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1 Kurzdarstellung

1.1 Aufgabenstellung

Im Zusammenhang mit tiefer Geothermie kann induzierte Seismizität sowohl bei hydrau-
lischen Stimulationen (z.B. in Basel, Häring et al., 2008; Baisch et al., 2009) als auch in
der Betriebsphase (z.B. in Landau in der Pfalz oder Unterhaching, Bönnemann et al.,
2010; Groos et al., 2013; Ritter und Groos, 2014; Megies und Wassermann, 2014) auftre-
ten. Durch die hydraulischen Maÿnahmen nimmt der Porenwasserdruck in bestimmten
Regionen des Untergrundes zu. Hierdurch wird die e�ektive Normalspannung und somit
die Reibung insbesondere entlang bereits vorhandener Schwächezonen im Gestein herab-
gesetzt. Liegt im Untergrund bereits eine tektonische Spannung nahe der Bruchspannung
vor, kann so die Scherfestigkeit des Gesteins an bestimmten Stellen überschritten werden
und die Spannung baut sich durch einen Scherbruch - einem induzierten Erdbeben - ab.
Dieser Mechanismus zum Auslösen �uidinduzierter Erdbeben wurde bereits von Healy
et al. (1968) beschrieben, um eine Erdbebenserie bei Denver (USA) zu erklären.
Im Oberrheingrabens ging 2007 das Geothermiekraftwerk Landau in Betrieb. Etwa 4 km
südlich von Landau nahm 2012 das Geothermiekraftwerk Insheim die Produktion auf. Bei-
de Anlagen basieren auf einem Enhanced Geothermal System (EGS), wobei in einem Mul-
tihorizontverfahren mehrere Schichten im Bereich der Übergangszone von mesozoischen
Sedimenten zum kristallinen Grundgebirge genutzt werden (Teza et al., 2008; Baumgärt-
ner et al., 2013). Seit 2006 wurden im Bereich Landau/Insheim induzierte mikroseismische
Ereignisse gemessen, wovon aber nur ein Bruchteil zu spürbaren Erschütterungen an der
Erdober�äche geführt hat. Das stärkste induzierte Erdbeben im Jahr 2009 hatte eine Ma-
gnitude von 2.7 und wurde deutlich an der Ober�äche verspürt (Bönnemann et al., 2010;
Groos et al., 2013; Ritter und Groos, 2014). Danach wurde das seismische Monitoring
intensiviert (Baumgärtner et al., 2013; Ritter und Groos, 2014; Wegler et al., 2014; Pilger
et al., 2017).
Um die Gefährdung durch induzierte Seismizität auf einem akzeptablen, niedrigen Wert
zu halten, hat sich das seismische Monitoring in Kombination mit einem Reaktionsschema
in Deutschland als Standardverfahren herausgebildet (z. B. Wegler, 2014). Hierbei wird
die statistische Regelmäÿigkeit genutzt, dass die Anzahl der kleinen Erdbeben in einem
bestimmten Verhältnis zur Anzahl der gröÿeren Erdbeben steht. Diese von Gutenberg
und Richter (1944, 1965) zunächst für natürliche Erdbeben festgestellte Gesetzmäÿig-
keit kann auch auf �uidinduzierte Seismizität übertragen werden. Somit kann an Hand
der beobachtbaren Mikroseismizität die Wahrscheinlichkeit zukünftiger gröÿerer Erdbe-
ben abgeschätzt werden (Shapiro und Dinske, 2009; Wegler et al., 2014; Shapiro, 2014;
Spies und Schlittenhardt, 2014). Mit Hilfe eines Reaktionsplanes (Abbildung 1) können
zulässige Höchstwerte de�niert werden, bei deren Überschreiten in einem Rückkopplungs-
prozess die Förderrate und/oder der Re-Injektionsdruck für einen bestimmten Zeitraum
reduziert werden (Bommer et al., 2006; Häring et al., 2008; Baumgärtner et al., 2013).
Beim mikroseismischen Monitoring wird mit lokalen seismischen Netzwerken eine mög-
lichst vollständige Erfassung auch kleiner, nicht-spürbarer Erdbeben angestrebt. Mit Hilfe
der probabilistischen seismischen Gefährdungsanalyse, die von natürlichen Erdbeben auf
induzierte Erdbeben übertragen wurde, kann dann die Wahrscheinlichkeit unerwünsch-
ter stärkerer Erdbeben und Bodenerschütterungen an der Erdober�äche ermittelt werden
(Baisch et al., 2009; Spies und Schlittenhardt, 2014). Obwohl diese Methoden von der
Wissenschaft stark propagiert werden, haben sie sich in der Praxis nur zum Teil durchge-
setzt. Ein wesentlicher Grund scheint hier der hohe Aufwand zu sein, wobei insbesondere
eine Auswertung der aufgetretenen Seismizität durch einen Seismologen mit hohem Zeit-
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Im Rahmen seismischer Reaktionsschemen (Abbildung 7) wird mit Hilfe eines seismischen 
Monitoringsystems (B in Abbildung 7) die Anzahl und Stärke der nicht spürbaren Mikroerd-
beben ermittelt. Mit einer probabilistischen seismischen Gefährdungsanalyse (C) lässt sich  
hieraus die seismische Gefährdung in Abhängigkeit von den hydraulischen Parametern der  
Geothermieanlage abschätzen. Hierdurch ergibt sich ein Rückkopplungsprinzip, das frühzei-
tig erhöhte Seismizität detektiert und durch entsprechende langsame Anpassung der Be-
triebsparameter (A) eine Reduktion der seismischen Gefährdung erreicht. Dies soll insge-
samt einen optimierten Betrieb ohne Stillstandzeiten gewährleisten. 

 
Abb. 7: Prinzipskizze zum Reaktionsschema aus MAGS, das sowohl für hydraulische Stimulationen 
als auch für den dauerhaften Zirkulationsbetrieb angewendet werden kann. Abbildung 1: Prinzipskizze zum Reaktionsschema aus MAGS (modi�ziert nach Wegler,
2014), das sowohl für hydraulische Stimulationen als auch für den Zirkulationsbetrieb
geothermischer Anlagen angewendet werden kann.

und Kostenaufwand verbunden ist. Für die weitere Entwicklung ist es daher entscheidend,
das mikroseismische Monitoring e�zienter zu gestalten, indem die seismische Auswertung
weitgehend automatisiert wird.
In einem ergänzenden bei der tiefen Geothermie angewandten Konzept werden die ma-
ximalen Bodenschwinggeschwindigkeiten stärkerer Erschütterungen erfasst (Groos et al.,
2013). Hierbei werden die Seismometer nach den Vorgaben der DIN 4150 in Gebäuden auf-
gestellt. Die DIN 4150 erlaubt dann eine Einschätzung, ob die gemessenen Bodenschwin-
gungen Gebäudeschäden verursacht haben könnten. Dieses Konzept dient insbesondere der
Beweissicherung und war in Deutschland z. B. bei induzierten Erdbeben durch den Kohle-
bergbau der Standard. Entsprechend ist auch dieses Verfahren gut etabliert. Ein Nachteil
der Methode ist, dass nach DIN 4150 die gemessene Bodenschwinggeschwindigkeit nur
für das Gebäude gilt, in dem gemessen wurde. In der Praxis müssen daher die Messwerte
zwischen verschiedenen Seismometerstandorten �ächenhaft interpoliert werden, um die
Bodenschwinggeschwindigkeiten in Gebäuden ohne seismische Sensoren abzuschätzen.

1.2 Voraussetzungen, unter denen das Vorhaben durchgeführt
wurde

Der weltweit weiter anwachsende Energie- und Wärmebedarf wird derzeit vorwiegend aus
fossilen Brennsto�en gewonnen. Hierdurch steigt der CO2-Anteil in der Erdatmosphäre,
was zu einer unerwünschten Klimaerwärmung führt. Die Nutzung der tiefen Geothermie
kann zukünftig einen wichtigen Beitrag zum Klimaschutz und einer zukunftsfesten Wär-
meversorgung leisten. Die Geothermie ist nach menschlichen Maÿstäben unerschöp�ich.
Ein weiterer wesentlicher Vorteil geothermischer Wärme ist ihre Verfügbarkeit unabhängig
von Tageszeiten, saisonalen Schwankungen und Witterungsbedingungen.
Während der Laufzeit des Verbundprojektes SEIGER erfolgte ab dem 24. Februar 2022
ein groÿ angelegter Angri� durch die russische Armee auf die Ukraine. Bereits im Februar
2022 stoppte die Bundesregierung aufgrund der russischen Vorbereitungen des Überfalls
das Genehmigungsverfahren für die Erdgas-Pipeline Nord Stream 2 zwischen Russland
und Deutschland. Im Juli 2022 wurde auch der Gas�uss in Nord Stream 1 mit Hinweis auf
Wartungsarbeiten unterbrochen und Ende August vom Betreiber, dem russischen Staats-
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konzern Gazprom, vollständig eingestellt. Drei der vier Stränge wurden Ende September
2022 bei einem Anschlag auf die Nord-Stream-Pipelines durch Sprengungen zerstört. Der
Preis für Erdgas stieg als Folge auf ein neues Allzeithoch. Diese Entwicklungen beschleu-
nigen die Notwendigkeit, eine klimaneutrale Wärmeversorgung für Deutschland sicher zu
stellen.
Der Ausbau der tiefen Geothermie ist derzeit jedoch durch das Auftreten induzierter
Erdbeben in der Nähe von Tiefengeothermieanlagen gefährdet. Nach einem induzierten
Erdbeben in Basel wurde das dortige Geothermieprojekt gestoppt (Baisch et al., 2009).
Das Geothermieprojekt im elsässischen Vendenheim bei Straÿburg musste ebenfalls auf-
grund von zu starker Seismizität abgebrochen werden (Lengliné et al., 2023). In Deutsch-
land traten in der Nähe der Geothermiekraftwerke Landau und Insheim Erdbeben auf,
die zur Beunruhigung der Anwohner führten (Bönnemann et al., 2010). Für die Akzep-
tanz der Wärmegewinnung aus tiefer Geothermie im groÿen Maÿstab ist entscheidend,
wissenschaftlich klar darzulegen, wie diese Seismizität auf Mikrobeben begrenzt werden
kann, ohne dass eine Gefahr für Menschen und Gebäude von den induzierten seismischen
Ereignissen ausgehen kann.
Auf Grund der COVID-19-Pandemie konnte über weite Strecken des Projektes nur on-
line gearbeitet werden. Dies beinträchtigte die Kooperation im Verbundprojekt. Auch
konnten Projektmitarbeiter:innen mit kleinen Kindern als Folge von Kindergarten- und
Schulschlieÿungen nur eingeschränkt arbeiten. Auf Grund dieser Problematik wurde eine
Aufstockung und Laufzeitverlängerung beantragt und bewilligt.

1.3 Planung und Ablauf des Vorhabens

Die Planung des Teilprojektes beinhaltete 4 Arbeitspakete, die im folgenden näher be-
schrieben werden:

Arbeitspaket 1: Bestimmung der tiefenabhängigen seismischen Scherwellen-
dämpfung und Standortcharakterisierung mit Mikroerdbeben an den Beispie-
len Südpfalz und bayerische Molasse Als Voraussetzung für die automatisierte Be-
stimmung von Momentenmagnituden induzierter Erdbeben, sollte im ersten Arbeitspaket
die Schwerwellendämpfung in typischen hydrothermalen Geothermieregionen Deutsch-
lands untersucht werden. Hierbei war insbesondere eine Untersuchung des Oberrhein-
graben und der Molasse geplant, da dort bereits im Rahmen von MAGS und MAGS2
induzierte Seismizität registriert worden war und somit die notwendigen Datensätze vor-
lagen. Im Gegensatz zu bereits erfolgten Untersuchungen in MAGS2 sollte auch die zu
erwartende starke Tiefenabhängigkeit der Dämpfung seismischer Wellen berücksichtigt
werden. Im Bereich Landau/Insheim lag einer der umfassendsten seismologischen Daten-
sätze vor, der im Rahmen von SEIGER weiter ausgebaut wurde. Insbesondere standen
4 Bohrlochseismometer in wenigen 100 Metern Tiefe zur Verfügung, wobei in 3 Fällen
auch gleichzeitig an der Erdober�äche gemessen wurde (ROTT, LDE und LDO). Hieraus
ergaben sich hervorragende Möglichkeiten, die Dämpfungseigenschaften der ober�ächen-
nahen Schichten zu analysieren. Allerdings zeigte sich, dass an der Station LDO das
Signal-Rausch-Verhältnis zu gering war, um die Dämpfung der oberen 100 m zu bestim-
men, so dass nur ROTT und LDE erfolgreich analysiert werden konnten. Des Weiteren
wurden auf Grund des langen Zeitraums des Monitorings auch einige natürliche Erdbe-
ben in über 10 km Tiefe unter dem seismischen Netzwerk registriert. In Kombination mit
den deutlich �acher gelegenen induzierten Erdbeben war erwartet worden, dass so gut
zwischen den Dämpfungseigenschaften des Grundgebirges und denen der Sedimentgestei-
ne unterschieden werden kann. Die Analyse konnte gröÿtenteils planmäÿig durchgeführt
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werden. Insgesamt zeigte sich aber ein deutlich höherer Zeitaufwand für dieses Arbeits-
paket als ursprünglich geplant. Die verwendeten Computercodes zur numerischen Lösung
der Energietransfergleichung und zur Inversion mit Hilfe eines genetischen Algorithmus
mussten zunächst parallelisiert werden und auf einem Hochleistungs-Computing-Cluster
der Universität Jena ausgeführt werden. In der Molasse war die Datenlage insgesamt
etwas schlechter, wurde aber vor Projektbeginn als ausreichend angesehen, um die Tie-
fenabhängigkeit der Dämpfung aus den Daten der induzierten Seismizität zu invertieren.
Aus Zeitgründen wurde die methodische Entwicklung aber nur am Datenbeispiel Südpfalz
durchgeführt und getestet.

Arbeitspaket 2: Zeit-Frequenz-Analyse induzierter Mikroerdbeben Zur Zeit-
Frequenz-Analyse der registrierten Seismogramme wird als Standardmethode in der Dämp-
fungsanalyse eine Filterbank aneinandergrenzender Bandpass�lter verwendet, aus denen
die zeit- und frequenzabhängigen Energiedichten bestimmt werden können. Im Projekt
sollte die Energietransfertheorie zusätzlich auch eingesetzt werden, um lokale Bodenver-
stärkungen zu bestimmen. Dies erfordert eine deutlich genauere Betrachtung der Fre-
quenzabhängigkeit, um auch mögliche Resonanzen in den ober�ächennahen Schichten gut
zu erfassen. Hierzu sollte die Wigner-Transformation zur Zeit-Frequenz-Analyse einge-
setzt werden, die die höchste gleichzeitige Au�ösung sowohl im Zeit- als auch im Fre-
quenzbereich ermöglicht. Im Laufe des Projektes zeigte sich jedoch, dass die Wigner-
Transformation der beobachteten Seismogramme an vielen Stellen negative Werte für die
Energiedichte ergab, während die Theorie und die Simulationen mit Hilfe der Energie-
transfertheorie nur positive Werte für die Energiedichte zulassen. Dieser Nachteil, dass
die Wigner-Transformation als Maÿ für die Energiedichte auch negative Werte annneh-
men kann, war zwar bereits bei Projektbeginn bekannt, es wurde jedoch nicht erwartet,
dass dieser E�ekt so ausgeprägt sein würde. Im Laufe des Projekts wurde daher die
Idee verworfen, bei der seismischen Datenbearbeitung die Filterbank durch eine Wigner-
Transformation zu ersetzen.

Arbeitspaket 3: Momentenmagnituden induzierter Mikroerdbeben für seismi-
sche Gefährdungsanalysen (Archivdaten) In Arbeitspaket 1 sollte eine simultane
Inversion nach den Dämpfungsparametern des Untergrundes, den Erdbebenquellspektren
sowie nach den Stationsstandortfaktoren durchgeführt werden. In diesem Arbeitspaket 3
sollten nun die Dämpfungsparameter und die Stationsstandortfaktoren festgehalten und
ausschlieÿlich nach den Erdbebenquellspektren invertiert werden. Hierdurch sollte die
Inversion einerseits viel schneller möglich sein und andererseits auch deutlich stabiler
sein. Diese Annahmen haben sich im Laufe des Projektes bestätigt. Nachdem einmal die
Dämpfung des Untergrundes bestimmt war, konnten Quellspektren schnell und einfach
berechnet werden. Bezüglich der Stabilität stellte sich jedoch heraus, dass es für viele der
kleineren Erdbeben nicht gelang, stabile Quellspektren zu bestimmen. Die Momentemma-
gnituden wurden mit anderen Magnituden verglichen, wobei sich zeigte, dass eine Inver-
sion mit tiefenabhängiger Dämpfung nur noch geringe Verbesserungen in der Berechnung
der Momentenmagnituden gegenüber einem Modell mit e�ektiver homogener Dämpfung
erreicht. Die empirischen Lokalmagnituden weichen deutlich von den physikalisch besser
begründeten Momentenmagnituden ab.

Arbeitspaket 4 : Momentenmagnituden (Echtzeitdaten) Im nächsten Schritt
sollte die Berechnung der Momentenmagnituden vollständig automatisiert und in Echt-
zeitauswerteprogramme integriert werden. Hier war auch eine Verknüpfung mit dem im
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Teilprojekt der BGR entwickelten Echtzeitdetektor vorgesehen. Im Laufe des Projektes
konnte der Echtzeitdatenbetrieb jedoch nur simuliert werden. Hierbei wurden von Jena
aus die kontinuierlichen seismischen Registrierungen aus dem Archiv abgefragt und mit
den automatischen Detektionen der BGR verknüpft. Auf diese Daten wurde dann auto-
matisiert der Algorithmus zur Bestimmung der Momentenmagnituden angewandet. Der
letzte vorgesehene Schritt, der Test im laufenden Betrieb an einem realen Echtzeitda-
tensatz, konnte aus Zeitgründen am Ende des Projektes leider nicht mehr abschlieÿend
behandelt werden.

1.4 Wissenschaftlicher und technischer Stand, an den angeknüpft
wurde

1.4.1 Verwendete Konstruktionen, Verfahren und Schutzrechte

Im Rahmen seismischer Reaktionsschemen (Abbildung 1) wird mit Hilfe eines seismischen
Monitoringsystems (B in Abbildung 1) die Anzahl und Stärke der nicht spürbaren Mikro-
erdbeben ermittelt. Mit einer probabilistischen seismischen Gefährdungsanalyse (C) lässt
sich hieraus die seismische Gefährdung in Abhängigkeit von den hydraulischen Parame-
tern der Geothermieanlage abschätzen. Hierdurch ergibt sich ein Rückkopplungsprinzip,
das frühzeitig erhöhte Seismizität detektiert und durch entsprechende langsame Anpas-
sung der Betriebsparameter (A) eine Reduktion der seismischen Gefährdung erreicht. Dies
soll insgesamt einen optimierten Betrieb ohne Stillstandzeiten gewährleisten.
Eine fundamentale im Reaktionsschema benötigte Information über die auftretenden in-
duzierten Erdbeben ist deren Stärke. Hierbei haben sich zwei Stärkemaÿe, die maximale
Bodenschwinggeschwindigkeit und die Erdbebenmagnitude, als wesentlich und einander
ergänzend herausgestellt. Die maximale Bodenschwinggeschwindigkeit beschreibt die seis-
mische Einwirkung auf Gebäude. Hierzu gibt die DIN 4150-3 Grenzwerte für die (frequenz-
abhängige) Bodenschwinggeschwindigkeit an, ab denen Bodenerschütterungen Schäden an
bestimmten Gebäudeklassen verursachen können. Die Magnitude hingegen beschreibt die
Stärke des Erdbebens an seiner Quelle. Sie wird unter anderem im Rahmen der probabi-
listischen seismischen Gefährdungsanalyse benötigt (C in Abbildung 1), um ein Seismizi-
tätsmodell zu bestimmen, das die Auftretenswahrscheinlichkeit von Erdbeben mit einer
bestimmten Magnitude beschreibt.
Die Magnitudenbestimmung bei induzierten Mikroerdbeben erfolgt bisher nach unter-
schiedlichen Methoden, so dass diese Angabe für verschiedene Reservoire uneinheitlich
und daher schwer vergleichbar ist. Im Projekt MAGS2 wurde z. B. die Lokalmagnitude
ML nach Richter (1935, 1958) durch eine Messung der maximalen Bodenschwinggeschwin-
digkeit relativ zu einem stärkeren Musterereignis abgeschätzt (Vasterling et al., 2017). Es
gibt jedoch bisher keinen allgemein anerkannten Standard, der sich auf Mikroerdbeben an-
wenden lässt. Physikalisch besser begründet als die Lokalmagnitude ML ist die Momenten-
magnitude MW (Hanks und Kanamori, 1979). Problematisch ist, dass die Lokalmagnitude
gerade bei kleinen Erdbeben mit Magnituden unter 2 oft von der Momentenmagnitude ab-
weicht (Deichmann, 2006; Bethmann et al., 2011), obwohl diese beiden Gröÿen eigentlich
gleich sein sollten. Zur Bestimmung der Momentenmagnitude MW existieren Standard-
verfahren wie z. B. Momententensorinversionen, die aber nur bei starken Erdbeben an-
wendbar sind. Eine mögliche Erweiterung auf Mikroseismizität bietet die Spektralanalyse.
Hierbei wird das Plateau des Erdbebenquellspektrums bei tiefen Frequenzen ermittelt, aus
dem das seismische Moment M0 bestimmt werden kann. Das Problem an dieser Methode
ist die seismische Dämpfung des Untergrundes, die das Quellspektrum der abgestrahl-
ten Wellen mit zunehmender Entfernung von der Quelle immer stärker verfälscht. Die
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Elastische Energietransfertheorie zur Bestimmung der seismischen Dämpfung

• I(n, r) -> Intensität
• Erhaltung des Energieflusses in eine Richtung 

an einem festen Punkt im Raum. Der Fluss in 
Richtung n wird durch Streuung in andere 
Richtungen und durch Dissipation vermindert. 
Durch Streuung aus anderen Richtungen und 
durch Quellen wird er erhöht.

Abbildung 2: Die Energietransfergleichung kann als Energieerhaltungssatz im Phasenraum
interpretiert werden. Die Energie in einem Phasenraumelement kann sich hierbei durch die
folgenden Prozesse ändern: Durch Ausbreitung gelangt die Energie zu einem anderen Ort,
durch eine Quelle entsteht neue Energie, durch Dissipation geht die Energie in eine andere
Form über (und verschwindet so). Wesentlich ist, dass auch Streuprozesse berücksichtigt
werden: Energie kann durch Richtungswechsel im Rahmen der Streuung sowohl aus dem
betrachteten Phasenraumelement herausfallen als auch neu hineinkommen.

frequenz- und ortsabhängigen Dämpfungseigenschaften des Untergrundes müssen daher
bestimmt werden, um aus den an den Messstationen beobachteten Spektren der seismi-
schen Wellen auf das Quellspektrum zurückzuschlieÿen. Im Rahmen des Projekts MAGS2
wurden bereits mittlere Scherwellendämpfungen für die Regionen Insheim/Landau und
Unterhaching bestimmt. Die Ortsabhängigkeit der seismischen Dämpfung wurde jedoch
bisher nicht berücksichtigt. Insbesondere ist von einer starken Tiefenabhängigkeit aus-
zugehen, wobei die Dämpfung in der Regel mit der Tiefe abnimmt. Die Dämpfung seis-
mischer Wellen wird sowohl durch intrinsische Absorption (Umwandlung der elastischen
Energie in andere Energieformen wie z. B. Wärme) als auch durch Streuung (Ablenkung
der Energie aus ihrer ursprünglichen Ausbreitungsrichtung) hervorgerufen. Eine der er-
folgreichsten Methoden zur Simulation der Dämpfung hochfrequenter seismischer Wellen
ist die Energietransfertheorie. Die Energietransfergleichung beschreibt Vielfachstreuung
inklusive Konversionen zwischen Kompressions- und Scherwellen beliebiger Ordnung. Mit
ihrer Hilfe können Seismogrammeinhüllende vom Ersteinsatz bis zur di�usiven Coda in
einer Theorie beschrieben werden. Ober�ächenwellen werden in dieser Methode vernach-
lässigt, so dass es sich um eine Hochfrequenzapproximation handelt, die insbesondere zur
Analyse induzierter Mikroseismizität geeignet ist. Die elastische Energietransfergleichung
kann numerisch mit einer Monte-Carlo-Simulation gelöst werden (Przybilla et al., 2006).
Hierbei wird ihre Ähnlichkeit mit der Boltzmann-Gleichung der kinetischen Gastheorie
ausgenutzt, so dass man sich den Transport der elastischen Energiedichte als Ausbreitung
von kleinen �Energieteilchen� in einem streuenden Medium vorstellen kann. Die freie Pro-
pagation in einer 1D-Hintergrundstruktur, die zwischen zwei Streuprozessen statt�ndet,
wird durch Strahlentheorie beschrieben (Sens-Schönfelder et al., 2009).
Abbildung 2 verdeutlicht das Prinzip der Energietransfergleichung. Diese stellt eine Ener-
gieerhaltungsgleichung dar, bei der 5 Prozesse die Änderung in einem Phasenraumelement
verursachen können. Die Energie kann sich weiter ausbreiten und so zu einem anderen Ort
gelangen. Es kann eine Energiequelle vorliegen oder die Energie kann absorbiert werden
und so verloren gehen. Bei den letzten zwei Prozessen verlässt die Energie das Phasen-
raumelement auf Grund einer Richtungsänderung. Energie, die sich ursprünglich in die
betrachtete Richtung ausgebreitet hat, wird in eine andere Richtung gestreut und verlässt
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Abbildung 3: Sensitivitätsanalyse zur Bestimmung von Trade-O�s. Die Parameter ak im
Bereich 6 < ak < 20 und κ im Bereich 0.1 < κ < 0.3 haben geringen bis keinen Ein�uss
auf die 3 modellierten Energiedichten in 3 verschiedenen Entfernungen von der Quelle.
Diese Parameter können daher auch nicht aus Messdaten invertiert werden. Die Parame-
ter g∗ und b hingegen bein�ussen die Energiedichten deutlich und auch auf verschiedene
Weise. Diese Untergrundparameter zur Beschreibung der Streuung und der Absorption
lassen sich daher aus Messdaten bestimmen.

so das Phasenraumelement. Andere Energie, die zuvor nicht die betrachtete Ausbreitungs-
richtung hatte, wird in das Phasenraumelement hineingestreut und kommt so neu dazu.
Zur Beschreibung der Dämpfungseigenschaften des Untergrundes sind zwei Parameter
entscheidend: der Absorptionskoe�zient für S-Wellen b sowie der Transportstreukoe�-
zient für S-Wellen g∗. Andere Parameter, wie z. B. das Produkt aus Korrelationslänge
a des Zufallsmediums und Wellenzahl k sowie der Hurst-Exponent des Zufallsmediums
spielen hingegen nur eine untergeordnete Rolle (Wegler et al., 2006; Przybilla et al., 2009;
Gaebler et al., 2015). Abildung 3 zeigt diesen Sachverhalt an Hand einer Sensitivitäts-
analyse. Ziel ist es daher, zunächst den Absorptionskoe�zienten für S-Wellen b sowie den
Transportstreukoe�zienten für S-Wellen g∗ tiefen- und frequenzabhängig zu bestimmen.
Sens-Schönfelder und Wegler (2006) und Eulenfeld und Wegler (2016) zeigten bereits, dass
mit Hilfe der Energietransfertheorie auch Quellspektren bestimmt werden können. Diese
Autoren berücksichtigten jedoch keine Tiefenabhängigkeit der Dämpfungseigenschaften
des Ausbreitungsmediums.
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1.5 Zusammenarbeit mit anderen Stellen
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statt, konnten auf Grund der COVID-19-Pandemie über weite Strecken des Projektes aber nur
online durchgeführt werden. Hierduch wurde die Kooperation im Verbundprojekt beeinträchtigt.
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2 Eingehende Darstellung

2.1 Darstellung der Verwendung der Zuwendung und der erziel-
ten Ergebnisse mit Gegenüberstellung der vorgegebenen Ziele

2.1.1 Arbeitspaket 1: Bestimmung der tiefenabhängigen seismischen Scher-
wellendämpfung und Standortcharakterisierung mit Mikroerdbeben an
den Beispielen Südpfalz und bayerische Molasse

Geschwindigkeiten und Dämpfung in den ober�ächennahen Schichten Ober-
�ächennahe Sedimente, wie sie im Oberrheingraben bei Insheim vorkommen, lassen eine hohe
seismische Dämpfung erwarten. Diese wird mit zunehmender Verfestigung der Sedimente mit der
Tiefe abnehmen. Um die Tiefenabhängigkeit zu erfassen, wird in zwei Schritten vorgegangen. Im
ersten Schritt werden die speziellen Charakteristika der bei Insheim vorhandenen seismischen
Bohrlochmessstellen ROTT sowie LDE ausgenutzt (Abbildung 4). In einen zweiten Schritt wer-
den dann die gesamten Sedimente des Oberrheingrabens sowie das darunterliegende kristalline
Gestein tiefenabhängig auf ihre Dämpfungseigenschaften für seismische Scherwellen betrachtet.
Da sowohl an der Erdober�äche als auch am Grund des Bohrlochs der beiden Bohrlochmessstellen
ROTT und LDE jeweils ein Seismometer installiert sind (Abbildung 5, links), lassen sich die mitt-
leren Geschwindigkeiten zwischen diesen beiden Sensoren mit sehr hoher Genauigkeit bestimmen.
Zur groben Abschätzung wird die Ankunftszeit der P- und S-Wellen sowohl am Bohrlochseismo-
meter als auch an der Erdober�äche interaktiv für verschiedene induzierte Erdbeben unterhalb
der Messstelle abgelesen (Abbildung 5, rechts). Unter der Annahme, dass der Strahl nahezu senk-
recht durch die ober�ächennahe Schicht läuft, kann nun an Hand der Laufzeitdi�erenz sowie des
Höhenunterschiedes zwischen den beiden Messstellen die mittlere Ausbreitungsgeschwindigkeit
zwischen den beiden Messstellen bestimmt werden. Um die Genauigkeit zu erhöhen, wird der
Laufzeitunterschied mit Hilfe einer Kreuzkorrelation bestimmt sowie über sehr viele Erdbeben-
signale gemittelt (Abbildung 6). So kann neben dem Mittelwert der Laufzeitdi�erenz zusätzlich
auch ihre statistische Standardabweichung bestimmt werden, um die Genauigkeit der Messung
abzuschätzen. Die Standardabweichung ist für die P-Wellen deutlich geringer (Abbildung 6), da
diese den Ersteinsatz darstellen. Gröÿere Ungenauigkeiten ergeben sich bei den Laufzeiten der
S-Welle, da diese Wellen von der gleichzeitig ankommenden P-Coda überlagert werden. Somit
lässt sich die mittlere P-Wellen-Geschwindigkeit mit höherer Präzision als die mittlere S-Wellen-
Geschwindigkeit bestimmen. Tabelle 1 zeigt die ermittelten Werte an den beiden Standorten.
Von hohem Interesse ist hier insbesondere auch das Verhältnis VP /VS . Für tiefere kristalline
Gesteine wäre hier ein Wert von VP /VS ≈ 1.7 typisch. In diesen ober�ächennahen Schichten
ist der Wert jedoch deutlich höher, was bei der Ortung der induzierten Erdbeben berücksichtigt
werden muss und sich insbesondere auf die Tiefenbestimmung auswirkt.
Die mittlere seismische Dämpfung zwischen der Bohrlochmessstelle und der Erdober�äche kann
ebenfalls sehr genau bestimmt werden. Hierbei ergibt sich jedoch als zusätzliche Komplikation,
dass die seismische Dämpfung im Allgemeinen auch von der Frequenz abhängt. Darüber hinaus
kann auch die Abnahme der seismischen Geschwindigkeit innerhalb der betrachteten Schichten zu
einer Standortverstärkung führen. Die Amplitude der seismischen Wellen kann an der Erdober�ä-
che gegenüber der Aufzeichnung am Bohrlochseismometer verstärkt werden. Aus diesem Grund
werden nun nicht die Wellen am Bohrlochseismometer mit den Wellen an der Erdober�äche ver-
glichen, sondern wir vergleichen die zuerst ankommenden Wellen am Bohrlochseismometer mit
den an der Erdober�äche re�ektierten Wellen, die ebenfalls am Bohrlochseismometer aufgezeich-
net werden (Abbildung 5, rechts unten). Auf Grund des nahezu senkrechten Einfalls können wir
hier Konversionen vernachlässigen und eine Totalre�exion an der Erdober�äche annehmen. Mit
Hilfe der Spektralverhältnisse und den bekannten Laufzeitdi�erenzen (Abbildung 6) lassen sich
nun die seismischen Dämpfungswerte sowohl für P- als auch für S-Wellen bestimmen. Diese mitt-
leren Dämpfungwerte werden durch die inversen Qualitätsfaktoren Q−1

P und Q−1
S als Funktion

der Frequenz f beschrieben (Abbildung 7).
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Abbildung 4: Karte (Mitte) sowie Tiefenschnitt (links) für die tiefen geothermischen Re-
servoire bei Landau und Insheim (Oberrheingaben). An der Erdober�äche installierte und
in dieser Studie verwendete seismische Messstellen des Stationsnetzes mit dem Netzwerk-
kürzel GR sind als beige Dreiecke dargestellt. Eingesetzte Bohrlochseismometer mit dem
Netzwerkkürzel LE sind als blaue Dreiecke eingezeichnet. Die Hypozentren der für die
Bestimmung der seismischen Dämpfung verwendeten Erdbeben im Bereich Insheim sind
als grüne Kreise eingezeichnet, während sonstige Erdbeben bei Landau und Insheim als
weiÿe Kreise dargestellt sind. Beim Erdbeben in über 10 km Tiefe handelt es sich um ein
natürliches Erdbeben, während die anderen Erdbeben in geringeren Tiefen induziert sind.
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Analyse der Dämpfungseigenschaften der oberflächennahen Schichten

P pP

P

LE.LDE – elevation 
158 m

LE.LDE – elevation 
0 m

Abbildung 5: Links: Prinzipskizze zur Bestimmung der seismischen Geschwindigkeiten
und Dämpfungswerte in den ober�ächennahen Schichten an der seismischen Bohrloch-
messstelle mit Stationskürzel LDE des seismischen Netzwerkes mit dem Netzwerkkürzel
LE. Die Strahlen der vom Erdbeben (roter Stern) abgestrahlten seismischen Wellen laufen
nahezu senkrecht durch die obersten Schichten. Die seismischen Wellen erreichen zuerst
das Bohrlochseismometer in einer Tiefe von 158 m unter der Erdober�äche (blaues Drei-
eck). Danach tre�en sie auf die Erdober�äche, wo ein weiteres Seismometer steht (zweites
blaues Dreieck). Nach der Re�exion an der Erdober�äche läuft der Strahl wieder nach un-
ten und passiert ein weiteres Mal das Bohrlochseismometer. Rechts: Seismogrammbeispiel
(Vertikalkomponente). Man erkennt, dass die Kompressionswellen (P) zuerst am Bohr-
lochseismometer (Kanal EHZ, unten) eintre�en. Kurz danach werden die Wellen auch an
der Erdober�äche direkt darüber registriert (Kanal HNZ, oben). Die an der Ober�äche
re�ektierten Wellen (pP) werden schlieÿlich am Bohrlochseismometer beobachtet und sind
im Seismogramm als zweiter Einsatz erkennbar.
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Derived velocity values for all borehole stations

Station Vp

(m/s)
Mean

Vs(m/s
)

Mean

Vp/Vs

ROTT 884 382 2.31

LDE 697 215 3.35

Picks for S: 130
Detections for sS: 101
Data within STD: 87

Picks for P: 142
Detections for pP: 41
Data within STD: 26

LDE ROTT

Picks for S: 125
Detections for sS: 58
Data within STD: 32

Picks for P: 127
Detections for pP: 56
Data within STD: 53

0.71 ms

LDE

0.22 ms

1.48 ms

0.36 ms

0.22 ms

0.70 ms

0.35 ms

0.80 ms

Station Vp

(m/s)
Mean

Vs(m/s
)

Mean

Vp/Vs

ROTT 857 206 4.15

LDE 676 210 3.22

ROTT

Travel times derived by cross correlation on borehole station

Travel times derived by picking P and S on borehole and surface station

Picks for S: 89
Data within STD: 83

Picks for P: 61
Data within STD: 47

Picks for S: 87
Data within STD: 63

Picks for P: 66
Data within STD: 48

I

II
Abbildung 6: Mittels Kreuzkorrelation bestimmte Laufzeitunterschiede zwischen den An-
kunftszeiten der P-Welle (rot) bzw. S-Welle (blau) an der Bohrlochmessstelle und der
Ober�ächenmessstelle für die beiden Seismometerstandorte LDE (links) und ROTT
(rechts).

Station VP m/s VS m/s VP/VS

ROTT 857 206 4.15
LDE 676 210 3.22

Tabelle 1: Ober�ächennahe mittlere P- und S-Wellengeschwindigkeiten (VP und VS) sowie
deren Verhältnis (VP/VS) jeweils zwischen Bohrlochseismometer und Ober�ächenseismo-
meter für die beiden seismologischen Messstellen ROTT und LDE.
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Frequenz 
(Hz)c

QP

8.33 5

16.67 9

25 14

33.33 18

41.67 23

50 28

58.33 32

Frequenz 
(Hz)

QS 

0 -

6.66 14

13.33 29

20 44

26.66 59

33.333 74

40 89

46.666 104

53.333 119

Frequenz 
(Hz)

QP/QS

8.33 0.28

16.67 0.26

25 0.26

33.33 0.25

41.67 0.25

50 0.25

58.33 0.27

SP

LDE                                                               

Attenuations values for borehole stations
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Frequenz 
(Hz)

QP

8.33 9

16.67 24

25 42

33.33 62

41.67 84

50 108

58.33 134

Frequenz 
(Hz)58.3

3

QP

8.33 12

16.67 28

25 46

33.33 66

41.67 88

50 110

134

Frequenz 
(Hz)

QS 

0 -

6.66 11

13.33 22

20 32

26.66 41

33.333 51

40 60

53.333 79

Frequenz 
(Hz)

QS 

0 -

6.66 20

13.33 34

20 48

26.66 62

33.333 74

40 86

46.667 98

53.333 109

Frequenz 
(Hz)

QP  /QS

8.33 0.7

16.67 0.9

25 1.08

33.33 1.22

41.67 1.36

50 1.49

58.33 1.71

Frequenz 
(Hz)

QP  /QS

8.33 0.5

16.67 0.7

25 0.8

33.33 0.9

41.67 1.0

50 1.1

ROTT                                                               

P

P

S

S

I

II

Abbildung 7: Doppelt logarithmische Darstellung der totalen Dämpfung Q−1
P und Q−1

S als
Funktion der Frequenz f . Gezeigt ist die gemessene Dämpfung an den beiden Bohrun-
gen LDE (obere Zeile) und ROTT (untere Zeile). In der linken Spalte ist die P-Wellen-
Dämpfung Q−1

P dargestellt, während in der rechten Spalte die S-Wellen-Dämpfung Q−1
S

gezeigt ist. Die roten Linien stellen die Ergebnisse jeder Messung an einem einzenen Erd-
beben dar. Die schwarzen Punkte mit Fehlerbalken ergeben sich aus der Berechnung des
Mittelwertes und der Standardabweichung der Einzelmessungen. Die jeweils angepassten
Geraden (blaue Linien) entsprechen den Potenzgesetzen Q−1(f) = Q−1

0 fk. Die Tabelle
enthält zusätzlich auch das Verhältnis QP/QS.
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Seismische Schwerwellendämpfung in den Sedimentgesteinen des Oberrhein-
grabens und in den darunter liegenden kristallinen Gesteinen Neben der Charak-
terisierung der ober�ächennahen Schichten müssen auch die Sedimentgesteine und das darunter
liegende Kristallin betrachtet werden, da die seismischen Wellen der induzierten Erdbeben die-
se Schichten durchlaufen. Als etablierte Methode zu Bestimmung der seismischen Dämpfung
wird die Energietransfertheorie eingesetzt. Bei dieser Methode kann gleichzeitig auch nach dem
Quellspektrum W(f) der induzierten Erdbeben sowie nach den frequenzabhängigen Standortver-
stärkungsfaktoren R(~x,f) für S-Wellen der verschiedenen Aufzeichnungsstellen an den Orten ~x
invertiert werden. Die modellierte Scherwellenenergiedichte Esyn(~x, t, f) hängt vom Aufzeich-
nungsort ~x, der Zeit nach der Herzeit t sowie der Zentralfrequenz f des verwendeten Bandpass-
�lters ab und lässt sich mit Hilfe der folgenden Gleichung darstellen (z.B. Sens-Schönfelder und
Wegler, 2006):

Esyn = WR G (1)

Hierbei ist G = G(~x, t, f) die greensche Funktion für die S-Wellen-Energieausbreitung, die sowohl
die Absorption als auch Streue�ekte an kleinskaligen Heretogenitäten beinhaltet. Mit Hilfe einer
Monte-Carlo-Simulation (Gusev und Abubakirov, 1996; Yoshimoto, 2000; Wegler et al., 2006)
kann die Energietransfergleichung für G numerisch gelöst werden und theoretische Kurven für
Esyn lassen sich so berechnen.
Als Erweiterung der gängigen Methode wird hier auch eine Tiefenabhängigkeit berücksichtigt.
Die Simulation verwendet die Strahlentheorie in einem deterministischen 1D-Hintergrundmodell
und simuliert die Ausbreitung von �Energiepartikeln� von der Erdbebenquelle zum Seismometer
(Abbildung 8). Jede Schicht wird in diesem Modell durch 4 Parameter beschrieben: Die S-Wellen-
Geschwindigkeit v(z), die Dichte ρ(z), den Absorptionskoe�zienten b(z) sowie den Transport-
streukoe�zienten g∗(z). Hierbei werden Geschwindigkeit und Dichte als bekannt vorausgesetzt
(A-Priori-Information), während Absorptionskoe�zient und Transportstreukoe�zient zunächst
unbekannte Inversionsparameter sind.
Die Monte-Carlo-Simulation startet an der als punktförmig angenommenen Erdbebenquelle. Un-
ter der Annahme einer isotropen Quelle werden die Abstrahlungswinkel folgendermaÿen berech-
net (Yoshimoto, 2000):

θ = arccos (1− 2U1) (2)

ϕ = 2πU2 (3)

wobei θ der Abstrahlungsinzidenzwinkel und ϕ der Abstrahlungsazimuth sind. U1 and U2 sind
gleichverteilte Zufallszahlen zwischen 0 und 1. In jedem Zeitschritt ∆t breitet sich das Teilchen
zunächst gradlinig um die Schrittlänge ∆x aus:

∆x = ∆t v(z) (4)

Hierbei verliert es Energie nach dem Gesetz e−b(z)∆t.
Da das Medium aus verschiedenen Tiefenschichten besteht, wird das Energieteilchen nach dem
Gesetz von Snellius an den Schichtgrenzen transmittiert oder re�ektiert. Welcher der beiden
Prozesse auftritt, wird wieder mit Hilfe einer Zufallszahl bestimmt. Zunächst wird der Energie-
re�exionskoe�zient berechnet (Aki und Richards, 2002, S. 139):

Rc =

(
ρ1v1 cos (j1)− ρ2v2 cos (j2)

ρ1v1 cos (j1) + ρ2v2 cos (j2)

)2

(5)

Hierbei ist j der Inzidenzwinkel und der Index 1 steht für die aktuelle Schicht des Partikels,
während der Index 2 für die benachbarte Schicht jenseits der Schichtgrenze steht. (Der Amplitu-
denre�exionskoe�zient, der in Aki und Richards (2002, S. 139) gegeben ist, wurde in Gleichung 5
quadriert, da Energieausbreitung simuliert wird.) Um zu bestimmen, ob ein Teilchen transmit-
tiert oder re�ektiert wird, wird eine weitere zwischen 0 und 1 gleichverteilte Zufallszahl U3

gezogen. Wenn U3 kleiner als Rc ist, wird das Teilchen re�ektiert, ansonsten wird es nach dem
Gesetz von Snellius transmittiert.
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Abbildung 8: Prinzipskizze zur Lösung der Energietransfergleichung mit Hilfe einer nume-
rischen Monte-Carlo-Simulation. Ein �Energieteilchen� wird an der Quelle (gelber Stern)
in zufällige Richtung abgestrahlt. Auf seinem Weg durch das tiefenabhängig geschichtete
Zufallsmedium erfährt das Teilchen geradlinige Ausbreitung innerhalb jeder Schicht, Re-
�exion und Transmission an Schichtgrenzen, Dissipation sowie Streuung an zufällige im
Raum verteilten kleinskaligen 3D-Heterogenitäten. Das Eintre�en der seismischen Energie
zu einer bestimmten Zeit und in einer bestimmten Entfernung wird gemessen, indem die
Ankunft eines Energieteilchens in einem Halbtorus an der Erdober�äche ermittelt wird.

Nach der Bewegung wird bestimmt, ob in diesem Zeitschritt auch Streuung an kleinskaligen
3D-Heterogenitäten innerhalb der Schicht auftritt. Dabei beschreiben wir diese Heterogenitäten
stochastisch mit Hilfe eines Von-Kármán-Zufallsmediums (Abbildung 9), das durch die folgende
spektrale Leistungsdichtefunktion P (k) vollständig charakterisiert ist (Sato et al., 2012, S. 16):

P (k) =
2
√
πε2a3Γ (κ+ 1.5)

Γ (κ) (1 + a2k2)κ+1.5 (6)

Hierbei sind k die Wellenzahl für S-Wellen, ε die Standardabweichung der Geschwindigkeits-
�uktuationen des Zufallsmediums, a die Korrelationslänge des Zufallsmediums, Γ die Gamma-
funktion und κ der Hurst-Exponent des Zufallsmediums. Die Streuung wird durch den totalen
Streukoe�zienten g0(f), den Transportstreukoe�zienten g∗(f) und den winkelabhängigen Streu-
koe�zieten g(θsc) beschrieben. Bei isotroper Streuung sind diese 3 Streukoe�zienten identisch
und es gilt g∗ = g0 = g(θsc). Diese vereinfachende Annahme wird in vielen Simulationsalgorith-
men verwendet, obwohl bekannt ist, dass sie auf die Wellenausbreitung in realem Krustenmaterial
nicht zutri�t. Realistisch ist hingegen eine starke Vorwärtsstreuung. Mit Hilfe gemessener Daten
kann nur der Transportstreukoe�zient g∗(f) bestimmt werden. Dieser wird auch verwendet, um
die Streudämpfung Q−1

sc zu berechnen (Gaebler et al., 2015). Die mittlere freie Transportweg-
länge l∗(f) ist der Kehrwert des Transportstreukoe�zienten g∗(f). Diese kann als Entfernung
interpretiert werden, in der das Teilchen seine ursprüngliche Ausbreitungrichtung auf Grund von
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Abbildung 9: Beispiel für ein Von-Kármán-Zufallsmedium zur statistischen Beschreibung
der Heterogenität in einer Schicht. Helle Bereiche entsprechen einer lokal leicht erniedrig-
ten S-Wellen-Geschwindigkeit, während dunkle Bereiche eine S-Wellen-Geschwindigkeit
oberhalb des Mittelwertes dieser Schicht darstellen. Das Zufallsmedium wird durch ein En-
semble statistisch gleicher Realisierungen repräsentiert. Bespielhaft sind 6 Realisierungen
gezeigt, die alle durch die gleiche spektrale Leistungsdichtefunktion P beschrieben werden.

vielfachen Streuprozessen �vergessen� hat. Für den realistischen Fall, dass der Hurst-Exponent
zwischen 0 und 0.5 liegt, gilt für den Tranportstreukoe�zienten g∗(f):

g∗(f) =
1

4π

∫ 2k

0
P (k) k3dk

=
ε2

a

[
(κ− 0.5)

(
1 + 4a2k2

)−κ−0.5
− (κ+ 0.5)

(
1 + 4a2k2

)−κ+0.5
+ 1

]
√
π exp [Γ (κ+ 1.5)]

exp [Γ (κ)] (κ+ 0.5) (κ− 0.5)
(7)

wobei ein Von-Kármán-Zufallsmedium mit Leistungsdichtefunktion P (k) nach Gleichung 6 an-
genommen wurde. Der totale Streukoe�zient g0(f) ist dann:

g0(f) =
1

4π

∫ 2k

0
P (k) k dk

=
ε2

a
(ak)2

[
1−

(
1 + 4a2k2

)−κ−0.5
]

2
√
π exp [Γ (κ+ 1.5)]

exp [Γ (κ)] (κ+ 0.5)
(8)

Der totale Streukoe�zient g0(f) ist der Kehrwert der (totalen) mittleren freien Weglänge l0(f),
welche die mittlere Distanz zwischen zwei Streuprozessen ist. Für groÿe Werte von ak (ak � 1)
lassen sich die Gleichungen 7 und 8 vereinfachen:

g∗(f) =
ε2

a
(ak)−2κ+1 2−2κ+1√π exp [Γ (κ+ 1.5)]

exp [Γ (κ)] (−κ+ 0.5)
; ak � 1; 0 < κ < 0.5 (9)

und

g0(f) =
ε2

a
(ak)2 2

√
π exp [Γ (κ+ 1.5)]

exp [Γ (κ)] (κ+ 0.5)
; ak � 1 (10)
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Für kleine ak (ak � 1) gilt hingegen:

g∗(f) = g0(f) =
ε2

a
(ak)4 8

√
π exp [Γ (κ+ 1.5)]

exp [Γ (κ)]
; ak � 1 (11)

Die Energiedichten werden hauptsächlich durch den Wert des Transportstreukoe�zienten g∗(f)
und den Wert des Absorptionskoe�zient b(f) festgelegt (Abbildung 3). Auf Grund von Trade-
O�s ist es mit bisherigen Methoden nicht möglich, die Parameter κ, a und ε des Zufallsmediums
einzeln zu bestimmen (Wegler et al., 2006; Przybilla et al., 2009; Gaebler et al., 2015). Aus die-
sem Grund wird das Produkt aus Wellenzahl k und Korrelationslänge a auf einen �xierten Wert
gesetzt (ak = 6). Dies entspricht dem realistischen Fall von starker Vorwärtsstreuung (Weg-
ler et al., 2006). Ob Streuung im betrachteten Zeitschritt auftritt, wird durch die Ungleichung
g0 v(z) ∆t > U4 festgelegt, wobei U4 eine weitere gleichverteilte Zufallszahl zwischen 0 und 1
ist. Hierbei muss für jeden Zeitschritt die Bedingung v(z) ∆t � g−1

0 erfüllt sein (Yoshimoto,
2000). Tritt Streung auf, wird dem Energiepartikel eine neue Ausbreitungsrichtung zugewiesen.
Diese wird mit Hilfe der �Rejection Method� (Press et al., 1996; Wegler et al., 2006) bestimmt.
Der Streuinzidenzwinkel θsc wird zunächst in einem lokalem Koordinatensystem berechnet, in
dem die Ausbreitungsrichtung des Teilchens entlang der z-Achse liegt. Mit Hilfe von Gleichung 2
wird ein vorläu�ger Streuwinkel θsc berechnet. Zusätzlich wird wieder eine weitere Zufallszahl
U5 erzeugt. Danach wird der normierte winkelabhängige Streukoe�zient g berechnet:

g(θsc)

g(θsc = 0)
=
(
1 + (2ak sin (θsc/2))2

)−κ−1.5
(12)

Falls die Bedingung g (θsc) /g (0) > U5 erfüllt ist, wird der vorläu�ge Streuinzidenzwinkel θsc
akzeptiert. Anderenfalls wird der Prozess mit einem neuen vorläu�gen Streuinzidenzwinkel θsc
und einer neuen Zufallszahl U5 wiederholt, solange bis ein Streuwinkel akzeptiert wird. Die-
se Methode wird bei starker Vorwärtsstreuung ine�zient, weil die konstante Vergleichsfunktion
g (0) stark von g (θsc) abweicht, was zu vielen abgelehnten Streuwinkeln führt. Ein numerischer
Wert von ak = 6 ist daher ein sinnvoller Kompromiss zwischen gewünschter Vorwärtssteuung
und numerischer Ine�zienz. Der Streuazimuth ϕsc kann auf Grund der azimuthalen Symmetrie
einfach nach Gleichung 3 berechnet werden. Nachdem die neue Ausbreitungsrichtung im loka-
len Koordinatensystem berechnet wurde, wird diese mit Hilfe einer Euler-Rotation in das feste
Koordinatensystem umgerechnet.
Bei Verwendung der 1D-Symmetrie, d. h. sowohl das deterministische Hintergrundmodell als
auch das überlagerte Zufallsmedium sind nur von der Tiefe abhängig, kann die Ankunft eines
Teilchen in einem Empfängervolumen ∆V von der Form eines Halbtorus registriert werden (Ab-
bildung 8). Diese aus numerischen Gründen notwendige Annahme verlangt auch die Abstrahlung
an der Quelle als isotrop anzunehmen, obwohl bekannt ist, dass ein Erdbeben eine nicht isotro-
pe Energieabstrahlung verursacht. Der groÿe Radius des Halbtorus ist die Epizentralentfernung,
während der kleine Radius einem kleinen Wert entspricht. Be�ndet sich ein Teilchen während
der Simulation im Empfängervolumen, wird diese Energie zur Zeit t und in der entsprechenden
Epizentralentfernung zur Energiedichte GMC addiert. Eine hohe Anzahl N an Partikeln wird
simuliert und die greensche Funktion der Energiedichte G (t) am Empfänger zur Zeit t ergibt
sich als:

G (t) =
GMC(t)

N∆V
(13)

Im Gegensatz zu den vereinfachten Modellen mit isotropen Streukoe�zienten ist keine besondere
Behandlung der direkten S-Welle notwendig, da durch die starke Vorwärtsstreuung das in Daten
beobachtete �Envelope Broadening� korrekt modelliert wird. (Przybilla et al., 2006; Wegler et al.,
2006).
Die spektralen Quellenergiedichten W der Erdbeben für S-Wellen sowie die Standortverstär-
kungsfaktoren R für S-Wellen an den seismischen Messstationen können bestimmt werden, wenn
viele Erdbeben und viele Messstellen gleichzeitig betrachtet werden. Für jede Kombination aus
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Erdbeben und Messstation gilt Eobs = c G mit c = WR. Daraus ergibt sich das Gleichungssystem:

ln (cj) = ln (We) + ln (Rs) (14)

Nobs ist die Anzahl der Stations-Erdbeben-Paare (Index j), Ne die Anzahl der verwendeten Erd-
beben (Index e) und Ns die Anzahl der verwendeten seismologischen Messstellen (Index s). Da
nicht jede Messstelle bei jedem Erdbeben verwendet wird, gilt Nobs > Ne + Ns. Dieses lineare
Gleichungssystem ist überdeterminiert und kann leicht mit Hilfe der Methode der kleinsten Feh-
lerquadrate gelöst werden. Als Zusatzbedingung wird noch benötigt, dass der Mittelwert aller
Stationsverstärkungsfaktoren den Wert 1 annimmt.
Nach erfolgreicher Inversion der tiefen- und frequenzabhängigen Absorptionskoe�zienten b(z, f)
und Transportstreukoe�zienten g∗(z, f) können daraus die inversen Qualitätsfaktoren für intri-
sische Absorption Q−1

i und Streudämpfung Q−1
sc berechnet werden:

Q−1
sc (z, f) =

v(z) g∗(z, f)

2πf
Q−1
i (z, f) =

b (z, f)

2πf
(15)

Die theoretische Frequenzabhängigkeit des Transportstreukoe�zient g∗(f) gehorcht einem Po-
tenzgesetz (Gleichung 9), welches sich auf den inversen Qualitätsfaktor für Streudämpfung Q−1

sc

überträgt. Beobachtete Frequenzabhängigkeiten für inverse Qualitätsfaktoren der intrinsischen
Absorption Q−1

i und der Streudämpfung Q−1
sc zeigen ebenfalls oft die Form eines Potenzgesetzes.

Beide Potenzgesetze lassen sich durch die folgende Formel beschreiben:

Q−1 (f) = Q−1
0 f−n (16)

Das Potenzgesetz Q−1
sc ∝ f−n kann verwendet werden, um den Hurst-Exponenten κ mit n = 2κ

zu bestimmen. Der Hurst-Exponent nimmt Werte zwischen 0 und 0.5 an und beschreibt die
�Rauigkeit� des Zufallsmediums (Sato et al., 2012).
Die Gesamtdämpfung Q−1

tot der direkten Welle ergibt sich als Summe der Absorption Q−1
i und der

Streudämpfung Q−1
sc :

Q−1
tot = Q−1

sc +Q−1
i (17)

Der dominante Dämpfungsmechanismus der Gesamtdämpfung lässt sich durch die seismische
Albedo B0 quanti�zieren:

B0 =
Q−1
sc

Q−1
tot

(18)

B0 nimmt Werte zwischen 0 und 1 an, wobei dominante intrinsische Absorption einem kleinen
B0 nahe 0 und dominante Streudämpfung einem groÿem B0 nahe 1 entsprechen.
Für die Inversion der unbekannten tiefenabhängigen Dämpfungsparameter werden beobachtete
Energiedichten Eobs mit modellierten Energiedichten Esyn verglichen. Hierbei werden die Inver-
sionsparameter so angepasst, dass die Abweichung S gering ist. Diese Abweichung S wird durch
die folgende Formel berechnet (Menke, 2012, S. 39):

S =

∑Nobs
j=1

∑tmax
tmin

[
log10

(
Eobsj(t)

)
− log10

(
Esynj(t)

)]2
Nsamp

(19)

Hierbei sind tmin der Startpunkt des verwendeten Inversionszeitfensters und tmax das Ende
des Zeitfensters. Nobs ist die Anzahl der verwendeten Seismogramme. Nsamp ist die Gesamtzahl
der verwendeten Datenpunkte, die als Normierung verwendet wird, um die Abweichung S bei
verschiedenen Frequenzen vergleichbar zu machen. Der Logarithmus wird verwendet, um der
späten Coda mit geringen Amplituden eine vergleichbare Gewichtung zur direkten S-Welle und
der frühen Coda mit hoher Energie zu geben.
Da einige der tiefenabhängigen Dämpfungsparameter möglicherweise nur schlecht aufgelöst sind,
wird zusätzlich ein Regularisierungsterm für schlecht gestellte Probleme verwendet. Die Mo-
dellvarianz L (Menke, 2012, S. 43) wird hierbei als Summe der quadrierten Abweichungen der
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logarithmischen inversen Qualitätsfaktoren zwischen je zwei benachbarten Schichten n und n+1
beschrieben:

L =
Nl−1∑
n=1

[
log10

(
Q−1
scn+1

)
− log10

(
Q−1
scn

)]2
+
[
log10

(
Q−1
in+1

)
− log10

(
Q−1
in

)]2
(20)

Hierbei ist Nl die Anzahl der Schichten im 1D-Modell. Durch diesen Term erhalten �glatte� Dämp-
fungsmodelle eine Bevorzugung, so dass die inversen Qualitätsfaktoren keine starken Sprünge
zwischen verschiedenen Schichten aufweisen. Die bei der Inversion zu minimierende Funktion φ
in diesem gemischtdeterminierten Fall wird dann folgendermaÿen de�niert (Menke, 2012, S. 55):

φ = S + λ2L (21)

Hierbei ist λ der Dämpfungsparameter der Inversion, der auch als Tikhonov-Regularisierungs-
parameter bezeichnet wird (Tikhonov und Arsenin, 1977). Der Tikhonov-Regularisierungspara-
meter λ regelt den Ein�uss der beiden Terme Abweichung S und Modellvarianz L. Der für die
Inversion optimale Wert für λ wird mit einem �L-curve test� bestimmt (Hansen, 1992).
Durch Variation der zwei Inversionsparameter g∗(z) und b(z) pro Schicht werden nun mit Hilfe
einer nichtlinearen Inversion die �optimalen� modellierten Energiedichtekurven Esyn an die beob-
achteten Energiedichtekurven Eobs angepasst. Weitere für die Simulation notwendige Parameter
wie z. B. die Scherwellengeschwindigkeiten v(z), die Dichten ρ(z) und der Parameter ak, der für
den Grad der Vorwärtsstreuung verantwortlich ist, werden als bekannt vorausgesetzt (A-Priori-
Information). Hierbei wird für die Scherwellengeschwindigkeiten v(z) ein vereinfachtes Modell
basierend auf Küperkoch et al. (2018) eingesetzt, die Dichte wird nach Gardner et al. (1974)
aus den Kompressionswellengeschwindigkeiten berechnet und ak wird auf 6 gesetzt. Die Werte
des verwendeten Geschwindigkeits- und Dichtemodells sind in Abbildung 10 gegeben. Um die
Miss�t-Funktion φ zu minimieren, wird ein genetischer Algorithmus (Holland, 1992; Gad, 2021)
verwendet. Dieses globale Suchverfahren simuliert die Evolution, wobei bisher gefundene Modelle
mit kleinem Miss�t φ sich �fortp�anzen� und neue Modelle in der nächsten Generation erzeugen,
während schlechte Modelle mit groÿem Miss�t φ �aussterben�, d. h. nicht weiter berücksichtigt
werden (Abbildung 11). Jede �Generation� besteht aus 50 Modellen, die jeweils durch ihre 10 In-
versionsparameter gegeben sind (b und g∗ in 5 Schichten). Im ersten Schritt, der Evaluation, wird
nun der Miss�t φ für alle 50 Modelle berechnet. Die Hälfte der Modelle mit den höchsten Mis�t-
Werten wird nicht weiter berücksichtigt (�Aussterben�). Die besser angepasste Hälfte (kleiner
Miss�t φ) wird nun weiter verwendet und durch zufällige Variation eines Parameters (�Muta-
tion�) sowie durch Mischung zweier Modelle (�Crossover�) werden 50 neue Modelle erzeugt, die
die nächste Generation bilden. Dann folgt eine erneute Evaluation und erneute Mutationen und
Crossover der gut angepassten Modelle. Nach 200 Generationen wird der Suchradius bei den
Mutationen nochmal verringert, um in der Nähe der guten Modelle noch genauer zu suchen. Der
genetische Algorithmus steht über die Open-Source-Software PyGAD zur Verfügung (Gad, 2021).
Das Prozessing der seismologischen Daten und das Berechnen der beobachteten Energiedichten
erfolgt mit ObsPy (Krischer et al., 2015), was ebenfalls als Open-Source-Software verö�entlicht
wurde. Der L-Curve-Test zur Bestimmung des Tikhonov-Regularisierungsparameters λ ist in
Abbildung 12 dargestellt und ergibt einen optimalen Wert von λ = 0.3.
Abbildungen 13, 14 und 15 zeigen Beispiele für die am besten angepassten modellierten Ener-
giedichtekurven Esyn an die beobachteten Energiedichtekurven Eobs an verschiedenen seismolo-
gischen Messstellen und bei verschiedenen Frequenzen. Man erkennt, dass eine Anpassung gut
gelingt, d. h. die Abweichung zwischen beobachteten und modellierten Energiedichten ist gering.
Die Anpassung erfolgt nur im jeweiligen Inversionszeitfenster der Daten, das in Abhängigkeit
von der Frequenz bestimmt werden muss. Der Beginn des Zeitfensters ist jeweils die beobachtete
Scherwellenankunftszeit an der Station, die manuell bestimmt wurde. Das Ende des Zeitfens-
ters ergibt sich frequenzabhängig aus dem Signal-Rausch-Verhältnis oder endet automatisch 40 s
nach dem S-Wellen-Einsatz. Wenn das Signal-Rausch-Verhältnis der Coda unter den Schwellen-
wert von 2 sinkt, wird angenommen, dass die Coda endet und das Ende des Inversionszeitfensters
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Tiefe z [km] vS [km/s] ρ [g/cm3]
0 - 1.15 0.655 2.009
1.15 - 1.9 1.210 2.196
1.9 - 2.8 2.184 2.430
2.8 - 3.8 2.789 2.517
3.8 - 27 3.848 2.660
> 27 4.600 2.931

Abbildung 10: Verwendetes deterministisches 1D-Hintergrundmodell der Scherwellenge-
schwindigkeit vs und der Dichte ρ als Funktion der Tiefe z für den Bereich des Oberrhein-
grabens bei Insheim. Jede Schicht enthält zusätzlich statistische 3D-Heterogenitäten wie
in Abbildung 9.

Abbildung 11: Prinzipskizze zur Funktionsweise des verwendeten genetischen Algorithmus
nach Gad (2021).
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Abbildung 12: L-Curve-Test zur Bestimmung des Tikhonov-Regularisierungsparameters λ.
Der optimale Wert von λ beträgt λ = 0.3.
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Abbildung 13: Beispiel für die Anpassung der modellierten Energiedichtekurven Esyn (blaue
Linien) als Funktion der Zeit sowie in 11 verschiedenen Entfernungen r an die beobachte-
ten Energiedichtekurven Eobs bei 6 Hz (schwarze Linien). Dargestellt sind jeweils die am
besten angepassten Kurven für 1 Erdbeben aus Insheim, das an 11 verschiedenen Seis-
mometern aufgezeichnet wurde. Die grauen Linien stellen die ungeglätteten Messdaten
dar, während die schwarzen Linien den Messdaten nach einer Glättung entsprechen. Das
Inversionszeitfenster beginnt mit der direkten S-Welle und endet, wenn das Signal-zu-
Rauschen-Verhältnis der Coda unter einen vorgegebenen Wert fällt.
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Abbildung 14: Wie Abbildung 13, aber für einen Bandpass�lter mit Zentralfrequenz 12 Hz
statt 6 Hz.
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Abbildung 15: Wie Abbildung 13, aber für einen Bandpass�lter mit Zentralfrequenz 24 Hz
statt 6 Hz.
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wird so gesetzt. Eine visuelle Kontrolle wird angewandt, um Fehler der automatischen Berech-
nung des Inversionszeitfensters zu erkennen und manuell zu korrigieren. Solche Fehler treten z. B.
auf, wenn zwei induzierte Erdbeben so kurz hintereinander statt�nden, dass der Ersteinsatz des
zweiten Erdbebens in der Coda des ersten Erdbebens liegt.
Abbildung 16 zeigt die Konvergenz der 10 Inversionsparameter während der nichtlinearen Inver-
sion sowie die Abnahme des Mis�t-Wertes φ mit zunehmender Generation. Die Verringerung des
Suchradius' bei den Mutationen nach 200 Generationen reduziert den Mis�t-Wertes φ nochmal
signi�kant.
Abbildungen 17, 18 und 19 zeigen die Inversionsergebnisse für den Transportstreukoe�zienten g∗

und den Absorptionskoe�zient b als Funktion der Tiefe jeweils für die 3 Beispiele der Zentral-
frequenzen 6 Hz, 12 Hz und 24 Hz. In allen 3 Beispielen ist eine deutliche Tiefenabhängigkeit der
beiden Inversionsparameter g∗ und b zu erkennen. Sowohl der Transportstreukoe�zient g∗ als
auch der Absorptionskoe�zient b nehmen mit der Tiefe ab. Dies tri�t auch auf die weiteren, nicht
gezeigten Frequenzbänder zu. Die Annahme eines tiefenunabhängigen Transportstreukoe�zien-
ten g∗ und tiefenunabhängigen Absorptionskoe�zient b wie in Eulenfeld und Wegler (2016) ist
daher eine zu starke Vereinfachung im Falle der sedimentären Füllung des Oberrheingrabens. Die
Details der Tiefenabhängigkeit im darunter liegenden kristallinen Gestein wurden im Rahmen
dieser Inversion nicht analysiert, da dieser Tiefenbereich zu einem Schichtpaket zusammengefasst
wurde. Abbildung 20 zeigt die Inversionsergebnisse für den Transportstreukoe�zienten g∗ und
den Absorptionskoe�zienten b als Funktion der Frequenz. Diese Werte werden mit Hilfe der
Gleichungen 15 auch in inverse Qualitätsfaktoren Q−1

sc und Q−1
i umgerechnet und sind ebenfalls

in Abbildung 20 als Funktion der Frequenz dargestellt. Als Vergleich sind in dieser Abbildung
auch die Ergebnisse für tiefenunabhängige Dämpfung aus Eulenfeld und Wegler (2016) mit darge-
stellt. Eine Zusammenfassung der Absorptionskoe�zienten b und Transportstreukoe�zienten g∗

für alle 8 verwendeten Frequenzbänder und 5 Tiefenbereiche ist in Tabelle 2 gegeben.
Jedes Frequenzband wird unabhängig von den anderen invertiert. Abbildung 20 zeigt, dass Po-
tenzgesetze nach Gleichung 16 eine gute Näherung für die so bestimmte Frequenzabhängigkeit
sind. Damit lässt sich das gesamte Frequenzverhalten durch nur je zwei Parameter, Q0 und n, be-
schreiben und einzelne Werte für alle 8 Frequenzbänder sind nicht mehr nötig. Durch Anpassung
eines Potenzgesetzes an die Frequenzabhängigkeit wird so auch eine Glättung der Ergebnisse
im Frequenzbereich erreicht. Diese im Frequenzbereich geglätteten Ergebnisse für den Trans-
portstreukoe�zienten g∗, den Absorptionskoe�zienten b und die inversen Qualitätsfaktoren für
Streudämpfung Q−1

sc , für Absorptionsdämpfung Q−1
i sowie für totale Dämpfung Q−1

tot sind in
Abbildung 21 als Funktion der Tiefe dargestellt. Auch hier erkennt man eine deutliche Tiefenab-
hängigkeit, wobei jeweils die Dämpfungseigenschaften mit der Tiefe abnehmen. Eine Ausnahme
von dieser Regel stellt hierbei der inverse Qualitätsfaktor für Streudämpfung Q−1

sc dar. Dieser
zeigt nur geringe Tiefenabhängigkeit und nimmt bei hohen Frequenzen mit der Tiefe sogar zu,
obwohl der Transportstreukoe�zient g∗ deutlich mit der Tiefe abnimmt. Diese unterschiedliche
Tiefenabhängigkeit ergibt sich aus Gleichung 15, die besagt, dass bei der Umrechnung zwischen
Q−1
sc und g∗ auch die Scherwellengeschwindigkeit vs als Faktor mit eingeht. Die Abnahme von

g∗ mit der Tiefe wird durch die Zunahme von vs mit der Tiefe teilweise ausgeglichen, so dass
Q−1
sc nur noch wenig von der Tiefe abhängt. Die Werte für die angepassten Potenzgesetze für die

inversen Qaulitätsfaktoren Q−1
sc und Q−1

i sind in Tabelle 3 gegeben.
Nach Gleichung 1 sind als weitere Inversionsparameter neben den Dämpfungswerten auch fre-
quenzabhängige Stationsverstärkungen R sowie frequenzabhängige Quellspektren W enthalten.
Diese können durch lineare Inversion bestimmt werden. So erhält man für jeden Seismometer-
standort eine frequenzabhängige �Site-Response�, die die Verstärkungse�ekte durch den �achen
Untergrund an diesem Standort beschreibt. Die Analyse dieser Bodenverstärkungen für Scherwel-
len war auch in anderen Teilprojekten ein Thema, da sie für die seismische Gefährdungsanalyse
benötigt wird. Die Ergebnisse des Teilprojekts 6, die hier mit Hilfe der Anpassung vollständiger
Seismogrammeinhüllender gewonnen wurden, beinhalten direkt gemessene Verstärkungse�ekte
und stellen somit eine direkte Messung dar. Verwendet werden sowohl die direkten S-Wellen als
auch Coda-Wellen, die ebenfalls gröÿtenteils aus Scherwellen bestehen. Abbildung 22 zeigt die

24



3.5
3.0
2.5
2.0
1.5
1.0

lo
g 1

0(
g

* 1
)

3.5
3.0
2.5
2.0
1.5
1.0

lo
g 1

0(
g

* 2
)

2.5

2.0

1.5

1.0

0.5

0.0

lo
g 1

0(
b 1

)

2.5

2.0

1.5

1.0

0.5

0.0

lo
g 1

0(
b 2

)

3.5
3.0
2.5
2.0
1.5
1.0

lo
g 1

0(
g

* 3
)

3.5
3.0
2.5
2.0
1.5
1.0

lo
g 1

0(
g

* 4
)

2.5

2.0

1.5

1.0

0.5

0.0

lo
g 1

0(
b 3

)

2.5

2.0

1.5

1.0

0.5

0.0

lo
g 1

0(
b 4

)

0 100 200 300
Generation

3.5
3.0
2.5
2.0
1.5
1.0

lo
g 1

0(
g

* 5
)

0 100 200 300
Generation

2.5

2.0

1.5

1.0

0.5

0.0

lo
g 1

0(
b 5

)

0 50 100 150 200 250 300
Generation

0.4

0.6

0.8

M
isf

it 

Abbildung 16: Am besten angepasste Transportstreukoe�zienten g∗1, g
∗
2, g

∗
3, g

∗
4und g

∗
5 sowie

Absorptionskoe�zienten b1, b2, b3, b4 und b5 in den 5 Schichten als Funktion der Genera-
tion während der Inversion mit einem genetischen Optimierungsalgorithmus (Gad, 2021)
beispielhaft bei der Zentralfrequenz von 17 Hz. Unten Mitte: Abnahme des Mis�t-Wertes φ
als Funktion der Generation während der gleichen Inversion.
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Abbildung 17: Tiefenabhängiges Inversionsergebnis bei 6 Hz: Transportstreukoe�zient g∗

und Absorptionskoe�zient b als Funktion der Tiefe. Das am besten angepasste Modell ist
als rote Linie dargestellt. Weitere getestete Modelle, deren Miss�ts mindestens 10% über
dem besten Modell liegen, sind als gelbe Linien dargestellt. Modelle mit einem Mis�t, der
weniger als 10% über dem besten Modell liegt, sind in einer Farbe dargestellt, die der
angezeigten Farbskala entspricht.
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Abbildung 18: Wie Abbildung 17, aber für 12 Hz an Stelle von 6 Hz.
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Abbildung 19: Wie Abbildung 17, aber für 24 Hz an Stelle von 6 Hz.
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Abbildung 20: Transportstreukoe�zient g∗, Absorptionskoe�zient b, inverser Qualitätsfak-
tor für Streudämpfung Q−1

sc und inverser Qualitätsfaktor für Absorptionsdämpfung Q−1
i für

Scherwellen im Bereich Insheim jeweils als Funktion der Frequenz in den 5 verschiedenen
Schichten in unterschiedlicher Tiefe. Die gestrichelten Referenzlinien sind die Ergebnis-
se unter der Annahme einer homogenen Geschwindigkeit sowie homogener Streuung und
Absorption (keine Tiefenabhängigkeit).

Absorptionskoe�zient b [1/s]
Depth [km] 6 Hz 8.5 Hz 12 Hz 17 Hz 24 Hz 33.9 Hz 48 Hz 67.9 Hz
0 - 1.15 4.48E-1 6.18E-1 6.86E-1 9.17E-1 7.54E-1 8.29E-1 8.04E-1 7.65E-1
1.15 - 1.9 2.16E-1 4.24E-1 6.39E-1 4.20E-1 5.22E-1 3.70E-1 4.41E-1 5.33E-1
1.9 - 2.8 1.12E-1 2.86E-1 4.12E-1 2.47E-1 2.37E-1 2.52E-1 2.20E-1 2.51E-1
2.8 - 3.8 1.03E-1 2.67E-1 3.07E-1 1.96E-1 1.15E-1 1.32E-1 1.12E-1 1.32E-1
> 3.8 9.00E-2 8.28E-2 1.48E-1 1.16E-1 8.49E-2 9.40E-2 1.02E-1 6.64E-2

Transportstreukoe�zient g∗ [1/km]
Depth [km] 6 Hz 8.5 Hz 12 Hz 17 Hz 24 Hz 33.9 Hz 48 Hz 67.9 Hz
0 - 1.15 8.84E-2 1.41E-1 1.22E-1 1.15E-1 6.71E-2 1.10E-1 1.32E-1 9.29E-2
1.15 - 1.9 4.35E-2 6.54E-2 9.42E-2 4.84E-2 4.55E-2 5.72E-2 8.88E-2 4.05E-2
1.9 - 2.8 2.14E-2 2.17E-2 5.06E-2 3.52E-2 2.34E-2 2.74E-2 5.53E-2 2.09E-2
2.8 - 3.8 2.81E-2 1.67E-2 3.39E-2 2.13E-2 2.49E-2 2.46E-2 4.53E-2 2.69E-2
> 3.8 2.97E-2 1.03E-2 3.14E-2 1.93E-2 1.84E-2 1.87E-2 2.76E-2 3.19E-2

Tabelle 2: Absorptionskoe�zient b (oben) und Transportstreukoe�zient g∗ (unten) für
die 8 verwendeten Frequenzbänder in 5 Tiefenbereichen. Eine Umrechnung in inverser
Qualitätsfaktor für Streudämpfung Q−1

sc und für Absorptionsdämpfung Q−1
i ist mit den

Gleichungen 15 und den Scherwellengeschwindigkeiten aus Tabelle 3 möglich.
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Abbildung 21: Transportstreukoe�zient g∗, Absorptionskoe�zient b, inverser Qualitätsfak-
tor für Streudämpfung Q−1

sc , für Absorptionsdämpfung Q
−1
i und für totale Dämpfung Q−1

tot

für Scherwellen im Bereich Insheim jeweils als Funktion der Tiefe sowie für verschiedene
Frequenzen. Im Gegensatz zu den Abbildungen 17, 18 und 19 wurde hier zuvor ein Po-
tenzgesetz an die Frequenzabhängigkeit angepasst, was eine Glättung der Ergebnisse im
Frequenzbereich zur Folge hat.

Depth [km] Q−1
0,sc nsc Q−1

0,i ni
0 - 1.15 1.18 · 10−2 -1.0 6.18 · 10−2 -0.80
1.15 - 1.9 1.12 · 10−2 -1.0 3.62 · 10−2 -0.79
1.9 - 2.8 7.79 · 10−3 -0.91 2.50 · 10−2 -0.87
2.8 - 3.8 8.15 · 10−3 -0.88 3.95 · 10−2 -1.2
> 3.8 1.04 · 10−2 -0.88 1.93 · 10−2 -1.1

Tabelle 3: Werte für die angepassten Potenzgesetze nach Gleichung 16.
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Abbildung 22: Stationsverstärkungsfaktoren R für die verwendeten seismologischen Mess-
stellen der Netze GR und LE im Bereich Insheim. An den Bohrlochmessstellen LDE,
MOER und ROTT wurde jeweils nur das Bohrlochseismometer verwendet.

frequenzabhängigen Stationsverstärkungen R für die verwendeten Stationen. Hierbei wurden an
den Bohrlochstationen jeweils nur die Bohrlochsensoren eingesetzt. Man erkennt, dass an diesen
Messstellen LDE, MOER und ROTT die Verstärkung unter dem Wert von 1 liegt. Dies liegt dar-
an, dass keine Referenzstation auf Festgestein vorhanden ist. Somit wurde als Referenz die über
alle Stationen gemittelte Stationsverstärkung R bei der Inversion auf 1 �xiert. Als Folge liegen
nun die Stationsverstärkungen R der Bohrlochstationen wie zu erwarten unter diesem mittleren
Wert von 1. Im Bohrloch ist die Stationsverstärkung gering bis nicht vorhanden. Eine Alternative
Normierung wäre daher auch, dass der Mittelwert der Stationsverstärkungen R an den Bohrloch-
stationen auf 1 �xiert wird und diese dann wie Festgesteinsstationen behandelt werden. Relativ
zu den Bohrlochstationen könnte dann die Stationsverstärkung an den Ober�ächenmessstellen
berechnet werden.

2.1.2 Arbeitspaket 2: Zeit-Frequenz-Analyse induzierter Mikroerdbeben

Das Ziel dieses Arbeitspaketes war, die Frequenzau�ösung der beobachteten seismischen Energie-
dichten zu erhöhen, wobei gleichzeitig die Zeitau�ösung hoch bleiben sollte. Somit könnten ne-
ben den Dämpfungseigenschaften des Untergrundes und den Quellspektren der Erdbeben, die als
�glatt� im Frequenzbereich betrachtet werden können, auch Standortverstärkungsfaktoren R mit
hoher Frequenzau�ösung an den Seismometerstandorten berechnet werden. Bei diesen Gröÿen
können Resonanzen durch ober�ächennahe Niedergeschwindigkeitszonen auftreten, die eine hohe
Frequenzau�ösung erfordern. Hierbei gilt jedoch eine Unschärferelation, die die gleichzeitige Zeit-
und Frequenzau�ösung beschränkt: Eine hohe Frequenzau�ösung des Signals führt immer zu ei-
ner geringen Zeitau�ösung. Nach der Theorie hat die Wigner-Transformation die höchstmögliche
simultane Au�ösung im Zeit- und im Frequenzbereich (Classen und Mecklenbräuker, 1980a,b,c;
Cohen, 1995; Flandrin und Martin, 1997). Ein bekannter Nachteil der Wigner-Tranfromation
ist jedoch, dass sie auch negative Werte annehmen kann und deshalb oft nicht als Maÿ für die
Energiedichte im Zeit-Frequenz-Bereich verwendet werden kann. Im Laufe des Projektes wurden
verschiedene existierende Programmpakete getestet, um numerisch die Wigner-Tranformation

29



 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 

Abbildung 23: Seismogramm (oben), mit einem Gauÿ-Filter geglättete Wigner-
Transformation des Seismogramms (2. von oben), durch Verwendung des Betrages er-
zwungene positive Werte der Wigner-Transformation (3. von oben) sowie 3 Beispiele für
Energiedichten als Funktion der Zeit für 3 verschiedene Frequenzen (unten).

von Seismogrammen zu berechnen. Da das Programmpaket ObsPy (Krischer et al., 2015) von
uns bereits auch für andere Datenbearbeitsschritte eingesetzt wurde, verwendeten wir den Co-
de mtspec von Krischer et al. (2015). Dieser Algorithmus beinhaltet auch eine Glättung der
Wigner-Verteilung mit Hilfe eines Glättungs�lters. Diese Glättung führt zu einer Abmilderung
der Problematik, in dem Sinne, dass weniger negative Werte in der Wigner-Tranformierten auf-
treten. Gleichzeitig verliert man durch die Glättung aber die angestrebte hohe Au�ösung im
Zeit-Frequenz-Bereich. Abbildung 23 zeigt oben ein Seismogramm. In der zweiten Zeile von oben
ist die numerisch berechnete Wigner-Transformierte dargestellt, wobei bereits ein Gauÿ�lter zur
Glättung angewandt wurde. Trotz der so erzeugten Reduktion der negativen Werte erkennt man
viele blaue Bereiche, die negative Werte anzeigen. Die Zeile darunter erzwingt positive Wert, in-
dem die Wurzel des Absolutbetrages auf die geglättete Wigner-Transformierte angewandt wird.
Dieser Schritt ist jedoch schwer zu begründen. In den untersten 3 Zeilen sieht man Beispiele
für Energiedichten als Funktion der Zeit für 3 verschiedene Frequenzen. Auch hier erkennt man
negative Werte in den Energiekurven, die nicht in Einklang mit den Simulationen der Energie-
transfertheorie zu bringen sind. Da das Hauptziel des Teilprojektes die automatische Berechnung
von Momentenmagnituden war, wurde an dieser Stelle das ursprüngliche Ziel aufgegeben und
die Datenverarbeitung erfolgte traditionell unter der Verwendung einer Filterbank. Die geringere
Frequenzau�ösung gegenüber einer Wigner-Transformation wurde dabei in Kauf genommen.
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2.1.3 Arbeitspaket 3: Momentenmagnituden induzierter Mikroerdbeben für
seismische Gefährdungsanalysen (Archivdaten)

Nach Gleichung 1 sind als weitere Inversionsparameter neben den Dämpfungswerten und den fre-
quenzabhängigen Stationsverstärkungen R auch frequenzabhängige Quellspektren W enthalten,
die das Hauptziel der Inversion darstellen. Für jedes Erdbeben erhält man so als Ergebnis der In-
version frequenzabhängige Werte W des Energiequellspektrums, die in Werte des Spektrums der
Bodenverschiebung an der Quelle (�source displacement spectrum�) ωM(f) umgerechnet werden
können. Nach Sato et al. (2012) gilt für die S-Wellenabstrahlung im Fernfeld eines doppeltes
Kräftepaares der folgende Zusammenhang zwischen ωM(f) und W(f):

ωM(f) =

√
5ρvW(f)

2πf2
(22)

Das aus der Inversion gewonnene und nach Gleichung 22 umgeformte Quellspektrum wird in
einem nächsten Schritt durch ein theoretisches Quellspektrum nach Brune (1970) angepasst:

ωM(f) =
M0

1 +
(
f
fc

)n (23)

Hierdurch wird das Quellspektrum durch die drei Parameter seismisches Moment M0, Eckfre-
quency fc und Exponent des hochfrequenten Abfalls n beschrieben. Bei Brune (1970) galt ur-
sprünglich n = 2. Dieses ω2-Modell wurde aber wie in Gleichung 23 auf beliebiges n verallgemei-
nert (Abercrombie, 1995) und es zeigte sich, dass bei tektonischen Erdbeben tatsächlich häu�g
n ≈ 2 beobachtet wird. Gleichung 23 wird logarithmiert und ergibt:

ln (ωM(f)) = ln (M0)− ln

[
1 +

(
f

fc

)n]
(24)

Zur Anpassung der logarithmierten beobachteten Spektren der Bodenverschiebung an der Erd-
bebenquelle an die logarithmierten theoretischen Spektren nach Gleichung 24 setzen wir eine
nichtlineare Kurvenanpassung nach Virtanen et al. (2020) ein.
Abbildung 24 zeigt die mit Hilfe der Energietransfertheorie invertierten Quellspektren beispiel-
haft für 9 Erdbeben sowie die am besten angepassten Quellspektren nach Gleichung 23. Die
Spektren zeigen das erwartete Verhalten mit einem Plateau bei tiefen Frequenzen sowie einem
Abfall bei hohen Frequenzen, der einem Potenzgesetz folgt. (In der doppelt logarithmischen Dar-
stellung der Abbildung 24 zeigt sich dieses Potenzgesetz als Gerade mit Steigung -n bei hohen
Frequenzen.) Au�ällig sind die hohen Werte für den Exponenten n des spektralen Abfalls, die im
Bereich 3.3 - 4.5 liegen und damit den üblichen Wert von n ≈ 2 des ω2-Modell für tektonische
Erdbeben deutlich übertre�en.
Der wichtigste so gewonnene Parameter ist das seismische Moment M0, aus dem eindeutig die
Momentenmagnitude MW berechnet werden kann. Es gilt (Hanks und Kanamori, 1979):

MW =
2

3
log10

M0

1Nm
− 6.03 (25)

Hierbei ist die Momentenmagnitude MW eine dimensionslose Zahl, während das seismische Mo-
ment M0 in Newtonmeter (1 Nm) angegeben werden muss.
Abbildung 25 zeigt einen Vergleich zwischen 3 verschiedenen Magnituden, die für 9 Erdbeben
bei Insheim berechnet wurden. Die erste hiervon ist die Momentenmagnitude MQEST

W aus dieser
Studie, die mit Hilfe der Energietransfertheorie unter Annahme nichtisotroper, tiefenabhängi-
ger Streuung sowie tiefenabhängiger Absorption bestimmt wurde. Zum Vergleich wird auch die
Momentenmagnitude MQOPEN

W berechnet, wobei ebenfalls die Energietransfertheorie eingesetzt
wird, aber mit den stark vereinfachenden Annahmen einer isotropen Streuung sowie räumlich
konstanter Streuung und Absorption. Dies entspricht der Methode Qopen von Eulenfeld und
Wegler (2016). Als letztes wird noch die Lokalmagnitude ML als Vergleich herangezogen. Ab-
bildung 25 zeigt, dass insbesondere bei kleinen Magnituden unter MW = 2 die Lokalmagnitude
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Abbildung 24: Quellspektren der 9 Erdbeben, die auch für die Bestimmung der tiefenabhän-
gigen Dämpfung eingesetzt wurden. Die farbigen Kreise stellen die Inversionsergebnisse
dar, wobei die Farbskala anzeigt, wieviele Messstellen in das jeweilige Ergebnis eingingen.
Die durchgezogene Line entspricht der besten Anpassung des beobachteten Quellspektrums
durch ein theoretisches Quellmodell nach Brune (1970), wobei die Parameter seismisches
Moment M0, Eckfrequenz fc und spektraler Abfall n optimiert wurden. Die gestrichelte
Linie entspricht dem seismisches Moment M0 des jeweiligen Erdbebens.

deutlich von den beiden Momentenmagnituden abweicht. Dies ist in guter Übereinstimmung mit
anderen Studien (z. B. Bethmann et al., 2011), die ebenfalls zeigten, dass in diesem Magnitu-
denbereich die Lokalmagnitude beim gleichen Erdbeben kleinere Werte als die Momentenma-
gnitude annimmt. Die beiden Momentenmagnituden MQEST

W und MQOPEN
W zeigen nur geringe

Abweichungen voneinander. Hieraus kann die Schlussfolgerung gezogen werden, dass die deut-
lich aufwendigere Inversion mit nichtisotropen und tiefenabhängigen Streukoe�zienten sowie
tiefenabhängiger Absorption nur noch geringe Verbesserungen in der Genauigkeit der Momen-
tenmagnitude gegenüber einer Inversion mit Qopen nach Eulenfeld und Wegler (2016) ergibt.
Diese Inversion mit isotropen Streukoe�zieten und räumlich konstanter Streuung und Absorp-
tion ist bereits vielfach getestet und steht als Open-Source-Algorithmus zur Verfügung (htt-
ps://github.com/trichter/qopen).
Im BGR-Katalog für Insheim sind im Zeitraum 5.12.2012 bis 16.3.2022 1220 induzierte Erdbe-
ben mit ML > 0.5 enthalten. Auf diesen Erdbebenkatalog wird nun vollständig automatisiert
die Inversion nach dem Energiequellspektrum W(f) angewandt. Hierbei werden die bereits zuvor
bestimmten tiefen- und frequenzabhängigen Dämpfungsparamter und die frequenzabhängigen
Stationsverstärkungsfaktoren als gegeben vorausgesetzt. Daher handelt es sich nun um eine ein-
fache lineare Inversion, die mit Hilfe der Methode der kleinsten Fehlerquadrate mit geringem
Rechenaufwand realiert werden kann. Jedoch konnten nicht für alle Erdbeben im Katalog die
Quellspektren bestimmt werden. Die häu�gsten Ursachen waren zu wenig Stationen oder zu we-
nig Daten. Damit die Inversion stabile Ergebnisse liefert, werden einerseits Wellenformdaten an
mindestens 4 Stationen vorausgesetzt und andererseits, dass nach Anwendung des Filters und
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Abbildung 25: Vergleich der Momentenmagnitude MQEST
W für 9 Erdbeben bei Insheim bei

Verwendung einer tiefenabhängigen seismischen Geschwindigkeit und Dämpfung mit der
im Katalog gegebenen Lokalmagnitude ML (blaue Punkte) sowie mit der Momentenmagni-
tude MQOPEN

W bei Verwendung eines homogenen (tiefenunabhängigen) Geschwindigkeits-
und Dämpfungsmodells. Die durchgezogenen Linien zeigen jeweils die am besten ange-
passten Geraden. Die gestrichelte Linie stellt den Idealfall, d. h. die Gleichheit der Ma-
gnituden, dar.

Berechnung der Einhüllenden die Coda ausgehend von der S-Wellen-Ankunftszeit noch mindes-
tens 4 s lang ist. Diese Kriterien schränkten die Berechnung der Quellspektren bereits auf nur
noch 149 Erdbeben ein. Für 113 Erdbeben davon konnten Momentenmagnituden berechnet wer-
den. Bei den restlichen 36 Erdbeben wurden die niedrigen Frequenzen verworfen, so dass das zur
Bestimmung der Momentenmagnitude notwendige Plateau bei niedrigen Frequenzen nicht auf-
gelöst wurde. Für die verbleibenden 113 Erdbeben zeigt Abbildung 26 einen Vergleich zwischen
Lokalmagnitude ML und der in dieser Studie bestimmen Momentenmagnitude MQEST

W . Ähnlich
wie in Abbildung 25 zeigt auch Abbildung 26 deutliche Abweichungen zwischen Lokalmagnitude
und Momentenmagnitude. Insbesondere wird auch in dieser Abbildung wieder deutlich, dass die
Lokalmagnitude die Momentenmagnitude bei kleinen Magnituden unterschätzt.
Ein weiterer wichtiger Erdbebenherdparameter, der aus der Berechnung der Quellspektren be-
stimmt werden kann, ist die Eckfrequenz fc. Hieraus kann der Spannungsabfall ∆τ des Erdbebens
berechnet werden. Unter der Annahme eines kreisförmiger Bruchs (Boatwright, 1980) und des
Quellmodels nach Brune (1970) gilt der folgende Zusammenhang zwischen ∆τ und fc:

∆τ =
7

16

M0

r3
(26)

r =
0.372 vS

fc
(27)

Wenn die Momentenmagnituden zweier Erdbeben gleich sind, kann der Ausschlag im Seismo-
gramm trotzdem verschieden sein: Das Erdbeben mit gröÿerem Spannungsabfall bzw. gröÿerer
Eckfrequenz erzeugt stärkere Erschütterungen an der Erdober�äche. Dies zeigt, dass die Momen-
tenmagnitude allein nicht ausreicht, um die �Stärke� eines Erdbebens zu quanti�zieren. Solche
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Abbildung 26: Vergleich der Momentenmagnitude MQEST
W für 113 Erdbeben bei Insheim

bei Verwendung einer tiefenabhängigen seismischen Geschwindigkeit und Dämpfung mit
der im Katalog gegebenen Lokalmagnitude ML (blaue Punkte). Die durchgezogene blaue
Linie zeigt die am besten angepassten Gerade. Die gestrichelte Linie stellt den Idealfall,
d. h. die Gleichheit der Magnituden, dar.

E�ekte können durchaus relevant sein. Huang et al. (2017) zeigten, dass bei gleicher Momen-
tenmagnitude Erdbeben im Osten der Vereinigten Staaten stärker als Erdbeben im zentralen
Bereich der Vereinigten Staaten verspürt werden. Dies hängt mit dem höheren Spannungsabfall
im Osten der USA zusammen. Eulenfeld et al. (2023) analysierten die induzierten Erdbeben
zweier hydraulischer Stimulationen in Helsinki. Dort konnte ein systematischer Unterschied zwi-
schen der Stimulation im Jahr 2018 und der Stimulation im Jahr 2020 festgestellt werden. Bei
gleicher Momentenmagnitude MW zeigten die induzierten Erdbeben aus dem Jahr 2020 höhere
Eckfrequenzen und somit einen höheren Spannungsabfall. Dies führt im Seismogramm zu höheren
Ausschlägen und somit auch zu einer höheren Lokalmagnitude (Abbildung 27). Bodenbewegungs-
modelle (Ground Motion Prediction Equations, GMPEs) übersetzen die Magnitude in maximale
Bodenschwinggeschwindigkeiten (Peak Ground Velocity, PGV) oder maximale Bodenbeschleuni-
gungen (Peak Ground Acceleration, PGA) an der Erdober�äche. Hierbei werden häu�g mögliche
Unterschiede im Spannungsabfall vernachlässigt. Eine Verbesserung von seismischen Reaktions-
schemen wie in Abbildung 1 könnte also darin bestehen, nicht nur Momentenmagnituden an Stelle
von Lokalmagnituden zu verwenden, sondern auch den Spannungsabfall zu bestimmen und in
den verwendeten GMPEs mit zu berücksichtigen. Einschränkend muss jedoch gesagt werden,
dass mit den verwendeten Methoden nur bei 113 von 1220 induzierten Erdbeben tatsächlich die
Momentenmagnituden und die Eckfrequenzen bestimmt werden konnten. Dies zeigt, warum die
Lokalmagnitude von Richter (1935) trotz all ihrer Mängel immer noch eingesetzt wird: Sie kann
mit Standardmethoden leicht für praktisch alle Erdbeben bestimmt werden, sobald Ausschläge
im Seismogramm zu beobachten sind. Eine Behelfslösung könnte darin bestehen, an Hand einer
Teilmenge der Erdbeben wie in den Abbildungen 25 und 26 eine Beziehung zwischen ML und
MW zu bestimmen. Dann könnten Lokalmagnituden aus den Seismogrammen bestimmt und an
Hand der vorher bestimmten Beziehung in Momentenmagnituden umgerechnet werden.
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Abbildung 27: Aus Eulenfeld et al. (2023): Bei gleicher Momentenmagnitude MW aber un-
terschiedlicher Eckfrequenz fc (links) ändert sich der Ausschlag im Seismogramm (rechts).

2.1.4 Arbeitspaket 4: Momentenmagnituden (Echtzeitdaten)

Im letzten Arbeitspaket 4 wurde der Algorithmus mit den Detektionen aus dem Teilprojekt
der BGR verknüpft. Hierzu wurde ein SEEDLink-Server an der FSU Jena aufgesetzt, der mit
dem SEEDLink-Server der BGR verbunden wurde. So konnten die an der BGR einlaufenden
Wellenformdaten des Forschungsnetzes Südpfalz in Echtzeit an die FSU Jena weitergeleitet wer-
den. Die automatischen Detektionen der BGR wurden mittels FDSN-Web-Service (fdsnws-event)
zur Verfügung gestellt, der mittels ObsPy an der FSU Jena ausgelesen werden konnte. Die Ab-
frage konnte in den Algorithmus zur Berechnung der Momentenmagnituden integiert werden.
Letztendlich konnte aber eine Echtzeitdatenauswertung unter Verwendung von Katalogdaten
nur simuliert werden. Die urprünglich geplante längere Testphase im Echtzeitbetrieb konnte auf
Grund von Zeitmangel gegen Ende des Projektes nicht mehr duchgeführt werden.
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2.2 Wichtigste Positionen des zahlenmäÿigen Nachweises

Auf Grund der COVID-19-Pandemie erfolgt während des Projektes eine Umwidmung, Aufsto-
ckung und Projektverlängerung. Hierbei wurden Reisemittel für Reisen, die aufgrund der Pande-
mie nicht durchgeführt werden konnten, umgewidmet. Eine Projektverlängerung wurde bewilligt,
da die Projektmitarbeiterin als Mutter kleiner Kinder von Kindergartenschlieÿungen in ihrer
Arbeit behindert wurde. Nach der Anpassung erfolgten die Ausgaben gröÿtenteils planmäÿig.
Die Personalausgaben entsprachen mit kleinen Abweichungen den beantragten. Die Mittel für
wissenschaftliche Hilfskräfte konnten nicht vollständig eingesetzt werden. Hierbei handelt es sich
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ebenfalls um eine Auswirkung der COVID-19-Pandemie. Die Hilfkräfte konnten nicht wie geplant
betreut werden. Die beantragten Publikationskosten fallen leider erst nach Projektende an und
müssen daher anderweitig �nanziert werden. Die Dienstreisen wurden gröÿtenteils wie geplant
durchgeführt. Allerdings blieben hierbei die Ausgaben leicht unter den beantragten Mitteln. Die
Investitionen in Gegenstände wurden wie beantragt durchgeführt.

2.3 Notwendigkeit und Angemessenheit der geleisteten Arbeit

Für das Erreichen des im Teiprojekt angestrebten Ziels, die Entwicklung eines automatischen
Echtzeit-Auswertealgorithmus zur Berechnung von Momentemmagnituden sowie die dazu not-
wendigen Vorarbeiten, wie die Inversion der tiefen- und frequenzabhängigen Dämpfungseigen-
schaften des Untergrundes, war die Umsetzung der im Arbeitsplan de�nierten Arbeitspakete
notwendig und angemessen.

2.4 Voraussichtlicher Nutzen und Verwertbarkeit der Ergebnisse
im Sinne des fortgeschriebenen Verwertungsplans

Die Angabe von Momentenmagnituden und Eckfrequenzen zur Beschreibung der �Stärke� von
Erdbeben ist für verschiedene Anwendungen von groÿem Nutzen. So werden Magnituden in
seismischen Reaktionsplänen ebenso benötigt wie in der seismischen Gefährdungsanalyse. Die
existierende Konkurrenzlösung, dass die Stärke von Erdbeben ausschlieÿlich anhand von PGV-
Werten angegeben wird, ist unbefriedigend, da so kein Seismizitätsmodell zur Auftretenswahr-
scheinlichkeit von bestimmten Erdbebenmagnituden erstellt werden kann. Die Verwendung von
Lokalmagnituden ist ebenfalls unbefriedigend, da diese auf empirischen Grundlagen beruhen und
kein einheitlicher, allgemein anerkannter Standard zur Erweiterung auf Mikroseismizität besteht.
Die methodischen Entwicklungen zur Bestimmung der Dämpfungseigenschaften, Standortver-
stärkungsfaktoren und der Momentenmagnituden wurden als Publikation eingereicht, wobei auch
Algorithmen verö�entlich werden, so dass diese zur weiteren Verwendung zur Verfügung stehen.
Es zeigte sich jedoch, dass die Methoden, die auf einer tiefenabhängigen Dämpfung beruhen,
numerisch aufwendig sind. Als Alternative könnte daher auch der Code Qopen eingesetzt wer-
den, der jedoch auf einer e�ektiven homogene Dämpfung beruht. Problematisch ist auch, dass
nicht für alle georteten induzierten Erdbeben eine Momentenmagnitude bestimmt werden konn-
te. Dieses Ergebnis bedeutet, dass neben den besser geeigneten Momentenmagnituden zusätzlich
auch noch andere Stärkemaÿe wie Lokalmagnituden als Behelfslösung weiter eingesetzt werden
müssen.
Die weitgehende Automatisierung der seismologischen Auswertung soll im langfristigen Zeithori-
zont dazu führen, dass weniger Personal zur seismologischen Analyse eingesetzt werden muss. Die
Verwendung der Momentenmagnitude muss dazu noch weiter standardisiert werden und kann
so zur Verbesserung der seismischen Gefährdungsanalyse und der seismischen Einwirkungen bei-
tragen. Dies kann für den Genehmigungs- und Aufsichtsprozess eingesetzt werden.

2.5 Während SEIGER bekannt gewordene Fortschritte auf dem
Arbeitsgebiet bei anderen Stellen

Während des Projektes traten induzierte Erdbeben in Vendenheim bei Staÿburg auf, was zum
Abbruch dieses Geothermieprojektes im französischen Teil des Oberrheingrabens führte. Erste
Analysen wurden kürzlich von Lengliné et al. (2023) publiziert.
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2.6 Erfolgte und geplante Verö�entlichungen des Ergebnisses

2.6.1 Peer-Reviewed Publikationen

M. van Laaten und U. Wegler, Non-linear inversion for a multi-layer seismic S-wave attenuation
model using radiative transfer theory, submitted to J. Geophys. Res. Solid Earth.

2.6.2 Tagungsbeiträge und Workshop-Vorträge

Vortrag auf dem Workshop zur 21. Sitzung der Arbeitsgruppe induzierte Seismizität (AGIS),
26. November 2020, Teilnahme per Video, Jenny Borns, Analyse der Dämpfungseigenschaften
der ober�ächennahen Schichten im Oberrheingraben.
Vortrag auf dem Workshop zur 25. Sitzung der Arbeitsgruppe induzierte Seismizität (AGIS),
02./03. November 2022, Hannover, Jenny Borns, Automatic moment magnitude determination
for induced seismicity in deep geothermal energy - Creation of attenuation model.
Vortrag auf der 28. Generalversammlung der International Union of Geodesy and Geophysics
(IUGG), 18. Juli 2023, Berlin, Marcel van Laaten and Ulrich Wegler, Estimation of the depth
and frequency-dependent seismic attenuation using acoustic radiative transfer theory.
Vortrag auf dem Workshop zur 49. Sitzung der Arbeitsgruppe Seismologie, Freiburg im Breis-
gau, 25. - 28. September 2023, Marcel van Laaten and Ulrich Wegler, Non-linear inversion of a
multi-layer intrinsic and scattering S-wave attenuation model in a sedimentary basin (Insheim,
Germany).
Vortrag auf dem Workshop zur 27. Sitzung der Arbeitsgruppe induzierte Seismizität (AGIS),
02./03. November 2023, München, Ulrich Wegler and Marcel van Laaten, Depth and frequency-
dependent seismic attenuation to estimate seismic moment magnitudes of induced earthquakes.

2.6.3 Sonstiges

2.6.4 Bezug zu Arbeiten von SEIGER aber keine explizite SEIGER-Aufgabe,
bzw. ohne direkte Förderung durch SEIGER

T. Eulenfeld and G. Hillers and T. A. T. Vuorinen and U. Wegler, Induced Earthquake Sour-
ce Parameters, Attenuation, and Site E�ects From Waveform Envelopes in the Fennoscandian
Shield, J. Geophys. Res. Solid Earth, 2023, v. 128(4), doi: 10.1029/2022JB025162.
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