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1. Einleitung

Die exakte Kenntnis der Strukturen und Eigenschaften des oberflichennahen Untergrundes
ist eine wichtige Voraussetzung fiir viele Anwendungen in der Geotechnik, Risikoanalyse
oder Arch#ologie. Der oberflichennahe Untergrund hat den gréfiten Einfluss auf die Re-
aktion eines Gebdudes auf Bodenbewegungen, die beispielsweise von Erdbeben erzeugt
werden konnen. Darum ist die genaue Kenntnis des Untergrundes entscheidende Grund-
lage bei der Planung des Fundamentes und der Konstruktion eines Gebédudes

und Ulusay| [2007). Fiir das Auflssen und Erstellen von Untergrundmodellen in den ers-

ten 10-40 m eignen sich vor allem Oberflichenwellen. Diese sind besonders sensitiv fiir die
Scherwellengeschwindigkeit und lassen sich im Feld einfach durch Hammerschlége anregen,
wodurch ein sehr gutes Signal-Rausch-Verhéltnis erreicht wird.

Limitiert werden die bestehenden Methoden zur Auswertung und Inversion von Oberfla-
chenwellen durch die Annahme eines 1D-geschichteten Mediums (Forbriger, [2003ajb)). Vor

allem bei Felddatensétzen ist dies jedoch meist nicht der Fall und kann bei der Inversion zu

Artefakten und spéterer Fehlinterpretation fithren. Eine Losung fiir dieses Problem stellt
die Wellenforminversion von Oberflichenwellen dar. Hiermit kann ein hochauflésendes 2D
Abbild des oberflichennahen Untergrundes erstellt werden. Der Schwerpunkt liegt dabei
auf der Erstellung eines Untergrundmodells der Scherwellengeschwindigkeit.

Das Ziel der Wellenforminversion besteht darin, aus den gemessenen Seismogrammen Mo-
dellparameter abzuleiten, die den Untergrund beschreiben. Herkémmliche Verfahren zur
Auswertung und Interpretation seismischer Datensitze, wie zum Beispiel die Laufzeitto-
mographie, basieren auf der Strahlennidherung. Bei der Wellenforminversion hingegen wird
der gesamte Informationsgehalt aus den Wellenformen ausgeschopft, weshalb auch Struk-
turen kleiner als eine Wellenléinge aufgelost werden kénnen. Bei der Wellenforminversion
werden ausgehend von einem Startmodell synthetisch erzeugte Seismogramme mit den ge-
messenen verglichen. Die von den Modellparametern abhéngige Misfit-Funktion gibt die
Qualitéit der Anpassung an die Messdaten an. Um den Misfit zu verringern und ein Modell

zu finden, das die gemessenen Daten richtig vorhersagt, erfolgt eine iterative Anpassung
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der Modellparameter.

Das Verfahren der Wellenforminversion wurde zuerst von [Tarantolal (1984)) fiir die akusti-

sche Wellenausbreitung im Zeitbereich vorgestellt und spéter fiir den elastischen Fall wei-
terentwickelt (Moral (1987} Tarantolal [1986). In dieser Arbeit wird der von (2011)

entwickelte Code DENISE zur 2D elastischen Wellenforminversion verwendet.

Bisher wurden viele synthetische Studien durchgefiihrt, um das Verfahren zu testen und zu
optimieren. Es ist nun auch von groflem Interesse zu untersuchen, wie sich das Verfahren
in die Praxis umsetzen ldsst. Erste Anwendungen der Wellenforminversion sind beispiels-
weise in Romdhane et al.| (2011) oder|Tran et al|(2013)) beschrieben. In den Dissertationen
von |Groos| (2013) und [Schéfer| (2014) wurden mit DENISE bereits Anwendungen auf Feld-

daten getestet, die vielversprechende Ergebnisse lieferten. Da sich die Anwendungen der

Wellenforminversion noch in den Anfingen befinden und es noch keine allgemein giiltige
Herangehensweise gibt, ist es nun wichtig das Verfahren fiir verschiedene Datensétze zu
testen. Das Ziel dieser Arbeit besteht deshalb darin, die 2D elastische Wellenforminversion
auf einen flachseismischen Datensatz anzuwenden und die Ergebnisse zu interpretieren.
Dadurch kann Erfahrung in der Anwendung der Wellenforminversion gesammelt werden
und womoglich zeigen sich Grenzen des Verfahrens, die fiir synthetische Studien nicht gel-

ten. Die Ergebnisse sollen auflerdem mit vorherigen Untersuchungen verglichen werden.

In Kapitel |2/ wird im ersten Teil zunéchst die Theorie der seismischen Wellenausbreitung
erldutert, die die Grundlage der im zweiten Teil beschriebenen Wellenforminversion dar-
stellt. Der dritte Teil beschéftigt sich mit dem Verfahren zur Inversion flachseismischer
Wellenfeldspektren, nach dem das Startmodell fiir die Wellenforminversion erzeugt wird.
In Kapitel [3| werden die Felddaten vorgestellt. Das Messgebiet liegt in der Ndhe von Mam-
molshain (Hessen) im Taunus, auf dessen Geologie kurz eingegangen wird. Das Kapitel
befasst sich auflerdem mit der Akquisitionsgeometrie und dem 1D-Charakter des Unter-
grundes im Messgebiet.

Kapitel |4 befasst sich mit dem Erstellen eines geeigneten Startmodells durch die Inversion
flachseismischer Wellenfeldspektren. Die wichtigsten Schritte des Verfahrens werden erldu-
tert und das beste Ergebnismodell vorgestellt.

In Kapitel 5| wird die Anwendung der 2D elastischen Wellenforminversion auf die Feld-
daten beschrieben. Zuerst werden die nétigen Schritte der Datenverarbeitung erlautert,
die vor der Inversion mit den Felddaten durchgefithrt wurden. Danach befasst sich das
Kapitel mit den Ergebnissen der Vorwiértssimulation und der Ermittlung des Quellsignals.
Abschliefend werden die Ergebnisse der 2D elastischen Wellenforminversion vorgestellt.

In Kapitel [6] befindet sich die Zusammenfassung der wichtigsten Ergebnisse dieser Arbeit.
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In der Seismik werden mit aktiven Quellen, wie zum Beispiel Hammerschlégen oder Explo-
sionen, elastische Wellen erzeugt, die das darunter liegende Medium durchlaufen. Dabei
werden sie an Schichtgrenzen reflektiert, refraktiert und gestreut bis sie wieder an der
Erdoberfliche ankommen und von Geophonen registriert werden. Aus den gemessenen
Wellenfeldern kénnen Riickschliisse auf die Eigenschaften des Mediums getroffen werden.
Bei klassischen Auswertungsverfahren werden nur die Ersteinsétze der verschiedenen Wel-

lentypen im Seismogramm zur Erstellung eines Untergrundabbildes verwendet. Bei der

Wellenforminversion (Tarantolal [1984) hingegen wird das gesamte Wellenfeld fiir die Aus-

wertung herangezogen, sodass viel mehr Informationen einflieen kénnen.

In Abschnitt werden zunéchst die Grundlagen der seismischen Wellenausbreitung er-
lautert und in Abschnitt 2.2/ das Verfahren der Wellenforminversion vorgestellt. Abschnitt
befasst sich mit der Inversion flachseismischer Wellenfeldspektren.

2.1. Seismische Wellenausbreitung

Der Modellierung von Wellenfeldern liegt die Wellengleichung zugrunde, die wiederum aus
der Elastizititstheorie hergeleitet wird. Orientiert am Skriptum von (1973) wird

diese im Folgenden erldutert. Dabei wird die Einstein’sche Summenkonvention verwendet.

2.1.1. Elastizitatstheorie

Die Ausbreitung von Wellen im Untergrund entspricht der Verschiebung einzelner Partikel.
Zur mathematischen Beschreibung wird dazu ein Punkt P mit dem Ortsvektor x;, sowie
ein benachbarter Punkt ) mit dem Ortsvektor x; + y; betrachtet. Durch die Deformation
wird P um den Verschiebungsvektor u; nach P’ verschoben. In Abbildung ist der

Zusammenhang fiir den Verschiebungsvektor z;, der den Punkt ) nach @’ verschiebt,
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0

Abbildung 2.1.: Darstellung der Verschiebungsvektoren. Nach (1973).

graphisch dargestellt. Es gilt:

8ui

zi = Ui + du; = u; + —1;.
aCCj

(2.1)

z; kann auch mit dem symmetrischen Deformationstensor €;; und dem antisymmetrischen

Rotationstensor §;; ausgedriickt werden:

zi = wi + du; = u; + €55 + &5y, (2.2)
1 8ul 8uj .

€ij = 5 <8xj + &ri) ) €ij = € (2.3)
1 8ul 8uj _ N

62] - 5 <8{L‘] - 8%) 9 62] - 5]1‘ (24)

Durch die Deformation wirken auf die einzelnen Volumenelemente im Korper zwei Kréfte:
die zum Volumen V proportionalen Volumenkrifte, sowie die zur Flédche S zu einem be-
nachbarten Volumenelement proportionalen Flichenkrafte. Die Kraft pro Fliche wird mit
dem Spannungsvektor P beschrieben. Er besteht aus einer Komponente parallel zur Nor-
malenrichtung n der Flache und einer Komponente, die senkrecht zu n steht. Betrachtet

man nun ein infinitesimal kleines Volumenelement, gilt fiir dessen Spannungszustand:
Fij = oijn; (2.5)
O'ij =0 ji (2'6)

0;j bezeichnet den Spannungstensor. Er ist symmetrisch und besteht somit aus 6 vonein-
ander unabhéngigen Komponenten. Aus der Bedingung, dass sich ein endliches Volumen

V in einem deformierbaren Koérpern nur dann im Gleichgewicht befindet, wenn sowohl die
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resultierende Kraft als auch das resultierende Drehmoment verschwindet, folgt:

/VFdV+/SPdf:0 (2.7)
/V(a: x F)dV + /S(:n x P)df =0 (2.8)

Gleichung [2.7] beschreibt die resultierende Kraft und Gleichung 2.8 das resultiernde Mo-

ment. F' umfasst die Tragheitskraft f;, sowie alle iibrigen Volumenkriifte.

d2u,i

Fi==r"p

+ fi p : Dichte (2.9)

Durch Umformen von Gleichung und Anwenden des Gauf’schen Satzes, erhilt man
aus der Tragheitskraft die Bewegungsgleichung des elastischen Kontinuums

aZUi o 801']'
P 8t2 N 8afj

+ fi- (2.10)

Aufgrund der Annahme von infinitesimalen Deformationen kann die Differentiation %
durch lokale, also partielle %, ersetzt werden.

Wird ein Korper aus seiner ungestorten Ruhelage deformiert, entstehen in ihm Spannun-
gen. Diese konnen iiber einen funktionalen Zusammenhang zwischen den Komponenten

des Spannungstensors und denen des Deformationstensors beschrieben werden:

oij = fij(€11, €12, ..., €33 1 a1, a2, ..., an). (2.11)

ay, sind andere moglicherweise auftretenden Grofien, wie beispielsweise Zeit oder Tempe-
ratur. Gleichung ist fiir die Seismologie in ihrer einfachsten Form ausreichend, das
heifit dass o;; an einem Punkt nur von den Momentanwerten e; abhéngt. Dies bedeutet
also, dass die Spannungen ohne Verzogerung verschwinden, sobald der Koérper nicht mehr
deformiert wird und man spricht von idealer Elastizitét. Fiir infinitesimale Deformationen

ist 0;; somit eine lineare Funktion aller €;:
Tij = Cijki€ki ciji - Elastizitétskonstanten (2.12)

Gleichung wird auch verallgemeinertes Hooke’sches Gesetz genannt. Das Hooke’sche
Gesetz stellt einen Spezialfall dar. Im Tensor 4. Stufe c;j;; stehen die Elastizitétskonstan-
ten. Er hat 81 Komponenten, von denen aufgrund der Symmetrie von €;; und &;; (Vgl.
und in der Regel 36 voneinander unabhéngig sind. Die Anzahl unabhéngiger Kompo-
nenten verringert sich zusétzlich auf 21, da es sich bei der elastische Deformationsenergie
um eine ZustandgroBe handelt. Weiterhin reduziert sich die Zahl bei Isotropie und be-
stimmten Formen der Anisotropie.

Bei einem isotropen Korper, in dem es keine Vorzugsrichtung gibt, hat man nur noch zwei

Elastizitatskonstanten und die zugehorige Spannungs-Dehnungs-Beziehung aus Gleichung
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lautet:
Oij = )‘9513 + 2,ueij. (2.13)

Mit den Lamé’schen Elastizitdtskonstanten A und p, sowie der kubischen Dilatation # und

dem Kroneckersymbol d;;, fiir die gilt:

0 = €11 + €20 + €33 (2.14)
1 firi=j
5ij = . (2.15)
0 sonst

Héufig wird die Spannungs-Dehnungs-Beziehung und der Spannungstensor abgeleitet, um

auf eine alternative Form der elastischen Wellengleichung zu kommen, die von der Parti-

kelgeschwindigkeit v; abhéngig ist 1 2011). Mit v; = 681? erhalt man:

8’[)1‘ _ 80@‘

i _ ) 2.1
Pt~ on; +f (2.16)
aaij . 00 B 3eij

o = Mg i 2 (2.17)
deij 1 (0v;  Ovj

at 2 (axj * ax) : (2.18)

Die Lamé-Parameter A\ und p sind zeitlich konstant.

2.1.2. Bewegungsgleichung

Um die Bewegungsgleichung in Abhéngigkeit des Verschiebungsvektors zu erhalten, wird
in die von o0;; abhéingige Bewegungsgleichung eingesetzt und man erhélt:

Pu _ 0
p 81‘j N 8.’Ej

Im homogenen Medium sind die beiden Lamé’schen Parameter A und p ortsunabhéngig
und es gilt # = Vu. Damit ergibt sich die Bewegungsgleichung des homogenen Mediums

zu

82
paT’; = (A + 0)V(Va) + uV2u + f. (2.20)
In kartesischen Koordinaten gilt:
Viu =V (Vu) — V x (V x u). (2.21)

Fiir eine vom Koordinatensystem unabhéngige Form der Bewegungsgleichung wird Glei-
chung in die Bewegungsgleichung eingesetzt und man erhélt:

9%u

PaE = A +2u)V(Vu) + pV x (V x u) + f. (2.22)
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Zusétzlich zur Wellengleichung miissen bei Wellenausbreitungsproblemen auch Rand- und
Anfangsbedingungen erfiillt werden. Ist in einer Fléche eine der Materialgroien p, A und p
unstetig, spricht man von einer Grenzfliche. Die Normal- und Tangentialspannungen sind
dort stetig. Bei Verschiebungen muss die Art der Grenzfliche betrachtet werden. Bei einem
Ubergang von fest zu fest sind in der Trennfléiche alle Komponenten des Verschiebungsvek-
tors stetig, wohingegen in einer Trennfléche fest-fliissig nur die Normalverschiebung stetig
ist.

Die Anfangsbedingungen definieren die Verteilung der Verschiebung u; und der Partikel-

geschwindigkeit 85?’ fiir t = 0. Bei seimischen Betrachtungen sind sie normalerweise beide

Null, sodass die seismische Wellenausbreitung ein Randwertproblem darstellt.
Der Verschiebungvektor u kann auch iiber die Verschiebungspotentiale ausgedriickt wer-
den:

u=V>o+VxW. (2.23)

Das skalare Potential ® heifit Kompressionspotential und das Vektorpotential ¥ wird

Scherpotential genannt. Sie definieren sich wie folgt:

1 u-r

b= —— d 2.24
A 73 v ( )
1 uxr

v= A% 2.2
47r/ r3 (2.25)

Der Ortsvektor r zeigt vom Volumenelement dV aus zu dem Punkt, an dem & und W
berechnet werden sollen. Auflerdem gilt V¥ = 0. Der Teil V® in Gleichung ist
der wirbelfreie Kompressionsanteil und beschreibt Volumendnderungen (Dehnung oder
Kompression). Der Teil V x ¥ in Gleichung2.23|ist der quellfreie Scheranteil und beschreibt
Scherungen und starre Rotationen.

Auch die Volumenkraft f aus der Bewegungsleichung[2.22|kann analog zu [2.23|aufgespalten

werden zu

f=Vo+Vx. (2.26)
Wird nun und in die Bewegungsgleichung eingesetzt, ergibt sich:
*® 0>
PIVigg + VX oo | = A+ 20)VVPR - uV x VX VX ¥+ Vp+V xgp  (227)

Werden dann jeweils die Gradienten- und die Rotationsterme gleichgesetzt, erhélt man in

vereinfachter Form:

1 0%® % A2pu

Ve — — =— it: a? = 2.28
a? ot? A+ 2p e p (2:28)
1 0w P o M

Gleichung beschreibt eine inhomogene Wellengleichung fiir ®. In kartesischen Koordi-
naten stellt ebenfalls eine inhomogene Bewegungsgleichung fiir ¥ dar. Wirken keine
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Ausbreitungsrichtung

Abbildung 2.2.: Polarisation der Rayleighwelle. Die Pfeile zeigen in Richtung der Parti-
kelbewegung an der Oberfliche. Sie bewegen sich elliptisch entgegen der
Ausbreitungsrichtung. Die Amplitude der Rayleighwelle nimmt exponen-
tiell mit der Tiefe ab. Nach|Lay und Wallace| (1995)).

Volumenkrifte, gilt ¢ = 0 und ¥ = 0, sonst miissen ¢ und v aus f berechnet werden.

2.1.3. Wellentypen

Die Losungen fiir die Differentialgleichungen und entsprechen Wellen. Ein festes
Medium kann von zwei verschiedenen elastischen Wellen durchlaufen werden: Wird der
Verschiebungsvektor im Kompressionsanteil gestort, breitet sich diese Storung als Kom-
pressionswelle mit der Geschwindigkeit vp = a = ,/H% im Medium aus. Stérungen im

Scheranteil durchlaufen das Medium als Scherwelle mit der Geschwindigkeit vg = 5 = \/% .
Fiir Gesteine wird hiufig die Niherung A = p verwendet, sodass Y2 = /3 gilt. In fliissigen

v

und gasférmigen Medien treten nur Kompressionswellen (Schallwgﬂen) auf, da dort p =0
gilt.

In seismischen Zusammenhéingen werden Kompressionswellen auch als P-Wellen bezeichnet
und Schwerwellen als S-Wellen. Dies ist daher abzuleiten, dass die P-Welle der Wellentyp
eines Erdbebens ist, der als erstes an einer Station eintrifft (P steht fiir primér), wohinge-
gen die S-Welle spéter an der Station ankommt (S steht fiir sekundér).

P- und S-Wellen sind Raumwellen und kénnen zu beliebigen Punkten in der Erde vordrin-
gen. Es gibt jedoch auch Wellen, die sich nur in der N&he der Erdoberfliche ausbreiten; sie
werden daher Oberflichenwellen genannt. Thre Amplituden sind deutlich grofer als die der
Raumwellen und bilden deshalb das dominante Signal im Seismogramm. Auflerdem sind
sie dispersiv, das heifit ihre Ausbreitungsgeschwindigkeit ist frequenzabhéngig, weshalb in
der entsprechenden Wellengruppe im Seismogramm die Frequenz mit der Zeit variiert. Es
wird zwischen zwei Arten von Oberflichenwellen unterschieden, abhéngig von ihrer Pola-
risation. Zum einen gibt es die Rayleighwelle, die retrograd elliptisch polarisiert ist, die
Partikel bewegen sich also elliptisch entgegengesetzt zur Ausbreitungsrichtung des Wel-
lenzuges. Die Polarisation der Rayleighwelle ist in Abbildung dargestellt. Den zweiten
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Oberflachenwellentyp bildet die Lovewelle, die horizontal polarisiert ist.

2.2. Wellenforminversion

In der Geophysik treten haufig inverse Probleme auf, das heifit aus einem gemessenen

s sollen Modellparameter m des Untergrundes abgeleitet werden. Dieses

Datensatz u
Problem kann iiber
u’”’ =u

obs _ mod(m) (230)

formuliert werden dTarantolaL ’2005D. u™? bezeichnet einen nichtlinearen Vorwirtsope-

rator. Die Wellenforminversion ist ein Verfahren, bei dem inverse Probleme iterativ ge-
16st werden kénnen. Dazu wird zunéchst eine Vorwartsmodellierung durch ein bekanntes
Startmodell durchgefiihrt. Die dadurch berechneten synthetischen Daten werden mit den
gemessenen Daten verglichen und ihr Residuum, also ihre Differenz, berechnet. Ziel ist
es nun, dieses Residuum zu minimieren, um so die bestmoglichen Modelle fiir P- und
S-Wellengeschwindigkeiten im Untergrund zu ermitteln. Es werden Gradienten zu einer
definierten Misfit-Funktion berechnet und iterativ mit bestimmter Schrittweiten ein Up-
date der Modellparameter durchgefiihrt. Dies wird so oft wiederholt bis die bestmégliche
Anpassung an die Felddaten erreicht wurde. In dieser Arbeit wurde die elastische Wel-
lenforminversin mit der Software DENISE auf flachseismische Felddaten angewandt. Im
Folgenden wird das Verfahren der Wellenforminversion und seine Umsetzung in DENISE

ndher beschrieben. Eine kurze Erlduterung zur Software befindet sich in Anhang

2.2.1. Losen der Wellengleichung mit finiten Differenzen

Die in Kapitel hergeleitete elastische Wellengleichung und konnen fiir ein-
fache Fille analytische gelost werden. Fiir komplexe Probleme ist jedoch ein numerischer
Ansatz n6tig. In DENISE wird die elastischen Wellengleichung mit dem von
entwickelten finite Differenzen (FD) Schema im Zeitbereich angenihert. In der lin-
ken oberen Ecke des Modells befindet sich der Ursprung eines kartesischen Koordinaten-
systems. Die Wellengleichung wird {iber das rdumliche Abtastintervall dh und das zeitliche
Abtastintervall dt diskretisiert. Fiir die beiden Raumrichtungen ergibt sich x = ¢ dh und
y = jdh und fur die Zeit gilt ¢t = k dt.

Randbedingungen
Die Anfangsbedingungen der seismischen Wellenausbreitung sind durch Gleichung
und gegeben (Vgl. Abschnitt [2.1.2). Die Partikel sind zum Anfangszeitpunkt nicht

ausgelenkt und befinden sich in Ruhe. Es handelt sich somit um ein Randwertproblem.

ui(x,t=0)=0 (2.31)
Qui(xz,t =0)
=0 (2.32)
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Die Grenzfliche zwischen Modellraum und der dariiber liegenden Atmosphére wird als
freie Oberfliiche bezeichnet. Sie wird angenihert als Ubergang zwischen Festkorper und
Vakuum. Physikalisch bedeutet das, dass die Normalkomponente des Spannungstensors
dort verschwindet (Robertsson| [1996) und es gilt:

Opy = Oyy = 0. (2.33)

In DENISE ist die freie Oberfléiche nach [Levander| (1988) implementiert.

Um Reflexionen der Wellenfelder an den Modellrdndern zu unterdriicken, werden soge-
nannte PML (Perfectly Matched Layer), basierend auf der Versffentlichung von
und Tsogkal (2001), verwendet. In Komatitsch und Martin| (2007) und Martin und Koma-|
wurden diese weiterentwickelt zu CPML (Convolutional Perfectly Matched

Layer). Dabei wird ein absorbierender Rand von 20-30 Gitterpunkten an das untere Ende

sowie an die seitlichen Enden des Modells angebracht, in denen die Druck- und Geschwin-

digkeitswellenfelder mit einem exponentiellen Faktor geddmpft werden.

Dispersions- und Courant-Kriterium

Um numerische Artefakte und Instabilititen widhrend der Modellierung zu vermeiden,
miissen die folgenden Kriterien fiir das raumliche Abtastintervall dh und das zeitliche Ab-
tastintervall dt eingehalten werden.

Wird das rdumliche Abtastintervall zu grofl gewahlt, weisen die modellierten Wellenfel-
der Dispersion auf . Um dies zu vermeiden, muss das Dispersionskriterium
erfiillt sein. Bei analytischen Losungen entspricht dies dem Nyquist-Kriterium, welches
besagt dass dh maximal so grof} sein darf wie die Halfte der kleinsten Wellenldnge Ajin
des Wellenfeldes:

dh = Amin (2.34)

Bei numerischen Losungsansidtzen muss fiir das rdumliche Abtastintervall die folgende

Bedingung erfiillt sein:

)\min Umin
dh < = . 2.35
=N " Niwar (2:35)

N ist die Anzahl von Gitterpunkten pro Wellenlénge, v,,;, bezeichnet die kleinste Ge-
schwindigkeit im Modell und f,,, die grofite Frequenz.

Das zeitliche Abtastintervall muss das sogenannte Courant-Kriterium erfiillen, sodass die
Modellierung nicht instabil wird (Courant et al.|[1928] [1967). Es besagt, dass bei Wellen-

ausbreitung auf einem diskreten Gitter dt kleiner sein muss als die Zeit, die die Welle zur

Ausbreitung zwischen zwei benachbarten Gitterpunkten mit dem rédumlichen Abtastinter-

vall dh benotigt. Es muss also gelten:

dt < dh

. 2.36
N h\/ivmam ( )

10



2.2. Wellenforminversion 11

Umaz bezeichnet die hochste Geschwindigkeit des Modells und A ist ein Gewichtungsfak-
tor. Er ist abhéngig von der Ordnung des FD-Operators. Fiir einen FD-Operator zweiter

Ordnung, wie er in DENISE verwendet wird, ist h = 1.

2.2.2. Methode der konjugierten Gradienten

d bs

Das Datenresiduum dw ist definiert als Differenz du = u™°% — u°*® zwischen den model-
lierten Daten ©™°¢ und den beobachteten Daten u°?. Um ein Maf fiir das Residuum zu

erhalten, wird die nachstehende L-Norm verwendet.

1/p
E=|L|,= (Z |5uz-|p> fiir p = 1,2, ... (2.37)

Das Modell, welches die Daten am besten erklirt, kann im Minimum von gefunden
werden.
Um das Minimum zu finden, werden die Modellparameter ausgehend von einem Startmo-

dell mg entlang der Suchrichtung dmy iiber

my = mg + pedmy (238)
iterativ akualisiert. g bezeichnet die Schrittweite. Fiir die optimale Suchrichtung, wird die
Energie F in der Néhe des Startmodells mit einer Taylor-Reihen-Entwicklung angenéhert:

0E(my)
8m0
Im Minimum der Energie, muss die erste Ableitung von Null sein. Es gilt also:

E(mo + 57’)’1,0) ~ E(mo) + dmy. (2.39)

OE(myg + 0mg)  OE(mg) = 0*E(my) 1
o - + o2 dmgy = 0. (2.40)

Dies fiihrt zu

0?E(my) ! OE(my) _10E(my) 1
- _ =-H, " ——~ =_H mE 2.41
omg < om?2 > I R o VmE(mo) (2.41)

unter Verwendung der Hesse-Matrix H. Dabei zeigt der Gradient 9B(mo) _ Vi E(my)

omyg
in Richtung der stirksten Anderung. Da die Berechnung der inversen Hesse-Matrix sehr

rechenintensiv ist (Pratt et al., [1998)), wird sie mit einem Prikonditionierungs-Operator

P angenéhert
(5m0 =~ —Pova(mo). (2.42)

Das Update der Modellparameter iiber 2.38 kann auf jeden Punkt im Parameterraum m,,
iibertragen werden

m, = mMy_1+ ,un,lémn,l. (243)

11



12 2. Theoretische Grundlagen

Nach Moral (1987)) kann die Konvergenz beschleunigt werden, wenn das Modell-Update bei
jeder Iteration n nicht wie in Gleichung in Richtung von dm,, erfolgt, sondern entlang
der konjugierten Richtung dc,

§¢pn = 6y, + Budcn_1. (2.44)

Der Gewichtungsfaktor 3 wird nach Polak-Ribiére berechnet (Nocedal und Wright| [1999)

smL(dm, — dm, 1)
oy, . 2.45
b 5m£_1(5mn_1 ( )

Fiir die erste Iteration (n = 1) erfolgt das Modell-Update nach in Richtung der
stirksten Anderung. Fiir alle darauffolgenden Iterationen (n > 1) erfolgt das Update der

Modellparameter dann entlang der konjungierten Richtung

™My, = My 1+ fy_10Ch_1. (2.46)

2.2.3. Misfit

In Abschnitt wurde bereits die L-Norm als Maf fiir das Datenresiduum du beschrie-
ben. Die L2-Norm, also die L-Norm fiir den Fall p = 2, beschreibt physikalisch die iibrige

elastische Energie, die im Datenresiduum noch enthalten ist. Sie lautet also:
Lo r
E=|L|; = §6u ou. (2.47)

In dieser Arbeit wird bei der Inversion die normierte L2-Norm als Misfit-Funktion verwen-
det, bei der jede Spur der gemessenen und modellierten Daten vor der Misifit-Berechnung
auf ihren RMS Wert normiert wird (Choi und Alkhalifah| [2012). Damit geht die Infor-

mation iiber die absolute Amplitude zwar verloren, jedoch haben dann Faktoren wie die

Dampfung oder die Empfindlichkeit einzelner Geophone weniger Einfluss auf die Inversion.

Ihre Berechnung erfolgt iiber das normierte Datenresiduum da:

1
Enorm — |L|porm = 55&%& (2.48)
) R umod uobs
mit: ou = Tumod] ~ Tuobs] (2.49)

2.2.4. Berechnung der Gradienten

Fiir das Update der Modellparameter muss in jedem Iterationsschritt der Gradient der
Misfit-Funktion V,,, E(m) berechnet werden (Vgl. Abschnitt[2.2.2). Anstatt den Gradien-
ten fiir jeden Modellparameter einzeln zu berechnen, wird die Methode der adjungierten
Quellen verwendet, die in ausfiihrlich hergeleitet wird. Fiir die Misfit-Funktion

12



2.2. Wellenforminversion 13

gilt:

1 1
E= §5uT5u =3 Z dt Z Su?(xz,, xs,t). (2.50)
Quellen Empfinger

x, und xs bezeichnen die Koordinaten der Empfinger und der Quellen. Fiir die Ableitung

nach einem Modellparameter m ergibt sich daraus:

OF ou™4(m)

g dt E —ou. 2.51

om ~ aom ou (251)
Quellen Empfianger

Von den Empfiangerpositionen wird mit dem adjungierten Quellsignal das riickpropagierte
Wellenfeld u’ berechnet. Der Gradient wird dann mittels Kreuzkorrelation des vorwirts
propagierten Wellenfeldes u und dem adjungierten Wellenfeld u’ ermittelt. Die Gradienten

der Ausbreitungsgeschwindigkeiten vp und vg sowie der Dichte p sind durch

dvp = 2pvpdA (2.52)
dvg = —4pvgd + 2pvsdpu (2.53)
pvet = (vp® — 205%)0N + v5*Sp + Op (2.54)

gegeben. Die Gradienten der Lamé-Parameter werden iiber die Summe aller Quellen be-

rechnet:
3 faGee ) (5 %) a5
Quellen Y
Qgen/dt (o 52) (G 5e) 2 (55 ) o
/
QZ/ (% 5+ e ot (2.57)

2.2.5. Bestimmen der optimalen Schrittweite i,

Fiir die Konvergenz der Misfit-Funktion bei der Inversion ist die Wahl der Schrittweite

pi, wichtig (Kéhnj [2011). Um die optimale Schrittweite piop zu finden, werden mit drei
verschiedenen Testschrittweiten p;, po und ps Testmodelle modelliert und der zugehorige

Misfit berechnet. Dieser wird wie in Abbildung dargestellt. An die drei Wertepaare
wird eine parabelférmige Kurve angepasst. Im Minimum dieser Parabel kann die optimale

Schrittweite pop: abgelesen werden.

2.2.6. Prikonditionierung und Frequenzfilterung

Bei der Inversion von flachseismischen Oberflachenwellen weisen die Gradienten Artefakte
im Sinne von zu hohen Amplituden in der Nithe der Quelle auf (Schifer| [2014). Die hohen

13



14 2. Theoretische Grundlagen

- A
b7

=

Ey

Es

Ey

Emi n *‘f
H1 H2 Hopt M3 schrittweite

Abbildung 2.3.: Ermitteln der optimalen Schrittweite jio,¢. An die Misfit-Werte Ey, E»
und F5 der zugehorigen Testschrittweiten w1, pe und ps wird eine Parabel
angepasst. In ihrem Minimum F,,;, kann p., abgelesen werden.

Amplituden miissen gedampft werden, da sonst das Update der Modellparameter nur in
Quellnéhe erfolgt. Deshalb wird ein Taper auf die Gradienten in der Néhe der Quellposi-
tion gelegt, bevor die Gradienten aufsummiert werden.

Des weiteren werden die Gradienten gegléttet. Dabei muss die Filterldnge klein gew#hlt
werden (etwa 0,5m) um Instabilitdten aufgrund von sehr kleinen Heterogenitéten im Un-
tergrund zu vermeiden . AuBerdem muss das Nyquistkriterium erfiillt sein;
die Filterléinge sollte also kleiner sein als die Hélfte der kleinsten Wellenlédnge.

Um bei der Suche nach dem globalen Minimum der Misfit-Funktion nicht in einem Ne-
benminimum stecken zu bleiben, werden sowohl die modellierten als auch die beobachte-
ten Daten wihrend der Inversion frequenzgefiltert. Dies geschieht iiber einen Butterworth
Tiefpassfilter 4. Ordnung. So werden zunéchst die Seismogramme mit geringem Frequenz-
gehalt verglichen, was das Risiko des sogenannten Cycle-Skippings verringert. Das Cycle-
Skipping ist in Abbildung2.4]dargestellt. Der modellierte Wellenzug (rechts) wird withrend
der Inversion an den beobachteten Wellenzug (links) angenéhert. Der Msifit wird solange
verringert, bis das erste Nebenmaximum des modellierten Wellenzuges auf dem letzten Ne-
benmaximum des beobachteten Wellenzuges liegt. Danach wird der Misfit wieder grofer,
obwohl das globale Minimum (die Hauptmaxima beider Wellenziige liegen aufeinander)
noch nicht erreicht ist. Nach einer bestimmten Anzahl an Iterationsschritten wird die Eck-
frequenz des Tiefpassfilters systematisch erhoht, so dass immer mehr Details rekonstruiert
werden konnen.

Das Landen in einem Nebenminimum kann auch durch die Wahl des Startmodells ver-
ursacht werden. Liegt es zu weit vom wahren Modell entfernt, {iberschneiden sich die
Wellenziige in den Seismogrammen nicht, weshalb sich der Misfit nach Update der Mo-

dellparameter nicht verkleinert.

14



2.2. Wellenforminversion 15

kinematic
! error 1
observed i i modeled

wavelet i i wavelet

Abbildung 2.4.: Darstellung des Cycle-Skippings. Wahrend der Inversion landet man in ei-
nem Nebenminimum der Misfit-Funktion (das erste Nebenmaximum des
modellierten Wellenzuges liegt iiber dem letzten Nebenmaximum des be-
obachteten Wellenzuges). Das globale Minimum (die Hauptmaxima bei-
der Wellenziige liegen iibereinander) wird nicht erreicht. Aus|[Bunks et al|

(1995).

\

2.2.7. Ablauf der Wellenforminversion

In Abbildung|2.5/ist der Ablauf eines Iterationsschrittes n schematisch dargestellt, wie er in
der verwendeten Software DENISE implementiert ist. Zunéchst wird eine Vorwértsmodel-
lierung durch das Startmodell oder das Modell aus der vorherigen Iteration durchgefiihrt.
Dabei wird die selbe Akquisitionsgeometrie wie bei Erhebung der Felddaten verwendet. Die
synthetischen Seismogramme werden mit den Seismogrammen der Feldmessung verglichen
und ihr Residuum du fiir jede Quelle s berechnet

Sty = w0l — b, (2.58)

n,s s

Nun wird eine Riickpropagation der Resiudeen durchgefiihrt. Dies entspricht einer zeitlich
umgekehrten Vorwirtsmodellierung, bei der die Empfingerpositionen nun als Quellen wir-
ken. Aus den Wellenfeldern der Vorwértsmodellierung und der Riickpropagation werden
Gradienten fiir jeden Modellparameter berechnet. Anschlieffend erfolgt die Prikonditionie-
rung der Gradienten und die Berechnung der konjugierten Gradientenrichtung. Mit ver-
schiedenen Testschrittweiten konnen zugehorige Misfit-Werte berechnet werden. An diese
wird eine Parabel angepasst und aus ihrem Minimum die optimale Schrittweite ermittelt.
Mit der optimalen Schrittweite erfolgt dann das Modell-Update nach Gleichung

Die neuen Modellparameter stellen jetzt den Ausgangspunkt fiir den néichsten Iterations-
schritt dar. Dieser startet wieder mit der Vorwértsmodellierung durch das zuvor aktua-
lisierte Modell. Die weiteren Schritte erfolgen wie oben beschrieben. Es werden so viele
Iterationen durchgefiihrt, bis ein Abbruchkriterium erreicht wird. Das kann beispielsweise
das Erreichen einer Anzahl maximaler Iterationen bedeuten, oder dass das Datenresiduum
im Vergleich zum vorherigen Iterationsschritt nicht mehr ausreichend verringert werden

kann.
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beobachtete prozessierte Daten Startmodell oder Modell des
und Akquisitionsgeometrie vorherigen Iterationsschrittes

Schleife tiber alle Schiisse

h 4

— —P
Akquisitionsgeometrie Vorwartsmodellierung
(mit Schleife liber alle Zeitschritte)

Partikelgeschwindigkeit
an den Empfangerpositionen

beobachtete Seismogfamme

&

Berechnung der adjungierten Quellen

Partikelgeschwindigkeit
und Druckwellenfelder (1)

P = = = = = =
| Riickpropagation der adjungierten Quellen

von den Empféangerpositionen (2) |

riickpropagiertes Wellenfeld der
Partikelgeschwindigkeit und des Drucks

Diese beiden Schritte finden
aufeinanderfolgend innerhalb einer
Schleife Uber alle Zeitschritte statt.

| . s e .
Berechnung der Gradienten der Misfit-Funktion
P (Kreuzkorrelation der vorwarts- und riick-
| propagierten Wellenfelder mit Phase 0)

¢Gradienten

Prakonditionierung der Gradienten

iprakonditioniene Gradienten

Berechnung der konjugierten Gradientenrichtung

ikonjugiene Gradienten

Bestimmen der optimalen Schrittweite

Vorwartsmodellierung mit
aktualisiertem Modell und
Testschrittweite 2

Misfit Berechnung fur das

Testschrittweite 3

Vorwartsmodellierung mit
aktualisiertem Modell und

i Seismogramme und Geometrie

aktuelle Modell modelliert(iSeismogramme

v

Misfit Berechnung

Misfit Berechnung

skalarer Misfit unciskalare Schrittweite L

Bestimmen der optimalen Schrittweite
indem eine Parabel an die Misfit-Funktion angepasst wird

+ optimale Schrittweite

Update der Modellparameter

—

(1) Der gesamte Ablauf ist in einer Binardatei realisiert. Deshalb bleiben die Wellenfelder fir einen Schuss im Zwischenspeicher.
(2) Entspricht einer Vorwartsmodellierung mit zeitlich umgekehrten adjungierten Quellen. Die Empfangerpositionen wirken dabei als Quelle.

Abbildung 2.5.: Schematische Darstellung eines Iterationsschrittes wie er in DENISE im-

plementiert ist. Aus .
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2.3. Inversion flachseismischer Wellenfeldspektren 17

2.2.8. Inversion des Quellsignals

Bei der Erhebung von Felddaten bleibt der zeitliche Verlauf des Quellsignals (hier Ham-
merschlag) unbekannt. Darum muss bei der Inversion von Felddaten das Quellsignal fiir
jeden Schuss ermittelt werden. Dazu wird ein geddmpftes, lineares Least-Squares-Problem
gelost. Es entspricht einer Dekonvolution des gemessenen Wellenzuges mit den synthe-
tischen Daten. Die mathematische Formulierung ist in den Arbeiten von
oder |Groos et al.| (2014) zu finden. In DENISE ist zur Quellsignalberechnung eine zweite
Vorwiéirtssimulation in die Schleife der Gradientenberechnung (Vgl. implementiert. Es

wird ein Korrekturfilter ermittelt, der auf ein Anfangs-Quellsignal (z.B. sin3-Funktion)

angewandt wird. Anschlieflend wird das ermittelte Quellsignal verwendet.
Das Quellsignal muss fiir jeden Schuss berechnet werden. Wird wéhrend der Inversion das

Frequenzband erweitert, muss das Quellsignal erneut fiir jeden Schuss ermittelt werden.

2.3. Inversion flachseismischer Wellenfeldspektren

Eine wichtige Rolle fiir eine erfolgreiche Wellenforminversion spielt die Wahl des Startmo-
dells. Die Modellparameter diirfen nicht zu weit von denen des wahren Untergrundmodells
abweichen, da sich die Wellenziige der Seismogramme sonst nicht iiberschneiden und der
Misfit trotz Modell-Update nicht verringert werden kann (Vgl. Kapitel [2.2.6). In dieser Ar-
beit wurde das Startmodell mit der von Forbriger| (2001]) entwickelten Methode zur ,,Inver-

sion flachseismischer Wellenfeldspektren“ erstellt. Das Verfahren lisst sich in zwei wesentli-
che Schritte unterteilen. Im ersten Schritt werden Fourier-Bessel-Entwicklungskoeffizienten
fiir das gesamte Wellenfeld berechnet. Mit einem iterativen Least-Squares-Verfahren wer-

den im zweiten Schritt synthetische Daten an die Entwicklungskoeffizienten sowie an die

gepickten Ersteinsiitze der Messdaten angenéhert. Die Methode ist in [Forbriger| (2003a)
und [Forbriger| (2003b) beschrieben. Durchgefiihrt wurde sie mit der in Anhang|C|beschrie-
benen TFSoftware.

2.3.1. Schritt 1: Dispersionsanalyse

Als Dispersionsanalyse wird die Berechnung des Frequenz-Langsamkeits-Spektrums (f,p-
Spektrum) mit der modifizierten Fourier-Bessel-Transformation bezeichnet. An die Anwen-
dung der Methode werden zwei Anforderungen gestellt. Zum einen miissen die Daten mit
zylindersymmetrischen Quellen erhoben werden und zum anderen muss ein 1D-Medium
vorliegen. Der untersuchte Untergrund ist also lateral homogen und die Modellparameter
dndern sich nur mit der Tiefe.

Die aufgezeichnete Wellenform w(t,r;) am Offset r kann als Fourier-Integral geschrieben

werden:

+oo - dw
u(t,r) = / a(w, rl)@_’m— Kreisfrequenz: w = 27 f (2.59)

—0o0
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18 2. Theoretische Grundlagen

Fiir die Entwicklung der Fourier-Koeffizienten nach Bessel-Funktionen gilt:

+o00
U (w,r) = G (w,p) Jo(wpr) p dp. (2.60)
0
Jo sind die Bessel-Funktionen 1. Art und 0. Ordnung, G, (w,p) sind die komplexwertigen
Koefhizienten des f,p-Spektrums und p bezeichnet die Langsamkeit. Es wird hier nur die
Vertikalkomponente betrachtet. Das Verfahren kann analog auch auf die anderen Kom-
ponenten des gemessenen Signals angewendet werden. Die inverse Transformation zu [2.60)

lautet: oo
G,(w,p) = w2/ Uy (w,r) Jo(wpr) r dr. (2.61)
0

Aus den Feldmessungen ist das kontinuierliche Wellenfeld . (w, r) nicht bekannt, sondern
jeweils nur an den Empfangerpositionen entlang des Profils, deshalb wird Gleichung
durch

(w,r) Jo(wpry) rp Ary (2.62)

\\Mz

mit
rg—ry furl=1
1
Arp = 5 "N~ TN fiir { = N und (2.63)
Ti41 — Tj—1 sonst

angenidhert. N bezeichnet die Anzahl von Geophonen entlang des Messprofils. Auflerdem

wird die Bessel-Funktion

2
Jo=—"9 0 (2.64)

(2)
nur mit der Hankel-Funktion Hg

genéhert, so dass sich fiir Gleichung [2.62

w2

T2

N
Z (w,m) (wprl) ry Ary (2.65)

ergibt.

2.3.2. Schritt 2: Inversion

Das inverse Problem von den gemessenen Daten d auf die Modellparameter m zu schliefen
wird mit einem Least-Squares-Verfahren iterativ gelost. Die Messdaten d bestehen hier
sowohl aus den Erstankunftszeiten der P-Welle als auch aus den komplexen Fourier-Bessel-
Koeffizienten des gemessenen Wellenfeldes. Ziel ist es, die Fehlerfunktion

E?2 =W (d - s(my,)) — Dém,,)|* + \|Sém,|? (2.66)

n
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2.3. Inversion flachseismischer Wellenfeldspektren 19

zu minimieren. Der Vektor m,, enthélt die Modellparamter zu Beginn der n-ten Iteration
und dm,, beschreibt seine Variation. s(m,,) ist die auf dem entsprechenden Modell m,,

basierende Vorhersage. Die Matrix D besteht aus den partiellen Ableitungen

_ O

D
ki oy

(2.67)

ez

die in jedem Iterationsschritt neu berechnet werden. W enthilt Gewichtungsfaktoren und
ist im einfachsten Fall eine Diagonalmatrix aus den Kehrwerten der Messungenauigkeiten

oy, der Daten d,

W = diag <1> . (2.68)

Ok
S enthilt die Ddmpfungsterme und kann mit dem Faktor A skaliert werden (meist gilt

jedoch A = 1). Im einfachsten Fall ist S ebenfalls eine Diagonalmatrix und berechnet sich

wie folgt:

S = diag <1> : (2.69)

Tk
ri begrenzt den Suchbereich der Modellparameter my. In diesem Suchbereich gilt die

lineare Naherung:
s(m +dm) =~ s(m) + Dém. (2.70)

Aus der Bedingung, dass die Fehlerfunktion minimiert werden soll (E2 = min), ergibt sich

das folgende lineare Gleichungssystem
Re{(D'WITW D) + A\STS}om,, = Re{D"WTW (d — s(m,))}. (2.71)

Re{z} bezeichnet den Realteil der komplexen GréBe z. D' ist die hermitesch Konjugiert
von D und W7 die Transponierte von W. Gleichungkann nach ém,, aufgelost werden
und dann iiber

My = My, +0my, (2.72)

ein Update der Modellparameter durchgefiihrt werden. Durch die iterative Berechnung von
und wird so eine systematische Verbesserung des Modells erreicht. Die Inversion
wird abgebrochen wenn entweder die relative Anderung von E? unter einen vorgegebenen
Wert fillt oder die Modellparameter unrealistische Werte annehmen.

Als MaB fiir die Fehlerfunktion dient der Misfit y?(m). Er beschreibt die prozentuale

Anpassung an die Daten und wird definiert zu:

V(m) = [W(d — s(m))P”. (2.73)

"hermitesch konjugierte Matrix = komplex konjugierte transponierte Matrix (aus http://www.
encyclopediaofmath.org/index.php/Hermitian_matrix, Dezember 2014)
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3. Felddaten

Im Rahmen der Dissertation von wurden in der Nidhe von Mammolshain
(Hessen) im Taunus die in dieser Arbeit verwendeten Daten erhoben. Ziel der Disserta-
tion war eine Anwendung der elastischen Wellenforminversion auf einen flachseismischen
Datensatz, um eine markante 2D-Struktur im Untergrund aufzuldsen. Als Messgebiet wur-
de ein Verwerfungssystem im siidlichen Teil des Taunus gewéhlt. Vom Karlsruher Insti-
tut fiir Technologie in Zusammenarbeit mit der Bauhaus-Universitdt Weimar wurden je-
weils zwei Profile senkrecht und parallel zu der Verwerfung gemessen (Vgl. Abschnitt .
Aus Labormessungen an entnommenen Bodenproben wurde eine erste Abschitzung der
Geschwindigkeits- und Dichtewerte des Untergrundes gegeben und mit Hilfe von Laufzeit-
Tomographien wurden anschliefend die Startmodelle fiir die Wellenforminversion erstellt.
In wurden die beiden Profile senkrecht zur Verwerfung mit der Wellenfor-
minversion ausgewertet. Die Ergebnisse kénnen dort in Kapitel V nachgelesen werden. In

dieser Arbeit wurde ein Profil parallel zur Verwerfung betrachtet.

3.1. Messgebiet und Geologie

Der Taunus liegt in Hessen und ist Teil des Rheinischen Schiefergebirges, eines der &l-
testen Mittelgebirge Deutschlands . Der Taunus bildet den siid-6stlichen
Abschluss des Rheinischen Schiefergebirges (Vgl. Abbildung und entstand im Me-
sozoikum. Aufgrund von Verwitterung und Erosion entstanden Verebnungen, die durch
linienhafte Erosion der Fliisse in ein feines Mosaik zerschnitten wurden .

Geologisch wird der Taunus von Norden nach Siiden in Vordertaunus, Taunuskamm und
Hintertaunus gegliedert. Eine geologische Karte des Taunus befindet sich in Abbildung
Das schwarze Rechteck markiert das Gebiet bei Mammolshain, in dem die Felddaten
erhoben wurden. In Abbildung ist dieser Teil der Karte detailliert dargestellt. Der 2D
Charakter des Messgebiets ist dort deutlich zu erkennen. Der rot eingefiirbte Bereich be-

steht aus Serizitgneis, wohingegen der griin eingefirbte Bereich aus Kies, Sand und Ton
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22 3. Felddaten

Material vp in m/s ‘ vg in m/s ‘ p in kg/m3 ‘
unbefestigte Sedimente | 550 - 1950 150 - 400 | 1200 - 2000
Quarzit 1900 - 5300 | 1500 - 2900 | 2600 - 2700
Gneis 3000 - 5200 | 1900 - 3000 | 2500 - 3100
Schiefer 2400 - 4900 | 1800 - 3100 | 2800 - 3000

Tabelle 3.1.: Typische Werte fiir die Ausbreitungsgeschwindigkeiten der P-Welle (vp) und
der S-Welle (vg), sowie fiir die Dichte (p) des im Taunus vorhandenen Mate-

rials. Aus .

besteht. Das schwarze Quadrat markiert das Messgebiet. In Tabelle 3.1/sind typische Werte
fiir die Wellengeschwindigkeiten vp und vg sowie die Dichte p des im Taunus vorhandenen

Materials aufgelistet.

3.2. Akquisitionsgeometrie

Im Rahmen der Datenerhebung wurden insgesamt vier Profile gemessen. Diese sind in
Abbildung dargestellt. Die rot gestrichelte Linie markiert die vermutete Verwerfung.
Ihr Verlauf wurde im Voraus mit geoelektrischen und seismischen Messungen abgeschéitzt
und die Ausrichtung der Messprofile daran orientiert. Die vier Profile sind jeweils mit
schwarzen Linien gekennzeichnet; zwei Profile parallel zur Verwerfung (Profil 1 und 2)
und zwei Profile nahezu senkrecht dazu (Profil 3 und 4). In dieser Arbeit wurde Profil 1
ausgewertet. Es liegt auf der nord-westlichen Seite der Verwerfung, auf der iiberwiegend
Serizitgneis aufzufinden ist. Dieser weist hohere Ausbreitungsgeschwindigkeiten auf als die
unbefestigten Sedimentschichten siid-ostlich der Verwerfung (Vgl. Tabelle 3.1)).

Die Gesamtlinge des Profils betragt 108 m. Als Quelle fiir die Messungen diente ein Vor-
schlaghammer, mit dem wiederholt auf eine am Boden liegende Metallplatte geschlagen
wurde (Hammerschlagseismik). Es wurden an insgesamt 10 unterschiedlichen Quellpositio-
nen jeweils 10 Hammerschlag-Messungen durchgefiihrt und fiir jeden Schusspunkt direkt
im Feld gestapelt. Dies dient der Verbesserung des Signal-Rausch-Verhéltnisses der Daten.
Die erste und letzte Quellposition bildet jeweils den Abschluss der Messgerite. Dazwischen
sind die Quellpositionen in regelméfigen Abstinden verteilt. In Tabelle sind die Pro-
filkoordinaten aller Schiisse aufgelistet. Zwischen Schuss 08 und Schuss 09 ist der Abstand
grofler als zwischen den restlichen Quellpositionen, da dort eine Fahrspur mit Vertiefung
das Messprofil kreuzt, und sich somit nicht fiir die Hammerschliage eignet. Als Empfanger
wurden insgesamt 50 3-Komponenten-Geophone (Eigenfrequenz 4,5 Hz) in einem Abstand
von 1,5 m entlang des Profils gesteckt. Das erste Geophon befindet sich bei Profilmeter 16
und das letzte bei 89,5 m.

In Abbildung ist die Akquisitionsgeometrie des Profils graphisch dargestellt. Insgesamt
erhélt man mit dieser Anordnung von Quellen und Empfiangern einen Hin- und einen Riick-
schuss (Schuss 02 bzw. Schuss 09) und zusétzlich einen Hin- und Riickschuss mit gréfieren
Offsets (Schuss 01 und Schuss 10). Die Schiisse 03 bis 08 liegen in der Mitte des Profils
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Abbildung 3.1.: Geologische Karte des Rheinischen Schiefergebirges. Der Tau-
nus bildet dessen siid-Ostlichen  Abschluss. Quelle: Jo We-
ber, Geologische Karte des Rheinischen Schiefergebirges, URL:
http://commons.wikimedia.org/wiki/File:Geologische_
Karte_des_Rheinischen_Schiefergebirges. jpg, Dezember

2014.
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0 50 km

Abbildung 3.2.: Geologische Karte des Taunus. Das Messgebiet bei Mammolshain befindet
sich innerhalb des schwarzen Rechteckes. 1: Quartét, 2: Tertiér, 3: Tertir,
Vulkanite, 4: Trias, Buntsandstein, 5: Perm, Rotliegendes, 6: Unterkarbon,
7: Unterkarbon, 8: Oberdevon - Unterkarbon, 9: Oberdevon, 10: Mittelde-
von - Oberdevon, Givet - Frasnes, 11: Mittelfdevon, Givet 12: Mitteldevon,
13: Unterdevon, Ems, 14: Unterdevon, Ems, 15: Unterdevon, Siegen - Ems,
16: Unterdevon, Siegen - Ems, 17: Unterdevon, Siegen, 18: Unterdevon, un-
gegliedert, 19: Unterdevon, Gedinne, 20: Silur, 21: Ordovizium, 22: Kristal-
lin des Odenwaldes, 23: Storungen. Quelle: Jo Weber, Geologische Karte
des Taunus, URL: http://commons.wikimedia.org/wiki/File:
‘Geologische_Karte_Taunus . png# Dezember 2014.
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Abbildung 3.3.: Ausschnitt aus der geologischen Karte von Hessen, Mafistab 1:25000. Der
rot eingefirbte Bereich besteht aus Serizitgneis und der griin eingefirbte
Bereich aus Kies, Sand und Ton. Das schwarze Quadrat markiert das

Messgebiet bei Mammolshain. Aus (2014).

und es befinden sich auf beiden Seiten der Quellposition Geophone.

3.3. 1D Charakter des Untergrundes

In Abbildungist die Vertikalkomponente des Hin- und Riickschusses (entspricht Schuss
02 und Schuss 09 aus Tabelle dargestellt. Die Quellen befinden sich jeweils 1,5 m vom
ersten bzw. letzten Geophon entfernt. In rot ist der Hinschuss dargestellt und in schwarz der
Riickschuss. Es ist zu erkennen, dass sich die Wellenziige beider Schiisse in groflen Teilen
des Seismogramms gut decken. Die Erstausschlige der Offset-gleichen Spuren treten mit
nur kleinen Abweichungen zeitgleich auf. Das bedeutet, dass die direkten und refraktierten
Wellen bei gleichem Quell-Empfénger-Abstand den gleichen Weg zuriicklegen, auch wenn
sich die Quellen an unterschiedlichen Positionen entlang des Profils befinden. Es kann also
davon ausgegangen werden, dass sich die Schichtgrenzen iiber das gesamte Profil in gleicher
Tiefe befinden und somit die Annahme getroffen werden, dass der Untergrund unterhalb
des ausgelegten Profils lateral homogen ist. Zum Vergleich wird in Abbildung Schuss
06, bei dem sich die Quelle in der Ndhe der Profilmitte (Profilkoordinate 54 m) befindet,
dargestellt. Sie befindet sich bei Profilkoordinate 55,75 m. Die Spuren 1 bis 27 sind in
schwarz dargestellt und die Spuren 28 bis 50 in rot, sodass Spuren mit gleichem Offset

jeweils iibereinander liegen. Auch in dieser Seismogrammsektion ist zu erkennen, dass die
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Serizitgneis (schnell)

vermutete Verwerfung
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Profil 1 Profil 4

Profil 3

Profil 2

Abbildung 3.4.: Darstellung der Messprofile 1 bis 4. Die rot gestrichelte Linie stellt die ver-
mutete Verwerfung im Messgebiet dar. In dieser Arbeit wurde Profil 1, auf
der nord-westlichen Seite parallel zur Verwerfung betrachtet. Dort besteht
der Untergrund aus Serizitgneis, der hthere Ausbreitungsgeschwindigkei-
ten als die Sedimentschichten auf der siid-6stlichen Seite aufweist. Nach

Schier (2014).

’ Schussbezeichnung ‘ Profilkoordinate in m

Schuss 01 6

Schuss 02 14,5
Schuss 03 24,25
Schuss 04 34,25
Schuss 05 45,25
Schuss 06 55,75
Schuss 07 64,75
Schuss 08 75,25
Schuss 09 91

Schuss 10 102

Tabelle 3.2.: Profilkoordinaten der 10 Schiisse entlang Profil 1. Schuss 02 und Schuss 09
entsprechen dem Hin- bzw. Riickschuss. Von Profilkoordinate 16 m bis 89,5 m
sind die 50 Geophone in einem Abstand von 1,5m gesteckt.

L Ly | Al ek + vl ] Ly | e + wla + Ly [ |
™ s 30 s 40 a8 50 550 50 85 70 i 50 85 30 35 100 " 105

Profikoordinate in m

Abbildung 3.5.: Akquisitionsgeometrie entlang Profil 1. Die roten Sterne stellen die Quellen
dar und die schwarzen Dreiecke die Geophone.
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Abbildung 3.6.: Seismogramm der Vertikalkomponente des Hin- und Riickschusses auf Pro-
fil 1. Die Quellpositionen befinden sich bei Profilkoordinate 14,5m und
91 m. Der Hinschuss ist in schwarz dargestellt und der Riickschuss in rot.
Die beiden Wellenfelder decken sich in weiten Teilen gut. Alle Spuren sind

auf ihre Maximalamplitude normiert.

Wellenfelder in beide Richtungen der Quelle gut iibereinstimmen und die Erstausschldge
etwa zeitgleich auftreten. Dies bestétigt die Annahme von oben, dass ein 1D-Medium

vorliegt und sich die Modellparameter nur mit der Tiefe &ndern.

Abbildung zeigt das f,p-Spektrum von Schuss 09. Der schraffierte Bereich zeigt die
frequenzabhéngige theoretische Unschéirfe Ap, die von der Auslagenldnge bestimmt wird.
Es ist zu erkennen, dass sie zu tiefen Frequenzen deutlich gréfler wird. In der Dispersion der
niedrigen Frequenzen sind jedoch die Informationen iiber die tieferen Schichten enthalten,
das heifit, dass die Auslagenlinge die Erkundungstiefe einschrinkt. Profillingen von bis
zu 100 m ermdglichen eine Untersuchung des Untergrundes bei Oberflichenwellen bis zu
Tiefen von etwa 10 m bis 20m 2010).

Im Spektrum ist die Grundmode deutlich zu erkennen. Sie wird von 10 Hz bis knapp 50 Hz
angeregt und weist Langsamkeiten von etwa 1-2,5s/km auf. Ab 40 Hz ldsst sich noch eine

zweite Mode erkennen. Sie weist geringere Langsamkeiten von etwa 1-1,5s/km auf. Die

Grundmode breitet sich also mit geringerer Geschwindigkeit aus und bildet somit den

zeitlich letzten Wellenzug im Seismogramm.
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Abbildung 3.7.: Seismogramm der Vertikalkomponente von Schuss 06 auf Profil 1. Die
Quellposition befindet sich bei Profilkoordinate 55,75 m. Die Spuren 1 bis
27 sind in schwarz dargestellt und die Spuren 28 bis 50 in rot, sodass die
Signale mit gleichem Offset iibereinander liegen. Alle Spuren sind auf ihre
Maximalamplitude normiert.

Amplitude

Langsamkeit in s/km

Frequenz in Hz

Abbildung 3.8.: f,p-Spektrum des Riickschusses (Schuss 09, Profilkoordinate 91 m). Der
schraffierte Bereich markiert die frequenzabhéngige theoretische Unschérfe
Ap, die von der Auslagenléinge bestimmt wird.
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4. Erstellen eines Startmodells

Um das Startmodell mit der in Kapitel beschriebenen Methode zur Inversion flach-
seismischer Wellenfeldspektren erstellen zu kénnen, muss zunéchst gepriift werden, ob die

Bedingungen dafiir erfiillt sind. Die beiden Bedingungen lauten:
1. Zylindersymmetrie der Quellen und
2. es muss sich um ein 1D-Medium handeln.

Die erste Bedinung ist mit dem Vorschlaghammer als Quelle ndherungsweise erfiillt. Der
Impuls auf die am Boden liegende Metallplatte erfolgt in vertikale Richtung. Von dort
breitet sich die angeregte Welle in alle Richtungen gleichmiflig um den Aufschlagpunkt
aus. Die zweite Bedinung kann in der Natur nicht vollsténdig erfiillt werden. In Abschnitt
wurde jedoch gezeigt, dass der Untergrund im Messgebiet den 1D-Charakter nihe-
rungsweise erfiillt.

Die Besseltransformation zur Berechnung des f,p-Spektrums gem#fl Abschnitt wur-
de mit dem Programm greda durchgefiihrt. Dabei wird die maximale Langsamkeit, fiir
die die Fourier-Bessel-Koeffizienten berechnet werden sollen, auf 8s/km gesetzt und der
Frequenzbereich von 0-100 Hz eingestellt. Die Darstellung des f,p-Spektrums erfolgt mit
grepg. Das f,p-Spektrum fiir den Riickschuss befindet sich in Abbildung Die Grund-
mode ist im Bereich von 10-50 Hz deutlich zu erkennen. Eine héhere Mode wird ab etwa
40 Hz angeregt. Bei der Inversion zum Ermitteln des Startmodells sollen nun diese beiden

Moden sowie die gepickten Ersteinséitze der Daten iterativ angepasst werden.

4.1. Vorbereitung der Inversion

Fiir jeden iterativen Losungansatz miissen Startwerte der Modellparameter festgelegt wer-
den, von denen die Suche ausgeht. Die Modellparameter, nach denen in greml in invertiert

wird, sind die beiden Ausbreitungsgeschwinidgkeiten vp und vg, sowie die Koeffizienten
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30 4. Erstellen eines Startmodells

den f,p-Spektrums. Die Werte fiir die Dichte p und die Giitefaktoren Qp und Qg (Am-
plitudenabnahme pro Wellenlénge innerhalb einer Schicht) werden wihrend der Inversion
konstant gehalten.

Das Startmodell fiir die Inversion wurde nach dem refraktionsseismischen Auswertungs-
prinzip erstellt. Dafiir enthélt refractx eine Funktion, mit der schnell einfache Schicht-
modelle aus den Seismogrammen abgeleitet werden kénnen. Dazu werden Geraden entlang
der Ersteinséitze im Seismogramm eingezeichnet. refractx ermittelt dann direkt die Ge-
schwindigkeiten und Mé&chtigkeiten der zu den Geradenabschnitten gehorigen Schichten.
Die Werte miissen dann als diskretes Modell gespeichert werden und kénnen anschlie-
Bend als Startmodell fiir die Inversion in gremlin verwendet werden. Auf diese Weise
wurden Schichtmodelle fiir den Hin- und den Riickschuss ermittelt. Die beiden Modelle
weisen nur kleine Abweichungen voneinander auf. Bei den Geschwindigkeitswerten lagen
die Unterschiede im Bereich von £100m/s und die Abweichungen in den Schichttiefen
und Schichtméchtigkeiten bei etwa +1m. Dies bestétigt die in Abschnitt getroffene
Annahme eines 1D Mediums.

In Tabelle ist das Startmodell aus den Riickschussdaten aufgelistet. Es setzt sich zu-
sammen aus zwei homogenen Schichten mit 2,7 m und 9,7 m M#chtigkeit, die iiber einem
homogenen Halbraum liegen. Die Ersteinséitze im Seismogramm werden von den Kom-
pressionswellen erzeugt, deshalb kann mit den Geraden nur vp ermittelt werden. vg wird
iiber die Beziehung vp = v/3vg abgeschitzt. Fiir p, Qp und Qg werden nur zwei homogene
Bereiche festgelegt. Also eine Schicht iiber einem Halbraum, wobei der Ubergang in den
Halbraum in gleicher Tiefe liegt wie die zweite Schichtgrenze in den Geschwindigkeitsmo-
dellen. Fiir die Schicht wird eine Dichte von 1,7 g/cm® und Giitefaktoren von Qp = Qg = 8
gewihlt. Im Halbraum 2,0 g/cm? fiir die Dichte und 10 fiir die Giitefaktoren. Die Abschéit-
zung dieser Werte resultiert aus den Laboruntersuchungen entnommener Proben aus dem
Messgebiet . Der Q-Wert wird etwas geringer gewéhlt, sodass die Amplitu-
den im f,p-Spektrum nicht so gro3 werden, was zu besserer Stabilitdt der Inversion fiihrt
(Forbriger] [2003b).

Nachdem nun ein Startmodell fiir die Inversion gefunden wurden, miissen noch die Erst-

einsétze im Seismogramm gepickt werden. Denn neben den Koeffizienten des f,p-Spektrums
werden bei der Inversion auch die Ersteinsédtze der Messdaten angepasst. Die Ersteinsétze
wurden fiir alle 50 Spuren der Vertikalkomponenten in den fiir den Riickschuss aufgezeich-

neten Seismogrammen mithilfe von refractx gepickt und gespeichert.

Tiefezinm‘vpinm/s‘US:U—\/Pginm/s‘

0 620 360
2,7 1500 870
12,4 2430 1400

Tabelle 4.1.: Startmodell fiir die Inversion des Wellenfeldspektrums der Riickschussdaten.
Die Werte fiir vp und die Schichttiefen z wurden mit refractx ermittelt.
vg wird iiber die Beziehung vp = v/3vg genihert.
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Abbildung 4.1.: Kontrollfenster in gremlin am Beispiel des Startmodells zur Inversion
der Riickschussdaten. Oben links ist der Verlauf der Geschwindigkeiten vp
(rot) und vg (blau) mit der Tiefe aufgetragen, in der Mitte die Werte fiir
die Dichte p und rechts die Giitefaktoren Qp und Q). Unten links werden
in rot die gepickten Ersteinsidtze der Messdaten mit ihrem Ablesefehler
aufgetragen, sowie die aus dem obigen Modell berechneten synthetischen
Daten. Unten rechts wird das synthetische f,p-Spektrum aus dem Modell
dargestellt. Uber den beiden unteren Fenstern wird der Misfit x? angezeigt,
der zwischen den synthetischen und gemessenen Daten mit dem aktuellen
Modell vorliegt.

4.2. Inversion mit gremlin

Die Inversion des Wellenfeldspektrums wurde mit gremlin durchgefiihrt. In Abbildung
ist das Kontrollfenster am Beispiel des Startmodells aus Tabelle dargestellt, das
einem Auskunft iiber das aktuelle Modell und dessen Anpassung an die Messdaten gibt.
In der oberen Reihe befinden sich die Informationen iiber das aktuelle Modell und in der
unteren Reihe die daraus berechneten synthetischen Daten mit dem zugehérigen Misfit x?2,
also der prozentualen Abweichung zu den gemessenen Daten. Es ist direkt zu erkennen, dass
das synthetische Modell noch sehr stark von den beobachteten Daten, also den gepickten
Ersteinsétzen, abweicht. Dies liegt daran, dass die Ermittlung der Schichtgeschwindigkeiten
und Schichtméchtigkeiten aus den Geraden im Seismogramm sehr ungenau ist. Sie sollte

nur einer ersten Abschétzung der Wertebereiche dienen.
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32 4. Erstellen eines Startmodells

Nun erfolgt die Inversion, um eine bessere Anpassung an die Daten zu erhalten. Zun#chst
muss in gremlin festgelegt werden, welche Parameter zur Inversion freigegeben werden.
Hier werden die Tiefenlage, sowie vp und vg freigegeben und p, @p und Qg konstant ge-
halten, da sie durch die Daten schlecht erkléirt werden kénnen. Weiterhin muss entschieden
werden, wie die Parameter der Inversion gewichtet werden. Es besteht die Moglichkeit nur
nach den Ersteinsétzen bzw. nur den Koeffizienten des f,p-Spektrums zu invertieren oder
nach beiden zu gleichen Anteilen. Gewéhlt wird letzteres. Im néchsten Schritt kann nun das
eingelesene Startmodell héindisch gedndert werden, das heifit die Anzahl an Schichten, ihre
Tiefenlage, sowie die einzelnen Werte fiir die Geschwindigkeit, Dichte und Giitefaktoren
konnen variiert werden. Als letztes muss getestet werden, ob die Inversion stabil ist. Dabei
wird gepriift, ob die Linearisierung in Gleichung eine gute Ndherung darstellt. Ist
dies der Fall, kann die iterative Inversion durch gremlin gestartet werden. Dazu werden
zwei Abbruchkriterien angegeben. Zum einen die maximale Anzahl an Iterationen, die von
gremlin durchgefithrt werden sollen, und zum anderen ein minimaler Misfit-Wert, bei
dessen Unterschreitung die Inversion ebenfalls abgebrochen wird. Falls die Linearisierung
keine gute Nédherung darstellt, miissen die Parameter verdndert werden und die Stabilitét
erneut gepriift werden. Wurde ein geeignetes Modell gefunden, kann es gespeichert werden.
Das manuelle Eingreifen in die Inversion ist hiufig notwendig, da die Fehlerfunktion E?
viele Nebenminima besitzt, in denen man nicht landen mdochte. Der Eingriff ist vor allem
notig, wenn schon vor der Inversion ersichtlich ist, dass das Startmodell stark von den
Daten abweicht, sowie das bei dem in Abschnitt ermittelten Startmodell der Fall ist
(Vgl. Abbildung . Es ist sinnvoll, das Modell so lange von Hand zu &dndern, bis man
eine gute graphische Anpassung an die Messdaten erreicht hat. Der gesamte Ablauf in
gremlin kann ausgehend von unterschiedlichen Modellen so oft wiederholt werden, bis
eine zufriedenstellende Anpassung an die Daten gefunden wurde.

Das oben beschriebene Verfahren wurde mehrfach durchgefiihrt, wobei die folgenden Mo-
difikationen zum Startmodell vorgenommen wurden. Zunéchst wurden die homogenen
Schichten mit einem Gradienten versehen, sodass die Geschwindigkeitswerte mit der Tiefe
zunehmen. Die Stirke der Gradienten wurden zur Inversion freigegeben. Da in Abbildung
unten links deutlich wird, dass die Geschwindigkeiten beim Startmodell zu hoch sind,
wurden diese sowohl fiir vp als auch fiir vg verringert. Die Werte waren dabei nicht mehr
an die vp = v/3vg Néherung gebunden, es wurde jedoch darauf geachtet, dass vp > vg
gilt.

In Abbildung ist das Ergebnismodell mit einem Misfit von 0,174 dargestellt. Die Erst-
einsatzzeiten aus dem Seismogramm werden seht gut angepasst. Die synthetischen Daten
befinden sich stets innerhalb der angegebenen Ungenauigkeit des Pickens. Auch das f,p-
Spektrum wird mit dem Modell gut erkliart. Die Grundmode ist deutlich zu erkennen, weist
jedoch fiir hohe Frequenzen etwas niedrigere Langsamkeitswerte auf (Vgl. Abbildung 3.8)).
Die Werte der zweiten Mode passen gut zu denen aus Abbildung allerdings wird sie
erst bei hoheren Frequenzen angeregt.

Das Ergebnismodell besteht weiterhin aus drei Schichten. Die Miachtigkeit der obersten
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Abbildung 4.2.: gremlin-Ergebnismodell fiir die Riickschussdaten. Der Misfit betragt

0,174.
Tiefe z inm | vp in m/s %’—Pin 1/s ‘ vs in m/s %ﬁin 1/s ‘ p in g/cm? ‘ Qp ‘ Qs ‘
0,0 1170 0,7 -107* 210 0,9 1,7 8 | 8
0,5 1680 0,8 -10°! 550 0,2 101 1,7 8 | 8
12,5 2460 0 700 0,2 107! 2,0 10 | 10

Tabelle 4.2.: Parameterwerte fiir das gremlin-Ergebnismodell.

Schicht wurde auf 0,5 m verringert und weist fiir vg einen stédrkeren Geschwindigkeitsgra-
dienten auf als die darunter liegende Schicht mit einer Méchtigkeit von 12 m. Der Geschwin-
digkeitsgradient fiir vp bleibt beim Ubergang in die zweite Schicht nahezu unverindert.
Die oberste Schicht entspricht dem Mutterboden im Messgebiet und ist nicht so stark
verdichtet wie die darauffolgende Schicht. In 12,5m Tiefe beginnt die dritte Schicht des
Ergebnismodells. Wihrend vp in einen homogenen Halbraum iibergeht, wird fiir vg der
Geschwindigkeitsgradient fortgefiihrt. Im homogenen Halbraum betrigt vp 2460 m/s. Der
Beginn der dritten Schicht wird als Grundwasserspiegel interpretiert. Die Parameterwerte
des Ergebnismodells sind in Tabelle aufgelistet.

Mit dem Programm mocox wurde abschlieBend das Modell aus der Ausgabedatei von
gremlin in ein Polynom-Modell konvertiert, da dies zur Modell-Ubergabe in DENISE

notig ist.
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5. Wellenforminversion der Felddaten

Nachdem in Kapitel 4] ein Startmodell gefunden wurde, kann damit nun die 2D elasti-
sche Wellenforminversion mit DENISE durchgefithrt werden. Zuerst werden die Schritte
der Datenverarbeitung, die zur Vorbereitung der Felddaten notig sind, in Abschnitt
erldutert. Danach erfolgt die Inversion des unbekannten Quellsignals der Hammerschlige
(Abschnitt und die Vorwértsmodellierung zur Bewertung des Startmodells (Abschnitt
. In Abschnitt werden die Ergebnisse der Inversion vorgestellt und interpretiert.

5.1. Datenverarbeitung

Zur Anwendung der 2D elastischen Wellenforminversion auf Felddaten sind die folgenden

drei Schritte zur Datenverarbeitung notig.

1. Anbringen eines Tapers, um sicherzustellen, dass die Spuren vor dem Ersteinsatz der

P-Welle und nach der Grundmode der Rayleighwelle auf 0 gesetzt sind.

2. Frequenzfiltern der Daten mit einem 5 Hz Butterworth Hochpassfilter 4. Ordnung,

um tieffrequentes Rauschen zu unterdriicken.

3. 3D/2D-Transformation der Daten.

5.1.1. Tapern und Frequenzfilterung

Im ersten Schritt der Datenverarbeitung wird ein Taper auf die Seismogramme der 10
Schiisse angebracht. Das heif3t, dass die Spuren vor dem Ersteinsatz der P-Welle und hin-
ter der Grundmode der Rayleighwelle auf 0 gesetzt werden, sodass kein Rauschen mehr auf
den Spuren enthalten ist. Innerhalb der Grenzen des Tapers bleibt das Signal unveréndert.
Im zweiten Schritt werden die Daten frequenzgefiltert. Da die Geophone eine Eigenfre-
quenz von 4,5 Hz aufweisen und somit kein Nutzsignal mit darunterliegenden Frequenzen
im Seismogramm erzeugt werden kann, wird ein 5 Hz Butterworth Hochpassfilter 4. Ord-

nung verwendet. So kann das tieffrequente Rauschen aus den Seismogrammen entfernt
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36 5. Wellenforminversion der Felddaten

werden.

Um bei der Inversion des Quellsignals (Abschnitt akausale Anteile erkennen zu kon-
nen, werden aulerdem alle Spuren um 0, 1s nach hinten verschoben. Im Feld betrug die
Aufzeichnungsdauer 1s. Da die Gesamtaufzeichnungsdauer in DENISE die Rechenzeit er-
heblich beeinflusst und die Lange des Nutzsignals nur 0, 3 s betrégt, werden auflerdem alle

Spuren auf insgesamt 0,5s gekiirzt (inklusive der vorangestellten 0, 1s).

5.1.2. 3D/2D-Transformation

Die in Kapitel 3| vorgestellten Felddaten wurden néherungsweise mit Punktquellen erhoben
(Hammerschlidge auf Metallplatte). Wellenfelder, die durch Punktquellen erzeugt wurden,
breiten sich dreidimensional aus. Die Inversion mit DENISE erfolgt jedoch in einem 2D

kartesischen Koordinatensystem, da sich die 3D Wellenforminversion wegen dem enormen

Rechenaufwand momentan noch schwierig gestaltet (Butzer et al. [2013). Deshalb werden

die Messdaten im dritten Schritt der Datenverarbeitung nach der in|[Forbriger et al](2014)
vorgestellten Methode 3D /2D-transformiert.

Fiir lateral homogene Medien ist die Transformation durch Integration exakt. Im Ur-

sprung des Koordinatensystems befindet sich eine zylindersymmetrische Punktquelle und
das Empfangerprofil zeigt horizontal entlang der y-Achse (Vgl. Abbildung. Die Fourier-
Transformierte der Vertikalkomponente i, des Wellenfeldes am Offset r wird mit einer

Fourier-Bessel-Erweiterung berechnet:

up(r,w) = /000 G (w, p)Jo(wpr)w?pdp. (5.1)

G bezeichnen die Erweiterungskoeffizienten, p die Langsamkeit, w die Kreisfrequenz, r
entspricht der Entfernung zwischen Quelle und Empfianger und Jy sind Besselfunktionen
0. Ordnung. Fiir eine Linienquelle, die entlang der z-Achse verliuft (Vgl. Abbildung 5.2)),
kann das Wellenfeld im Abstand y zur Linienquelle als Superposition unendlich vieler

Punktquellen entlang der Linienquelle ausgedriickt werden. Fiir den Quell-Empfinger-

Abstand ergibt sich
rr =2+ y? (5.2)

und man erhilt die Fourier-Koeffizienten eines Seismogramms 4, (y,w), das von einer Li-

nienquelle entlang der z-Achse erzeugt wurde:

sy = | T ap(y2 +y2,w>§j (5.3)

Entspricht [z] der Lingeneinheit (meist [#] = 1m), weist das Ergebnis die richtige Am-
plitude und physikalische Einheit auf. Um nun die Seismogramme zur Linienquelle zu
erhalten, muss Gleichung[5.1]in Gleichung [5.3] eingesetzt werden und man erhélt

ur(y,w) = 2/000 G(w, p)cos(wpy)wdp. (5.4)
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5.1. Datenverarbeitung 37
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Abbildung 5.1.: Darstellung einer Punktquelle. Der rote Stern bezeichnet eine Punktquelle
im Ursprung des Koordinatensystems, die schwarzen Dreiecke stellen das
Empfangerprofil entlang der y-Achse dar. Die Entfernung zwischen Quelle
und Empfianger betrigt r = yg.

Abbildung 5.2.: Darstellung einer Linienquelle. Die roten Sterne stellen eine Linienquelle in
Form von unendlich vielen Punktquellen entlang der x-Achse dar (y = z =
0). Senkrecht zur Linienquelle befindet sich das Empfiangerprofil entlang
der y-Achse (schwarze Dreiecke). Die Entfernung zwischen Quelle an der

Position zg und Empfianger an der Position ygr betrigt rp = ,/x% + 912%-

Zur Berechnung von Gleichung miissen zunéchst die Erweiterungskoeffizienten aus den
Seismogrammen der Punktquelle (Gleichung iiber

G(w,p) = /000 up(r,w)Jo(wpr)rdr (5.5)

ermittelt werden.

In Abbildung sind in schwarz die Riickschussdaten vor der 3D/2D-Transformation
dargestellt und in rot die gleichen Seismogramme nach der Transformation. Es ist zu er-
kennen, dass die Wellenziige nach der Transformation etwas spiter an den Empfingern
ankommen. Dies ist iiber den vermeintlich lingeren Abstand zwischen Quelle und Emp-

fanger, der durch die Linienquelle senkrecht zum Messprofil entsteht, zu erkléren.

5.1.3. Bestimmen des Q-Wertes

Die Dampfung spielt bei der Inversion von Rayleighwellen eine wichtige Rolle (Groos et al.

2014)). In unbefestigten Sedimenten werden die Wellen aufgrund der geringen Kompaktheit
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38 5. Wellenforminversion der Felddaten

Vergleich der Rueckschussdaten vor und nach der 3D/2D—Transformation

Offset in m

Zeit in s

Abbildung 5.3.: Vergleich der Riickschussdaten vor und nach der 3D/2D-Transformation.
In schwarz sind die Daten vor der Transformation dargestellt und in rot
die Daten nach der Transformation. Alle Spuren sind auf ihre Maxima-
lamplitude normiert. Es wird jede 5. Spur dargestellt.

am starksten geddmpft. In dieser Arbeit wird Q@ = Qp = Qs im Voraus nach der Methode

von [Blanch et al| (1995) angendhert und wihrend der Inversion konstant gehalten. Bei

dieser Methode wird versucht iiber Relaxationsfrequenzen und einen Faktor 7 ein fiir den
relevanten Frequenzbereich konstantes () zu modellieren. Bei konstantem @ gilt 7 = 1. Da
der Korrekturfilter bei der Inversion der Quellfunktion wie ein Tiefpassfilter wirkt, wird
ein tendenziell zu hoher Wert von 20 fiir @ gewéhlt (Groos et al. [2014). Dieser wird mit
den drei Relaxationsfrequenzen f; = 1,5Hz, fo = 15,94 Hz, f3 = 111,7Hz und 7 = 0,083
angenéhert. Die Frequenzabhéngigkeit fiir () ist in Abbildung dargestellt. Fiir den in

dieser Arbeit relevanten Frequenzbereich von 5-50 Hz betragen die Abweichungen etwa

+1,5. Die grofleren Abweichungen fiir den tieffrequenten Bereich spielen keine Rolle, da

die tiefen Frequenzen aus den Seismogrammen gefiltert wurden.

5.2. Inversion der Quellfunktion

Bei der Inversion von Felddaten muss fiir jeden Schuss das unbekannte Quellsignal ermit-
telt werden. Dies erfolgt wie in Abschnitt beschrieben {iber eine stabilisierte Dekon-
volution des gemessenen Wellenfeldes mit dem synthetischen Wellenfeld. Innerhalb eines
Frequenzbereichs bleibt das ermittelte Quellsignal unveréndert und muss bei Erweiterung
des Frequenzbandes erneut fiir jeden Schuss berechnet werden.

Fiir die Berechnung des Quellsignals werden nicht alle Spuren des Seismogramms ver-

wendet, sondern nur 10 offsetnahe Spuren, sodass die Wellenfelder der einzelnen Spuren
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5.3. Vorwértsmodellierung 39
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Abbildung 5.4.: Frequenzabhéngigkeit des Qualitdtsfaktors bei Modellierung eines kon-
stanten () = 20 nach der Methode von Blanch et al.| (1995]). Aus [Schiifer]

(o1a)

aufgrund von Unterschieden im Untergrund nicht zu sehr voneinander abweichen. Die Off-
sets liegen im Bereich von 8-30 m. Spuren mit kleineren Offsets enthalten Nahfeldeffekte
und werden deshalb nicht verwendet. Jede Spur wird abhéngig von ihrer Datenqualitéit
einzeln ausgewahlt.

In Abbildung[5.5)ist das ermittelte Quellsignal fiir die Inversion am Beispiel vier verschiede-
ner Frequenzbereiche dargestellt. Bei der Inversion des Quellsignals kann es passieren, dass
durch das Anwenden des Korrekturfilters akausale Anteile im Signal entstehen. Das heif3t,
dass in der Quellfunktion bereits vor Auslosen der Quelle Ausschldge auftreten. In der Ab-
bildung sind die Akausalitéiten in den ersten 0, 1s zu erkennen, um die die Seismogramme
nach hinten verschoben wurden (Abschnitt [5.1.1). Es ist zu erkennen, dass alle ermittel-
ten Quellfunktionen bereits vor 0,1s Ausschlige aufweisen, jedoch haben diese geringe
Amplituden und somit keinen erheblichen Einfluss auf die erzeugten Seismogramme. Des
Weiteren ist zu erkennen, dass innerhalb eines Frequenzbereiches die Quellfunktionen aller
Schiisse gut iibereinstimmen. Dies gilt sowohl fiir ihren Verlauf als auch fiir ihre Amplitu-
de. Die Abweichung der verschiedenen Quellsignale voneinander ist fiir grofler werdenden

Frequenzgehalt stérker.

5.3. Vorwirtsmodellierung

Zunédchst wurden nur Vorwértsmodellierungen durch das in Kapitel |4/ ermittelte Startmo-
dell durchgefiihrt. Dadurch sollte ein Einblick gewonnen werden, wie gut das Startmodell
die Daten bereits erklédrt. In Abschnitt wurde bereits klar, dass Ersteinsétze der P-
Welle und das f,p-Spektrum gut erkliart werden. Mit der Vorwértsmodellierung kénnen
nun die Wellenformen im Seismogramm verglichen werden.

In Abbildung ist das vp-, das vg- sowie das p-Startmodell dargestellt. In Abbildung
5.7 befindet sich der Vergleich zwischen den synthetischen Daten aus der Vorwéirtsmo-
dellierung und den Felddaten fiir Schuss 01. Die Daten sind 10 Hz tiefpassgefiltert. Beim

Vergleich der beiden Seismogramme ist zu erkennen, dass die offsetnahen Spuren sehr gut
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40 5. Wellenforminversion der Felddaten

Quellfunktion aller Schuesse — 10 Hz Quelifunktion aller Schuesse — 16 Hz
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(a) 10 Hz Tiefpassfilter (b) 16 Hz Tiefpassfilter
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Abbildung 5.5.: Quellsignal aller Schiisse fiir die verschiedenen Frequenzbereiche von (a) 5-
10Hz, (b) 5-16 Hz, (¢) 5-20 Hz und (d) 5-40 Hz. Das Quellsignal wurde um
0, 1s nach hinten verschoben, um auftretende Akausalititen zu erkennen.
Die Amplitude ist auf ihr Maximum normiert.
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Abbildung 5.6.: Startmodell mit vertikalem Schnitt fiir (a) die S-Wellengeschwindigkeit,
(b) die P-Wellengeschwindigkeit und (c¢) die Dichte. Die schwarzen Sterne
markieren die Quellpositionen entlang des Profils und die gestrichelten
Linien markieren den Beginn des PML-Rahmens.

durch die synthetischen Daten rekonstruiert werden, jedoch fiir grofler werdende Offsets
die Anpassung immer schlechter wird. Die Vorwértsmodellierung erfolgt mit dem zuvor
ermittelten Quellsignal, welches aus den offsetnahen Spuren berechnet wurde. Deshalb
konnen diese Spuren deutlich besser angepasst werden, als Spuren mit groflem Offset.

Insgesamt werden die Felddaten mit dem Startmodell bereits gut angepasst und die Wel-
lenziige aus modellierten und beobachteten Daten iiberschneiden sich in weiten Teilen.
Das Modell kann also als geeignetes Startmodell fiir die Wellenforminversion interpretiert

werden.

5.4. Inversionsparameter

Fiir die Wellenforminversion muss eine Reihe an Inversionsparametern definiert und an

DENISE iibergeben werden. Die wichtigsten Parameter werden im Folgenden beschrieben.
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42 5. Wellenforminversion der Felddaten
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Abbildung 5.7.: Vergleich zwischen Startmodell (rot) und Felddaten (schwarz) fiir Schuss
01. Die Daten sind 10 Hz tiefpassgefiltert. Alle Spuren sind auf ihre Maxi-
malamplitude normiert. Es wird jede zweite Spur dargestellt.

Eine Auflistung befindet sich in Tabelle in Anhang

Das rdumliche Abtastintervall betragt 0,25 m. Das Messprofil hat inklusive PML-Rahmen
eine Linge von 108 m. Das Modell wird aufgrund der von der Auslagenléinge eingeschrink-
ten Eindringtiefe auf 30 m festgelegt. Dies ergibt eine Modellgrofie von (432 x 120) Gitter-
punkten. Aus dem Stabilitétskriterium (Vgl. Abschnitt erhdlt man, dass das zeitliche
Abtastintervall kleiner als 7 - 107° s betragen muss. Fiir die Inversion wird dt = 5-107°s
gewahlt. Bei einer Aufzeichnungsdauer von 0,5s ergibt das 10000 Zeitschritte. Im Modell
wird ein CPML-Rahmen von 20 Gitterpunkten, also einer Méchtigkeit von 5 m, verwendet.
Der obere Modellrand wird mit einer freien Oberflache begrenzt. Als Prikonditionierung
der Gradienten dient ein halbkreisférmiger Taper um die Quellpositionen mit einem Radi-
us von 3 m. Zur Misfit-Berechnung wird die normierte L2-Norm verwendet (Vgl. Abschnitt
2.2.3)).

Die Inversion erfolgt unabhingig voneinander nach vp, vg und p. Die Hammerschléige
werden an den 10 verschiedenen Positionen entlang des Profils als vertikale Quelle defi-
niert. Als beobachtete Daten werden die Vertikalkomponenten der von den 50 Geopho-
nen aufgezeichneten Seismogrammen iibergeben. Dabei wird nicht jede Spur aus jedem
Seismogramm verwendet, sondern im Voraus wurden einzelne Spuren aufgrund schlechter
Datenqualitdt geloscht. Betroffen waren meist offsetnahe Spuren.

Bei der Datenverarbeitung wurden die Messdaten mit 5Hz hochpassgefiltert (Abschnitt
. Um mit steigender Iterationszahl systematisch immer mehr Details im Seismogramm

zu rekonstruieren und Cycle-Skipping zu vermeiden, werden die Daten wéahrend der In-
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5.5. Ergebnisse der Inversion 43

version mit wachsender Eckfrequenz tiefpassgefiltert. Die Eckfrequenz des Butterworth
Tiefpassfilters 4. Ordnung wird jeweils um 2 Hz erhoht. Gemeinsam wirken diese beiden
Frequenzfilter wie ein Bandpassfilter. Das erste Frequenzband umfasst den Bereich von 5-
10 Hz, das folgende enthélt die Frequenzen 5-12 Hz und das néchste 5-14 Hz. Dies wird bis
zum letzten Frequenzband von 5-50 Hz auf diese Weise fortgefiihrt. Zu einer Erweiterung
des Frequenzbandes kommt es immer dann, wenn die relative Misfit-Anderung zwischen
zwei Iterationsschritten kleiner als 1% ist. Die mindeste Anzahl an Iterationen, die un-
abhingig von der Gréfie der relativen Misfit-Anderung pro Frequenzband durchgefiihrt
werden sollen, wird auf 10 gesetzt.

Zur Regularisierung der Inversionsparameter werden zum einen die Gradienten mit ei-
nem 2D Medianfilter mit konstanter Filterlinge von 1 m gegldttet. Zum anderen wird das
vp/vg-Verhiltnis, das bei der Inversion nicht unterschritten werden darf, auf 1,5 festgelegt
. Dieses Verhiltnis wird nach jedem Modell-Update fiir jeden Gitterpunkt
gepriift. Ist das Verhiltnis kleiner als der vorgegebene Wert, wird vp so lange verédndert,

bis vp/vg = 1,5 erreicht wird.

5.5. Ergebnisse der Inversion

Mit dem in Abschnitt beschriebenen Setup wurde die Inversion mit DENISE durch-
gefithrt. In Abbildung ist der Verlauf der Misfit-Funktion fiir alle Iterationsschritte
aufgetragen. Die sprunghaften Anderungen im Verlauf der Misfit-Funktion werden durch
die Erweiterungen des Frequenzbandes verursacht. Wird die Eckfrequenz des Tiefpassfil-
ters erhoht, kann es sein, dass der Misfit zunéchst grofler wird, da nun mehr Informationen
im Seismogramm enthalten sind, die mit dem aktuellen Modell (noch) nicht erklirt werden
konnen. Die Anzahl der Iterationsschritte pro Frequenzband kann aufgrund unterschiedli-
cher Konvergenzeigenschaften variieren und liegt mindestens bei 10.

Die Misfit-Funktion konvergiert bis zu einem Frequenzgehalt von 20 Hz und wird danach
immer grofler, auch wenn innerhalb eines Frequenzbandes noch eine geringe Verbesserung
erfolgt. Offensichtlich kénnen also die Modelle, die mit den tiefen Frequenzen erstellt wur-
den, die Wellenformen fiir h6here Frequenzen nicht vorhersagen. Ursache hierfiir kann der
zunehmend nichtlineare Zusammenhang zwischen den Modellparametern und den Mess-
daten fiir grofler werdende Frequenzen sein, sowie kleinskalige Heterogenitidten im Unter-
grund.

Eine Inversion, bei der der Misfit grofler wird, kann nicht als erfolgreich interpretiert wer-
den. Deshalb wird im folgenden nur der Bereich bis 20 Hz betrachtet. Dieser Teil der
Misfit-Funktion ist in Abbildung niher dargestellt. Der anfingliche Misfit von 29 %
kann auf 15 % verringert werden. Das heifit, im besten Fall kénnen 85 % der in den Mess-

daten enthaltenen Gesamtenergie mit dem Ergebnismodell der Inversion erklirt werden.

In Abbildung ist der Vergleich zwischen den Ergebnisseismogrammen der Inversion

und den Felddaten fiir drei verschiedene Schiisse dargestellt. Es wird ein Hinschuss (Schuss
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Abbildung 5.8.: Verlauf der Misfit-Funktion fiir den gesamten Frequenzbereich. Die
schwarz gestrichelten Linien markieren jede 5. Erhchung des Frequenz-
bandes um 2 Hz.

01), ein Schuss aus der Mitte des Profils (Schuss 06) und ein Riickschuss (Schuss 10) ver-
glichen. Alle Daten sind 20 Hz tiefpassgefiltert und alle Spuren auf ihre Maximalamplitude
normiert. Es ist zu erkennen, dass die Grundmode der Rayleighwelle (der zeitlich letzte
Wellenzug im Seismogramm) sehr gut durch die modellierten Daten angepasst wird. Dies
gilt sowohl fiir offsetnahe als auch fiir offsetferne Spuren. Weitere Wellenziige im Seismo-
gramm konnen mit den modellierten Daten nicht rekonstruiert werden. Es wird zwar ein
weiterer Wellenzug durch die Modelle erzeugt, jedoch weicht er sowohl in der Phase als
auch in der Amplitude deutlich von den Messdaten ab. Diese Abweichung ist fiir grofie
Offsets am stérksten. In Abbildung sind die zugehorigen Ergebnismodelle mit verti-
kalem Schnitt durch die Profilmitte fiir die S- und P-Wellengeschwindigkeit sowie fiir die
Dichte dargestellt.

In Anhang [B| sind die gleichen Schiisse fiir weitere Frequenzbereiche dargestellt. Es ist
zu erkennen, dass die Abweichungen von den Felddaten gréfler werden. Die Grundmode
der Rayleighwelle wird weiterhin am besten rekonstruiert, jedoch schlechter als fiir den
kleineren Frequenzgehalt. Je breiter das Frequenzband, desto mehr Wellenziige werden im
Seismogramm erzeugt. Die hinzukommenden Wellenziige werden nicht durch das Modell
erklart.

Die Inversion nach der Dichte ist zum aktuellen Stand noch schwierig. hat
gezeigt, dass die Ergebnisse der 2D elastischen Wellenforminversion auf flachseismische
Felddaten keine zuverlédssigen Ergebnisse fiir das Dichtemodell liefert, da fiir die Rekon-
struktion von absoluten Dichtewerten die Information iiber die absolute Amplitude not-
wendig ist. Bei der Inversion von Felddaten wird jedoch die normierte L2-Norm verwendet,
bei der hauptséichlich die Phaseninformation relevant ist. Fiir eine stabile Inversion ist es
allerdings trotzdem notwendig, dass die Dichte als Inversionsparameter freigegeben wird,
anstatt sie konstant zu halten. Fiir die folgende Interpretation wird deshalb die Dichte

nicht weiter betrachtet, sondern nur vg und vp.
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Abbildung 5.9.: Verlauf der Misfit-Funktion fiir den Frequenzbereich bis 20 Hz. Die schwarz
gestrichelten Linien markieren jede Erhohung des Frequenzbandes um
2 Hz.

Eine synthetische Studie von hat auflerdem gezeigt, dass vg den grofiten
Einfluss auf die Wellenform der dominanten Rayleighwelle hat und vp und p nur wenig dazu
beitragen. Das ist darin zu erkennen, dass die Anpassung wihrend der Inversion haupt-
séchlich in vg vorgenommen wird. In Abbildung ist dies dargestellt. Gezeigt wird die
Entwicklung vom Startmodell zum Ergebnismodell fiir vg und vp fiir die fortschreitende
Inversion. In der untersten Abbildung wird der vertikale Verlauf der Geschwindigkeit an
einem Schnitt durch die Mitte des Profils (Profilkoordinate 50 m) aufgetragen. Zusétzlich
ist zu erkennen, dass Anderungen nur in geringen Tiefen vorgenommen werden. Die Werte
fiir vg werden bis zu einer Tiefe von etwa 10m deutlich vergtfert. Fiir den ersten Meter
unter der Oberfliche nimmt vg stirker zu als im Startmodell, gefolgt von einer leichten
Verringerung der Geschwindigkeit. Danach nehmen die Werte in gleicher Stérke zu wie
im Startmodell. Fiir vp erfolgen Anderungen im Modell sogar nur fiir die obersten 5m.
Die Werte werden dort leicht erhoht und verlaufen dann gleich wie im Startmodell. Der
Grund dafiir, dass das Modell nur in den obersten Metern gedndert wird, liegt daran, dass
dieser Bereich den gréfiten Einfluss auf die Misfit-Funktion hat. Werden in geringen Tiefen
entlang des gesamten Profils Anderungen vorgenommen, werden die Modellparameter in
tieferen Bereichen nicht veréindert.

Im Ergebnismodell éndern sich die Modellparameter wie im Startmodell hauptséchlich mit
der Tiefe (1D-Medium). Es treten jedoch auch laterale Heterogenitéten auf. In Abbildung
sind vertikale Geschwindigkeitsprofile an verschiedenen Stellen des Modells aufgetra-
gen. Am stirksten sind diese am rechten Modellrand zwischen Profilkoordinate 80 und
100 m ausgeprigt. Dort befindet sich eine oberflichennahe Zone niedriger Geschwindig-
keiten. In vg sieht es zusétzlich so aus, als sei der Geschwindigkeitsgradient aus tieferen
Bereichen nach oben gezogen worden. Eine Zone erhohter Geschwindigkeit befindet sich
bei Profilkoordinate 20-25 m. Sie ist jedoch nur in vg zu erkennen.

Im vp-Modell zeigen die Parameter eine langwellige Struktur vor dem Ubergang zum
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46 5. Wellenforminversion der Felddaten

homogenen Halbraum. Die naheliegendste Erkldrung liegt darin, dass diese Strukturen
durch Topographie erzeugt werden. Zum einen die Topographie an der Oberfléiche, die im
Messgebiet nicht vollkommen horizontal verlduft, so wie es im Modell dargestellt wird.
Bei Profilkoordinate 80-90 m kreuzte eine Fahrspur mit einer Vertiefung der Oberfliche
das Messprofil. Eine Quelle wurde dort nicht platziert, jedoch wurde das Geophonprofil
durch die Vertiefung fortgefiihrt, weshalb sich einige Geophone tiefer als der Rest befan-
den. Zum anderen verlduft die Schichtgrenze beim Ubergang in den homogenen Halbraum
in der Realitat nicht horizontal, sondern weist ebenfalls Topographie auf. Das heif3t, dass
die Oberkante des homogenen Halbraumes entlang des Profils in unterschiedlichen Tiefen
liegt. Der Sprung in den Werten fiir die P-Wellengeschwindigkeit von der Schicht in den
Halbraum im Startmodell ist sehr grofi. Solche signifikanten Spriinge kénnen bei der Inver-
sion nicht entfernt werden. Die Tiefenlage sowie die Parameter des Halbraumes werden so
gut wie gar nicht verdndert, sondern nur die Werte in der dariiber liegenden Schicht
2014). Es ist also auch méglich, dass die Schichtgrenze bei Profilkoordinate 80-100 m tiefer
liegt als im Startmodell angenommen. Da diese Variation wéhrend der Inversion jedoch
nicht verdndert wird, fithrt dies moglicherweise zu der oberflichennahen Zone mit niedri-
gen Geschwindigkeiten.

Insgesamt wird das Modell wiahrend der Inversion nicht sehr stark veréndert. Dies liegt
daran, dass das Startmodell schon eine relativ gute Anpassung der Wellenformen liefert.
Die Variationen im oberflichennahen Bereich sind ausreichend, um den Misfit im Fre-

quenzbereich bis 20 Hz deutlich zu verringern.
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48 5. Wellenforminversion der Felddaten

5.5.1. Vergleich mit Profil 3 und Profil 4

In wurden die Profile 3 und 4 ausgewertete, die senkrecht zu dem in die-
ser Arbeit ausgewerteten Profil 1 verlaufen (Vgl. Abbildung [3.4). Profil 1 kreuzt etwa bei
Profilkoordinate 20m das Profil 3 und bei Profilkoordinate 80 m das Profil 4. Die Uber-
schneidung liegt bei beiden senkrechten Profilen in den ersten 10-20 Profilmetern. Um
vergleichen zu koénnen, ob die beiden Inversionen fiir den selben Teil des Untergrundes
gleiche Ergebnisse liefern, ist in Abbilung das vertikale Geschwindigkeitsprofil fiir vg
an den Uberschneidungsstellen der Profile dargestellt.

Im Vergleich zwischen Profil 1 und Profil 3 ist zu erkennen, dass die Geschwindigkeitswer-
te fiir beide Profile einen &hnlichen Verlauf mit der Tiefe aufweisen. Jedoch stimmen die
obersten 5 m nicht sehr gut iiberein. Fiir Profil 1 nimmt vg dort sehr stark zu, wohingegen
die Zunahme in Profil 3 gering ist und zwischen 2-5m sogar abnimmt. Beide Tiefenschnit-
te zeigen einen Bereich erhohter Geschwindigkeit. Fiir Profil 1 liegt dieser jedoch flacher
unter der Oberfliiche und ist weniger stark ausgeprigt als fiir Profil 3. Ab einer Tiefe von
15m erfolgt fiir beide Profile eine nahezu lineare Geschwindigkeitszunahme.

Der Vergleich an der Uberschneidungsstelle von Profil 1 und Profil 4 zeigt relativ gute
Ubereinstimmung fiir die obersten 5m. Die Werte fiir vg nehmen zunichst stark zu und
nehmen danach etwas weniger stark wieder ab. Die Geschwindigkeitsabnahme ist fiir Profil
4 deutlich stéirker ausgepriagt und reicht bis in Tiefen von 15m. Ab 15 m Tiefe erfolgt die
Zunahme fiir beide Profile mit einem nahezu linearen Gradienten. Eine weitere Gemein-
samkeit liegt darin, dass die Werte fiir vg kleiner sind als die fiir Profil 3 bzw. den Schnitt
bei 20 m fiir Profil 1.

Insgesamt zeigt der Vergleich, dass die Ergebnisse zwar Unterschiede in den Geschwindig-
keitswerten aufweisen, jedoch der qualitative Verlauf der Geschwindigkeit mit der Tiefe
gut iibereinstimmt. Bereiche erhohter oder verringerter Geschwindigkeit sind in beiden
Modellen enthalten, unterscheiden sich jedoch in der Stérke der Ausprigung oder in ihrer
Tiefenlage. Die Ergebnisse der 2D elastischen Wellenforminversion sind, obwohl die Inver-
sionen von unterschiedlichen Startmodellen und unterschiedlichen Messdaten ausgingen,

fiir den selben Untergrund &dhnlich und somit reproduzierbar.

5.5.2. Einfluss des Startmodells

Das Startmodell der Inversion erklért die Daten fiir tiefe Frequenzen bereits gut. Der Mis-
fit zu Beginn der Inversion betrigt 29%. Abbildung zeigt, dass die Grundmode fiir
kleine und mittlere Offsets durch das Modell gut rekonstruiert werden kann. Der sehr star-
ke Gradient im obersten Bereich des vg-Startmodells und der groie Sprung in etwa 12m
Tiefe im vp-Startmodell stellen signifikante Eigenschaften des Modells dar, die wahrend
der Inversion nicht verédndert werden (Vgl. Abbildung . Es wurde deshalb versucht,
mit einem vereinfachten Startmodell eine Inversion durchzufithren. Das vereinfachte Start-
modell bestand sowohl fiir vp als auch fiir vg aus einem konstanten linearen Gradient, der

den gesamten Wertebereich aus dem bisherigen Startmodell umfasste. Eine erfolgreiche
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Inversion gelang jedoch nicht. Bereits im Ubergang zum zweiten Frequenzband (5-12 Hz)
kam es zu einem Abbruch der Inversion. Auch Anpassungen an den Gradienten und Varia-
tion des Wertebereichs der Geschwindigkeiten fithrten stets zum Versagen der Inversion. In
Abbildung sind die durch das vereinfachte Startmodell erzeugten synthetischen Da-
ten im Vergleich zu den Felddaten dargestellt. Es ist zu erkennen, dass die synthetischen
Daten zu stark von den Felddaten abweichen, obwohl der Misfit zu Beginn der Inversion
nur 28 % betrigt. Die Wellenziige iiberschneiden sich kaum und die Wellenformen kénnen
mit dem einfachen Startmodell nicht rekonstruiert werden.

Dies zeigt, wie wichtig die Wahl des Startmodells bei der Wellenforminversion ist. Es darf
nicht zu stark vom wahren Untergrundmodell abweichen, da sonst der Misfit nicht verrin-
gert werden kann. Das heifit, dass sich die Wellenforminversion nicht als einziges Verfah-
ren zur Auswertung und Interpretation von Felddaten eignet. Es muss mit herkémmlichen
Auswertungsverfahren (Strahlennéherung) zunéchst eine realistische Vorstellung des Un-
tergrundes gewonnen werden. Anschlieend kann mit der Wellenforminversion ein Modell
mit hoherer Auflosung und mehr Details gewonnen werden.

An diesem Beispiel wird aulerdem deutlich, dass der Misfit zwar als Maf} fiir die Abwei-
chung zwischen modellierten und gemessenen Daten dient, ihm alleine jedoch kein zu hoher
Stellenwert zugeordnet werden darf. Der Misfit ist fiir beide Startmodelle gleich grof3, so-
dass man davon ausgehen wiirde, dass beide Modelle die Wellenformen gleich gut anpassen.
Betrachtet man jedoch die Seismogramme (Abbildungund wird deutlich, dass das
vereinfachte Startmodell die Wellenformen im Seismogramm wesentlich schlechter rekon-
struiert und sich entsprechende Wellenziige kaum iiberschneiden. Der Misfit alleine reicht
also nicht aus, eine Aussage iiber die erfolgreiche Anpassung der Felddaten zu treffen, es

miissen stets die Seismogramme zur Bewertung eines Modells herangezogen werden.

5.5.3. Versagen der Inversion fiir hohe Frequenzen

Die Ergebnisse der Inversion haben gezeigt, dass die Misfit-Funktion fiir hohe Frequenzen
nicht mehr verringert wird und somit die Inversion nur bis 20 Hz als erfolgreich interpretiert
werden kann. Die gleichen Beobachtungen wurden bei der Anwendung auf flachseismische
Felddaten in gemacht. Dort konvergierte die Misfit-Funktion sogar nur bis
zu einem Frequenzgehalt von bis zu 16 Hz.

Die Ursache fiir das Versagen des Verfahrens fiir hohe Frequenzen liegt darin, dass bei
zunehmendem Frequenzgehalt die Nichtlinearitéit zwischen Modellparametern und Daten
grofler wird. Die Misfit-Funktion enthélt dann mehr Nebenminima, in denen man wihrend
der Inversion stecken bleibt.

Des Weiteren spielt die Ddmpfung bei der Inversion von flachseismischen Daten eine wich-

tige Rolle. Durch viskoelastisches Materialverhalten wird sowohl eine frequenz- als auch

eine entfernungsabhiingige Démpfung verursacht (Groos et al.}[2014)). In dieser Arbeit wur-

de jedoch ein konstantes Q von Qp = Qg = 20 gewihlt. Fiir tiefe Frequenzen stellt dies
eine ausreichende Néherung dar. Fiir hohe Frequenzen kann diese Ndherung nicht mehr

verwendet werden und es ist eine genauere Berechnung des Q-Wertes nétig.
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6. Zusammenfassung

In der vorliegenden Masterarbeit wurde die 2D elastische Wellenforminversion auf einen
flachseismischen Datensatz angewandt. Die Wellenforminversion von Oberflichenwellen
stellt ein vielversprechendes Verfahren zur Charakterisierung und hochauflésenden Abbil-
dung des oberflichennahen Untergrundes dar. Die Anwendung des Verfahrens auf Feldda-
ten befindet sich jedoch noch in der Anfangsphase, weshalb es wichtig ist die Umsetzung

in die Praxis zu testen.

Die Daten wurden in einem Messgebiet in der Néhe von Mammolshain (Hessen) im Tau-
nus erhoben. Entlang des insgesamt 108 m langen Profils sind 10 Quellen (Hammerschlé-
ge) in einem Abstand von 8,5-11m verteilt. Der Abstand zwischen den 50 Empféngern
(3-Komponenten-Geophone mit einer Eigenfrequenz von 4,5 Hz) betrégt 1,5 m. Der Ver-
gleich zwischen den Seismogrammen aus Hin- und Riickschuss hat gezeigt, dass es sich
niherungsweise um ein 1D Medium handelt und sich die Modellparameter nur mit der

Tiefe dndern.

Die Wahl des Startmodells spielt bei der Wellenforminversion eine wichtige Rolle. Es darf
nicht zu sehr von dem wahren Untergrundmodell abweichen, da sich die Wellenziige im
Seismogramm sonst nicht iiberschneiden und der Misfit nicht verringert werden kann. Es

sind also a priori Informationen nétig. In dieser Arbeit wurde mit dem Verfahren zur Inver-

sion von flachseismischen Wellenfeldspektren nach [Forbriger| (2003ab) das Startmodell fiir

die Wellenforminversion erstellt. Das Ergebnismodell besteht aus einer sehr oberfléchen-
nahen Schicht mit starken Geschwindigkeitsgradienten fiir vg und vp. Darauf folgt eine
zweite Schicht mit weniger starkem Gradienten. vp geht in etwa 12, 5m Tiefe sprunghaft
in einen homogenen Halbraum {iber. In vg wird der Geschwindigkeitsgradient der zweiten
Schicht fortgefiithrt. Bei diesem Verfahren wird die Dichte nicht zur Inversion freigegeben.
Deshalb wird fiir das Dichte-Startmodell eine homogene Schicht iiber einem Halbraum
festgelegt.

Der Vergleich zwischen den mit einer Vorwértssimulation durch das Startmodell synthe-
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tisch erzeugten und den gemessenen Seismogrammen hat gezeigt, dass das ermittelte Start-
modell einen guten Ausgangspunkt fiir die Inversion darstellt. Fiir kleine und mittlere Off-
sets werden die Wellenziige mit dem Startmodell bereits sehr gut erkliart. Die Anpassung
wird fiir grofler werdende Offsets zwar schlechter, jedoch {iberschneiden sich die Wellenzii-
ge noch in weiten Teilen.

Die Hammerschldge stellen ndherungsweise Punktquellen dar, von deren Position aus sich
die seismischen Wellen dreidimensional ausbreiten. Die Wellenforminversion erfolgt jedoch

in einem 2D kartesischen Koordinatensystem, weshalb die Felddaten vor der Inversion

durch Simulation einer Linienquelle senkrecht zum Empféngerprofil nach [Forbriger et al.|
(2014) 3D/2D-transformiert wurden.

Invertiert wurde unabhéngig voneinander nach vg, vp und p. Zur Misfit-Berechnung wurde
die normierte L2-Norm verwendet, um den Einfluss der Ddmpfung und der Empfindlich-
keit der einzelnen Geophone auf die Inversion zu verringern. Die absoluten Dichtewerte
konnen dann nicht rekonstruiert werden, da dafiir absolute Amplitudenwerte notig sind.
Deshalb erfolgte die Interpretation der Ergebnisse nur fiir vg und vp.

Vor der Anwendung der Wellenforminversion wurden die Daten tiefpassgefiltert um Cycle-
Skipping zu vermeiden und den Informationsgehalt in den Seismogrammen systematisch
zu erhohen. Die Eckfrequenz des Tiefpassfilters wurde in 2Hz Schritten von 10Hz auf
50Hz erhoht. Mit der Anwendung der Wellenforminversion konnte der Misfit zwischen
synthetischen und gemessenen Daten deutlich verringert werden. Er verringert sich von
29 % zu Beginn der Inversion auf 15% fiir das Inversionsergebnis. Jedoch konvergiert die
Misfit-Funktion nur fiir Frequenzen bis 20 Hz. Danach nimmt der Misfit zu und wird ab
35 Hz sogar grofler als sein Anfangswert. Die Anwendung der Wellenforminversion kann
also nur fiir Frequenzen bis 20 Hz als erfolgreich interpretiert werden. Gleiche Beobach-
tungen hat gemacht. Das Versagen des Verfahrens fiir hohe Frequenzen
liegt darin, dass die Nichtlinearitét zwischen den Modellparametern und den Messdaten
fiir zunehmende Frequenzen grofler wird und die Misfit-Funktion dann viele Nebenminima
aufweist, in denen man stecken bleibt. Eine weitere Ursache liegt in dem {iber den gesam-
ten Frequenzbereich konstant gewdhlten Q-Wert. Fiir tiefe Frequenzen stellt dies eine gute
Né&herung dar. Fiir hohe Frequenzen geniigt sie jedoch nicht und der Q-Wert muss auf eine
andere Weise ermittelt werden.

Im Ergebnismodell der Inversion #ndern sich die Modellparameter weiterhin hauptséchlich
mit der Tiefe. Es sind jedoch auch laterale Heterogenitéiten zu erkennen. In vg befindet sich
bei Profilkoordinate 20-25 m eine Zone deutlich erhohter Geschwindigkeit in einer Tiefe von
5m. Im vp-Modell ist diese nicht enthalten. Zwischen Profilkoordinate 80-100 m befindet
sich ein Bereich, in dem sowohl vg also auch vp niedrige Werte aufweisen. Dieser Bereich
wurde vermutlich durch eine das Messprofil kreuzende Fahrspur verursacht. Das vp-Modell
weist zusiitzlich eine langwellige Struktur kurz vor dem Ubergang in den Halbraum auf, die
auf die Topographie an der Oberfliche und am Ubergang von der Schicht in den Halbraum

zuriickzufiihren ist. Insgesamt werden wenige Anderungen am Startmodell vorgenommen
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um den Misfit zu verringern, da das Startmodell die Daten bereits gut erklart. Auffallend
ist auBerdem, dass die Anderungen nur in den obersten 5-10m des Modells vorgenommen

werden, da diese Bereiche den grofiten Einfluss auf die Misfit-Funktion haben.

Im Messgebiet wurden zwei weitere Profile gemessen, die senkrecht zu dem in dieser Arbeit
betrachteten Profil verlaufen und die ebenfalls mit der Anwendung der Wellenforminversion
in ausgewertet wurden. An den Uberschneidungsstellen der Profile wurden
die Ergebnismodelle fiir vg verglichen. Der qualitative Verlauf mit der Tiefe stimmt gut
iiberein. Es treten zwar Abweichungen in den absoluten Geschwindigkeitswerten auf, je-
doch liegen diese im Bereich der Ungenauigkeit der Ergebnisse (bis £100m/s). Mit der
Wellenforminversion kénnen also Ergebnisse reproduziert werden, auch wenn die Daten an
unterschiedlichen Profilen gemessen wurden und die Inversion von einem anderen Start-
modell ausgeht.

Da das Startmodell insgesamt wenig verédndert wurde und vor allem signifikante Eigen-
schaften unveridndert blieben, wurde eine Inversion mit vereinfachtem Startmodell durch-
gefithrt. Das vereinfachte Startmodell besteht aus linearen Geschwindigkeitsgradienten in
vg und vp, die den gesamten Wertebereich des ersten Startmodells umfassen. Das p-
Startmodell bleibt unveréindert. Bereits beim Ubergang in den zweiten Frequenzbereich
kam es zu einem Abbruch der Inversion. Das vereinfachte Startmodell weicht zu stark
vom wahren Untergrundmodell ab, sodass sich die Wellenziige im Seismogramm nicht
iiberschneiden und der Misfit nicht verringert werden kann. Auch mit variierenden Ge-

schwindigkeitsgradienten gelang keine erfolgreiche Inversion.

In dieser Arbeit wurde gezeigt, dass mit der Anwendung der 2D elastischen Wellenformin-
version auf flachseismische Felddaten ein hochauflésendes Modell des oberflichennahen
Untergrundes erzeugt werden kann. Die Ergebnisse sind zuverlédssig und reproduzierbar.
Auf herkbmmliche Verfahren kann jedoch nicht vollstdndig verzichtet werden, da im Vor-
aus ein Startmodell, das nicht zu stark von dem wahren Untergrundmodell abweichen darf,

erstellt werden muss.

Fiir zukiinftige Anwendungen der Wellenforminversion auf Felddaten wére es interessant,
den Misfit mit einer anderen Funktion zu berechnen. Zum einen sollte die Funktion fiir
hohe Frequenzen nicht so viele Nebenminima aufweisen, in denen man bei der Inversion
stecken bleibt. Zum anderen sollte die Amplitudeninformation relevant werden, um auch
eine Aussage iiber das Dichtemodell treffen zu kénnen.

In dieser Arbeit wurde nur die Vertikalkomponente der gemessenen Seismogramme be-
trachtet. Interessant wére es nun, zusétzlich die Radialkomponente auszuwerten, um den

Informationsgehalt zu erhéhen.
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Anhang

A. Inversionsparameter

Modellgrsfie N, = 432 und N, = 120 Gitterpunkte
raumliches Abtastintervall dh = 0,25 m
Aufzeichnungsdauer 0,5s
zeitliches Abtastintervall dt = 5-107°s
Quelle 10 vertikale Hammerschldge
Quellabstand 8,5-11m
Empfanger 50 Vertikalgeophone (Eigenfrequenz 4,5 Hz)
Abstand 1,5m
Randbedingungen freie Oberfliche
CPML-Rénder: 20 Gitterpunkt
Déampfung Qp=Qs=20

Misfit-Funktion

normierte L2-Norm

Prikonditionierung der Gradienten

Dampfung um die Quellenpositionen

Radius 3m
Frequenzfilterung Bandpassfilter
5-10Hz, 5-12Hz, 5-14Hgz, ... , 5-50 Hz
Modellgléttung Medianfilter
Lange 1m

Tabelle A.1.: Auswahl der wichtigsten Inversionsparameter in DENISE.

B. Ergebnisse der Inversion fiir h6here Frequenzen

Die folgenden drei Abbildungen zeigen die Inversionsergebnisse fiir die Frequenzbereiche
5-30 Hz und 5-40 Hz. Abbildung[B.1jund Abbildung zeigen den Vergleich zwischen den
Felddaten und den synthetischen Daten. In Abbildung sind die Modelle und vertikalen

Geschwindigkeitsprofile bei einem Schnitt durch die Profilmitte dargestellt.
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. ’ :
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Abbildung B.3.: Inversionsergebnis die S-Wellengeschwindigkeit

1500 2000
Geschwindigkeit in m/s
(f) vertikales vp-Profil bei z = 50m

(links) und die P-

Wellengeschwindigkeit (rechts). Die schwarzen Sterne markieren die
Quellpositionen entlang des Profils und die gestrichelten Linien markieren
den Beginn des PML-Rahmens. Die schwarze durchgezogene Linie mar-
kiert die Schnittposition (Profilkoordinate 50 m) fiir das vertikale Profil.
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C. Verwendete Soft- und Hardware

DENISE: Fiir die Inversion der flachseismischen Felddaten wurde der in C geschriebenen
Code DENISE (subwavelength DEtail resolving Nonlinear Iterative SEismic inversion) ver-
wendet. Dieser wurde urspriinglich von entwickelt und am Geophysikalischen
Institut (GPI) des Karlsruher Institut fiir Technologie (KIT) weiterentwickelt. Das Sche-
ma fiir den detaillierten Ablauf der Inversion mit DENISE befindet sich in Abbildung
und zugehorige Beschreibung in Abschnitt Eine Anleitung, Beschreibung aller bisher
moglichen und getesteten Programmfunktionen, sowie einige Beispiele sind in [Kohn et al.|
(2014)) zu finden.

TFSoftware: Zur Inversion flachseismischer Wellenfeldspektren wurden eine ganze Reihe
Programme der von T. Forbriger entwickelten und bereitgestellten Software TFSoftware
verwendet. Einige dieser Programme wurden auch an spéterer Stelle zur Datenverarbei-
tung fiir die Wellenforminversion sowie zur Darstellung der Ergebnisse verwendet (Kapitel
. Nachstehend sind die verschiedenen Programme mit einer kurzen Beschreibung ihrer

Funktion aufgelistet.

e refractx: Darstellung von Seismogrammen, Picken der Ersteinsitze, Ermitteln von

Schichtmodellen (Refraktionsseismik)
e tidofi: Frequenzfilterung der Messdaten
e lisousi: 3D/2D-Transformation
e greda: Besseltransformation und Berechnung der Koeffizienten des f,p-Spektrums
e grenorm: Normieren der Koeflizienten des f,p-Spektrums
e grepg: Darstellung des f,p-Spektrums

e gremlin: Inversion der Wellenfeldspektren; eine formale Beschreibung und Erldu-

terung der Programmfunktionen liefert [Forbriger| (2011))

e mocox: Konvertieren von gremlin-Modellen in Polynom-Modelle (flnodes-Stil)

Matlab for Linux (The Mathworks) wurde fiir die Abbildungen der Inversionsergebnisse
verwendet.
Diese Arbeit wurde mit ATEX 2¢ erstellt.

Hardware

Die Vorwértssimulationen, die Inversion des Quellsignals und andere Tests wurden an
meinem Arbeitsplatzrechner durchgefiihrt (64-bit open-SUSE Version 12.1; 8 CPU Kerne
Intel(R) Core(TM) i7-2600K CPU @ 3,4 GHz).

Die Inversion der Felddaten erfolgte auf dem Hochleistungsrechner InstitutsCluster II (IC2)
des Steinbuch Centre for Computing (SCC) am Karlsruher Institut fiir Technologie (KIT).
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