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Seismische Oberflachenwellen*
D.Seidl! und S. Miiller 2

' Seismologisches Zentralobservatorium Griifenberg, Krankenhausstr. 1, D-8520 Erlangen,
Bundesrepublik Deutschland

* Institut fiir Geophysik der Eidgendssischen Technischen Hochschule, ETH-Honggerberg,
Postfach 266, CH-8049 Ziirich, Schweiz

Seismic Surface Waves

Abstract. The wide field of seismic surface waves is reviewed emphasising the
essential aspects in theory and observation. After a recapitulation of the rele-
vant theory for the propagation of these waves in model structures, such as a
layered elastic halfspace and a layered elastic sphere, the effects of anelasticity
and heterogenity are briefly discussed. A presentation of the common methods
of observational techniques and data analysis is followed by a short summary
of inversion procedures which permit the determination of model parameters
from dispersion and absorption measurements. In order to obtain a realistic
and meaningful interpretation of the observations, the data must be regional-
ized for different tectonic provinces. Selected examples are presented for Europe
which demonstrate that there must exist pronounced lateral variations in the
structure of the crust and upper mantle.

Key words: Seismology — Surface waves — Europe, crust and upper mantle
structure.

1. Einleitung

Erdbeben und Explosionen regen seismische Wellen an, die sich sowohl durch das
Erdinnere als auch entlang der Erdoberfldche ausbreiten. Zeichnet man den zeit-
lichen Verlauf derartiger Bewegungsvorginge mit einem Seismographen auf,
so folgen auf die ersten Signaleinsidtze mit kleinen Amplituden und sehr kurzen
Perioden Wellenziige mit sehr viel groBeren Amplituden und wesentlich lingeren
Perioden, die das Seismogramm eindeutig beherrschen. Die Vorlduferwellen, die
mit einer Kompressions- und einer nachfolgenden Scherungsbeanspruchung des
Materials verbunden sind, entstehen gleichzeitig im Erdbebenherd und durch-
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dringen raumlich das Innere der Erde. Anders kommt die Hauptphase der aufge-
zeichneten Bewegung zustande. Andern sich die elastischen Moduln und/oder die
Dichte eines festen Mediums — wie der Erde — mehr oder weniger abrupt in einer
Koordinatenrichtung (wie z. B. mit der Tiefe), so kann ein Teil der ankommenden
Raumwellenenergie gezwungen werden, sich entlang der Trenn- oder Grenz-
fliche auszubreiten. Im allgemeinen Fall werden dabei die Kompressions- und
Scherungsraumwellen (P- und S-Wellen) miteinander in Wechselwirkung treten.
Die resultierende Bewegung konzentriert sich im wesentlichen auf die Umgebung
der Grenzfliche, beziehungsweise auf die von solchen Flachen abgegrenzten
Schichten, und nimmt mit wachsender Entfernung von den begrenzenden Flachen
rasch ab. Da die Ausbreitungsgeschwindigkeit dieser Wellen von der Tiefen-
verteilung der elastischen Moduln und der Dichte bestimmt wird, hangt die
Phasengeschwindigkeit entscheidend von der Eintauchtiefe (d.h. von der Wellen-
lange) ab. Man spricht in einem solchen Falle von geometrischer Dispersion,
zu der in einem Medium mit anelastischen Defekten noch eine materielle Disper-
sion hinzukommen kann.

Aus der Tatsache, dal zwischen der Laufzeit der dominierenden Wellenziige
eines Seismogramms und der Entfernung vom Erdbebenherd zu den Beobach-
tungspunkten an der Erdoberflache ein linearer Zusammenhang besteht, mufl man
auf eine zweidimensionale Ausbreitung dieser Wellen entlang der Erdoberflache
schlieBen. Sie sind offensichtlich spezielle gefiihrte Wellen der oben beschriebenen
Art, deren Auftreten mit dem Vorhandensein einer freien Oberflache zusammen-
hdngt. Man bezeichnet sie deshalb zu recht als Oberflachenwellen.

Seismische Oberflichenwellen (Rayleigh- und Love-Wellen), deren Perioden-
spektrum iiber 11 Oktaven reicht, spielen eine bedeutsame Rolle in den Bemii-
hungen um eine systematische Erforschung des Erdinnern. Erst nachdem mit
dem Bau leistungsfihiger langperiodischer Seismographensysteme sowie mit
der Entwicklung neuer Methoden der Analyse, Inversion, Interpretation und
Synthese seismischer Daten auf elektronischen GrofBrechenanlagen die notwen-
digen experimentellen und theoretischen Grundlagen geschaffen worden waren,
konnte man die Losung vieler, fiir die Geophysik wichtiger Probleme in Angriff
nehmen.

Es zeigte sich, daf fiir fortschreitende Oberflichenwellen mit Perioden bis zu
S50s ein mehrfach geschichtetes ,,Sandwich“-Modell mit ebenen Grenzflichen
die oberen Bereiche des Erdkorpers hinreichend gut beschreibt. Fiir die Aus-
breitung von Wellen mit ldngeren Perioden miissen allerdings die Sphirizitit
und das Schwerefeld der Erde beriicksichtigt werden. Bei Perioden iiber 10 min
spricht man wohl besser von ,stehenden“ Oberflichenwellen, das heiflit von
Eigenschwingungen der Erdkugel. Die moglichen Schwingungsformen eines
komplizierten Gebildes wie der Erde sind erwartungsgemifl sehr mannigfaltig:
Sie umfassen Sphdroidalschwingungen (mit einer Grundperiode von knapp
54 min) und Torsionalschwingungen (mit einer Grundperiode von fast 44 min)
sowie deren hohere Moden mit entsprechend kiirzeren Perioden.

Von besonderer Bedeutung sind diejenigen hoheren Moden (,,Oberténe™),
die in der radialen Verteilung der Partikelbewegungen eine oder mehrere Knoten-
ebenen aufweisen. Sie enthalten aufschluBreiche Informationen iiber die Fein-
struktur des Erdmantels, {iber die Orientierung von Erdbebenbruchflichen sowie
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iiber die Tiefe, Natur und Dynamik von Erdbebenherden. Eine detaillierte Inter-
pretation der hoheren Moden von seismischen Oberflichenwellen wird deshalb
GewiBheit bringen iiber die Existenz von Gradientenzonen und Tiefenbereichen
mit erniedrigten Geschwindigkeiten in der Kruste und im obersten Mantel.
Verlustbehaftete Moden (,leaking modes”) konnen in diesem Zusammenhang
ebenfalls wertvolle Anhaltspunkte liefern.

Aus Platzgriinden ist es leider nicht méglich, in dieser Ubersicht auf Beobach-
tungen, die Analyse, Inversion und Interpretation der hoheren normalen und der
verlustbehafteten Moden von Oberflichenwellen einzugehen. Dasselbe gilt fiir
Anisotropie-Effekte, die zur Deutung der beobachteten Phasengeschwindigkeits-
dispersion von Love- und Rayleigh-Wellen in manchen Gegenden der Erde
angenommen werden miissen. Nicht beriicksichtigt werden konnten hier ferner
die faszinierenden Kopplungsphinomene zwischen Rayleigh-Wellen und Schall-
wellen in der Luft bzw. im Meerwasser. Auf die Bedeutung von seismischen Ober-
flichenwellen bei der Untersuchung von Vorgidngen in Erdbebenherden konnte
hier ebenfalls nur kurz hingewiesen werden. Dieser Fragenkomplex sollte an
anderer Stelle ausfiihrlicher behandelt werden.

2. Theorie
Elastischer Halbraum

Es ist zweckmiBig, die Losung des allgemeinen Ausbreitungsproblems seismischer
Oberflichenwellen in einem radialsymmetrischen, anelastischen Modell der
Erde in drei Schritten vorzunehmen. Die fiir die Anwendung wichtigen kine-
matischen und dynamischen Eigenschaften der Rayleigh- und Love-Wellen sollen
zunidchst am Modell des geschichteten elastischen Halbraums erldutert und zu-
sammengestellt werden. Diese Ergebnisse werden dann durch Beriicksichtigung
der sphirischen Gestalt und Anelastizitdt der Erde schrittweise erweitert. Es soll
hier versucht werden, die sehr komplizierten theoretischen Zusammenhidnge in
moglichst {ibersichtlicher und kompakter Form darzustellen. Einzelheiten der
mathematischen Formulierungen konnen den Originalarbeiten entnommen
werden.

Durch das Modell des geschichteten Halbraums 148t sich jede stiickweise
stetige Parameterfunktion der Tiefenkoordinate x beliebig genau approximieren.
Als Schichtparameter werden dabei im elastischen Fall die Geschwindigkeiten
der P- und S-Wellen «; und B;, die Dichte p; sowie die Schichtmichtigkeit d;
(i=Schichtindex) vorgegeben. Die von Haskell (1964), Ben-Menahem und
Harkrider (1964), Harkrider und Anderson (1966), Saito (1967), Harkrider
(1964, 1970) sowie Panza et al. (1973) u.a. entwickelte Theorie des Verschiebungs-
feldes einer unbewegten Punktquelle in einem geschichteten elastischen Halb-
raum fiihrt zu folgendem Ergebnis: Der Oberflichenwellenanteil des Fernfeldes
laBt sich in einzelne, dem Herd bzw. dem Ausbreitungsmedium zugeordnete
Faktoren separieren, ndmlich das Herdspektrum S, den Herdgeometriefaktor
H, ,, die relative Anregungsfunktion E; ; des Ausbreitungsmediums sowie den
komplexen Ausbreitungsfaktor einer zweidimensionalen Welle.
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WELLENAUSBREITUNG
HERDVORGANG BEOBACHTUNG
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Abb. 1. Blockdiagramm eines linearen Systems, das die Ausbreitung seismischer Oberflichenwellen
beschreibt. Die Symbole & bzw. § ! bedeuten die direkte bzw. inverse Fourier-Transformation

Fiir die Fourier-Transformierte des Verschiebungsvektors der m-ten Mode der
Rayleigh-Welle U{™ (jw, x,) bzw. Love-Welle U™ (jw, x,) gilt an der Oberfldche
(x3=0) die libersichtliche Darstellung:

U™ (jow, x,)={U™, 0, U™}
_SUw)H(m) (1) @ h)Etm)( ) —-1/2
-exp[ —jkg"(w)x,1{1,0, 1/8""’ )} 2.1)

U™ (jw, x,)=1{0, U™, 0}
=S(jw)H" (@, ©, h) 7" (w)x; 2 exp[—j k" (0)x,1{0, 1,0} (2.2)

Die Indizes 1, 2, 3, bedeuten die radiale, azimutale und vertikale Komponente
des Verschiebungsvektors, x, die Epizentralentfernung, ® das Azimut, h die
Herdtiefe und w die Kreisfrequenz.

In der symbolischen Darstellungsweise der linearen Systemtheorie lassen sich
die Gleichungen (2.1) und (2.2) durch ein einfaches Blockdiagramm (Abb. 1) ver-
anschaulichen, das den zeitlichen Verlauf des Verschiebungsvektors der m-ten
Rayleigh- bzw. Love-Mode in der Entfernung x; als Anwortfunktion eines linearen
Systems mit der Ubertragungsfunktion G¥"(jw, x,) bzw. G (jw, x,) auf einen
Herdimpuls s(t) mit dem Spektrum S(jw) beschreibt.

Aus den Gleichungen (2.1) und (2.2) folgt fiir die Ubertragungsfunktionen

G (jw, x,) bzw. G, (jw, x,)

G (jw, x,)

=HZ"(w, O, h)ER (w)x; 2exp [ —jk(w)x,] {1, 0, j/e§” (w)} (2.3)
Gg")(].(l), xl)

=H}_’"’(a), e, h)E‘L""(w)x{”Zexp[—jk‘L’"’(w)xl] {0, 1,0}. (2.4)

Durch Summation iiber alle Moden (m) und Riicktransformation (¥ !) in den
Zeitbereich folgt fiir den Verschiebungsvektor & in der Epizentralentfernung x, :

i(t, x )——Z j S(jw )G (w, x,)+ G (jw, x;)]exp(jwt)dw. (2.5)
Gleichung (2.5) bildet den Ausgangspunkt fiir die Berechnung synthetischer Seis-
mogramme einer Punktquelle in einem geschichteten elastischen Halbraum.
Die relativen Anregungsfunktionen E%”(w) und E{™(w) in den Gleichungen (2.3)
und (2.4) sind Funktionen der Frequenz sowie der Schichtparameter, aber un-
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abhéngig von Herdtiefe und Herdmechanismus:
E () = AR (@) [k ()] 72 6" (o) 26)
Ef" (@)= A7 (o) [k ()] 2. 2.7

eg"(w) bedeutet die Oberflachenelliptizitit der m-ten Rayleigh-Mode, d.h.
das Verhiltnis der radialen zur vertikalen Halbachse der Schwingungsellipse, die
der Verschiebungsvektor nach Gleichung (2.1) durchlauft. Die sog. Amplituden-
antwortfunktion A% (w) hat eine fiir das Ausbreitungsmedium charakteristische
Form. Sie 148t sich als Fourier-Transformierte der vertikalen Antwortfunktion
der m-ten Rayleigh-Mode deuten, die als Wirkung eines J-Impulses einer verti-
kalen Oberflachenpunktkraft beobachtet wird. Entsprechendes gilt fiir A/ (w)
und eine horizontale Oberflachenpunktkraft. Dabei ist der Einflul des komplexen
Ausbreitungsfaktors nicht berticksichtigt. Die reellen Ausbreitungsfunktionen
kg(w) und k; (w) beschreiben die geometrische (d. h. die durch die Randbedingungen
erzwungene) Dispersion der Rayleigh- und Love-Wellen. Aus ihnen lassen sich
die Phasengeschwindigkeiten

cgL(0)=0/kg" (o) (2.8)
sowie die Gruppengeschwindigkeiten
UL (@)= 1/[dkg", (w)/dw] (29)
ableiten.
Fiir den vom Herdmechanismus abhidngigen Geometriefaktor Hy , gilt:
HE (w, O, h)
=[ki"L(@)]" exp[—j@M + 1) /4] 1g (0, O, h) (2.10)

(M =0 fiir Punktkraft, M =1 fiir Kréftedipol bzw. Doppeldipol).
Die komplexe Abstrahlcharakteristik y, ; hat die Form
1w (@, 0, h)=dy+j(d, sin® +d,cos @) +d;sin2 O +d,cos2 6. (2.11)

Die Koeffizienten d, (I=0, ..., 4; die Indizes R, L und m sind der groBeren Uber-
sichtlichkeit wegen weggelassen) sind fiir ein gegebenes Herdmodell Funktionen
der Neigungswinkel der Herdfldache sowie bestimmter Linearkombinationen der
Elemente der weiter unten eingefiihrten Bewegungs-Spannungs-Matrix in der
Herdtiefe h. Eine Tabelle der Koeffizienten d, fiir die Herdmodelle Punktkraft,
Kriftedipol und Doppeldipol enthilt die Arbeit von Harkrider [1970].

Das Problem, die Ausbreitungsfunktionen k z und k,, die Amplitudenantwort-
funktionen Ap und A, sowie die komplexen Abstrahlcharakteristiken y und
x. fiir eine bestimmte Rayleigh- oder Love-Mode und fiir ein vorgegebenes Modell
des Herdes und des geschichteten Ausbreitungsmediums theoretisch und nume-
merisch zu berechnen, bildet den Gegenstand einer umfangreichen Literatur.
Ausgehend von den klassischen Publikationen von Rayleigh (1885), Lamb (1904)
und Love (1911) wurden bis 1950 zahlreiche theoretische Arbeiten iiber die Aus-
breitung von Oberflachenwellen in einfachen Schicht-Modellen veroffentlicht.
Ein ausfiihrliches Literaturverzeichnis iiber diesen Zeitraum enthilt die Mono-
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FREIE X é0)= o
OBERFLACHE d;,a4,B,p; 1 x§V
d50,,8,,P2 2 @
X3
1
i .
xél-ﬂ Abb. 2. Orientierung der Koordinatenachsen,
i d.a. ,B,p: i . Schicht- und Grenzflachenindizierung eines
i-te SCHICHT Z» 07011 xél) geschichteten elastischen Halbraums. Die
Schichtparameter sind: d; = Schichtméchtig-
X (n-2) keit; o; = P-Geschwindigkeit; §; =S-Ge-
3 S i .
d e n-1 schwindigkeit; p; = Dichte fiir die Schicht
nahofhofhs x{n-n mit dem Index i(i=1, ..., N). Die Halb-
HALBRAUM a,, pn,Pn n raumparameter sind mit dem Index n
Xg bezeichnet

graphie ,Elastic Waves in Layered Media“ von Ewing et al. (1957). Eine Behand-
lung realistischer Mehrschichtmodelle des Erdinnern konnte dagegen erst durch
Anwendung der von Thomson (1950) und Haskell (1953) ausgearbeiteten Matrizen-
Methode sowie durch den Einsatz elektronischer GroBrechenanlagen durch-
gefiihrt werden.

Die Thomson-Haskellsche Matrizenformulierung liefert eine elegante und fiir
die Programmierung auf EDV-Anlagen geeignete Losung des Ausbreitungs-
problems freier Oberflachenwellen in einem geschichteten elastischen Halbraum.
Wegen ihrer Bedeutung sollen die Grundgedanken der Theorie kurz skizziert
werden.

Die Matrizenmethode beschreibt den von der x;-Koordinate (s. Abb. 2)
allein abhingigen Anteil des Verschiebungs-Spannungsfeldes der Rayleigh- bzw.
Love-Welle innerhalb der i-ten Schicht durch sog. Bewegungs-Spannungs-
Matrizen

Spi(x3) = { U2 (x3)/cg. USP(x3)/cp, P (x5), B9 (x3)} " (2.12)
bzw.
sLilx3) = {U3" (x3)/eps BY(xy) T (2.13)

T bezeichnet die Matrix-Transponierte. U,, U, und U, bedeuten die Fourier-
Transformierten der radialen, azimutalen und vertikalen Komponente der
Schwinggeschwindigkeit in der Tiefe x5, B und B; bzw. P, die entsprechenden
Tangential- bzw. Normalspannungen.

Die Fundamentalbeziehung der Thomson-Haskellschen Methode formuliert
nun den Zusammenhang zwischen den Bewegungs-Spannungs-Matrizen der
Rayleigh- bzw. Love-Welle innerhalb der i-ten Schicht (i=1,...,n—1) an den
Stellen x; <x¥ (untere Begrenzungsebene der i-ten Schicht) und x;=xi""
(obere Begrenzungsebene der i-ten Schicht; s. Abb. 2) durch die Matrizenglei-
chungen

Spi(X3)=ag;iSpi (x5 1) Xy TV <xy <Xy (2.14)
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bzw.

spi(xz)=ag s X <xg <xy (2.15)
ag; bzw. a,; sind (4, 4)- bzw. (2, 2)-Matrizen, deren Elemente komplizierte Funk-
tionen der Schichtparameter, der Frequenz sowie der Wellenzahl bzw. Phasen-
geschwindigkeit sind.

Aus den Randbedingungen der Stetigkeit des Verschiebungs-Spannungsfeldes
fiir die inneren Grenzflachen folgt:

spi(x9)=sgi (xY)  i=1,....,n—1 (2.16)
sL(xP)=s.; ,(x¥) i=1,....,n—1. (2.17)

Aus den Gleichungen (2.14) und (2.15) und den Randbedingungen (2.16) und (2.17)
laBt sich ein Zusammenhang zwischen den Bewegungs-Spannungsmatrizen an
der freien Oberflache und an der oberen Begrenzungsebene des Halbraums ab-
leiten:

Sra(X5 ) =2g,_; ... Ag; Spy (X§) = Prog; (X5) (2.18)

sLa (XY =ag, ;... ap;sp; (X)) =prsp (xD). (2.19)
In den Gleichungen (2.18) und (2.19) lassen sich die Randbedingungen an der
freien Oberfliche (Verschwinden der Normal- und Tangentialspannungen) un-
mittelbar beriicksichtigen. Daneben miissen die Ausstrahlungsbedingungen im
Halbraum erfiillt werden. Sie fordern, daB in den Partikularlosungen der Wellen-
gleichungen fiir den Halbraum, welche durch Superposition ebener P-SV- bzw.
SH-Wellen mit positiven und negativen Ausbreitungsgeschwindigkeiten in x;-
Richtung gebildet werden, die Anteile mit negativen Geschwindigkeiten ver-
schwinden miissen. Die Amplituden der Partikularlésungen mit positiven Ge-
schwindigkeiten werden in den (4, 1)- bzw. (2, 1)-Matrizen cg, bzw. ¢, , Zusammen-
gefaB3t. Der Zusammenhang mit den Bewegungs-Spannungs-Matrizen des Halb-
raums wird durch die Matrizen Eg,! bzw. E[,! formuliert, deren Elemente von den
KenngroBen des Halbraums («,, 8,, p,) abhidngen:

g, = Eg,) Prsry (x§) = Jgsg; (X)) (2.20)
e, =Eg, pLSLl(XgO))IJLSLI(X(QSO))' (2.21)

Die Randbedingungen an der freien Oberfliche (Verschwinden der Normal- und
Tangentialspannungen) und die Ausstrahlungsbedingungen im Halbraum (Ver-
schwinden der Partikularlosungen mit negativen Ausbreitungsgeschwindigkeiten
in x;-Richtung, d.h. keine Energiequellen im Unendlichen) reduzieren die Matri-
zengleichung (2.20) auf ein homogenes, lineares System von zwei Gleichungen fiir
die Unbekannten U, (x{’) und Us(x{)). Die Koeffizientenmatrix des Gleichungs-
systems berechnet sich in einfacher Weise aus den Elementen der Rayleigh-
Produktmatrix Jg. Nullsetzen der zugehorigen Determinante liefert die Disper-
sionsgleichung

F(w,c)=0 (2.22)
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deren reelle Losungen die Dispersionsfunktionen
clm = ¢ () (2.23)

fir die Fundamentalmode (m=0) und die hoheren Moden (m=1,2,...) der
Rayleigh-Welle ergeben. Durch Losung des Gleichungssystems 1aBt sich dann
mit Gleichung (2.23) die Oberflichenelliptizitdt der Rayleigh-Wellen

e () = U™ (x0)/ U™ (x4 (2.24)

in Abhingigkeit von der Frequenz berechnen.
Entsprechend vereinfacht sich die Matrizengleichung (2.21) direkt zur Disper-
sionsgleichung

F(w,c)=0 (2.25)
der Love-Welle. Thre reellen Losungen sind die Dispersionsfunktionen
cm =C(Lm)(w) (2.26)

der einzelnen Love-Moden (m=1,2, ...).

Die Amplituden-Tiefenfunktionen der Rayleigh- und Love-Wellen lassen sich
aus den Gleichungen (2.14) und (2.15) unter Beachtung der Randbedingungen
(2.16) und (2.17) und unter Beriicksichtigung der Gleichungen (2.23), (2.24) und
(2.26) berechnen. Sie beschreiben die fiir Oberflichen- und Grenzschichtwellen
charakteristische Abhingigkeit der Eindringtiefe des Wellenfeldes von der Fre-
quenz bzw. Wellenldnge. Die zweite, fiir die Anwendung wichtigste Eigenschaft
der Rayleigh- und Love-Wellen ist ihre durch die Schichtung des Untergrundes
bedingte geometrische Dispersion. Sie 146t sich strahlengeometrisch durch
konstruktive Interferenz ebener P-SV- bzw. SH-Wellen deuten, die in dem als
Wellenleiter wirkenden Schichtpaket verlustfrei gefiihrt werden [s. z.B. Tolstoy
und Usdin, 1953]. Die mit der Dispersion zusammenhidngenden Probleme der
Wellenausbreitung und Signalverformung werden im Abschnitt 3 ausfiihrlich
diskutiert.

Die Thomson-Haskellsche Matrizenmethode fiihrt also die Berechnung der
Dispersionsfunktionen und der Amplituden-Tiefenfunktionen auf die Opera-
tionen der Matrizenmultiplikation und der numerischen Losung transzendenter
Gleichungen zuriick. Dagegen erfordert die exakte Losung fiir einen inhomogenen
Halbraum mit stiickweise stetigen Parameter-Tiefenfunktionen die Losung eines
Systems von Differentialgleichungen (Gilbert und Backus, 1966) und damit im
allgemeinen erheblich lingere Rechenzeiten. Die ersten, auf dem Matrizen-
Algorithmus basierenden EDV-Programme wurden von Dorman et al. (1960)
sowie von Pressetal. (1961) beschrieben. Um die bei hoheren Moden und Fre-
quenzen auftretenden, durch die endliche Wortlange der Rechenanlage bedingten
numerischen Instabilititen zu umgehen, haben Thrower (1965) und Dunkin
(1965) sowie Watson (1970) verschiedene Varianten der Matrizentheorie ausge-
arbeitet (sog. 4-Matrix- bzw. reduzierte A-Matrix-Darstellung; Pestel und Leckie
(1963)). Eine weitere, verallgemeinerte Formulierung der Matrizendarstellung fiir
geschichtete Medien wurde von Knopoff (1964) entwickelt. Die Programmierung
sowie verschiedene Anwendungsbeispiele der Knopoffschen Methode fiir Ray-
leigh-Wellen und P-SV-Raumwellen hat Randall (1967) diskutiert.
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Die Erstellung von optimalen Dispersionsprogrammen (d. h. Programmen mit
minimaler Rechenzeit bei vorgegebener und kontrollierter Genauigkeit) bildet
eine wichtige Voraussetzung fiir die Inversion von Beobachtungsdaten nach der
,Hedgehog“- bzw. ,Monte Carlo“-Methode (s. Abschnitt 5). Nach Unter-
suchungen von Schwab und Knopoff (1970) sowie Schwab (1970) liefern die
Knopoffsche Theorie und die reduzierte 4-Matrix-Darstellung (Watson, 1970)
die giinstigsten Resultate. Danach betridgt die Rechenzeit auf einer GroBrechen-
anlage (z. B. IBM 360/91) pro Phasengeschwindigkeitswert der Rayleigh-Welle bei
5stelliger Genauigkeit fiir ein 10-Schichtenmodell etwa 10 ms. Das Problem, die
Dispersionsfunktionen der Rayleigh- und Love-Wellen fiir einen geschichteten
elastischen Halbraum zu berechnen, kann demnach theoretisch und numerisch
als vollstandig gelost angesehen werden.

Harkrider (1964) hat die Matrizentheorie auf die Berechnung der Amplituden-
antwortfunktion und der komplexen Abstrahlcharakteristik erweitert und Tabel-
len zur schnellen Abschédtzung der Amplituden- und Phasenspektren von Rayleigh-
und Love-Wellen in Abhéngigkeit von der Herdtiefe angegeben (Harkrider, 1970).

Die Abstrahlung von Oberflichenwellen durch bewegte Quellen wurde von
Ben-Menahem (1961), Haskell (1964, 1966) u.a. untersucht. In diesem Fall ist
das Herdspektrum S(jw) in den Gleichungen (2.1) und (2.2) fiir Rayleigh- und
Love Wellen verschieden und hdngt von der Ausdehnung des Herdes, von der
Bruchgeschwindigkeit sowie von der Vorgeschichte des Bruches ab.

Elastische Kugel

Die Dispersionskurven fortschreitender Rayleigh- bzw. Love-Wellen lassen sich
als quasi-kontinuierlicher, asymptotischer Grenzwert des Eigenfrequenzspek-
trums der sphdroidalen bzw. torsionalen Eigenschwingungen (stehende Wellen)
der Erde fiir hohe Frequenzen interpretieren. Zur Berechnung der Dispersion von
Oberflichenwellen in einer radialsymmetrisch geschichteten Erde unter Be-
riicksichtigung des Schwerefeldes konnen grundsitzlich zwei Verfahren ange-
wendet werden:

(a) Losung des freien Randwertproblems fiir die Kugel und Umrechnung der
Eigenfrequenzen ,w, der sphéroidalen (,S,) bzw. torsionalen (,7;) Eigenschwin-
gungen in die Phasengeschwindigkeiten der Rayleigh- bzw. Love-Wellen mit
der Formel von Jeans (1923).

c=,w;alll+1/2)  1>20 (2.27)

(a Erdradius, n radiale Ordnungszahl, | breitenabhidngige Ordnungszahl).

Von den zahlreichen Publikationen iiber Eigenschwingungen und sphirische
Oberflachenwellen seien die grundlegenden Arbeiten von Alterman et al. (1959,
1961), Bolt und Dorman (1961) sowie von Gilbert und MacDonald (1960) er-
wihnt. Zusammenfassende Darstellungen haben Bolt (1964) sowie Takeuchi
und Saito (1972) veroffentlicht.

(b) Transformation der geschichteten Kugel in einen geschichteten Halbraum
(wearth-flattening approximation®), Berechnung der Dispersionskurven mit der
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Matrizenmethode und Anwendung der Riicktransformation Kugel-Halbraum.
Der Hauptvorteil dieses Verfahrens ist neben der geringeren Rechenzeit die
Moglichkeit, Phasen- und Gruppengeschwindigkeiten fiir beliebig vorgegebene
Perioden zu berechnen. Nach Vorarbeiten von Alterman et al. (1961), Kovach
und Anderson (1962), Anderson und Toksoz (1963) u.a. konnten Biswas und
Knopoff (1970) die exakte Transformation einer geschichteten Kugel in einen
geschichteten isotropen Halbraum fiir Love-Wellen ableiten. Kausel und Schwab
(1973) haben mit Hilfe der ,,Biswas-Knopoff*-Transformation die Abstrahlung
von Love-Wellen durch eine Punktquelle in einer Kugel berechnet. Eine erste
Naherung der entsprechenden Transformation fiir Rayleigh-Wellen wurde von
Schwab und Knopoff (1972) sowie von Biswas (1972) angegeben. Schwab und
Knopoff (1972) haben in einem Ubersichtsartikel vor allem die numerischen
Aspekte der Kugel-Halbraum-Transformation ausfiihrlich dargestellt.

Anelastische Modelle

In den bisher betrachteten Modellen wurden die Raumwellengeschwindigkeiten
o und B unter Vernachlidssigung der Absorption und der materiellen Dispersion
der P- und S-Wellen als reelle, frequenzunabhingige Materialgrolen angesetzt.
Die Ausbreitung der Rayleigh- und Love-Wellen erfolgt dann verlustfrei mit einer
durch die reelle Funktion k(w) charakterisierten rein geometrischen Dispersion.
Eine erweiterte, die Absorption einschlieBende Theorie 146t sich formal durch
Einfiihrung einer komplexen Ausbreitungsfunktion

k*(w)=k(w)—jr(w) (2.28)

entwickeln. Die reelle Ausbreitungsfunktion k(w) enthdlt die Dispersion, der
Absorptionskoeffizient x(w) die Absorption. Als zweckméBiges dimensions-
loses Dissipationsmal} hat sich der aus der Elektrotechnik entlehnte spezifische
Giitefaktor in der Seismologie eingebiirgert. Fiir fortschreitende Wellen gilt:

C2k(0) glw)

—1
Qx ()= k(w)  k(w)-s(w)

(2.29)

q bedeutet die pro Volumen- und Zeiteinheit absorbierte Energie, s den Betrag
des Vektors der Energiestromdichte.

In Analogie zu Gleichung (2.28) 1af3t sich eine durch Dissipation abklingende
Eigenschwingung durch eine komplexe Frequenz

OF =0y =7y (2.30)
mit der reellen Eigenfrequenz w, und der Abklingkonstanten 7, beschreiben.

Fiir den spezifischen Giitefaktor Q; gilt dann:

2y q
-1 — /n — n 231
O (@)=" w," e, (231

n

q, bedeutet wieder die pro Zeit- und Volumeneinheit absorbierte Energie, e,
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die Amplitude der Energiedichte fiir die Eigenschwingung mit der radialen Ord-
nungszahl n.

Zwischen den Giitefaktoren Q, und Q; besteht eine der Jeansschen Formel
in Gleichung (2.27) entsprechende Umrechnungsrelation (Brune, 1962; Knopoff
et al., 1964; Seidl, 1971):

cQy=U0,. (2.32)

In einem geschichteten anelastischen Halbraum treten als neue Schichtparameter
die Giitefaktoren Q,; und Qg; der P- und S-Wellen auf. Sie lassen sich in erster
Niherung als frequenzunabhidngige GroBen betrachten. Dieser Naherungsansatz
ist allerdings weniger durch eine Extrapolation der bei hohen Frequenzen gewon-
nenen Labordaten begriindet (s. z. B. Knopoff, 1964), sondern vielmehr durch die
groBBe Streuung der bis heute vorliegenden experimentellen Q-Daten von Ober-
flichenwellen gerechtfertigt (s. Abschnitt 6). Ebenso kann man aus der Beobachtung
scharfer P- und S-Wellenimpulse in grolen Epizentralentfernungen schlieBen, daf3
die materielle Dispersion der P- und S-Wellen zu vernachléssigen ist, d.h. daB
auch die Schichtparameter «; und f; in erster Ndherung als frequenzunabhingig
anzusetzen sind. Theoretische Betrachtungen auf Grund der Kramers-Kronig-
Relationen von Futterman (1962) und Lamb (1962) bestétigen diese Annahme.

Die Berechnung der Phasengeschwindigkeit c(w) und des spezifischen Giite-
faktors Q,(w) der Rayleigh- bzw. Love-Wellen aus den Schichtparametern
% Qui» Bi» Qpi» pir di(i=1... N; N Schichtanzahl) liefert in erster linearer Ndherung
folgendes Resultat (s z.B. Yamakawa und Sito, 1964; Anderson und Archambeau,
1964; Anderson et al., 1965; Seidl, 1971): Die mit der Absorption verkniipfte
materielle Dispersion ist um einen Faktor von der GroBenordnung 10> kleiner
als die geometrische Dispersion ¢(w) des elastischen Halbraums und kann daher
in erster Ndherung vernachldssigt werden. Fiir den spezifischen Giitefaktor folgt
dann:

Ox ' (w)=

N )
; [oc éc(a) B ﬁc(w)]. (2.33)

+ ~
au oo Qﬂi Cﬂi

Fiir Love-Wellen vereinfacht sich Gleichung (2.33), da die partiellen Ableitungen
nach den P-Geschwindigkeiten «; in diesem Fall verschwinden.

Die exakte Berechnung des spezifischen Giitefaktors Q(w) und der Dispersions-
funktion c(w) von Oberflachenwellen in anelastischen, ebenen und sphérischen
Schichtmodellen mit Hilfe der Matrizenmethode wurde erstmals von Schwab
und Knopoff (1971, 1972, 1973) durchgefiihrt. In diesem Fall sind die Disperions-
gleichungen (2.22) und (2.25) komplex. Thre komplexen Losungen enthalten die
Absorption und die gesamte Dispersion der Rayleigh- und Love-Wellen, die sich
aus der mit den Randbedingungen verkniipften geometrischen und der durch die
Anelastizitdt bedingten materiellen Dispersion zusammensetzt. Ihren groBten
Betrag erreicht die materielle Dispersion fiir die erste Love-Wellenmode in einem
ozeanischen, sphirischen Modell mit etwa 0,003 km/s im Periodenbereich um
25s. Die Methode von Schwab und Knopoff ist ohne Modifikation auch dann
anwendbar, wenn die Phasengeschwindigkeiten und Giitefaktoren der P- und
S-Wellen frequenzabhingige Terme enthalten.

1
c(w)
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Heterogene Strukturen

Mit dem Ansatz lateral homogener anelastischer Schichtmodelle 148t sich die
Dispersion und Absorption langperiodischer Rayleigh- und Love-Wellen bei
ihrer Ausbreitung durch die Erde in sehr guter Ndherung beschreiben. Im kurz-
periodischen Spektralbereich beobachtet man zusitzlich sekundére, an hetero-
genen Strukturen der Kruste und des oberen Mantels ausgeloste Oberflachen-
wellen, die mit den hochauflosenden Wellenzahl-Frequenz-Filtern der modernen
Arraytechnik (Capon et al., 1967; Capon, 1969) separiert und als Nutzsignale
interpretiert werden konnen. So konnte die von Pilant und Knopoff (1964) zur
Erkldrung von Schwebungserscheinungen in teleseismischen Oberflichenwellen
diskutierte Mehrfachwegausbreitung von Capon (1970, 1971) sowie von Capon
und Evernden (1971) mit dem LASA-Array durch strahlengeometrische Rekon-
struktion der durchlaufenen Wellenwege unter Anwendung des Snelliusschen
Brechungsgesetzes verifiziert werden. Allgemeine Sdtze tiber die Phasen- und
Gruppengeschwindigkeiten von Oberfldchenwellen in lateral heterogenen Medien
haben Knopoff (1969) und Julian (1972) abgeleitet. Die Messung der Phasenge-
schwindigkeit mit regionalen Stationsnetzen in Gebieten mit ortsabhidngiger
Dispersion wurde von Knopoff et al. (1967) untersucht.

Bei der theoretischen Behandlung von Schichtmodellen mit geneigten Grenz-
flichen sowie stetigen oder sprunghaften Ubergangszonen lassen sich zwei Klassen
von Niherungsverfahren unterscheiden:

(a) Analytische Ndherungslosungen fiir einfache Modelle durch Anwendung
der Methode der Greenschen Funktion, der Variationsrechnung u.a.

(b) Numerische Niherungslosungen fiir komplexe, realistische Modelle
durch Anwendung der ,,Finite Difference”- bzw. der ,,Finite Element“-Methode.

Es werden in der Regel zweidimensionale Modelle und senkrecht einfallende,
monochromatische Wellen behandelt. Die Rechnung liefert Néaherungswerte
fir die ortsabhéngige Dispersion sowie fiir die Reflexions- und Transmissions-
koeffizienten der einfallenden Welle und der durch Modenkonversion entstehen-
den Sekundirwellen.

Aus der Vielzahl der in der Literatur — vor allem fiir Love-Wellen — disku-
tierten analytischen Naherungslosungen soll eine Gruppe herausgegriffen werden,
welche die Methode der Greenschen Funktion anwenden. Ausgangspunkt sind
die Darstellungstheoreme der Elastodynamik, die den Verschiebungsvektor in
einem Beobachtungspunkt als Oberfldchenintegral liber eine den Punkt umschlie-
Bende Randflache (bzw. Randkurve fiir zweidimensionale Probleme) darstellen.
Der Integrand enthdlt neben der Greenschen Tensorfunktion des Problems das
aus Primdr- und Sekunddrwellen zusammengesetzte Verschiebungsfeld auf der
Berandungsflache. Wiahrend die Greensche Funktion im Prinzip beliebig genau
approximiert werden kann, muB fiir das Verschiebungsfeld entlang der Rand-
fliche auf Grund vorwiegend physikalischer Uberlegungen ein Niherungsansatz
aufgestellt werden.

Hudson und Knopoff (1964) haben mit der Methode der Greenschen Funktion
den Reflexionskoeffizienten einer Love-Welle an der keilformigen Kante eines
Zweischichtenmodells in erster Ndherung berechnet. Das Problem der Reflexion
und Transmission von Rayleigh-Wellen in einem homogenen Keil wurde von
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Hudson und Knopoff (1964) sowie von Mal und Knopoff (1966) diskutiert. Um
die Amplitudenidnderung von Love-Wellen an Kontinentalrindern zu unter-
suchen, haben Knopoff und Hudson (1964) den Transmissionskoeffizienten von
Love-Wellen an einer Sprungstelle der freien Oberfliche eines Zweischichten-
modells abgeleitet. Trotz der extrem stark vereinfachten Ubergangszone und des
Niherungscharakters der Losung diirfte das Ergebnis zumindest qualitativ von
praktischem Interesse sein. Danach weist der auf die Amplitude an der freien
Oberflache normierte Transmissionskoeffizient bei senkrechtem Einfall eine
deutliche Anisotropie des Betrags und der Frequenzabhingigkeit fiir die Aus-
breitungsrichtungen Ozean-Kontinent bzw. Kontinent-Ozean auf. Wihrend der
Transmissionskoeffizient im ersten Fall mit zunehmender Frequenz stark abfallt,
treten im zweiten Fall nur sehr schwach ausgeprédgte Variationen auf. Die tief-
frequenten Grenzwerte hidngen allein vom richtungsabhédngigen Verhiltnis der
beiden Schichtmichtigkeiten ab [s. auch Knopoff et al., 1970]. Bei Ubergangs-
zonen mit stetig geneigten Grenzflichen tritt zusdtzlich eine Anisotropie der
Dispersion auf [Knopoff und Mal, 1967]. Den Hauptbetrag liefert dabei die Riick-
wiartsreflexion von der geneigten Grenzflache, wihrend die Storung der Eigen-
werte (geometrische Dispersion) bei kleinen Neigungswinkeln ein Effekt zweiter
Ordnung ist. Das wesentlich schwierigere (vektorielle) Problem der Ausbreitung
von Rayleigh-Wellen in inhomogenen Ubergangsstrukturen konnte bisher nur
fir den einfachsten Fall eines homogenen Halbraums mit stufenformiger freier
Oberflidche in erster Ndherung gelost werden [Mal und Knopoff, 1965].

Im Gegensatz zu den analytischen Naherungsverfahren lassen sich mit den
numerischen Rechentechniken der ,Finite Difference- bzw. , Finite Element"-
Methode komplexe, realistische Modelle von heterogenen Ubergangsstrukturen
behandeln. Zusammenfassende Darstellungen enthalten die Ubersichtsartikel
von Boore (1972) (,,Finite Difference*-Methode) sowie von Lysmer und Drake
(1972) (,,Finite Element“-Methode). Im folgenden sollen einige besonders instruk-
tive Anwendungsbeispiele dieser numerischen Naherungsverfahren herausge-
griffen werden.

Eine Berechnung der Dispersionskurven von Rayleigh-Wellen in einem ge-
schichteten elastischen Halbraum mit Hilfe der ,,Finite Element“-Methode wurde
erstmals von Lysmer (1970) durchgefiihrt. Heterogene zweidimensionale Schicht-
modelle werden in der Regel aus drei Anteilen zusammengesetzt: Zwei geschich-
teten Halbrdumen mit horizontalen Grenzflichen, die durch eine Ubergangszone
mit geneigten Schichtgrenzen verbunden sind. Die Rechnung liefert Naherungs-
werte fiir die Reflexions- und Transmissionskoeffizienten sowie fiir die Phasen-
geschwindigkeiten ebener, monochromatischer Oberflichenwellen, die aus einem
der beiden Halbriume senkrecht auf die Ubergangszone auftreffen. Durch An-
wendung der ,,Finite Element*-Methode konnte Drake (1972) die Phasenge-
schwindigkeiten und Verschiebungsfelder von Rayleigh- und Love-Wellen ab-
leiten, die sich in einem homogenen elastischen Halbraum sowie in einem Zwei-
schichtenmodell mit einer rampenformigen Ubergangszone der freien Oberfliche
bzw. der inneren Schichtgrenze ausbreiten. Boore (1970) hat mit der ,Finite
Difference“-Methode die Ausbreitung von Love-Wellen in einem einfachen
Zweischichtenmodell fiir die Ubergangszone Ozean-Kontinent untersucht und
eine ausgeprigte Anisotropie der Phasengeschwindigkeiten und Amplituden
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nachgewiesen. Das entsprechende Problem fiir ein detailliertes Modell dieser
Ubergangszone sowie fiir eine unter 45° abtauchende Lithosphérenplatte konnte
von Lysmer und Drake (1971) mit der ,,Finite Element-Methode gelost werden.
Ist die Primarwelle die Grundmode der Love-Wellen, so ist in beiden Modellen die
reflektierte Energie sehr klein, widhrend ein erheblicher Energieanteil fiir die
transmittierte Welle durch Konversion in hohere Moden iibergeht. Im Gegen-
satz zur Love-Welle wird die Energie der Grundmode der Rayleigh-Welle beim
Passieren einer Ubergangszone vom Ozean zum Kontinent nur geringfiigig
durch Reflexion ind Konversion abgeschwicht [Drake, 1972]. Als besonders
instruktives Anwendungsbeispiel fiir die Leistungsfahigkeit der ,,Finite Element*-
Methode sei noch eine Arbeit von Drake und Mal (1972) zitiert, in der die Aus-
breitung kurzperiodischer Rayleigh- und Love-Wellen entlang einer Nord-Siid-
Achse des San Fernando-Tals (Kalifornien) behandelt wird.

3. Beobachtung

In Erdbebenseismogrammen lassen sich zwei Haupttypen von Signalformen der
Rayleigh- und Love-Wellen unterscheiden: Quasi-harmonische Schwingungs-
ziige mit zeitlich verdanderlicher Momentanfrequenz und impulsformige, schwach
dispergierte Signale. Unter der Annahme eines kurzzeitigen Herdimpulses wird
das Seismogrammbild im Fernfeld im wesentlichen von den Dispersionsmerk-
malen des durchlaufenen Wellenweges bestimmt. Fiir eine pauschale Seismo-
grammauswertung sind dann einige allgemeine Sdtze iiber den Zusammenhang
zwischen Signalverformung und Dispersion von groBem Nutzen, die am Beispiel
einer ebenen Welle kurz diskutiert werden sollen.

Die Verformung, die ein Signal f,(t) mit dem Spektrum Fy(jw) beim Durch-
laufen eines verlustfreien, dispergierenden Systems erfdhrt, kann durch ein Fourier-
Integral dhnlich Gleichung (2.5) dargestellt werden:

)
f(t,x1)=ﬁ | F(jw)expli(wt—k(w)x,]dw. (3.1)

Aus der Ausbreitungsfunktion k(w) lassen sich die Dispersionsfunktionen der
Phasengeschwindigkeit

c(w)= w/k(w) (3.2)
und der Gruppengeschwindigkeit

U(w)=1/[dk(w)/dw] = c*(w)/[c(w) - wc ()] (3.3)
ableiten.

Nimmt die Phasengeschwindigkeit c(w) mit zunehmender Frequenz ab
(¢'(w)<0), so spricht man von normaler Dispersion. Dabei ist nach Gleichung
(3.3) die Gruppengeschwindigkeit U kleiner als die Phasengeschwindigkeit c.
Dieser Fall ist bei seismischen Oberflichenwellen die Regel. Bei anomaler Disper-
sion (¢'(w)>0) ist die Gruppengeschwindigkeit U groBer als die Phasengeschwin-
digkeit ¢. Ein Beispiel ist die anomale Dispersion ozeanischer Rayleigh-Wellen
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im Periodenbereich von etwa 30 bis 70 s. In beiden Fillen unterscheidet man noch
zwischen den Begriffen der reguldren (U’'(w)<0) und der inversen (U'(w)>0)
Dispersion.

Eine ndherungsweise Auswertung des Integrals in Gleichung (3.1) mit der
Methode der stationdren Phase liefert folgendes Resultat [s. z.B. Pekeris, 1948;
Tolstoy und Clay, 1966; Tolstoy, 1973]:

Der Aufbau des Seismogramms wird im Fernfeld durch die Gruppengeschwin-
digkeit U(w) bestimmt. Aus der Stationaritdtsbedingung des Integrals in Gleichung
(3.1) folgt:

t=x,dk(w)/dw=x,/U(w). (3.4)

Den Asten der Gruppengeschwindigkeitskurve mit regulidrer bzw. inverser Dis-
persion entsprechen amplituden- und frequenzmodulierte Signale, deren Momen-
tanfrequenz sich nach Gleichung (3.4) als Funktion von Ort und Zeit dndert und
deren Amplitude infolge der Dispersion proportional zu x; !/* abnimmt. Die den
Frequenzen mit extremalen Werten der Gruppengeschwindigkeit zugeordneten
amplitudenmodulierten Signale werden als AIRY-Phasen bezeichnet. Ihre durch
Dispersion bedingte Amplitudenabnahme erfolgt proportional zu x; !/3. Pekeris
(1948) hat die Eigenschaften der AIRY-Phasen theoretisch untersucht und ex-
plizite Ausdriicke fiir ihre Amplitudeneinhiillenden abgeleitet.

Obwohl mit der Methode der stationdren Phase eine Reihe wichtiger Aus-
sagen iiber die Pauschalstruktur eines Wellensignals im Fernfeld gemacht wer-
den kann, ist es nicht moglich, auf diese Weise exakte synthetische Seismogramme
zu berechnen. Dieses Problem 148t sich jedoch durch numerische Integration
von Gleichung (3.1) mit dem Algorithmus der schnellen Fourier-Transformation
(Cooley und Tukey, 1965) fiir irgendein Eingangssignal f,(¢f) und ein beliebiges
elastisches oder anelastisches Schichtmodell 16sen (Seidl, 1971).

Abbildung 3 zeigt eine Montage synthetischer Seismogramme der Rayleigh-
Grundmode fiir ein elastisches Modell, dessen Gruppengeschwindigkeitskurve
U(w) den fiir kontinentale Rayleigh-Wellen typischen Verlauf aufweist.

Anhand der U(w)-Kurve 148t sich der Aufbau des Seismogramms im Fern-
feld ableiten. Es beginnt mit der weich einsetzenden ,,umgekehrten AIRY-Phase*
(Pekeris, 1948) des Gruppengeschwindigkeitsmaximums bei T=57s. Die fiir
einen Einschwingvorgang mit minimaler Gruppenlaufzeit charakteristische
Asymmetrie in der Aufeinanderfolge der Maxima und Minima (Miiller und
Ewing, 1962) ist deutlich zu erkennen. Der Signaleinsatz erfolgt vor dem Zeit-
punkt minimaler Gruppenlaufzeit. Diese Erscheinung 1Bt sich durch die Un-
schirferelation zwischen der effektiven zeitlichen Dauer eines Signals und seiner
effektiven spektralen Bandbreite erkldren (Miiller und Ewing, 1962). Die AIRY-
Phase geht in einen regulédr dispergierten Schwingungszug iiber, dem sich zum
Zeitpunkt t=x,/U, ein hochfrequentes, invers dispergiertes Signal, die sog. Rg-
Phase iiberlagert. U, bedeutet dabei den Wert des relativen Gruppengeschwin-
digkeitsmaximums fiir die Periode Null. Das Seismogramm endet mit der AIRY-
Phase des Gruppengeschwindigkeitsminimums. Die Amplitudeneinhiillende der
AIRY-Phasen zeigt den von der Theorie (Pekeris, 1948) geforderten Verlauf. Der
Zeitpunkt des Maximums der Einhiillenden liegt vor bzw. nach der aus den
Werten der minimalen bzw. maximalen Gruppengeschwindigkeit berechneten
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Abb. 3. Montage synthetischer Seismogramme der Rayleigh-Grundmode fiir ein elastisches Schicht-
modell. Reduzierte Zeit: t,=t—x,/V,; Reduktionsgeschwindigkeit: V,=5.0km/s

theoretischen Gruppenlaufzeit. Tolstoy und Clay (1966) haben Niherungsfor-
meln fiir die zeitliche Dauer bzw. spektrale Bandbreite von AIRY-Phasen abge-
leitet. Eine starke Kriimmung der U-Kurve fiihrt zu quasi-harmonischen, eine
schwache Kriimmung zu impulsférmigen AIRY-Phasen.

Zur phdnomenologischen Beschreibung von besonders markanten impuls-
formigen Oberflachenwellen werden historisch bedingte Buchstabensymbole ver-
wendet (G, Sa, Ma, Rg, Lg, Li, usw.). Eine ausfiihrliche Zusammenstellung der
kinematischen und spektralen Kenndaten dieser Phasen enthilt der Ubersichts-
artikel iiber Oberflaichenwellen von Kovach (1965). Die Zuordnung zu bestimm-
ten Asten der Gruppengeschwindigkeitskurven der Rayleigh- und Love-Wellen
ist bisher nur teilweise gelungen. So entspricht die G-Welle dem breiten Gruppen-
geschwindigkeitsplateau des ozeanischen Astes der ersten Love Mode (s. z.B.
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Oliver, 1962). Die kontinentale Rg-Phase ist dem invers dispergierten kurzperio-
dischen Ast der Rayleigh-Grundmode zugeordnet. Eine detaillierte Interpretation
der kontinentalen Lg-Phase als hohere Love-Wellenmode unter Beriicksichti-
gung von Herdmechanismus, Dispersion und Absorption eines kontinentalen
Schichtmodells sowie der Frequenzcharakteristik des aufzeichnenden Seismo-
graphensystems wurde von Knopoffetal. (1973) durchgefiihrt. Die Phasen Ma
und Sa leiten sich von den im Periodenbereich zwischen etwa 10 und 30 s invers
dispergierten Asten der ersten hoheren Rayleigh-Mode bzw. der zweiten Love-
Mode ab, deren Dispersionsmerkmale durch die Struktur des Asthenospharen-
Kanals im oberen Erdmantel bestimmt werden.

Die Existenz dieses Kanals begriindet auch eine wichtige Einteilung der Ober-
flichenwellen in sog. ,,Kanalwellen und ,Krustenwellen (Andrianova et al.,
1965; Panza et al., 1972). Ihre Dispersionskurven setzen sich aus den Segmenten
der c-Kurven benachbarter Moden mit anndhernd gleicher Steigung zusammen.
Die diesen Segmenten zugeordneten Amplituden-Tiefenprofile liegen fiir die
»~Kanalwellen“ fast ausschlieBlich innerhalb des Kanals und sind an der Erd-
oberfldche nicht meBbar. Fiir die Beobachtung sind daher nur diejenigen Seg-
mente der Phasengeschwindigkeitskurven relevant, die das System der ,,Krusten-
wellen“ mit nicht verschwindenden Amplituden an der Erdoberfliche bilden.

Die bisherigen Betrachtungen haben die zentrale Bedeutung der Gruppenge-
schwindigkeit fiir den Ausbreitungsvorgang seismischer Oberflichenwellen auf-
gezeigt. Durch Gleichung (3.4) werden jedem Punkt der (x,, t)-Ebene in Abbil-
dung 3 im Zeitintervall x,/U,,, <t <x,/U,;, definierte Momentanfrequenzen zu-
geordnet. Die Kurven konstanter Momentanfrequenz w sind Geraden mit der
Steigung U(w). Neben dieser formalen besitzt die Gruppengeschwindigkeit eine
sehr anschauliche kinematische bzw. energetische Bedeutung. Nach Macke
(1962) bewegt sich der Energieschwerpunkt einer Wellengruppe mit konstanter
Geschwindigkeit. Diese Schwerpunktgeschwindigkeit ist gleich der tiber alle zur
Wellengruppe beitragenden Wellenzahlen gemittelten Gruppengeschwindigkeit,
wobei als Gewichtsfunktion die Energiedichte im Wellenzahlraum fungiert. Fiir
verlustfrei gefiihrte Wellen ist die Gruppengeschwindigkeit identisch mit der als
Quotient Energiestromdichte zu Energiedichte definierten Geschwindigkeit des
Energietransports (Biot, 1957).

min

4. Analyse

Die Grundaufgabe der numerischen Analyse seismischer Oberflichenwellen be-
steht darin, aus der entlang einer Stationslinie in Wellenausbreitungsrichtung
beobachteten Signalverformung die Phasengeschwindigkeit, die Gruppenge-
schwindigkeit sowie den spezifischen Giitefaktor fiir jede angeregte Mode als
Funktion der Periode zu ermitteln. Da das Wellenazimut im Fernfeld auf Grund
durchlaufener heterogener Strukturen in der Regel nicht mit der erforderlichen
Genauigkeit aus den Koordinaten des Epizentrums berechnet werden kann, sind
zur exakten Richtungs- und Geschwindigkeitsmessung mindestens drei, nicht
auf einem GroBkreis gelegene Stationen notwendig. Die Dispersionsdaten werden
dann derjenigen Stationslinie zugeordnet, die annihernd parallel zur Wellenaus-
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breitungsrichtung orientiert ist (Press, 1956; Knopoffetal.,, 1967). Diese sog.
,Zwei-Stationenmethode” ist das wichtigste Hilfsmittel zur Kartierung von
regionalen Dispersionskurven. Daneben lassen sich Phasen- und Gruppenge-
schwindigkeitsmessungen auch mit einer Station durchfiihren (s. z.B. Brune et al.,
1960; Schneider et al., 1966), und zwar entweder fiir den Wellenweg Epizentrum-
Station oder fiir den GroBkreis durch beide Punkte aus der Beobachtung von
Wiederkehrwellen.

Ein Niherungsverfahren der Dispersionsanalyse im Zeitbereich ist die klas-
sische ,,peak-and-trough“ Methode, deren Anwendungsbereich allerdings auf
ungestorte, reguldr oder invers dispergierte Wellengruppen beschrankt ist (s. z.B.
Savarenski, 1959). Eine Analyse im Frequenzbereich durch Fourier-Transforma-
tion (Satd, 1955) ist zwar fiir beliebig dispergierte Signale anwendbar, setzt aber
ebenfalls ungestorte, iiberlagerungsfreie Seismogramme voraus. Fiir den Einsatz
auf EDV-Anlagen wurden neue Verfahren der numerischen Dispersionsanalyse
entwickelt, die sich auch auf die in der Regel sehr komplexen, aus mehreren Teil-
signalen (verschiedene Moden, multiple Phasen, kontinentale und ozeanische
Anteile) zusammengesetzten Seismogramme energiereicher Fernbeben anwen-
den lassen. Eine Spektralanalyse im Zeit-Frequenzbereich sowie die Anwendung
zeitabhingiger Filter zur Signalseparation sind die entscheidenden Merkmale
dieser modernen Programmsysteme.

Eine Analyse seismischer Oberflichenwellen im Zeit-Frequenzbereich wurde
erstmals von Ewinget al. (1959) auf analogem Wege mit einem Schallspektro-
graphen und von Iyer (1964) in digitaler Form durch Berechnung von Energie-
Konturdiagrammen durchgefiihrt. Alexander (1963) konnte durch die kombi-
nierte Anwendung eines BandpaBfilters und eines zeitabhéngigen Gruppenlauf-
zeitfilters einzelne Moden separieren und getrennt analysieren. Das erste kom-
pakte Programmsystem haben Knopoffetal (1966) verdffentlicht. Ausgehend
von diesen grundlegenden Arbeiten wurden neue digitale Auswerteverfahren mit
groBBerer Genauigkeit und erhohtem Auflosungsvermogen entwickelt: Die ,,.Sum-
men-Differenzen-Methode“ bzw. die , Produkt-Methode™ (Bloch und Hales,
1968), die ,,Moving-Window-Analyse* (Landisman et al., 1969), die ,,Multiple
Filtertechnik* (Dziewonskiet al., 1969) sowie die , Residuen-Dispersionsmes-
sung* (Dziewonskietal, 1972). Eine zusammenfassende Darstellung dieser
modernen Rechentechniken enthalten die Ubersichtsartikel von Dziewonski
et al. (1968) sowie von Dziewonski und Hales (1972).

Im folgenden werden die wichtigsten Verfahren der Dispersionsanalyse fiir
den speziellen Fall einer ebenen Oberflachenwelle diskutiert, die sich in Richtung
der positiven x,-Achse ausbreitet und in zwei Stationen mit den Koordinaten
x{? (i=1, 2) von idealen Seismographensystemen verzerrungsfrei aufgezeichnet
wird. Der zeitliche Verlauf des Seismogramms in der Station i (i=1, 2) sei fi(t),
das zugehorige Spektrum F(jw). Es wird zunédchst vorausgesetzt, dal nur eine
einzige Mode angeregt ist. Dann 1dft sich das Seismogramm f,(t) in Analogie zu
Gleichung (3.1) durch ein Fourier-Integral

fz(f):%z‘ +ijl(jw) exp [ji(wt—k(w)- 4x,]dw 4.1



Seismische Oberflichenwellen 301

darstellen. 4x; =x{* —x{" bedeutet den Abstand der beiden Stationen. Im Fre-
quenzbereich lautet Gleichung (4.1):

K(jo)=F(jo)exp[—jk(w)- 4x]. (4.2)
Fiihrt man fiir die Seismogrammspektren die polare Darstellung
F(jw)=Ai(w) exp[—j@i(w)] (4.3)

(i=1,2) mit den Amplitudenspektren A;(w) und den Phasenspektren ¢,(w) ein,
so ergibt sich aus Gleichung (4.2) fiir die gesuchte Dispersionsfunktion der
Phasengeschwindigkeit:

cw)=w/kl@)=w-Ax/[¢,(0)—¢,(w)+2Nx]. (4.4)

Die zunichst unbestimmte ganze Phasenzahl N 143t sich aus Ndherungswerten
der Phasengeschwindigkeit fiir den langperiodischen Teil des untersuchten Spek-
tralbereichs berechnen.

Neben der Methode der Phasendifferenzen spielt die Kreuzkorrelations-
Methode eine wichtige Rolle. Fiir das Kreuzkorrelogramm der beiden Seismo-
gramme gilt:

fi20= | i) 1z +0)dr. (4.5)

Gleichung (4.5) 148t sich mit dem modifizierten Faltungstheorem der Fourier-
Transformation in den Frequenzbereich iibersetzen:

S0} =F,(jw)=F(jo) F(jow). (4.6)
Durch Einsetzen von (4.2) in Gleichung (4.6) folgt:
FL(jw)=|F(jo)? exp[—jk(w)- 4x,]. (4.7)

Aus Gleichung (4.7) ergibt sich mit dem Phasenspektrum ¢,,(w) des Kreuz-
korrelogramms fiir die Dispersionsfunktion der Phasengeschwindigkeit eine zu
Gleichung (4.4) analoge Beziehung:

c(w)=ow/ki®)=w-A4x,/[¢,,(w)+2Nr]. (4.8)

Innerhalb der Bandbreite des Seismogrammspektrums F,(jw) 146t sich das
Kreuzkorrelogramm f,,(t) nach Gleichung (4.7) als eine Approximation der
Antwortfunktion des Ausbreitungsmediums in Station 2 auf einen J-férmigen
»Herdimpuls® in Station 1 beschreiben. Da der Abstand der beiden Stationen in
der Regel aber wesentlich kleiner ist als ihre Epizentralentfernungen, zeigt das
Kreuzkorrelogramm eine entsprechend geringe dispersive Signalverformung als
die beiden Seismogramme. Multipliziert man daher die Funktion f,,(t) vor
Durchfithrung der harmonischen Analyse mit einem geeigneten Fenster w(t), so
laBt sich das Produkt f;,-w als eachtes Seismogramm mit erhohtem Signal-
Storverhiltnis und stabilerem Phasenspektrum interpretieren. Die mit der Kreuz-
korrelations-Methode nach Gleichung (4.8) berechneten Phasengeschwindig-
keiten weisen daher wesentlich geringere Streuungen auf als die mit der Methode



302 D. Seidl und S. Miiller

der Phasendifferenzen nach Gleichung (4.4) ermittelten Werte. Die weiter unten
behandelte Gruppengeschwindigkeitsmessung nach der Zwei-Stationenmethode,
die Residuen-Dispersionsmessung sowie die Verfahren der Datengeneralisierung
(s. z.B. Dziewonski und Landisman, 1970 sowie Dziewonski und Hales, 1972)
basieren ebenfalls auf der Kreuzkorrelations-Methode.

Die Verfahren der Dispersionsanalyse im Zeitbereich (peak-and-trough
Analyse) bzw. im Frequenzbereich (Methode der Phasendifferenzen bzw. der
Kreuzkorrelation) setzen iiberlagerungsfreie Signale voraus. Sie lassen sich daher
auf die in der Regel aus mehreren Anteilen zusammengesetzten Oberflichenwellen
energiereicher Fernbeben erst nach Separation einzelner Moden anwenden. Den
Ausgangspunkt der Analyse zusammengesetzter Signale bildet die spektrale Zer-
legung mit einem multiplen Filter. Man versteht darunter einen Satz von N
BandpaBfiltern mit den Mittelfrequenzen w, (n=1, ..., N). Im folgenden werden
GaubBfilter mit der Ubertragungsfunktion

H,(w)=exp [ —a(o—w,)*/o;] (4.9)

betrachtet. Der Parameter « legt die spektrale Bandbreite, d.h. die Frequenzauf-
16sung D, des Filters fest.

Die Analyse des dispergierten Signals aus Gleichung (3.1) mit einem GauB-
filter nach Gleichung (4.9) liefert das gefilterte Seismogramm g,(¢):

1 + %

gn(t)=§ [ Hy(w) Fy(jw) exp [j(wt—k(w) x,)] do. (4.10)

Das Fourier-Integral in Gleichung (4.10) 148t sich durch Reihenentwicklung der
Funktionen Fy(jw) und k(w) ndherungsweise auswerten. In erster linearer Nahe-
rung gilt fiir die Ausbreitungsfunktion k(w) in der Umgebung der Frequenz w,:

k(w)=k(w,)+k(w,)(w—w,). (4.11)

Zur Vereinfachung der Rechnung sei angenommen, daf sich das Signalspektrum
F,(jw) innerhalb der Bandbreite des Filters durch einen reellen Amplitudenfaktor
annidhern l40t:

Fo(jw)=Ag(w,). (4.12)

Das Resultat fiir eine zu Gleichung (4.10) analoge Entwicklung von F,(jw) ent-
hilt die Arbeit von Dziewonski und Hales (1972).

Mit den Nidherungsansitzen (4.11) und (4.12) ergibt sich fiir das gefilterte
Seismogramm g,(t) ein amplitudenmoduliertes Signal mit der Frequenz w, und
der Amplitudeneinhiillenden a,(t):

g.(t)=a,(t) cos [w, t —k(w,) x,], (4.13)
a,(t)=(n/a)!'? w, Ag(w,) exp [ — w2 [t —145(w,)]1/4a]. (4.14)

Dabei bedeutet t4(w,) das Gruppenlaufzeitspektrum des Seismogramms fiir die
Frequenz w,. Mit Gleichung (3.4) erhdlt man

T6(w,)=x; k'(w,)=x,/U(w,). (4.15)
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Nach Gleichung (4.14) ist der Zeitpunkt des Maximums der Amplitudeneinhiil-
lenden des gefilterten Seismogramms durch die Gruppenlaufzeit 7,(w,) gegeben.
Die Breite der Einhiillenden, d.h. die Zeitauflosung D, des Filterprozesses ist
wiederum durch den Parameter o aus Gleichung (4.9) festgelegt. Die Zeitauf-
16sung D, und die Frequenzauflosung D, sind durch die Unschirferelation der
Fourier-Transformation miteinander verkniipft (s. z.B. Fischer, 1969):

D,-D,=1. (4.16)

Das Gleichheitszeichen gilt nur fiir GauBfilter, d.h. diese Filter liefern unter allen
nicht bandbegrenzten Filterfunktionen die hochste, durch (D, - D,)~! gemessene
Zeit-Frequenzauflosung.

Zur Berechnung der Amplitudeneinhiillenden des gefilterten Signals ist es
zweckmifBig, das zu g,(r) analytische Signal z,(t) einzufithren (s. z.B. Fischer,
1969). Es sei g,(t) die inverse Fourier-Transformierte von G,(jw):

g.()=8"{G,(jo)}. (4.17)
Dann gilt fiir das zu g,(t) orthogonale Signal g,(¢):
4,()=F"{G,(jo) exp [jn/2]}. (4.18)

Aus den zueinander orthogonalen Funktionen g,(f) und g,(t) 1aBt sich das dem
reellen Signal g,(t) zugeordnete analytische Signal z,(r) bilden:

z,(t)=a,(t) exp [J@,(1)] = g,(1) +jq,(1). (4.19)

Fir die Momentanwerte der Amplitude und Phase folgt dann aus Gleichung
(4.19) (Goodman, 1960):

a,(t)=[gr () +qn(1)]"2, (4.20)
@,(t)=tan~! [qn(t)/g,.(t)]- (4.21)

Durch Variation der Mittelfrequenz w, des Bandpalfilters 148t sich nach Glei-
chung (4.20) das Amplitudenspektrum des Seismogramms im Zeit-Frequenz-
bereich konstruieren. Seine diskrete Darstellung wird als Gabor-Matrix bezeich-
net. Abbildung 4 zeigt ein schematisches Blockdiagramm zur praktischen Be-
rechnung der Gabor-Matrix eines digitalisierten Seismogramms s, fiir eine Folge
von Frequenzen v, unter Beriicksichtigung der komplexen Frequenzcharakteristik
V, des Seismographensystems. Die Operationen der direkten bzw. inversen
Fourier-Transformation lassen sich mit dem Algorithmus der schnellen Fourier-
Transformation (Cooley und Tukey, 1965) sehr einfach durchfiihren. Als Beispiel
zeigt Abbildung 4 weiter die Antwort eines digitalen BandpaBfilters (v, =0.071 Hz)
fiir ein synthetisches Seismogramm, das sich aus der Grundmode aus Abbildung 3
(x, =4000 km) und der ersten hoheren Mode zusammensetzt. Die Amplituden-
einhiillende wurde mit Gleichung (4.20) berechnet. Die Pfeile markieren die
theoretischen Gruppenlaufzeiten fiir die Frequenz v, .

Die multiple Filtertechnik nach Abbildung 4 14t sich bei der Analyse seis-
mischer Oberflachenwellen in mehreren Varianten anwenden:
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SEISMOGRAMM N FOURIERTRANSFORMATION INSTRUMENTENKORREKTUR
FREQUENZVEKTOR v, S,= f{se] o=
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Abb. 4. Blockdiagramm der multiplen Filtertechnik zur Berechnung der Gabor-Matrix eines Seismo-
gramms. Als Beispiel ist die Analyse eines synthetischen Seismogramms wiedergegeben

a) Messung der Gruppengeschwindigkeit nach der Ein- bzw. Zwei-Stationenmethode

Fiir das Seismogrammspektrum F,(jw) in der Epizentralentfernung x, 1Bt sich
unter Vernachlidssigung des Phasenspektrums des ,Herdimpulses” F,(jw) als
Spezielfall von Gleichung (4.2) formal schreiben:

F(jw)=|F(jo)| exp[ —jk(w) x,]. (4.22)

Sind also das Epizentrum und die Herdzeit eines Bebens bekannt, so lassen sich
mit einem multiplen Filter nach den Gleichungen (4.10) und (4.15) aus einem
einzigen Seismogramm die mittleren Gruppengeschwindigkeiten entlang des
Wellenweges Epizentrum-Station fiir alle angeregten Moden bestimmen.

Als praktisches Beispiel zeigt Abbildung 5 die Gabor-Matrix der Rayleigh-
Wellen eines Bebens in Siidostalaska (Datum: 3. 7. 1973; Herdzeit t;=16h 59 m
35.1s; Epizentrum: ¢ =58° N, A= 138° W), aufgezeichnet von einem langperiodi-
schen Seismographensystem in Ziirich (Epizentralentfernung x, =8002 km). Der
analysierte Seismogrammausschnitt ist in einem der Gruppengeschwindigkeits-
skala entsprechenden verzerrten ZeitmaQstab wiedergegeben, um die Zuordnung
von Seismogramm und Gabor-Matrix zu erleichtern. Das Matrixelement in einer
Spalte bei der Periode T, und einer Zeile bei der Gruppengeschwindigkeit U; be-
deutet den Wert der Amplitudeneinhiillenden des mit einem GauBfilter (Mittel-
frequenz w,=2n T,”!) analysierten Seismogramms zum Zeitpunkt t;=t,+x,/U,.
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Abb. 5. Gabor-Matrix der Rayleigh-Wellen eines Bebens in Siidostalaska (Datum: 3.7.1973; 1,=
16:59:35.1; @=58.0°N, A=138.0° W; m,=5.9), aufgezeichnet von einem langperiodischen Seismo-
graphensystem in Ziirich (Schweiz)

Die Konturen sind Hohenlinien konstanter Amplitude. Die (nicht eingezeich-
neten) Verbindungslinien der Spaltenmaxima liefern die Gruppengeschwindig-
keitskurven fiir die im Seismogramm enthaltenen Moden. Abbildung 5 zeigt die
Grundmode im Periodenbereich von 20— 140s sowie Andeutungen der ersten
hdheren Mode fiir Perioden um 25s.

Wire die Zeit-Frequenzauflosung des multiplen Filters unendlich hoch, so
wiirden alle, nicht auf Gruppengeschwindigkeitskurven gelegenen Matrixelemente
verschwinden. Wegen der endlichen Auflosung nach Gleichung (4.16) erscheinen
die Dispersionskurven als Funktionsstreifen, die sich in bestimmten Bereichen
der Matrix iiberlagern kénnen. Um solche Interferenzeffekte zwischen regulir
und invers dispergierten Asten einer Mode sowie zwischen verschiedenen Moden
beurteilen zu konnen, haben Dziewonskiet al. (1969) ein Diagnoseverfahren in
Form einer die Interferenz charakterisierenden Kennzahlen-Matrix entwickelt,
das auBerdem zur Bestimmung eines optimalen Wertes fiir den Filterparameter «
in Gleichung (4.9) angewendet werden kann.

Bei der Gruppengeschwindigkeitsmessung nach der Zwei-Stationenmethode
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wird das Kreuzkorrelogramm zweier, von einem in Wellenausbreitungsrichtung
gelegenen Stationspaar aufgezeichneter Seismogramme mit einem multiplen
Filter analysiert. Aus der Gabor-Matrix des Kreuzkorrelogramms lassen sich
nach Gleichung (4.7) die mittleren Gruppengeschwindigkeiten entlang der Ver-
bindungslinie der beiden Stationen ableiten. Die Zwei-Stationenmethode 146t
sich immer dann anwenden, wenn das Epizentrum annidhernd auf dem GroB-
kreis durch beide Stationen liegt und die Wellenfront bei ihrer Ausbreitung bis
zur ersten Station keine starken Drehungen durch laterale Strukturen erfahren
hat. Im iibrigen gelten die bei der Ein-Stationenmethode gemachten Uber-
legungen.

b) Residuen-Dispersionsmessung

Die multiple Filtertechnik stellt ein Naherungsverfahren dar, dessen Giite davon
abhéngt, mit welcher Genauigkeit die Reihenentwicklungen in den Gleichungen
(4.11) und (4.12) das Phasen- und Amplitudenspektrum des Seismogramms
innerhalb der Bandbreite des Filters approximieren. Numerische Experimente
mit synthetischen Seismogrammen zeigen (Dziewonski et al., 1972), daB3 die aus
Gleichung (4.14) abgeleiteten Gruppenlaufzeiten einen systematischen, zur Band-
breite anndhernd proportionalen Fehler aufweisen. Bei gegebener Bandbreite ist
der Fehler umso kleiner, je flacher die Dispersionsfunktion verlduft. So ist zum
Beispiel das mit einem multiplen Filter bestimmte Gruppenlaufzeitspektrum der
nur schwach dispergierten impulsformigen G-Welle gegen Anderungen der Band-
breite weitgehend unempfindlich. Da bei der praktischen Seismogrammanalyse
die Bandbreite nicht beliebig auf Kosten der Zeitauflosung verringert werden
kann, ist eine Erhohung der MeBgenauigkeit nur durch eine Abflachung der
Dispersionsfunktion zu erreichen. Diese Abflachung 148t sich realisieren, indem
man das beobachtete Seismogramm durch Kreuzkorrelation mit einem syntheti-
schen Referenzseismogramm in ein impulsformiges, schwach dispergiertes Signal
transformiert. Der Grundgedanke des Verfahrens soll am Beispiel der Ein-Sta-
tionenmethode nach Gleichung (4.22) kurz erldutert werden.

Es sei k(w) eine Niherung der gesuchten Dispersionsfunktion k(w). k(w)
1468t sich entweder aus einem plausiblen Schichtmodel berechnen oder durch
Seismogrammanalyse mit einem multiplen Filter bestimmen. Fiir das Spektrum
F(jw) des synthetischen Antwortseismogramms auf einen J-formigen ,Herd-
impuls* gilt analog zu Gleichung (4.22):

F(jw)=exp[—jk(w)x,]. (4.23)

Das Spektrum F;, (jw) des Kreuzkorrelogramms zwischen dem beobachteten und
dem synthetischen Seismogramm hat dann nach Gleichung (4.6) die Form:

F(jo)=F*jo) F(jo)=|F(jw) exp [ —jk(o)— k(o) x,]
=|Fy(jw)| exp[ —jk(w) x,]. (4.24)

Wenn k(w) eine gute Naherung von k(w) darstellt, dann wird der durch die end-
liche Kriimmung der Dispersionsfunktion nach Gleichung (4.11) bedingte Fehler
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wegen k'(w) <k’ (w) fiir k(w) wesentlich geringer ausfallen als fiir k(w). Fiir den
verbesserten Schiitzwert k,(w) der gesuchten Dispersionsfunktion gilt dann
l?l(w)=l?(w)+1?(w). Durch mehrfache Wiederholung des Rechenganges 146t sich
die Genauigkeit schrittweise erhohen. Einzelheiten {iber den Einflu3 des frequenz-
abhidngigen Amplitudenspektrums des Seismogramms auf die Bestimmung des
Phasenlaufzeitspektrums sowie praktische Anwendungsbeispiele der Residuen-
Dispersionsmessung konnen der Arbeit von Dziewonski et al. (1972) entnommen
werden.

¢) Analyse von 3-Komponenten Registrierungen

Durch Anwendung der multiplen Filtertechnik auf die Seismogramme einer
3-Komponenten Station 148t sich die komplexe Amplitude des Verschiebungs-
vektors in Abhingigkeit von der Gruppenlaufzeit und der Periode rekonstruieren.
Ein Vergleich der beobachteten Partikelbewegung mit theoretischen, fiir vorge-
gebene Schichtmodelle berechneten Schwingungsformen liefert wichtige Hin-
weise zur Identifizierung und Trennung von verschiedenen Moden der Rayleigh-
und Love-Wellen. Aus der Orientierung der horizontalen Schwingungsellipse
relativ zur GroBkreisrichtung Epizentrum-Station lassen sich Riickschliisse auf
laterale Refraktionen entlang des durchlaufenen Wellenweges ziehen. Anwen-
dungsbeispiele fiir synthetische und praktische Seismogramme sind zum Beispiel
in den Arbeiten von Dziewonskietal. (1968) und Landisman et al. (1969) ent-
halten.

d) ,,Moving-Window* Analyse

Die ,,Moving-Window" Analyse kann als Gegenstiick zur multiplen Filtertechnik
im Zeitbereich charakterisiert werden. Das Matrixelement a(t;, T,) wird als Be-
trag der Fourier-Transformierten des mit einem Zeitfenster w(t—t¢;, T,) multi-
plizierten Seismogramms f(¢) fiir die Periode T, gebildet:

a(t;, T)=1&{f()-wt—t;, T)}r_7,- (4.25)

Durch eine variable, zur Periode T, proportionale Linge des Zeitfensters 148t
sich eine fiir alle Perioden konstante relative Frequenzauflosung erzielen. Eine
eingehende Beschreibung der ,,Mowing-Window* Analyse enthalten die Arbeiten
von Dziewonski et al. (1968) sowie von Landisman et al. (1969).

Die spektrale Zerlegung eines Seismogramms mit der multiplen Filtertechnik
bzw. der ,Moving-Window* Analyse bildet den Ausgangspunkt fiir den Entwurf
von zeitabhingigen Filtern, mit denen sich die definierten Bereichen der Zeit-
Frequenzebene zugeordneten Seismogrammanteile abtrennen lassen. Die Separa-
tion einzelner Moden sowie die Erhohung des Signal-Storverhiltnisses durch
Unterdriickung stérender (z.B. durch Mehrfachwegausbreitung erzeugter mul-
tipler) Wellengruppen sind die wichtigsten Anwendungsbereiche dieser Filter.
Zeitabhingige Filter lassen sich im Zeit- und Frequenzbereich realisieren. Im
Zeitbereich wird das Seismogramm mit der Gewichtsfunktion eines BandpaB-
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SEISMOGRAMM St FILTERGEWICHTE
FILTERPARAMETER  v;,Av; = by (v )
SPRUNGPUNKTE ~ t;,iz1n tlvj
FALTUNG i
helvi) * (sg wyltj)) bete

GEFILTERTES
SEISMOGRAMM

DATUM: 17. 6. 1967
STATION: MAL
05:41

INVERS DISPERGIERTE FUNDAMENTALMODE

‘,\/\/\/\w_,

60 sec
p—_

Abb. 6. Blockdiagramm eines zeitabhidngigen Filters zur Signalseparation. Als Beispiel ist die Analyse
eines aus mehreren Teilsignalen zusammengesetzten Erdbebenseismogramms wiedergegeben (Datum:
17. 6. 1967; Epizentrum: Siidliche Sandwich-Inseln; Station: Malaga)

filters gefaltet, dessen DurchlaBfrequenz sich entsprechend dem Gruppenlauf-
zeitspektrum des abzutrennenden Signals zeitlich dndert. Abbildung 6 zeigt in
einem Blockdiagramm die einfachste Realisierung eines solchen Filters. Durch
die Sprungpunkte ¢; auf der Zeitachse und die Filterparameter v; (DurchlaB-
frequenz) sowie Av; (Bandbreite) wird der DurchlaBbereich des Filters in der
Zeit-Frequenzebene aus rechteckigen Teilbereichen zusammengesetzt. Durch
Multiplikation mit einer Folge von Zeitfenstern w,(f;) wird das Seismogramm s,
in einzelne Segmente zerlegt, die mit den Gewichtsfunktionen h,(v;) der zuge-
ordneten BandpaBfilter gefaltet werden. Im unteren Teil von Abbildung 6 ist
als Beispiel die Analyse des Seismogramms eines Bebens bei den Siidlichen
Sandwich-Inseln wiedergegeben, aufgezeichnet von dem langperiodischen verti-
kalen Seismographensystem der WWSS-Station Malaga. Der Seismogrammaus-
schnitt zeigt neben Signalanteilen der ersten hoheren Rayleigh-Mode regulir
und invers dispergierte Wellengruppen der Grundmode sowie den Beginn des
Wellenzuges der ozeanischen Rayleigh-Wellen. Die gefilterte Spur umfafit den
Seismogrammanteil, der dem invers dispergierten Ast der Gruppengeschwindig-
keitskurve langperiodischer Rayleigh-Wellen mit Perioden oberhalb 60s (s. z.B.
Oliver, 1962) zugeordnet ist. Im Frequenzbereich 146t sich die Filteroperation am
einfachsten durchfiihren, indem man die mit einem frequenzabhingigen Gruppen-
laufzeitfilter multiplizierten harmonischen Teilwellen des Seismogramms unter
Anwendung der schnellen Fourier-Transformation superponiert. Eine ausfiihr-
liche Diskussion zeitabhidngiger Filter im Zeit- und Frequenzbereich enthalten
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Abb. 7. Schematisches Blockdiagramm zur numerischen Analyse der Dispersion und Absorption von
seismischen Oberflachenwellen

die Arbeiten von Landisman et al. (1969) sowie von Dziewonski und Hales (1972).
Die durch die Anwendung zeitabhédngiger Filter verursachten Verzerrungen des
Amplituden- und Phasenspektrums, die vor alle n bei Amplitudenuntersuchun-
gen (z.B. Absorptionsmessungen) beachtet wer en miissen, werden im Uber-
sichtsartikel von Dziewonski und Hales (1972) diskutiert.

Die Spektralanalyse im Zeit-Frequenzbereich mit den verschiedenen Varian-
ten der multiplen Filtertechnik, die Signalseparation mit zeitabhédngigen Filtern
sowie die Messung der Phasen- und Gruppengeschwindigkeit mit der Phasen-
differenzen- bzw. Kreuzkorrelations-Methode bilden die Grundoperationen der
Analyse seismischer Oberflichenwellen. Sie lassen sich je nach Aufgabenstellung
und Seismogrammtyp in verschiedenen Kombinationen zu einem Gesamtpro-
gramm zusammenstellen. Praktische Hinweise zur Datenvorbehandlung, eine Zu-
sammenstellung der wichtigsten Fehlerquellen sowie eine ausfiihrliche Anleitung
zur Anwendung der Schnellen Fouriertransformation enthélt der bereits mehr-
fach zitierte Artikel von Dziewonski und Hales (1972).

Abbildung 7 zeigt das schematische Blockdiagramm eines in der Praxis be-
wahrten, relativ einfachen Programmsystems zur Messung der Gruppengeschwin-
digkeit U, der Phasengeschwindigkeit ¢ sowie des Absorptionskoeffizienten x
nach der Zwei-Stationenmethode (s. Abschnitt 6). Die Gruppengeschwindigkeit
wird nicht aus der Gabor-Matrix des Kreuzkorrelogramms der gefilterten Seismo-
gramme, sondern direkt aus den Gruppenlaufzeiten der Gabor-Matrizen der zu-
sammengesetzten Seismogramme bestimmt. Die Phasengeschwindigkeit wird aus
den Phasenspektren der gefilterten Seismogramme nach der Methode der Phasen-
differenzen berechnet. Die Verzerrungen der Phasenspektren durch die Seismo-
graphensysteme konnen am einfachsten korrigiert werden, indem man von den
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Phasen- und Gruppenlaufzeitspektren die entsprechenden instrumentellen Gro-
Ben subtrahiert. Der Absorptionskoeffizient 1463t sich mit der Zwei-Stationen-
methode in der Regel nur groBenordnungsmifig abschitzen, da die Absolutver-
grofBerung langperiodischer Seismographensysteme mit den iiblichen Routine-
eichverfahren nicht mit der erforderlichen Genauigkeit ermittelt werden kann.
Genauere Absorptionsmessungen konnen mit der Ein-Stationsmethode durch
Beobachtung langperiodischer Wiederkehrwellen durchgefiihrt werden (s. z.B.
Dziewonski und Hales, 1972 sowie Abschnitt 6).

5. Inversion

Das Grundproblem jeder geophysikalischen Inversion besteht in der Ableitung
von Modellparametern aus Beobachtungsdaten. Im Fall seismischer Oberfldchen-
wellen werden die Phasen- und Gruppengeschwindigkeiten in Abhdngigkeit von
der Periode gemessen. Die gesuchten Modellparameter sind die Raumwellenge-
schwindigkeiten und die Dichte als Funktionen der Tiefe (s. Abb. 2). Da eine ein-
deutige Losung dieses Inversionsproblems nicht existiert (s. z.B. Knopoff, 1961,
1962; Gerver und Kazhdan, 1972; Gerver, 1972), mulB} die Vielzahl aller Modelle
ermittelt werden, die mit der endlichen Menge der fehlerbehafteten Beobachtungs-
daten vertriglich ist.

Durch Anwendung einiger Faustformeln 140t sich in der Regel relativ schnell
ein plausibles Ndherungsmodell ableiten, das dann durch Iteration schrittweise
verbessert werden kann. Zunichst zeigt eine Berechnung der partiellen Ableitun-
gen der Phasengeschwindigkeiten nach den Schichtparametern, daB Anderun-
gen der S-Geschwindigkeiten den groBten EinfluBl auf die Dispersionskurven
ausiiben. Da die Eindringtiefe der Oberflichenwellen von ihrer Wellenldnge ab-
hidngt, lassen sich verschiedenen Periodenintervallen bestimmte Tiefenbereiche
zuordnen. Nach Knopoff und Schlue (1972) gelten fiir die Eindringtiefen x{®’ und
x4 der Grundmode von Rayleigh- bzw. Love-Wellen mit den Wellenlingen /.
bzw. 4, die Faustformeln:

X204 ig=04 cp- T, (5.1
xPx025-4,=025-¢,-T. (5.2)

Um die theoretischen Dispersionskurven von Schichtmodellen an die experimen-
tellen Daten anzupassen, sind demnach die S-Geschwindigkeiten im Tiefenbereich
um x5 bzw. x{ zu variieren.

Mit der Zwei-Stationenmethode (s. Abschnitt 4) wird fiir Rayleigh-Wellen in
der Regel der Periodenbereich von etwa 20 bis 200 s erfait. Nach Gleichung (5.1)
entspricht dies dem Tiefenbereich zwischen der Krusten-Mantelgrenze und der
ausgedehnten Ubergangszone vom oberen zum unteren Erdmantel. Die domi-
nierende Struktur in diesem Tiefenintervall ist eine Zone verminderter S-Ge-
schwindigkeit, die sich je nach Auspridgung in einer mehr oder weniger deutlichen
Abflachung der Phasengeschwindigkeitsdispersionskurven bemerkbar macht. Fiir
die mittlere Phasengeschwindigkeit ¢ gilt dann nidherungsweise eine als ,.Ent-
kopplungseffekt bezeichnete Relation (Knopoffet al., 1966; Seidl, 1971).

CxCrex092- (5.3)
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wobei f. die mittlere S-Geschwindigkeit im Asthenosphidren-Kanal und cgc die
zugehorige Rayleigh-Halbraumgeschwindigkeit bedeuten. Mit der Faustformel
(5.3) 1aBt sich also der Schichtparameter 8 aus dem Beobachtungswert ¢ nihe-
rungsweise abschitzen.

Nach den bisherigen Uberlegungen wird der Inversionsprozel wesentlich
dadurch erleichtert, dal3 sich die 4 N Parameter eines N-Schichtenmodells in
aktive (variable) und passive (konstante) KenngréBen unterteilen lassen. Wenn
die passiven Parameter (P-Geschwindigkeiten und Dichten) niherungsweise be-
kannt sind, 148t sich die Inversion durch alleinige Variation der aktiven Para-
meter (S-Geschwindigkeiten) durchfiihren.

Die schrittweise Verbesserung eines plausiblen Anfangsmodells nach der Me-
thode der kleinsten Quadrate wurde erstmals von Dorman und Ewing (1962)
praktisch durchgefiihrt. Es seien ¢(T;) (i=1, ..., L) die experimentellen Disper-
sionsdaten, p, (k'=1, ..., M) die gesuchten aktiven Parameter und ¢(T;, p,) die
theoretischen Phasengeschwindigkeiten.

Dann lautet die Minimalisierungsbedingung:

[e(Ti, p) —E(T)]* = e(p) = MIN. (54)

R

1

Fiir das System der linearisierten Fehlergleichungen gilt dann:

M
Y [Ce(T, p)/epd ., Ap=T)—c(T;, py) i=1,....L>M. (5.5)
k=1

Die p,o (k=1, ..., M)sind die Werte der aktiven Parameter fiir das Anfangsmodell.
Das lineare Gleichungssystem (5.5) lautet in Matrizenschreibweise:

P.-D=C. (5.6)

Die Elemente der (L, M)-Matrix P sind die partiellen Ableitungen

[Ce(T P)/ePd o -

Die (M, 1)-Matrix D enthilt die gesuchten Korrekturen Ap, der aktiven Para-
meter p,, die (L, 1)-Residuenmatrix C die Abweichungen der theoretischen von
den experimentellen Phasengeschwindigkeiten. Das liberbestimmte Gleichungs-
system (5.6) 146t sich formal durch linksseitige Multiplikation mit der trans-
ponierten Matrix P7 auf die Form der Normalengleichungen bringen (GauB-
Transformation):

(PT-P)-D=P"-C. (5.7

Fithrt man die (M, M)-Matrix N=PT. P sowie die (M, 1)-Matrix B=P7. C ein,
so lautet Gleichung (5.7):

N-D=B. (5.8)



312 D. Seidl und S. Miiller

Die Losungs-Matrix D enthélt die gesuchten Korrekturen 4p,. Damit lassen sich
verbesserte Werte der aktiven Parameter

Pr1="Pro+ 4D (5.9)

gewinnen. Die Standardabweichung m,, der Residuen fiir das verbesserte Modell
betragt:

my = [e(pe (L —M)]'2. (5.10)

Die Standardabweichungen der aktiven Parameter mp,, lassen sich aus den Dia-
gonalelementen der inversen Matrix N~! berechnen:

mpkl':mcl[(N_l)kk]l/z‘ (5.11)

Der Index 1 bezeichnet den ersten Iterationsschritt. Der Prozel wird solange
wiederholt, bis eine durch die endliche Mefigenauigkeit gegebene Schranke er-
reicht ist.

Obwohl die Inversion nach der Methode der kleinsten Quadrate ein brauch-
bares praktisches Verfahren darstellt und der haufig angewandten, mehr oder
weniger willkiirlichen ,,trial und error“-Iteration in jedem Fall vorzuziehen ist,
stellt sie doch nur eine Teillosung des allgemeinen Inversionsproblems dar.
Eine kritische Losung dieses Problems verlangt, die Gesamtheit aller mit den
Beobachtungsdaten vertrdglichen Modelle zu finden, die durch die Beobachtungs-
fehler bedingte Genauigkeit und Tiefenauflosung der Modellparameter abzu-
schitzen sowie die Moglichkeiten einer Parameterseparation (d.h. einer simul-
tanen Bestimmung verschiedener Schichtparameter, wie z.B. der S-Geschwindig-
keit und der Dichte) zu untersuchen. Weiter sollen die miteinander zu vergleichen-
den Modelle so beschaffen sein, dal zwar die gesamte in den Beobachtungsdaten
enthaltene Information ausgenutzt, eine Uberinterpretation der eperimentellen
Daten aber vermieden wird.

Qualitativ 148t sich der Zusammenhang zwischen Mef3genauigkeit und Para-
meterauflosung mit Hilfe von synthetischen Seismogrammen sehr anschaulich dar-
stellen. Die Abbildungen 8 und 9 zeigen die Ergebnisse einiger numerischer Experi-
mente, aus denen sich der Abstand benachbarter Modelle abschitzen 148t, die hin-
sichtlich der Verformung eines gegebenen Erdbebensignals unter Zugrundelegung
einer bestimmten Ablesegenauigkeit als dquivalent anzusehen sind (Seidl, 1971).
Die ausgezogenen synthetischen Seismogramme bedeuten das Antwortsignal eines
einfachen anelastischen Modells auf das gefilterte Erdbebensignal aus Abbildung
6 in einer Entfernung von 2000 km. Abbildung 8 zeigt die Anderung der Signal-
form, die einer Erh6hung der S-Geschwindigkeit 8. im Asthenosphiren-Kanal
um 0.1 km/s entspricht. Danach diirfte die Auflosung fiir . in diesem Fall etwa
0.05km/s betragen. In Abbildung 9 ist der EinfluB eines Doppelkanals mit
variabler mittlerer S-Geschwindigkeit veranschaulicht. Eine Beriicksichtigung
von Schichtmodellen mit Doppel-Kanal beim Inversionsproze3 wiirde demnach
in diesem speziellen Fall eine Uberinterpretation der Beobachtungsdaten be-
deuten.

Von den zahlreichen Publikationen, die sich mit der numerischen Losung des
oben formulierten, allgemeinen Inversionsproblems seismischer Oberflachen-
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wellen und Eigenschwingungen beschiftigen, soll im folgenden eine kleine Aus-
wahl zitiert werden. Backus und Gilbert (1967, 1968) sowie Gilbert und Backus
(1968) haben die Auflosung des Inversionsprozesses unter Vernachldssigung von
Beobachtungsfehlern untersucht. Der EinfluB der endlichen MeBgenauigkeit
wurde u.a. von Der et al. (1970), Backus und Gilbert (1970) sowie von Der und
Landisman (1972) diskutiert. Wiggins (1972) hat eine Matrizenmethode zur Losung
des allgemeinen linearen Inversionsproblems entwickelt. Die wichtigsten Er-
gebnisse dieser Untersuchungen sollen kurz zusammengefaBt werden.
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(a) Die Vieldeutigkeit des Inversionsproblems 1468t sich quantitativ in Form
einer Reziprozitdtsrelation zwischen Genauigkeit, Tiefenauflosung und Separa-
tion von Modellparametern formulieren und graphisch durch sog. ,trade-off*-
Fldchen bzw. Kurven veranschaulichen. Um unter den unendlich vielen Losungs-
modellen ein ,,bestes” auszuwihlen, miissen zusidtzliche Nebenbedingungen vor-
gegeben werden.

(b) Die Dispersionsdaten der Phasengeschwindigkeit fiir die Rayleigh-
Grundmode enthalten mehr Information iiber die Tiefenfunktion der S-Ge-
schwindigkeit als entsprechende Daten fiir die Love-Welle. Eine zusitzliche Mes-
sung der Gruppengeschwindigkeit erhoht die Genauigkeit, liefert aber keine neue
Information (s.auch Pilant und Knopoff, 1970).

(c) Die Inversion von kombinierten Dispersionsdaten verschiedener Moden
der Rayleigh- und Love-Wellen erhoht nicht nur die Genauigkeit und Auflosung.
sondern ermdglicht auch eine Separation von S-Geschwindigkeit und Dichte.

Nebenden bisher beschriebeneniterativen Inversionsverfahren sind drei weitere
Losungswege von praktischem Interesse: Die Monte Carlo-Methode, die ,,Hedge-
hog“-Methode und die ,,Edgehog“-Methode. Die Monte Carlo-Methode (s.
z.B. Press, 1968, 1970, 1972) erzeugt mit Hilfe von Zufallszahlen eine grofle
Anzahl von statistischen Kombination der aktiven Schichtparameter innerhalb
vorgegebener Schranken, die dann auf ihre Vertrédglichkeit mit den Beobachtungs-
daten iberpriift werden. Die ,,Hedgehog"-Methode (Keilis-Borok und Yanovs-
kaya, 1967) 146t sich als systematisches Suchprogramm innerhalb eines Punkt-
gitters im multidimensionalen Raum der aktiven Parameter charakterisieren.
Ein praktisches Beispiel enthdlt die Arbeit von Knopoff und Schlue (1972). Die
von Jackson (1973) entwickelte ,,Edgehog”-Methode sucht dagegen die mit den
Beobachtungsdaten vertrdglichen Randlésungen innerhalb des Parameterraums
auf.

6. Interpretation
Dispersionsmessungen

Eine erste Zusammenfassung weltweit gemessener Phasen- und Gruppenge-
schwindigkeiten seismischer Oberflichenwellen wurde von Oliver (1962) vor-
genommen. Die summarischen Dispersionsdiagramme umfassen einen Frequenz-
bereich von etwa elf Oktaven und lassen zwei Merkmale der mittleren Grob-
struktur des Systems Erdkruste —oberer Erdmantel erkennen: Eine deutliche
Unterteilung in kontinentale und ozeanische Regionen sowie die Existenz
lateraler Inhomogenititen, die sich in einer zunehmenden Auffdcherung der
Dispersionskurven zu kurzen Perioden hin (T <300s) bemerkbar macht. Eine
weitergehende Klassifizierung von Dispersionsdaten nach strukturellen Merk-
malen haben Brune (1969) und Dorman (1969) durchgefiihrt. Ausgehend von der
Beobachtung, dal3 die durch die Analyse von Wiederkehrwellen entlang ver-
schiedener GroBkreise gemessenen mittleren Phasen- und Gruppengeschwindig-
keiten der Oberflaichenwellen signifikante Unterschiede aufweisen, haben Toksoz
und Ben-Menahem (1963), Toksdz und Anderson (1966), Kanamori (1970), Dzie-
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wonski und Landisman (1970) sowie Dziewonski (1970) u.a. die Methode der
GroBkreis-Segmentierung entwickelt. Unter der Voraussetzung, daBl die Erde
in drei elementare Strukturen (Ozeane, stabile und tektonisch aktive Regionen)
unterteilt werden kann, lassen sich aus den GroBkreisdaten repridsentative
(,,pure-path*) Standard-Dispersionskurven der drei Strukturtypen ableiten. Eine
Inversion dieser Dispersionsdaten (s. z.B. Dziewonski, 1971) zeigt deutliche
regionale Variationen im Aufbau des oberen Erdmantels. Der Hauptvorteil der
Methode des GroBkreis-Segmentierung ist der groBe Umfang des auswertbaren
Datenmaterials, ein Nachteil ist die relativ geringe Auflosung in wenige Struktur-
typen.

Das wichtigste Beobachtungsverfahren zur systematischen Kartierung re-
gionaler Dispersionsdaten ist die erstmals von Brune und Dorman (1963) an-
gewandte Zwei-Stationenmethode (s. Abschnitt 4). Die in zahlreichen Gebieten
der Erde durchgefiihrten Beobachtungen beschrinken sich fast ausschlieBlich
auf die Untersuchung von Rayleigh-Wellen, da Love-Wellen sehr hédufig durch
Interferenzeffekte gestort sind und eine Separation verschiedener Moden wegen
der eng benachbarten Dispersionskurven schwierig ist. Eine zusammenfassende
Interpretation weltweit gemessener Phasengeschwindigkeiten fiir die Grundmode
der Rayleigh-Wellen zeigt, dal im Periodenbereich von etwa 20 bis 150 s min-
destens fiinf verschiedene geologische Strukturtypen unterschieden werden
miissen (Knopoff, 1972): Priakambrische Schilde, seismisch stabile Kontinental-
massen, Ozeane, Rift-Strukturen und alpidische Zonen. Die héchsten Phasen-
geschwindigkeiten (typische Werte: 4.1 bis 4.2 km/s fiir Perioden von 60—280s)
werden im Bereich der alten Schilde beobachtet. Sie zeigen hohe mittlere S-
Geschwindigkeiten in der Lithosphidre sowie einen nur schwach ausgepridgten
Asthenosphéren-Kanal an. Die Inversion der Dispersionskurven fiir die seis-
misch stabilen Kontinentalmassen (typische Phasengeschwindigkeiten: 4.0 bis
4.1 km/s im Periodenbereich von 60 — 80 s) liefert Modelle mit einem ausgeprégten
Asthenosphéren-Kanal und einem scharfen Geschwindigkeitskontrast zu einer
etwa 100 km michtigen Lithosphire. Fiir die Ozeane liegen bisher nur spérliche
Ergebnisse vor. Charakteristisch ist der extrem flache Verlauf der Dispersions-
kurven fiir Perioden zwischen 20 und 70 s sowie sehr niedrige Phasengeschwindig-
keiten um 3.9 km/s im Periodenbereich um 70 s, entsprechend einer diinnen Litho-
sphire mit einem scharfen Kontrast zu einem stark ausgepriagten Asthenosphiren-
Kanal. Die Dispersionskurven von Rift-Strukturen zeigen einen dhnlichen Ver-
lauf wie die der Schilde, aber mit etwa 0.3 km/s geringeren Geschwindigkeiten.
Sie deuten auf niedrige S-Geschwindigkeiten in geringen Tiefen mit einem nur
sehr schwach ausgeprigten bzw. nicht existenten Kanal hin. Ein Beispiel einer
alpidischen Zone wird weiter unten behandelt. Neben der Methode der GroB-
kreis-Segmentierung und der Zwei-Stationenmethode 146t sich gelegentlich auch
die sog. Ein-Stationenmethode anwenden, die vor allem fiir Messungen entlang
ozeanischer Wellenwege von Bedeutung ist. Voraussetzung ist, daf die Herdzeit,
das Epizentrum sowie das Phasenspektrum des Herdimpulses hinreichend genau
bekannt sind und der Wellenweg Epizentrum-Beobachtungsstation relativ zur
Wellenldnge annihernd homogen ist. Da die letzte Bedingung in der Regel
kleine Epizentralentfernungen voraussetzt, lassen sich beide Forderungen im
allgemeinen nicht gleichzeitig erfiillen; denn die zur Bestimmung des Phasenspek-
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trums erforderlichen herdmechanischen Elemente (Knopoff und Schwab, 1968)
konnen nur fiir starke, weltweit zu beobachtende Beben ermittelt werden, welche
die Aufzeichnungssysteme herdnaher Stationen in den meisten Fillen iiber-
steuern. Einen Ausweg liefert die Hypothese, da3 starke und schwache Beben
innerhalb eines bestimmten Herdgebietes anndhernd gleiche Herdmechanismen
haben. Mit dieser Annahme konnten Knopoff et al. (1969) sowie Knopoff et al.
(1970) die Ein-Stationenmethode fiir einige pazifische Profile erfolgreich an-
wenden. Weidner (1974) hat mit der Ein-Stationenmethode die Phasengeschwin-
digkeiten von Rayleigh-Wellen fiir zahlreiche Wellenwege im nordlichen Atlantik
abgeleitet und einen ersten Versuch einer Regionalisierung ozeanischer Disper-
sionsdaten unternommen.

Nach dem kurzen allgemeinen Uberblick iiber die Moglichkeiten der Regio-
nalisierung von Dispersionsdaten und Strukturelementen der Kruste und des
oberen Mantels sollen einige spezielle Untersuchungen aus Europa diskutiert
werden. Abbildung 10 zeigt eine Karte der regionalen Stationsnetze in den Alpen,
im Alpenvorland und im Riftsystem um den Rheingraben, in denen systematische
Phasengeschwindigkeitsmessungen an Rayleigh-Wellen durchgefiihrt wurden.
Das MeBprogramm begann mit einer Untersuchung von Berckhemer et al. (1961)
im Stationsnetz Stuttgart — Tiibingen — MeBstetten — Ravensburg des Landes-
erdbebendienstes Baden-Wiirttemberg, das mit Nahbebenseismographen iiber-
einstimmender Charakteristiken ausgeriistet war. Die mit der ,,peak-and-through*-
Methode berechneten Phasengeschwindigkeiten der Grundmode der Rayleigh-
Wellen umfafiten den Periodenbereich von etwa 15—45s und lieferten einen
ersten Hinweis auf die Existenz einer Zone erniedrigter S-Geschwindigkeit im
oberen Mantel unter Siidwestdeutschland.

Die ersten systematischen Phasengeschwindigkeitsmessungen an Rayleigh-
Wellen mit langperiodischen Seismographen wurden in den Alpen und im Alpen-
vorland von Knopoff et al. (1966) im Stationsnetz Stuttgart/Neuhausen—
Besangon — Chur —Oropa (s. Abb. 10) durchgefiihrt. Durch Anwendung neu
entwickelter Verfahren der numerischen Dispersionsanalyse konnten die Phasen-
geschwindigkeiten fiir die Grundmode der Rayleigh-Wellen fiir Perioden von
etwa 15—80s entlang verschiedener Stationslinien abgeleitet werden. Die In-
version beweist die Existenz eines ausgeprigten Asthenosphidren-Kanals im
gesamten Untersuchungsgebiet mit einer mittleren S-Geschwindigkeit um
4.2 km/s. Die Michtigkeit der Lithosphire betrdgt etwa 80 km. Im kurzperio-
dischen Spektralbereich stehen die Dispersionsdaten in Einklang mit den aus
refraktionsseismischen Messungen abgeleiteten Modellen der Erdkruste. Erste
Vermutungen iiber regionale Schwankungen im Aufbau des Asthenosphiren-
Kanals konnten durch Dispersionsmessungen im Stationsnetz Stuttgart—
Strasbourg — Pirmasens — Karlsruhe — Heidelberg (s. Abb. 10) bekriftigt werden
(Seidl et al., 1966). Abbildung 11 zeigt, daB3 die experimentellen Phasengeschwin-
digkeiten beim Drehen der von Stuttgart ausgehenden Stationslinien im Gegen-
uhrzeigersinn systematisch abnehmen. Dies deutet auf eine Abnahme der S-
Geschwindigkeit im Asthenosphiren-Kanal bei Anndherung an den Alpenkorper
hin. Die Dispersionsdaten fiir das Alpenvorland lassen sich befriedigend durch
das Krusten-Mantel-Modell STU-3 (Reichenbach und Miiller, 1974) erkldren.

Die Oberflichenwellen von Fernbeben sind im kurzperiodischen Bereich
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Abb. 11. Experimentelle Phasengeschwindigkeiten fiir die Grundmode der Rayleigh-Wellen entlang
einiger Stationslinien in Abbildung 10. Die theoretische Dispersionskurve (ausgezogen) gehort zu
einem einfachen Krusten-Mantel-Modell mit der Bezeichnung STU-3

(T < 155s) in der Regel durch Interferenzeffekte so stark gestort, daf eine Messung
der Phasengeschwindigkeiten mit den in Abschnitt 4 beschriebenen Methoden
nicht mehr moglich ist. Eine wertvolle Ergdnzung bilden hier Gruppengeschwin-
digkeitsmessungen an Oberflaichenwellen von Nahbeben nach der Ein-Stationen-
methode, wie sie u.a. von Schneider et al. (1962) sowie von Ziirn (1970) in mehreren
geologischen Einheiten Mitteleuropas durchgefiihrt wurden. Kurzperiodische
Dispersionsdaten dieser Art enthalten Informationen iiber den Aufbau der oberen
Erdkruste und liefern wertvolle Nebenbedingungen bei der Inversion von Lauf-
zeitdaten.

Phasengeschwindigkeitsmessungen im westlichen Mittelmeer (Berry und
Knopoff, 1967) zeigen ebenfalls einen ausgepragten Asthenosphiren-Kanal mit
deutlichen regionalen Strukturdnderungen (s. Abb. 15). Im zentralen Teil des
westlichen Mittelmeers (Stationslinien Algier — Cuglieri/Sardinien und Algier —
Monaco) werden Lithosphiarenméchtigkeiten von etwa 50 km und extrem niedrige
S-Geschwindigkeiten im Asthenosphidren-Kanal um 4.1 km/s beobachtet. Beide
Werte erhohen sich deutlich zu den Randzonen hin (Stationslinien Monaco —
Tortosa und Monaco — Cuglieri) auf etwa 100 km bzw. 4.45 km/s. Ahnlich niedrige
S-Geschwindigkeiten im Asthenosphiren-Kanal (um 4.1 km/s) wie im westlichen
Mittelmeerbecken wurden entlang der Linie Besangon —Monaco gefunden. Aus
den bisherigen Messungen auf der Iberischen Halbinsel (Payo, 1970) ergibt sich
eine Lithosphdrenmichtigkeit von 80 km und eine mittlere S-Geschwindigkeit
im Asthenosphéren-Kanal von 4.2 km/s dhnlich wie im nordlichen Alpenvorland.

In Abbildung 12 sind die Ergebnisse von Phasengeschwindigkeitsmessungen
an Rayleigh-Wellen im Riftsystem um den Rheingraben wiedergegeben. Eine
Abschidtzung der Beobachtungsfehler (Reichenbach und Miiller, 1974) zeigt
keine signifikanten Unterschiede fiir die vier Stationslinien Taunus (TNS)—
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Abb. 13. Tiefenfunktionen der P- und S-Geschwindigkeiten fiir die Modelle KA-141, KA-20 und STU-3
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Furtwangen (FWS), Taunus (TNS)— Neuchatel (NEU), Taunus (TNS)— Hau-
dompré (HAU) und Pirmasens (PIR)— Neuchétel (NEU) (s. Abb. 10). Aus den
Mittelwerten dieser vier Profile wurde das Krusten-Mantel-Modell KA-141
(Abb. 13) fiir die Grabenachse abgeleitet. Verglichen mit dem Modell STU-3
fiir das Alpenvorland, wo die untere Begrenzung der Mantel-Inversionszone nicht
festgelegt werden konnte, ergibt sich hier eine Michtigkeit des Asthenosphiren-
Kanals von ungefdhr 200 km bei einer leicht erniedrigten S-Geschwindigkeit von
etwa 4.25 km/s (s. Abb. 15). Fiir die quer zum Graben verlaufende Stationslinie
Stuttgart (STU)— Haudompré (HAU) wurde das Krustenmodell KA-20 (Abb. 13)
gefunden, das nur geringfiigig von dem Modell KA-30 (Seidl et al., 1970) abweicht.
Aus Abbildung 13 (rechts) siecht man, daf3 die S-Geschwindigkeiten des Modells
KA-20 in der Kruste durchweg hoher sind als fiir das Modell KA-141. Dies scheint
darauf hinzudeuten, daB die S-Geschwindigkeiten gegen den Rand des Rift-
systems hin zunehmen.

Um Aussagen iiber den tieferen Bereich des Asthenosphéren-Kanals in Europa
zu gewinnen, hat Seidl (1971) die Phasen- und Gruppengeschwindigkeiten lang-
periodischer Rayleigh-Wellen entlang der transeuropiischen Stationslinie Malaga
(MAL)—Kopenhagen (COP) gemessen (s. Abb. 15). Es wurden die Aufzeichnungen
eines Bebens bei den siidlichen Sandwich-Inseln von 10 Stationen (9 europdische
WWSS-Stationen sowie die Station Pirmasens im Rheingraben) analysiert. Die
Ausbreitungsrichtung der Rayleigh-Wellen lag annidhernd parallel zur Linie
Malaga — Kopenhagen. Durch Inversion der experimentellen Dispersionsdaten
(Abb. 14, oben) der Phasengeschwindigkeit ¢ (fiir das Stationsnetz Malaga —
Valentia/Irland — Stuttgart — Kopenhagen) bzw. der Gruppengeschwindigkeit U
(fiir das Stationsdreieck Malaga — Stuttgart — Kopenhagen) mit der ,,Hedgehog"-
Methode (s. Abschnitt 5) konnte das Modell KA-100 abgeleitet werden, dessen
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S-Geschwindigkeiten im Tiefenbereich 30km (Krusten-Mantel-Grenze) bis
300 km in Abbildung 14 (unten) wiedergegeben sind. Die ausgezogenen Kurven
in Abbildung 14 (oben) sind die theoretischen Dispersionskurven der Phasen-
bzw. Gruppengeschwindigkeit des Modells KA-100. Die schraffierte Variations-
breite entspricht einem mittleren Fehler der experimentellen Phasengeschwindig-
keiten von +0.03 km/s. Die Michtigkeit der Lithosphiire betriigt demnach etwa
(75+5)km, die S-Geschwindigkeit in der Deckschrift (4.63+0.05)km/s, die
mittlere S-Geschwindigkeit im Asthenosphiren-Kanal (4.344+0.05) km/s. Die
Untergrenze des Kanals liegt in einer Tiefe von etwa 280 km. Eine Untersuchung
der lateralen Konsistenz des Modells KA-100 durch Variation des Stationsnetzes
seigt, daB3 dieses Modell als ein reprisentativer Mittelwert fiir einen regionalen
Streifen quer durch Europa parallel zur Linie Malaga — Kopenhagen angesehen
werden kann (s. Abb. 15). Abbildung 14 zeigt weiter einige Ergebnisse von Lauf-
zcituntersuchungen an Raumwellen. Besonders bemerkenswert ist die Uber-
cinstimmung der Kanal-Geschwindigkeit des Modells KA-100 (4.34 km/s) mit
der iiber den Tiefenbereich von 65—310km gemittelten S-Geschwindigkeit
(433 km/s) des von Mayer-Rosa und Miiller (1973) abgeleiten Modells SW-
Europa. Wie die numerischen Experimente aus Abbildung 9 zeigen, sind beide
Modelle hinsichtlich der Signalverformung der Rayleigh-Grundmode fiir Sta-
lionsabstinde um 2000 km (der Abstand Malaga — Kopenhagen betriigt etwa
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Abb. 15. Zusammenstellung publizierter Ergebnisse von Phasengeschwindigkeitsmessungen nach der
Zwei-Stationen-Methode fir die Grundmode der Rayleigh-Wellen in Europa (Karte aus der [llustrier-
ten Stern). Die Zahlenpaare bedeuten die Mittelwerte der Lithosphiirenmiichtigkeit bzw. der mittleren
S-Geschwindigkeit im Asthenosphiiren-Kanal fiir jede Stationslinie

2500 km) diquivalent. Einen Uberblick iiber die bis jetzt bekannten Mittelwerte
der Lithosphiirenmiichtigkeit und der S-Geschwindigkeit im Asthenosphiiren-
kanal in Europa gibt Abbildung 15. Man kann daraus entnehmen, daB3 die Struk-
tur des oberen Mantels in Europa deutliche regionale Anderungen aufweist.

Absorptionsmessungen

Obwohldie KenngroBen seismischer Oberflichenwellen giinstige Voraussetzungen
fiir Absorptionsmessungen gewihrleisten sollten (Anderson et al., 1965), ist es
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erst in jlingster Zeit gelungen, einigermalen konsistente Beobachtungsdaten fiir
den spezifischen Giitefaktor Q abzuleiten (Burton, 1974). Die von Andersonetal.,
(1965), Ben-Menahem (1965), Marshall und Carpenter (1966), Kanamori (1970)
sowie Smith (1972) und anderen Autoren publizierten Q -Daten zeigen sehr starke
Streuungen, die sich nicht allein durch Beobachtungsfehler erkldren lassen.
Nach Uberlegungen von Reiter (1973) konnten Energieverluste durch Reflexion,
Refraktion und Modenkonversion an lateralen Inhomogenititen in der Kruste
und im Mantel einen entscheidenden Einflufl auf die Streuung der Absorptions-
daten von Oberflachenwellen und Eigenschwingungen ausiiben. Trotz der noch
sehr unvollstindigen Beobachtungswerte lassen sich einige pauschale Aussagen
iber die anelastischen Eigenschaften des oberen Mantels machen. Die von
Anderson, Ben-Menahem und Archambeau (1965) bzw. Smith (1972) abgeleiteten
Modelle MM-8 bzw. LSM zeigen, dal3 der Asthenosphiren-Kanal eine Zone er-
hohter Absorption (erniedrigter Q-Werte) ist. Der Ubergang zu den hohen Q-
Werten im Tiefenbereich bis etwa 800 km diirfte durch eine relativ starke Gra-
dientenzone an der Untergrenze des Kanals charakterisiert sein. Einen entschei-
denden Fortschritt konnte Burton (1974) durch eine kritische statistische Analyse
der an Rayleigh-Wellen von starken Kernexplosionen gemessenen Q .-Daten er-
zielen. Seine Ergebnisse enthalten einen ersten Hinweis auf signifikante regionale
Variationen der Absorption seismischer Oberflichenwellen.

Zusammenfassende Darstellungen iiber Absorptionsmessungen an Oberfli-
chenwellen enthalten die Ubersichtsartikel von Knopoff (1964), Yamakawa und
Satd (1964), Satd (1967) und Smith (1972).
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