallstruk-
tur inte med som i den originella tabellen av Yin et al. 
(2022).  

 
4.2.4 Kärnans radioaktivitet 

Radioaktiva ämnen som K, Th och U kan ha en inver-
kan på den inre kärnans ålder. Det finns begränsade 
bevis för radioaktiva isotopers närvaro i kärnan, både 
för U och Th, från kosmokemiska eller partitionerings-
experiment (Nimmo, 2007). Jämförelser med kondriter 
visar att jordens mantel tydligt är utarmad på K. Om 
detta beror på att K partitionerat till kärnan eller för-
svunnit från jorden helt under dess historia är fortfa-
rande oklart (Nimmo, 2007). Med tillräcklig mängd 
radioaktiva element i kärnan skulle värme producerad 
från deras sönderfall medföra långsammare nedkyl-
ning av kärnan och samtidig upprätthållande av geody-
namon (Chidester et al., 2022). Skillnad i ålder för inre 
kärnan vid ökad mängd K visas i fig. 3.    
 Enligt modellering står värdena för mängd radioak-
tiva isotoper för ett värmebidrag. Dessa sammanfattas 
från olika studier i tabell 4. Driscoll och Bercovici 

(2014) värden på 225 ppm K anses höga enligt senare 
studier som Xiong et al. 2018. Detta erhölls utifrån 
inre kärnans radie, manteltemperatur och mantelvär-
meflöde. Enligt Xiong et al. (2018) påverkar före-
komsten av O i kärnan hur mycket 40K kan partition-
era. Värdena från Xiong et al. (2018) ansåg de osanno-
likt påverka kärnans termala evolution. Pozzo et al. 
(2022) fann sina värden också obetydliga för den ter-
mala evolutionen och inre kärnans ålder. Resultat från 
Chidester et al. (2022) visade att enbart ett fåtal ppm 
för K kan närvara i kärnan. Däremot fann de att 235U 
skulle kunna partitionera till kärnan, vilket skulle bidra 
med ca 4 TW vid 4,65 Ga. Davies et al. (2015) visar i 
sin modell att vid hög termisk konduktivitet trycker 
300 ppm K tillbaka inre kärnans ålder med ca 100 Ma. 
En viss skillnad mellan de olika studierna framkom-
mer, men ingen av dem angav Th som betydande bi-
drag till QR. Majoriteten av studierna verkar visa obe-
tydliga koncentrationer av K. 

4.2.5 Kärnans energibudget 

För att geodynamon ska vara möjlig behöver värme-
flödet vid CMB vara mer än 5 TW. Som tidigare 
nämnt antas ett avrundat värde för dagens CMB-

värmeflöde (Qcmb)  på 10 TW (12 ±5 TW)  (Nimmo, 
2013). Vissa modeller använder ett värde på 15 TW 
(Landeau et al., 2022) Ju högre CMB värdet är ju 
snabbare avkylning av kärnan. För att geodynamon 
ska ha kunnat upprätthållas före inre kärnans bildning 
måste ett CMB värmeflöde ha legat på 15 TW. Dessa 
relativt höga CMB-värmeflöden är associerat med en 
ålder på inre kärnan på mindre än 0,7 Ga (Nimmo, 
2013). Eftersom värmeflödet över CMB måste ha varit 
lika eller överstigit det adiabatiska värdet före inre 
kärnans bildning och antas inte ha minskats sedan 
dess, antas ett genomsnittligt värde för värmeflödet 

över CMB på 10 TW  (Nimmo, 2013). Detta är en 
förenkling för att uppskatta åldern för inre kärnan. 
Labrosse (2015) antog däremot 13,5 TW.    
 Från ekvation 2 kan tabell 5 ställas upp för åldrar 
på den inre kärnan från olika studier. Inklusive ∆Tc 
som anger förändringen i temperatur vid CMB vid 
kärnans bildning (Nimmo, 2013). Tm anger smälttem-
peraturen. I ekvation 2 tas energibidrag från radioak-
tiva isotoper med, men inte här då detta enbart verkar 
ge en relativt liten skillnad i ålder för den inre kärnan 
(se fig 3). I övrigt anger: Ws = sekulär kylning av hela 
kärnan. Wg är gravitationell energi. WL är latent vär-
meutsläpp (Nimmo, 2013) 
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Figur 3. Ålder för den inre kärnan (y-axeln) påverkat av 
koncentration kalium (ppm) i kärnan (x-axeln). ∆E anger 
entropin som finns för att driva geodynamon. Från Nimmo 
(2013). 

Referens Driscoll och Ber-
covici (2014) 

Xiong et al. 
(2018) 

Pozzo et al. 
(2022) 

Chidester et al. 
(2022) 

Blanchard et 
al. (2017) 

K (ppm) 
235U (ppb) 

255 
- 

30 
- 

30 
- 

<5 
11 

26 
0,3 

QR (TW) 2 0,15 - 4 7,5 - 4 

Tabell 4. Värmebidrag från kalium (K) och uran-235, från olika studier. Ppm = part per milion. Ppb = parts per bilion. QR = 
värmebidrag från radioaktiv isotop. TW= terawatt. 



 

 

4.3.3 ”Inner core paradox” 

Bakom bildningen av den inre kärnan finns denna pa-
radox som innebär att energibarriären som krävs över-
stigas för att den första stabila kristallen ska bildas 
kräver en kritisk underkylning som är för stor enligt 
kristallbildningsexperiment (Huguet et al., 2018). Un-
derkylningen beräknas vara ca 1000 K vilket inte går 
att förena med uppskattade hastigheter för nedkylning 
av kärnan på ca 100 K Ga-1 (Davies et al., 2019) Den 
tydligaste lösningen på paradoxen enligt Hugeut et al. 
(2018) är närvaron av ett substrat som sänker barriären 
till kärnbildning inom kärnan. Detta substrat kan ha 
blivit till genom att en stor solid kropp bestående av 
järnlegering sjunkit ner till kärnan under ackretionen 
(Hugeut et al., 2018).          
 Davies et al. (2019) undersökte homogen kärnbild-
ning av järn och järnlegeringar vid förhållanden för 
kärnan. De fann underkylningen till att vara 700 K, 
vilket ändå inte är tillräckligt för att lösa paradoxen. 
Sun et al. (2022) tittade på en möjlig tvåstegs-
kärnbildning. Enligt deras studie är bcc-fasen för järn 
möjlig som ett första steg innan hcp-fasen. Detta är 
eftersom bcc har en högre kärnbildningshastighet än 
hcp. Vad detta innebär är en minskning av underkyl-
ningen som krävs för kärnans bildning (Sun et al., 
2022). 
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4.3 Paradoxer i samband med kärnans 
bildning och utveckling 

4.3.1 ”New core paradox” 

Driscoll och Davies (2023) fann att termodynamiska 
modeller med termisk konduktivitet på ≥ 70 Wm-1 K-

1,  utan radioaktivitet i kärnan eller initial CMB tempe-
ratur på 5000 K inte kunde lösa denna paradox. Deras 
mest lyckade modell som löser ”New core paradox” 
baserades på termisk konduktivitet på 70 W-1 K-1, 0 
TW radioaktivitet, men med initial kärntemperatur på 
6000 K (3,5 Ga). Labrosse (2015) visade också att en 
hög initial kärntemperatur (7000 K) kunde hålla i gång 
geodynamon med termisk konvektionen innan inre 
kärnans bildning. Många modeller för kärnans tidiga 
historia, innan inre kärnan, pekar dock på en lägre 
initial temperatur (Fischer et al., 2017; Rubie et al., 
2015). Enligt Driscoll och Berovici (2014) undveks 
”New core paradox” genom att anta att geodynamon 
drevs termalt före inre kärnans bildning med termisk 
konduktivitet på 130 Wm-1 K-1.  
 

4.3.2 ”Thermal catastrophe” 

För paradoxen ”Thermal catastrophe” visar dessa nya 
höga termiska konduktivitetsvärdena för järn (vid ICB 
och CMB), genom laborerade mätningar och teoretiska 
uträkningar, relevanta avgränsningar för mantelns ter-
mala historia (Patočka et al., 2020). Driscoll och Ber-
covici (2014) visade från sina uträkningar att para-
doxen kan undvikas genom att anta ett högt Qcmb till 
ungefär 15 TW. Principen bakom denna lösning är att 
tillåta en låg sekulär nedkylning (11 TW) för manteln 
(Dricoll och Bercovici. 2014). Deras modeller upp-
skattade en ålder för den inre kärnan på mellan 500 
och 800 Ma. Patočka et al. (2020) visade att med mini-
mal värmeextraktion från kärnan, som krävs för att 
driva geodynamon, krävs att radioisotopisk värmekälla 
i manteln är ca 16 TW (vilket ligger inom geokemiska 
uppskattningar på mellan 6 och 17 TW). Patočka et al. 
(2020) fastställde också att utan radioaktivt bidrag från 
kärnan kan ”Thermal catastrophe” undvikas med en 
initial manteltemperatur på under 1800 K. Båda dessa 
studier förutsätter att för att undvika paradoxen behövs 
värden för Qcmb över 10 TW.  

Kvantitet Enhet Labrosse (2003) Labrosse (2015) Pozzo et al. 
(2012) 

Nimmo (2013) 

Tm (r = 0) K 5967 5500 - 5800 

∆Tc K 96 - 43 60 

Ws x 1028 J 18,2 18,13 7,0 11,6 

Wg x 1028 J 4,1 4,69 7,0 4,4 

WL x 1028 J 7,0 6,88 4,0 6,9 

Wtot x 1028 J 29 29,7 18,0 23 

IC ålder Ga 0,92 <0,7 0,55 0,73 

Tabell 5.  Total energi för olika variabler i joule (J) från olika studier. Tm = smälttemperatur och r = inre kärnans 

radie (Omgjord från Nimmo (2013). 



 

 

4.4 Paleomagnetiska data 

Med paleomagnetiska data letar man efter en ”kick” i 
magnetfältets intensitet som tecken på bildningen av 
den inre kärnan. En del tittar även på eventuella variat-
ioner i intensiteten över längre tidsperioder som tecken 
på instabilitet inför inre kärnans bildning. 
Biggin et al. (2015) visade med sin analys av prekam-
brisk paleomagnetisk intensitetsdata bevis för före-
komst av långvarig variation i geomagnetisk styrka. 
Tydligast data visar övergång i både genomsnittlig 
fältstyrka och variabilitet mellan 1 Ga och 1,5 Ga, vil-
ket de anser bäst förklaras med bildandet av den inre 
kärnan. Detta skulle överensstämma med relativt låga 
värden för termisk konduktivitet.      
 För tydlighet i följande del: VDM-värde korre-
sponderar med magnetfältets intensitet. Zhang et al. 
(2022) analyserade anortosit-xenoliter från diabasin-
trusioner från den nordamerikanska mittkontineriften. 
Deras värden visade hög intensitet vilket tyder på en 
stark geodynamo. Deras data visade också att geody-
namon hade verkat i mer än ca 14 Ma runt 1,1 Ga se-
dan. Denna data går emot hypotesen om en ung inre 
kärna för <700 Ma (Zhang et al., 2022). Lloyd et al. 
(2021) visade data från 720 Ma diabasgångar från 

Franklin LIP som visade låg intensitet. Deras data lig-
ger inom ett 300 Ma tomrum i paleointensitetsdataba-
sen. Dessa data kan stödja att geodynamon var på 
gränsen till kollaps i Neoproterozoikum, före inre kär-
nan bildades (Lloyd et al., 2021). Dessa resultat över-
renstämmer med annan låg paleointensitetsdata från 
Bono et al. (2019) från Ediacara-bergarter som bilda-
des cirka 150 Ma senare. Denna data utgörs av pla-
gioklas- och klinopyroxen-kristaller som kommer från 
Sept-Îles-intrusivet i Kanada.        
 Data från basalt (560 - 580 Ma) från Ukraina av 
Shcherbakova et al. (2020) visade liknande intensitet 
som Bono et al. (2019). Zhou et al. (2022) analyserade 
532 Ma gamla anortositer från Oklahoma, USA vilket 
visade 5 gånger starkare intensitet än de väldigt låga 
värdena från Bono et al. (2019) vid 565 Ma. Detta 
tolkade de som att magnetfältet hade återhämtat sig 
vilket skulle innebära en ålder på 550 Ma för den inre 
kärnan. Thallner et al. (2021) analyserade data från 
Grenville dyke swarm vilka visade geomagnetisk ano-
mali från cirka 585 Ma, vissa värden var upp till 17 
ZAm2 (högt relativt närliggande data, men lågt relativt 
dagens magnetfält) Sammanfattad data från de olika 
källorna visas i tabell 6. Som referensram är dagens 

VDM omkring 80 ZAm2 (Panovska et al., 2018).   
 Från PINT-databasen (Bono et al., 2022) valdes 
samtliga registrerade VDM-värden från 4543 Ma till 

500 Ma (totalt: 293 datapunkter). För vissa datapunk-
ter saknades VDM-värde. Vad som kan observeras i 
diagrammet (se fig. 4) är stor diskrepans för olika 
tidsåldrar, ett väldigt högt värde syns vid ungefär 1,1 
Ga. Mellan 500 och 600 Ma syns relativt låga värden 
vilka tycks öka mot 500 Ma. Cirka 55 % (24 av 45) av 
alla datapunkter med VDM värde under 10 ZAm2 

fanns mellan 500 och 600 Ma. I figur 5 visas hur kon-
centrationen av data och ökade VDM-värden mot 100 
Ma. 
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Referens Zhang et al. 
(2022) 

Lloyd et al. 
(2021) 

Bono et al. 
(2019) 

Shcherbakova et 
al. (2020) 

Zhou et al. 
(2022) 

Thallner et al. 
(2021) 

Ålder – prov 
(Ma) 

1092 720 565 560 - 580 532 585 

VDM 
(ZAm2) 

83 11 7 4 - 10 ~ 35 3 - 17 

Tabell 6. Sammanställning av värden för VDM (motsvarar intensitet) samt respektive provs ålder (när bergarten kristalliserade). 

Figur 4. Diagram gjord i excel med data från PINT-
databasen (Bono et al., 2022). Y-axeln visar VDM (Virtual 
dipole moment) i ZAm2. X-axeln visar bergartens ålder. 

Figur 5. Samma som figur 4, men här inkluderas VDM-
värden fram till ca 100 Ma, för att åskådliggöra skillnaden 
Det framgår tydligt att antalet data punkter ökar markant mot 
100 Ma. 



 

 

5. Diskussion 
 

5.1 Den inre kärnans ålder 

Det verkar framkomma av många nya studier att ål-
dern för den inre kärnan trycks allt närmare ungefär 
0,5 Ga (se tabell 7). Baserat på Studier som har tittat 
på kärnans totala energibudget (tabell 5) och framför 
allt termisk konduktivitet (tabell 3) finner majoriteten 
av studierna att åldern för den inre kärnan ej överstiger 
0,7 Ga. Val av metod samt vilka antaganden som görs 
påverkar säkerheten för uppskattad ålder. Vid paleo-
magnetiska data är den främsta osäkerheten helt enkelt 
brist på kvalitativa data. För termodynamisk modelle-
ring görs en del antaganden vid uppskattning av inre 
kärnans ålder, som exempelvis den initiala temperatu-
ren för kärnan, samt vilka lättare ämnen som finns 
närvarande i kärnan. 

5.1.1 Innebörden av termisk konduktivitet 

Studier från några år tillbaka som Pozzo et al. (2012) 
och Seagle et al. (2013) påvisade hög termisk konduk-
tivitet för kärnan, vilket innebär högre temperaturer för 
kärnan och starkare kompositionell konvektion för att 
driva geodynamon (Fischer, 2016). Det betyder att 
kärnans termiska konduktivitet är en av de viktigaste 
parametrarna för att avgränsa inre kärnans ålder och 
mängden värme tillgängligt för att driva geodynamon 
(Kavner och Rainey, 2016). Gränsen för hög termisk 
konduktivitet kan dras vid >46 Wm-1 K-1 (Davies et 
al., 2015). För uppskattning av termisk konduktivitet 
vid CMB och ICB, samt elektrisk resistivitet (och där-
med dess invers - konduktivitet) som anses lättare upp-
mätt än termisk konduktivitet (Kavner och Rainey, 
2016), spelar flera faktorer in. Olika metoder används 
som ERM, FPC och DTCM. Olika studier uppskattar 
konduktivitet för legeringar med olika mängder lättare 
ämnen. En stor skillnad görs också om materialet antas 

som solid eller flytande. Vanligen har flytande järn 
högre resistivitet än solid (Yin et al., 2022). Vilket 
innebär att flytande järn har lägre elektrisk och termisk 
konduktivitet än solid järn. Detta har också testats i 
vissa studier (tabell 3).         
 Vilken kristallstruktur järnet har spelar också roll 
vid skillnader i resistivitet. Från hcp till fcc vid höga 
tryck och temperatur sjunker resistivitet (Ezenwa och 
Yoshino, 2021). Vid höga tryck (upp till 26 GPa) sjun-
ker resistivitet med 6 - 20 % i fcc-fasen (Ohta et al., 
2016). För hcp-fasen har DFT-mätningar visat ökning 
av resistivitet med 6–10 % vid uppsmältning (Pozzo et 
al., 2012). Majoriteten av mätningar från olika studier 
verkar göras med järn i hcp-fas (Yin et al., 2022). Vil-
ket antas var den troligaste fasen för järn i inre kärnan 
(Caracas, 2016). Ytterligare studier i tvåstegsbildning 
av järn som Sun et al. (2022) undersökte kan vara 
tänkbart. En annan viktig faktor som vägs in med kon-
duktiviteten är den initiala temperaturen för CMB, 
vilket ett så pass lågt värde (som Hsieh et al., (2020)) 
för termisk konduktivitet borde innebära cirka 4250 K 
TCMB, vilket innebär en ålder för inre kärnan upp till 
3,3 Ga. 

 

5.1.1.1 Lättare ämnens inverkan  

Det spekuleras om lättare ämnens närvaro i inre kär-
nan, på grund av att legeringar med enbart Fe och Ni 
inte kan förklara observerade seismiska och geofysiska 
egenskaperna för kärnan (Caracas, 2016). Den exakta 
sammansättningen är fortfarande oklar, men mer in-
formation om kärnans temperatur och relationen mel-
lan inre och yttre kärnan skulle kunna hjälpa (Hirose et 
al., 2021). Si anses vara det troligaste förekommande 
lättare ämnet i den yttre kärnan, vars närvaro tydligt 
ökar järnets resistivitet. Förekomsten av Si medför 
högst resistivitet av de tänkbara lättare ämnena (Yin et 
al., 2022). Ytterligare undersökningar som direkta 
mätningar för termisk konduktivitet i solida och fly-
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Inre kärnans ålder (Ga) Metod Källor 

> 4,2 T Konôpková et al. (2016) 

>2 T Hsieh et al. (2020) 

1,5 T Zhang et al. (2021) 

1-1,5 P Biggin et al. (2015) 

0,63-0,7 T Li et al. (2021) 

0,65 T Driscoll och Bercovici (2014) 

0,63 T Driscoll och Davies (2023) 

0,45-0,7 T Pozzo et al. (2022) 

0,57 T Frost et al. (2022) 

0,55 P Zhou et al. (2022) 

0,5 P Bono et al. (2019) 

Tabell 7. Sammanställning av majoriteten av åldersbestämning för inre kärnan. T = termodynamisk modellering. P = paleomag-
netisk analys. 



 

 

tande järnlegeringar ansåg Yin et al. (2022) behövas 
för mer tydlighet i kärnans energibudget, inre kärnans 
ålder och den termala utvecklingen. För just de studier 
som fick lägre värden för termisk konduktivitet som 
Konôpková et al. (2016), Hsieh et al. (2020 och även 
Saha et al. (2020), är det intressant att se vilka lege-
ringar de har använt. Konôpková et al. (2016) som 
uppskattade högst ålder för den inre kärnan (>4,2 Ga), 
vilket indikerar en inre kärnan lika gammal som geo-
dynamon. För lättare ämnen inkluderade (inte specifi-
cerat vilka), räknade de med en 10 - 40 % minskning 
av konduktivitet vilket gav värdena itabell 3. I likhet 
med Yin et al. (2022) ansåg Konôpková et al. (2016) 
att ytterligare förståelse för lättare ämnens påverkan i 
FeNi-legeringar behövs för att förstå kärnans termala 
utveckling. Hsieh et al. (2020) fick i likhet med 
Konôpková et al. (2016) låga värden för flytande järn. 
Deras värde erhölls med ca 15 % Si i järnlegering. 
 Den tydligaste skillnaden verkar vara om det un-
dersökta materialet är flytande eller solid, eftersom de 
högsta konduktiviteterna har uppmätts för solid järn 
och lägst för flytande järn. En studie av Ohta et al. 
(2016) uppmätte cirka 226 Wm-1 K-1 för solid järn, 
vilket är högsta värdet enligt Yin et al. (2022). Li et al. 
(2021) visade en termisk konduktivitet på 125 ± 9 Wm
-1 K-1 för flytande FeNi. Ni verkar ha en relativt liten 
inverkan på resistivitetsskillnad (Yin et al., 2022). 
 Det är svårt att se absoluta samband för olika upp-
skattningar med konduktivitet och resistivitet och hur 
de härleds från olika faktorer som närvaro av lättare 
ämnen, fasskillnader samt olika kristallstrukturer. I 
likhet med vad bland annat Yin et al. (2022) och 
Konôpková et al. (2016) anser behövs mer studier för 
hur lättare ämnen inverkar på järnlegeringar. 

5.1.2 Innebörden av ”New core paradox” 

För denna paradox skulle modeller med låga värden 
runt 20 Wm-1 K-1 vara ansedda som ”lyckade”, men 
med tanken på mängden senare studier som visar höga 
värden för järns konduktivitet verkar detta föga troligt. 
En annan lösning är högt värde för radioaktivitet i kär-
nan (över 2,5 TW för nutida värmeproduktion), vilket 
enligt Xiong et al. (2018) inte är möjligt med mängden 
K som kan partionera till kärnan. Flera studier som 
Chidester et al. (2017) och Faure et al. (2020) visade 
att det är osannolikt att tillräckliga mängder av varken 
K eller U partitionerade till kärnan för att kunna på-
verka den termala utvecklingen.      
 Till paradoxen är studien av Driscoll och Davies 
(2023) mest intressant, eftersom den är den senaste. 
De visade med sin mest lovande modell en medelhög 
termisk konduktivitet 70 W-1 K-1ingen radioaktivitet 
och en initial temperatur för kärnan på 6000 K. En så 
hög initial temperatur för CMB går emot flera format-
ionsmodeller för kärnan (Driscoll och Davies, 2023). 
Pozzo et al. (2022) visade lägre initiala temperaturer 
för CMB mellan 5200 och 4600 K vid 3,5 Ga (3,5 Ga 
är äldsta paleomagnetiska bevisen för geodynamon 
(Tarduno et al. (2010)). Labrosse (2015) och Nimmo 
(2015) visade också lyckade termala modeller utan 
radioaktivitet i kärnan och hög initial CMB-
temperatur. Precis som Driscoll och Davies (2023) 
konstaterade behövs mer studier med modeller som 
antar en hög initial CMB-temperatur.                                                                                                    

5.1.3 Paleomagnetiska data 

Från paleomagnetiska data är det är det anmärknings-
värt att majoriteten av den data vars VDM är under 10 
ZAm2 är mellan 500 och 600 Ma. Vad som däremot är 
relevant att beakta är den stora ökning av data som 
naturligt finns tillgängligt ju närmre recent tid man 
kommer. 90 % av paleomagnetisk data existerar mel-
lan 0 och 500 Ma (Bono et al., 2022), vilket gör det 
svårare att se tendenser från geodynamon yttrade i 
paleointensitetsdata under de relevanta geologiska 
tidsramarna.           
 Driscoll (2016) tog fram numeriska dynamomo-
deller. Dessa modeller bygger på uträkning av utveckl-
ingen för magnetfältets dipol utifrån kärnans termala 
utveckling – dess förändring i konvektion. Detta inne-
bär drivkraften för konvektion kan relatera till VDM 
(Olson och Christensen, 2006). Dessa modeller visade 
att geodynamon kan ha uppträtt som ett multipolärt 
magnetfält fram tills ungefär 1,5 Ga. Därefter gått över 
till dipol fram till 1 Ga, stannat kvar som svagt mag-
netfält (under 20 ZAm2) för att sedan, efter inre kär-
nans bildning (0,65 Ga enligt dessa modeller), blivit 
ett starkt dipolfält fram till recent tid. Driscoll (2016) 
slutsats är att modellerna visade att geodynamon gick 
in i en svag fas runt 1 Ga på grund av minskning av 
tillgänglig termal flytkraft för att driva geodynamon. 
Detta kvarstod till kärnans bildning runt 650 Ma. 
Driscoll (2016), menade däremot också att drivkraften 
för konvektion inte relateras till VDM. Det är enligt 
detta alltså svårt att se koppling mellan konvektions-
kraft och magnetfältets intensitet. Landeau et al. 
(2017) bekräftade i sina modeller att magnetfältet kan 
ha nått ett stadie av svag fältstyrka innan inre kärnans 
bildning. De bekräftade även existensen av multipolärt 
magnetfält innan kärnans bildning är möjlig.    
 Biggins et al. (2015) baserar sin uppskattning av 
kärnans ålder från ökning av magnetfältets fältstyrka 
runt 1 till 1,5 Ga (fig. 4). Detta är inte i paritet med 
Driscoll (2016) som visar minskning av fältstyrka efter 
1 Ga. Driscoll (2016) är däremot mer i enighet med 
exempelvis Bono et al. (2019) Shcherbakova et al. 
(2020) vars data indikerar en ålder närmre 0,5 Ga. 

5.2 Betydelse för magnetfältets framtid 

Hur den inre kärnans tillväxt påverkar den konvektiva 
regimen i yttre kärnan och således magnetfältet genom 
dynamon är en av de relevanta aspekterna, med tanke 
på att geodynamon främst drivs av inre kärnans till-
växt (Landeau et al., 2017). Vid ett scenario där jorden 
förlorar sitt magnetfält innebär detta att solvinden 
skulle gradvis erodera bort atmosfären, vilket till slut 
skulle leda till att jorden förlorar sitt vatten (Tarduno, 
2018). Tarduno (2019) konstaterade för vetenskapliga 
nyhetswebbsidan Livescience att jordens inre kärna till 
slut kommer attväxa sig stor nog att konvektion i yttre 
kärnan inte kommer vara effektivt nog för att upprätt-
hålla geodynamon, men det kommer ta miljarder år. 
Jorden är inte i närheten av att förlora sitt magnetfält 
inom den närmsta tiden, utifrån mänskligt perspektiv. 
 Vad som däremot är mer angeläget är ett svagare 
magnetfält ter sig inom överskådlig framtid, som när 
nästa polomkastning sker. De senaste 160 åren har 
magnetfältet försvagats, vilket kan innebära de tidiga 
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sin tur innebär reducerade dimensioner för magne-
tosfären. Detta kan ha inneburit högre nivåer av uv-
strålning till den ytliga marina miljön, vilket selekte-
rade organismer som kunde undvika strålning genom 
att gräva ner sig vertikalt (Meert et al., 2016). 
 En teori som Meert et al. (2016) framför allt pekar 
på är att före bildningen av den inre kärnan, kan det ha 
varit en fas av svagare och instabilare geodynamo. 
Detta skulle ha inneburit att organismer utsattes för 
ökade mängder strålning från solen och övriga kos-
mos. Doglioni et al. (2016) undersökte vidare om hy-
potesen kring den inre kärnans tillkomst gällande upp-
komsten av den kambriska explosionen. De angav att 
om det är någon koppling mellan solidiferingen av den 
inre kärnan och livets utveckling är en trolig ålder för 
den inre kärnan på runt 1 Ga (Doglioni, et al. 2016). 
De diskuterar sambandet mellan uppkomsten av jor-
dens atmosfär, solens högenergi-strålning och den inre 
kärnans tillväxt. De baserar detta på dels på att mag-
netfältet agerar som ett skydd för atmosfären och dess 
syrehalt, dels på Mars som exempel. Mars anses förlo-
rat majoriteten av sin atmosfär från solerosion, på 
grund av för svagt magnetfält (Doglioni et al., 2016). 
 Som tidigare konstaterat antas den inre kärnan ge 
upphov till ett starkare magnetfält, vilket dels beror på 
dess inverkan på konvektion samt dess rotation relativt 
manteln. Hur mycket den inre kärnans roterar har ifrå-
gasatts av Aubert et al. (2010) som även argumente-
rade för att för små förändringar har skett i magnetfäl-
tet, sedan jordens tidiga historia, för att kunna bidra till 
dess skyddande förmåga.      
 Huruvida om eller hur mycket den inre kärnans 
tillkomst bidrog till livets utveckling kvarstår som 
oklart. Det var troligen en av många viktiga faktorer 
som spelade in vid livets uppkomst och tidiga utveckl-
ing. Enligt Doglioni et al. (2010) vore, för deras hypo-
tes, en ålder för inre kärnan på 1 Ga rimligast. Många 
av de senaste studierna tyder inte på detta. Biggin et al. 
(2015) visade att inre kärnan kan ha tillkommit mellan 
1,5 och 1 Ga, men pålitligheten av en del av denna 
data har ifrågasatts (Smirnov et al., 2016). 
 

6. Slutsatser 
 
Det framkommer tydligt av den mängden studier som 
finns att den stora gåtan kring när jordens inre kärna 
tillkom förblir oklart. Majoriteten av de senaste studi-
erna, sedan åtminstone 5 år tillbaka, visar på en allt 
högre förmåga, för järn och dess legeringar, för ter-
misk konduktivitet. Kunskapen och förmågan till ex-
periment med DAC (diamond anvil cell) har möjligen 
blivit bättre med åren och producerar mer precisa re-
sultat. Även nya paleomagnetiska data pekar på en 
yngre inre kärna (<0,7 Ga) är det rimligt att detta höjer 
misstanken om en yngre kärna. Gällande de olika av-
gränsningar är det termisk konduktivitet, temperaturre-
gim (framför allt initial temperatur vid CMB) och 
komposition som är mest intressanta vid fastställning 
av den inre kärnans ålder. Komposition hänger tydligt 
ihop med konduktivitet, därav är konduktiviteten en 
stark indikator på kärnans termala utveckling. Andra 
parametrar som förekomst av radioaktivitet och övre 
stratifierat lager i yttre kärnan tycks enbart stå för 
mindre (möjligen närmast marginella) skillnader för 

stegen i en polomkastning (Tarduno, 2018). Genom 
Fanerozoikum har magnetfältet visat sig variera över 
tidsskalor som tio- till hundramiljontals år. Möjligen 
finns det ett mönster för frekvens av polomkastningar 
och magnetfältets styrka (Biggin et al., 2012) Under en 
period mellan Perm och Karbon (267 – 319 Ma), sked-
de en trend av tydlig ökning av polomkastningar. Data 
från denna period har visat låga VDM-värden mellan 
4,3 och 14,0 ZAm2 (Hawkins et al., 2018). 
 Modeller visar att med låga VDM-värden förväntas 
ökning av polomkastningar (Hawkins et al., 2018). 
Dessa låga värden för magnetfältet och hög frekvens 
av polomkastningar kan innebära att konvektionen i 
yttre kärnan är mer kraftfull (Olson, 2007). Detta kan 
orsakas av ökning av värmeflödet över CMB (Olson 
och Amit, 2014).           
 För perspektiv går det även att titta på jordens 
grannar. I synnerhet Venus som har flera likheter med 
Jorden som dess radie, sammansättning och en järn-
kärna (Nimmo, 2002). De två främsta skillnaderna är 
att Venus har en relativt gammal jordskorpa (avsaknad 
av plattektonik ) och inget internt skapat magnetfält 
(Driscoll och Bercovici, 2014). På grund av svårighet-
er med direkta mätningar är dess termala utveckling 
föga känd (Driscoll och Bercovici, 2014). För kon-
vektion i kärnan, krävs extraktion av värme till man-
teln. Manteln i sin tur kyls ner av subducerande plat-
tor, vilket kan enligt Nimmo (2002) innebära att Venus 
mantel stiger i temperatur. Nimmo (2002) argumente-
rade för att om plattektonik hade pågått på Venus före 
0,5 Ga, hade ett magnetfält kunnat existera. En annan 
teori är att Venus kärna saknar en inre solid kärna och 
kärnan är fullständigt homogen i temperatur, således 
pågår ingen konvektion stark nog till dynamoeffekt 
(Konopliv och Yoder, 1996).       
 Hur tiden för solidifiering av den inre kärnan på-
verkade magnetfältets beskaffenhet och dess fortsatta 
utveckling är synnerligen spekulativt. Med tanke på 
vad Hawkins et al. (2018) tar upp om mellan låg fält-
styrka samt hög frekvens av polomkastningar och dess 
koppling med variation för värmeflödet över CMB. 
Detta värmeflöde påverkas av konvektionen i manteln, 
men även konvektion i kärnan där den inre kärnans 
tillväxt är en dominerande faktor. Detta är en intres-
sant aspekt kring påverkan på kärnans framtida till-
växt.  
 

5.3 Inverkan på livets utveckling 

De äldsta säkra bevis för livet tyder på dess uppkomst 
omkring 3,5 Ga (Schopf et al., 2017). Vilket är inom 
geodynamons uppskattade ålder på 4,2 Ga enligt Tar-
duno et al. (2015). Genom jordens historia och inför 
livets uppkomst minskade den kraftfulla solvinden och 
tillsammans med magnetfältets uppkomst kan detta 
banat vägen för livet (Tarduno et al., 2014). Det mest 
biologiskt omvälvande skedet hände runt 540 Ma i vad 
som kallas kambriska explosionen. I slutet av Ediacara 
dog många organismer utan skal ut och i tidiga kam-
brium utvecklade en del organismer förmågan att 
gräva sig vertikalt ner, vilket ändrade havsbottnens 
ekologi samt normaliserade biomineralisering (Meert 
et al. 2016). Dessa förändringar kopplar Meert et al. 
(2016) till ökande frekvens av polomkastningar. Den 
ökade frekvensen associeras med svagare dipol som i 
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inre kärnans ålder. Angående inre kärnans betydelse 
för magnetfältets framtida utveckling och livets upp-
komst, utgörs detta främst av intressanta hypoteser och 
spekulationer.           
 Ett fastställande av den inre kärnans ålder skulle 
troligen innebära ny fundamental förståelse för jordens 
termala historia och dess framtida utveckling.   
 Slutligen behövs det mer forskning inom framför 
allt termodynamiska modeller och utveckling av meto-
der för tryck och temperatur-experiment för att komma 
närmare svaret. PINT-databasen är den andra nyckeln 
som fortfarande har mycket tomrum inom Prekam-
brium och möjligen är det där svaret än finns. 

7. Tackord 
 
Ett stort tack till min handledare Andreas Nilsson som 
hjälpt mig tackla detta relativt komplicerade ämne. 
Dels genom att få ämnet kännas mer hanterbart i hur 
jag tagit mig igenom litteraturen och dels genom att 
tålmodigt hjälpt mig med delar som varit svåra att för-
stå. 
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