Magnetotellurikus adatok inverzidja nem vizszintes
réteghatdri rétegzett féltér esetére’

PRACSER ERNOY

A cikk olyan modellekre mutat be egy inverzids eljdrdst, amelyek lényegében rétegzettek, de a réteghatdrok nem
vizszintesek. Szintetikus adatokon megmutatjuk, hogy az ismertetésre keriild inverzio lényegesen megbizhatobb
modellt ad eredményiil, mint a fiiggetlen, egydimenzids inverzidk sorozata, viszont t6bb nagysdgrenddel gyorsabb,
mint az dltaldnos kétdimenziés inverzid. Az inverzié azon alapul, hogy a tdrgyalt modellek lényegesen kevesebb
paraméterrel leirhatdk, mint az dltaldnos kétdimenzios modell, és ezzel Osszefiiggésben a szonddzdsi gorbék
szamitasakor minden egyes pontban elegendd az egydimenzids direkt feladat szdamitdsa.

E. PRACSER: Inversion of magnetotelluric data for layered halfspace with non-horizontal layer boundaries

This paper presents an inversion method for essentially layered models with non-horizontal layer boundaries.
On synthetic data will be shown, that the inversion coming into review leads to more reliable model, than the
sequence of independent one-dimensional inversions, at the same time it is more magnitude faster than the general
two-dimensional inversion. The inversion is based on determining the discussed model with significantly less
paramers than the general two-dimensional model, and in this way a one-dimensional forward calculation at each

sounding site is sufficient for computing the sounding curves.

Bevezetés

A magnetotellurikus mérésekre az egydimenzids direkt
feladat megolddsa mar régéta ismert [WAIT 1953]. Tekintet-
tel arra, hogy a magnetotellurika esetén sikhullimi gerjesz-
tésrél van szo, a direkt feladat megolddsa lényegesen gyor-
sabb, mint a frekvenciaszonddzdsok vagy tranziens elektro-
mégneses mérések esetében. Ezért a magnetotellurikus mé-
rések inverzidjara mdr évtizedek ota alkalmazzdk az egydi-
menziés inverziét [JupP, VOZOFF 1974]. Annak ellenére,
hogy a matematikai alapok mér ismertek voltak, a szdmitas-
technika fejletlensége folytdn bonyolultabb (két- vagy ha-
romdimenziés) modellekre sokdig nem 4&llt rendelkezésre a
gyakorlatban alkalmazhaté direkt feladatmegoldd, vagy
inverziés program. Ha léteztek is ilyen programok, ezeket
csak néhdny nagy szamitékozpontban volt lehetséges futtat-
ni. Ezért jobb hijan akkor is az egydimenzids inverziét al-
kalmaztdk, amikor a modell val6jdban nem volt egydimenzi-
6s, oly médon, hogy a szelvény menti mérések esetén az
egydimenzids inverzi6 éltal az egyes szondédzasi pontokhoz
rendelt rétegparamétereket szelvény mentén dbrazoltak és
igy egy kozelit6 képet kaptak a mélyben levo kozegek ellen-
dllasviszonyair6l. A kétdimenziés inverziés programok,
Osszefliggésben a szamitastechnika fejlédésének felgyorsuld-
sdval, tdmaszkodva a mdr ismert elméleti alapokra [JUPP,
VOzOFF 1976], a 80-as években kezdtek szélesebb korben
elterjedni [CONSTABLE et al. 1987, UCHIDA 1993]. Az inver-
zi6s programokban a direkt feladatmegoldds d4ltaldban a
véges elemek vagy a véges differencidk mdédszerével torté-
nik, ezért az (y,z) sikon egy racsot kell felvenni, amelynek
minden egyes cellajahoz egy vezetOképesség érték tartozik.
Az inverzié feladata éppen ezeknek a vezetOképesség érté-
keknek a meghatarozasa. A feladatot az neheziti meg, hogy a
celldk szama gyakran meghaladja a mérési adatok szdmat,

! Beérkezett: 2002. dprilis 9-én
“Magyar Allami E6tvos Lordnd Geofizikai Intézet,
H-1145 Budapest, Kolumbusz u. 17-23.

ami eleve lehetetlenné teszi a vezetOképesség értékek meg-
bizhat6 meghatdrozésat. Ezért terjedt el az Occam-inverzié
[CONSTABLE et al. 1987], amely a lehetd legegyszeriibb,
hirtelen vezetdképesség ingadozasokat nem tartalmazé fold-
tani modelleket ad eredményiil. Ha a valddi szerkezet veze-
toképesség eloszlasa tartalmaz éles torésvonalakat, akkor az
Occam-inverzi6 ezeket nem jeleniti meg, de azért a kapott
modellt dltaldban jol lehet értelmezni. Az &ltalanos kétdi-
menzids inverzid alkalmazasa soran felmeriild problémédk
miatt célszerii olyan modell-meghatarozast bevezetni, amely
lényegesen kevesebb paraméterrel irja le a modellt. Az olyan
modellekre, amelyek alapjaban véve rétegezettek, de a réte-
gek vastagsaga nem allandd, ez megtehetd. Az ilyen tipusu
inverzioval eldszor a Miskolci Egyetem Geofizikai Tanszé-
kén foglalkoztak egyendrami Schlumberger-szonddzasokra
[GYuLAL, ORMOS 1997; 1999] valamint szeizmikus méré-
sekre [DOBROKA 1996], tgy, hogy a rétegvastagsagokat
megad6 fiiggvényt Fourier- vagy Csebisev-sorfejtéssel
allitottak el6. A 1ényeg az, hogy a rétegek vastagsagat, illetve
ezen keresztiil a réteghatdrokat valamilyen analitikus fiigg-
vénnyel lehet megadni, és ez az analitikus fiiggvény csak
viszonylag kisszamu paramétertdl fligg. Ebben a cikkben a
magnetotellurikus mérésekre mutatunk be egy hasonl6 elven
miikodé inverzids eljarast azzal az eltéréssel, hogy a réteg-
vastagsagokat Lagrange-interpoldciéval adjuk meg. Ennek
az a legf6bb eldnye, hogy az inverzi6 soran lehetévé teszi,
hogy bizonyos pontokban rogziteni tudjuk a mdar ismert
rétegparamétereket. A Fourier- vagy a Csebisev-sorfejtéses
modszer esetében a modell geometridjat meghatdrozé para-
méterek a soregyiitthatdk, a Lagrange-interpoldciés médszer
esetében pedig az interpoldcié alappontjaiban érvényes
rétegvastagsagok.

1. Az inverzié alapjai

Az inverzié célja a modellt meghatdroz6 paraméterek
becslése a mért adatok ismeretében. Az inverzié tulajdon-
sagait dontéen az hatarozza meg, hogy a modell miként
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fligg a paraméterekt6l. Ha a modellt nagyszamu paraméter
adja meg, akkor az inverzié eredményeként részletekben
dds modellt kaphatunk. Ez a helyzet az dltaldnos kétdimen-
zi6s inverzidk esetében, de az eljaras stabilitdsa és megbiz-
hatésaga altalaban nem megfelelé. Ha a modellt kisszamu
paraméter jellemzi, akkor az inverzi6 eredményeként ka-
pott modell viszonylag egyszeriibb lesz, de gyakran mégis
az ilyen tipusd inverziok a megbizhatébbak, mivel a kis-
szamu paraméter stabilabban meghatarozhat6. Azt feltéte-
lezziik, hogy a modell rétegzett, de a rétegek vastagsidgai
valtozhatnak, a vdltozds viszont nem lehet til meredek.
Ebben az esetben a rétegek vastagsagat valamilyen egysze-
ri képlettel, valamilyen sorba fejtéssel, vagy interpolacios
eljarassal lehet megadni. Példdul a rétegek vastagsdgit
megadhatja a Csebisev-polinomok szerinti sorfejtés, igy az
y koordindtdji pontban a j-ik réteg vastagsdgat (a logarit-
musan keresztiil) a kovetkez6 képlet hatdrozza meg:

N
log(d ;)= i Tl ¥, ) (1)
k=1
ahol
T, — a k-ik Csebisev-polinom,
y, = ) Y~ Ymin , 2)
Ymax = Ymin

Ymin €8 Ymax @ szelvény legkisebb és legnagyobb koordinata-
ju pontja. Az (2) képlet azt fejezi ki, hogy az y koordinatat
a [-1,1] intervallumba kell transzformalni, hiszen a
Csebisev-polinomok ott vannak értelmezve. Azaltal, hogy a
rétegek vastagsaganak a logaritmusét adjuk meg (1), kony-
nyen elkeriilhetd, hogy az iteracios elven alapul6 inverzié
sordn negativ rétegvastagsagokat kapjunk olyan esetben,
amikor azt az inverzié tdlzott mértékben prébdlna csokken-
teni.

A Miskolci Egyetem Geofizikai Tanszékén a rétegvas-
tagsiagok sorba fejtésén (1) alapuld inverziét dolgoztdk ki
az egyenarami Schlumberger-szondazdsokra [GYULAI,
ORMOS 1997], ugy hogy egy hasonlé sorfejtés szerint az
egyes rétegek fajlagos ellendlldsdnak a valtozdsat is meg-
engedték. Az ezen az alapon miikodé inverzid jo ered-
ményeket ad magnetotellurikus mérések esetén is, htrdnya
azonban hogy a ¢ egyiitthatéknak kozvetleniil nincs fizi-
kai jelentésiik. Ez akkor okozhat problémat, amikor olyan
szelvényen végezziik a méréseket, ahol firdsi eredmények
vannak. Ekkor természetes elvdrds az, hogy az inverzié
paramétereit gy tudjuk rogziteni, hogy a fuirds helyén a
megfeleld rétegsort kapjuk. Ez a Fourier- vagy Csebisev-
sorfejtéses modszer esetén csak bonyolultan lenne meg-
valésithaté. Ezért most a rétegvastagsagok Lagrange-
interpolaciés meghatdrozdsan alapul6 inverziét targyaljuk,
amelynek esetében mar nagyon konnyen elérhetd, hogy egy
adott pontban rogzitsiik a rétegparaméterek ismert értékeit.
Ekkor a j-ik rétegvastagsdg logaritmusa a szelvény egy
tetszoleges y koordinatdjui pontjaban:

N
log(d; )= de.jlk( g T . (3)
k=1

1 ha j=k

LY 5 s T J=
LR L {0 egyébkeént,

dy; — a j-ik réteg vastagsdganak a logaritmusa az y; koor-
dinatdji pontban.

A modellt meghatirozé rétegparaméterek €s az adatok
vektor alakban, abban az esetben, amikor a (3) képletben
N=3:

P my,

p3 m,, (4)

dy, my,

’"|,l

m nk

ahol

p: — az i-ik réteg fajlagos ellendlldsa,

m;; — a j-ik ponthoz tartozé i-ik mérési adat, esetiinkben a
magnetotellurikus latszélagos fajlagos ellendllds, vagy a
fazis. Az y; alappontokat célszerli a szelvény mentén
egyenletesen elosztani, de ez nem feltétleniil sziikséges. Az
alappontok és a mérési pontok egybe is eshetnek. Ha a
szelvény mentén egy adott pontban rendelkezésre dllnak a
rétegparaméterek, példaul furasi eredményekbdl, akkor azt
a pontot feltétleniil érdemes bevenni az alappontok koz€ és
célszerii a hozza tartozo, ismert rétegparamétereket megad-
ni és rogziteni, hogy az inverzids algoritmus ne valtoztassa.
Az y; alappontok szdmat nem érdemes til nagynak venni,
azaz N értéke lehetéleg 10-nél kisebb legyen (3). Nagy N
esetén ugyanis az interpoldlé polinom fokszdma is nagy
lesz (N-1), ezaltal a réteghatarokban zavaré, meredek vil-
tozasok jelenhetnek meg. A feladat tehdt az ismert m vek-
tor alapjan meghatarozni a p paramétervektort. Ez a szokd-
sos, iteracios elven miikodé linearizalt inverzidval tehetd
meg, amelynél az i-ik iteracids 1€pés sordn a Ap,-ta

|am; - J4p,| )

norma minimalizdldsaval hatarozzuk meg, ahol

J — a parcidlis derivaltakat tartalmaz6 Jacobi-matrix,
: o om,

dimenziéja MxP, amelynek egy eleme J,, =a—"

Pi

és a p vektorok elemeit most csak egy indexszel lattuk el,

azaz my, illetve p; itt értelemszertien az m €s p vektorok (4)

k-ik és [-ik elemét jelenti,

M — az adatok szdma,

P — a paraméterek szdma,

Am; — az eddigi legjobb modellhez tartozé elméleti

adatvektor és a mérési adatvektor kiilonbsége,

Ap, — megadja, hogy a paramétervektort hogyan kell

mddositani annak érdekében, hogy a mérési adatok €s a

modellhez tartozé szdmitott ellendllds és fazis adatok elté-

rése kisebb legyen.
Ennek az egyenletnek a megolddsa a J Jacobi-matrix
szinguldris értékek szerinti felbontdsdn alapul [JACKSON

(az m

ahol 1972]:
L( YY) ¥Yy ) — Az y;,...,yy alappontokra tdmaszkodd, J=UAv’ 6)
N-1-ed foki Lagrange-interpolédciés polinom: =
0
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A — a szinguldris értékeket tartalmazé 4tlés matrix,

U — sajatvektorokat tartalmaz6 matrix, dimenzidja MxQ,
V — sajatvektorokat tartalmazé matrix, dimenzidja PxQ,
és O=min(M,P).

Az inverzidhoz sziikséges a direkt feladat szamité algo-
ritmus, azaz esetiinkben az m vektor meghatdrozdsa a p
vektor alapjan. A direkt feladat szamitas dgy torténik, hogy
minden egyes szonddzdsi pontndl az y koordindtdra a p
vektor komponenseibdl a (3) képlettel kiszamitjuk az abban
a pontban érvényes rétegvastagsagokat €s megoldjuk az
egydimenzids direkt feladatot. Az igy kapott értékek adjak
az m vektor elemeit. A (6) felbontds segitségével
eloallithato altalanositott inverz (Lanczos-inverz) megadja
Ap, értékét Am; fiiggvényében:

Ap; = VAU Am (7

A (7) egyenlet ugyanazt a Ap, értéket adja, amelyet ak-

kor kapnank, ha a legkisebb négyzetek mddszerét alkal-
maznank, azaz abban az esetben, amikor a legkisebb négy-
zetek szerinti megoldas létezik az ekvivalens a szinguldris
értékek szerinti felbontdson alapulé megoldéssal. A szingu-
laris értékek szerinti felbontdson alapulé megolddsnak az
az elénye, hogy olyan J madtrixok esetében is létezik,
amikor a legkisebb négyzetek mddszerén alapulé megoldas
nem alkalmazhat6. Abban az esetben, ha a 4; szinguldris
értékek kozott nullahoz kozeli értékii is van, akkor a (7)
képlet nem ad stabil eredményt. Ezért vagy az U és V
matrixokbol hagyjuk el a kis A;-khez tartozé oszlopokat,

vagy pedig egy « csillapité tényezével a A~ j-ik elemét a
A

J
X +a

képlettel szamitjuk /1;' helyett. A bemutatott szdmitdsok

soran az utobbi megoldast alkalmaztuk. Az inverzi ered-
ményeként kapott, a modellt meghatdrozé paraméterek
mindségének a jellemzésére jol haszndlhato a korrelacios
matrix. Ha a korrelacidés matrix féatlon kiviili elemei 0-ak,
az azt jelenti, hogy a modellparaméterek fiiggetlenek, azaz
kiilon-kiilon is meghatarozhatdk. Ez a gyakorlatban persze
nem szokott el6fordulni, azaz a modellparaméterek kozott
mindig van valamilyen korreldcié. A Jacobi-matrix szingu-
laris értékek szerinti felbontdsa alapjan (6) a kovariancia-
matrix egyszeriien szamithatd. Ha azt feltételezziik, hogy a
mérési adatokat terheld hibdk o szérdsdak és fiiggetlenek,
akkor a modellparaméterek kovarianciamatrixa:

cov(p)= o2VAVT, (8)

A korrelaciomatrix pedig egyszerlien szamithatdo a
kovarianciamatrixb6l. A korreldciomaétrix esetében az egy-
hez kozeli abszolat értékii féatlon kiviili elem pedig azt
jelzi, hogy két paraméter kozott nagyon szoros a kapcsolat.
Az inverzi6 jellemzésére szolgdl még a mért adatok €s a
modellhez tartozé elméleti értékek kiilonbségét kifejezo
norma:

2
an

mix )
IHLI’l

n, h

o

k=1 j=1

Sadd( (9)

ahol

m}’, — aj-ik szdmitott adat a k-ik mérési pontban,

mTZ“ — a j-ik mérési adat a k-ik mérési pontban,

n, — a mérési pontok szama,
h, — az adatok szdma a k-ik mérési pontban.

A szintetikus adatokon végzett inverzié elemzéséhez a
modell hibdjaul egy olyan szamot vezetiink be, amely a
réteghatdrok eltérését jellemzi. Az n réteges esetre:

y X 2
T hi(y)=hP(y)
h7P(y)

n—1 1
~ Ymin .

Ymin

dy (10)

mod =
j=1 Ymax

ahol hf( y)a j-ik réteghatar mélységét jelenti az y koordi-
natdjd pontban, amit kozvetve a (3) képlet hatdroz meg,
hi*(y) pedig a szintetikus adatok generdldsdhoz hasznlt

modell réteghatiaranak a mélysége. A (10) képlet csak a
réteghatarok eltérését veszi figyelembe, és nem fiigg a
rétegek fajlagos ellendlldsaitl. A gyakorlatban is lényege-
sen nagyobb szerepe van a réteghatarok pontos meghatéro-
zasanak, mint a pontos fajlagos ellendllds meghatarozés-
nak. Esetiinkben, amikor az inverzié sordn csak bizonyos
tipusi modellekre szamitunk, a modellek -eltérésének
jellemzésére ez az adat megfeleld.

Az altalanos, kétdimenziés inverzié eredményének az
értékeléséhez sziikség lesz még a modellek kiilonbségét a
vezetdképesség eloszlasok eltérésével kifejezd szamra:

9

M b _~8

B = | —
mod,c — )

(11
M\ o
ahol
M — az altalanos kétdimenziés modell vezetOképesség

celldinak szdma,
(o} f — a szintetikus adatok generdldsahoz szolgdlé modell
J-ik cellajanak vezetdképessége,

O'f — az inverziés modell j-ik celldjanak vezetoképessége.

2. Modell a szintetikus adatok generalasiahoz

Az ismertetett inverziét szintetikus adatokon elemezziik.
A kétdimenzios modell réteghatarait a kovetkez6 analitikus
képlettel adjuk meg:

2
€jadej

h; =cj.1+cj'2e_ A (12)

ahol
ci=15; €,=3,0; ¢1,=-0,6; c2o=1,1; c¢3=c;3=30;

yl.l = 0,55 ’
Ymax ~ Ymin

Yo =—L2min__045.
Ymax ~ Ymin

Az elsé réteghatar maximalis értéke 30,25 km-nél, a
mdsodik réteghatar minimadlis értéke pedig 24,75 km-nél
van. A direkt feladat megoldasahoz haszndlt racs mérete:
42x138. A frekvencidk szdma 16, a legkisebb frekvencia
értéke 0,0025 Hz, a legnagyobbé 80 Hz. Az egyes rétegek
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fajlagos ellendlldsai: 150 Qm, 40 Qm, 400 Qm. Az 1. Ab-
rdn lathaté6 modellre elméleti adatokat szamoltunk, az igy
kapott adatokhoz Gauss eloszldst zajt adtunk, tgy hogy az
adatok relativ hibaja 99%-os valdsziniiséggel ne legyen
nagyobb, mint 5%. Az inverziés kisérletek sordn az igy
kapott adatokhoz prébéltunk egy inverziés modellt hozza-
rendelni, és latni fogjuk, hogy az 1. dbran lathaté modellre
a Lagrange-interpoldcion alapul6 inverzi6 jé eredményt ad.

tovolsag [(A\]

50
5

N

mélyseg [xm]

350 400

50 100 150

1. dbra. Modell a szintetikus adatok generdldsdhoz
Fig. 1. Model to generate synthetic data

Az adataink kétdimenziés modellre szamolt szintetikus
adatok, ezért feltételezhetjiik, hogy a TE és TM mddu ada-
tok ugyanahhoz a kétdimenziés modellhez tartoznak, bar a
zajok miatt az adatok minimalis haromdimenzids hatast is
tartalmazhatnak. A terepi mérések esetén a helyzet sokkal
rosszabb, ezért a nagy zaj, valamint a haromdimenzids
hatdsok miatt a kétdimenziés inverziét dltaldban a TE és
TM modi adatok egyiittes figyelembe vételével érdemes
elvégezni. A szintetikus adatok esetében viszont most csak
a TM polarizéciéji adatokkal szdmolunk. Ha ezekre az
adatokra (latszélagos fajlagos ellendllds, fazis) elvégezziik
a kétdimenzids simitd inverziét, akkor a 2. dbrdn lathatd
modellt kapjuk, amelyre J,,,4,=0,826. Itt azt kell még meg-
jegyezni, hogy az inverzids racs lényegesen durvabb, mint
a direkt feladat megoldasdhoz hasznélt racs. A direkt fel-
adat megolddsdhoz sziikséges rdcs egyes celldi az inverzids
rdcsban Osszevondsra keriilnek. Irredlis lenne ugyanis el-
vérni, hogy az inverzids algoritmus a direkt feladatmegol-
dashoz sziikséges rdcsnak mind a 5793 celldjdhoz egy
megbizhatd vezetOképesség értéket rendel. Az inverzids
rdcs a mélyben nagyobb blokkokbdl 4ll, a felszin kézelében
viszont, ahol elvdrhaté a mddszer nagyobb felbontéképes-
sége, kisebbekbdl. Ez a 2. dbran is megfigyelhetd. A direkt
feladatmegolddshoz haszndlt rics celldinak blokkokba valé
csoportositdsdanak eredményeként a modellparaméterek
szama 141 lett. A magnetotellurikus direkt feladat megol-
ddsa a véges elemek modszerével torténik [UCHIDA 1993].
A simité inverzié természeténél fogva a pontos réteghata-
rokat nem kaptuk vissza, ennek ellenére a modell j6l értel-
mezhetd és 0sszhangban all az eredeti, a szintetikus adatok
szamitdsdhoz hasznélt modellel. Folytonos vonallal ennek a
modellnek a (12) képlettel szamolt réteghatarai lathatoak.
Ezeket a réteghatarokat ezentdl minden, a szintetikus ada-
tokhoz kapcsolddé dbran feltiintetjiik. Az egyes szonddzasi
gorbék illeszkedése szintén elfogadhaté (3. dbra). Az dbran
is latszik, hogy a szimbolumokkal dbrazolt szintetikus

adatokat zajjal terheltiik. A tovdbbiakban a szintetikus
adatok alapjan torténd inverziok esetében nem jelenitjiik
meg a szonddzasi gorbék illeszkedését, mivel azok vala-
mennyi esetben a 3. dbran levé gorbékhez hasonldéan jol
illeszkednek. Az daltaldnos kétdimenzids inverzié leg-
nagyobb hétranya, hogy meglehetdsen nagy szamitogépes
kapacitdst igényel, és az ismeretlenek nagy szdma miatt a
kapott modell sem egyértelmii. A simit6 faktor meghatdro-
zasa is okozhat gondot, til nagynak véve ugyanis a modell
alig fog kiilonbozni a homogén féltértl, tul kicsi értéket
valasztva pedig nem kivant vezetdképesség-valtozasokat
kapunk.
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2. dbra. A szintetikus adatokon elvégzett kétdimenzids inverzid
eredménye

Fig. 2. Result of two-dimensional inversion of synthetic data
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3. dbra. A szondazasi gorbék illeszkedése a 10 km-nél levo
mérési pontban

Fig. 3. The fitting of sounding curves at 10 km measuring site

3. Fiiggetlen egydimenzios inverziok sorozata

Az egydimenzids direkt feladatszamitds mar évtizedek
Ota ismert [WAIT 1953]. A rétegparaméterek ismeretében
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az impedancia az n réteges féltérre rekurzidéval gyorsan
szamithatd:

Qs +(o. th((iw/.tok )% dy )
O
Qk = ’ Qn =1,

(%ﬂ ]2 o+ Qk+1[h((iw/»10'k )% d; )

=~
sk

N———
o | —

(13)

ahol
or — a k-ik réteg vezetképessége,

d;, — a k-ik réteg vastagsaga,

w — a korfrekvencia,

i=v-1,
1 — a magneses permeabilitds.

0,-b6l impedancia, majd az impedanciabdl latszolagos
fajlagos ellendllds és fazis szamithato:
I

o )2 7z
=[%J2Q" p,,=u,
wu

0

z=1s
H

y

I
¢ =atan——  (14)
A szintetikus adatrendszerrel végzett inverzid soran el6-
szor a TE moédi adatokra végezziik el az egydimenzids
inverzidk sorozatat (4. dbra).
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4. dabra. Fiiggetlen egydimenzids inverzidk sorozata TE médi
adatokkal

Fig. 4. Series of independent one-dimensional inversions obtained
from TE data

Lathat6, hogy a szintetikus adatok generdldsahoz alkal-
mazott modellnek az elsé réteghatarat viszonylag jol visz-
szakapjuk, a masodik réteghatdr viszont bizonytalanabba
vilik, és az egyes rétegeken beliil is megjelennek nem
kivant ellenéllas-valtozdsok. Ezek az ellenéllds-valtozdsok
részben abbol adodnak, hogy a vékony jol vezetd réteg
ekvivalencidja miatt a mdsodik réteg paraméterei kiilon-
kiilon nem hatdrozhaték meg, mésrészt pedig abbdl, hogy a
kétdimenziés TE médi adatrendszerre az egydimenzids
inverziét alkalmaztuk, ami azt okozta, hogy a harmadik
réteg ellendlldsa a szelvény kozepén nagyobb lett, mint a
széleken. A TM moddi adatokkal végzett inverzié esetén
pedig a TE moddal ellentétben a harmadik réteg kozépsé
részén ellenéllas csokkenés figyelheté meg (5. dbra). Ezért
érdemes a tovdbbiakban a TE és TM moédid magneto-

tellurikus latszélagos fajlagos ellendlldsokbdl szdrmaztatott
effektiv ellenélldssal szdmolni:

Peii = PTEPTM -

Az effektiv fazis:

D + Py _
2

(Dcff =

RENSRTE
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5. dbra. Fiiggetlen egydimenzids inverzidk sorozata TM médui
adatokkal

Fig. 5. Series of independent one-dimensional inversions obtained
from TM data

A 6. dbrdn az effektiv ellendllds és fazis alapjan végzett
fiiggetlen egydimenzids inverzidk sorozata lathaté, a mo-
dellnek a generalé modelltdl valo eltérése: dp0q,=0,791. Ez
valamivel jobb, mint az 4ltalanos kétdimenziés inverzié
esetében, ennek pedig az az oka, hogy a generdl6 €s az in-
verziés modell vezetdképesség értékei a kétdimenzids simitd
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6. dbra. Fiiggetlen egydimenziés inverzidk sorozata effektiv
ellendllds és fazis adatokkal

Fig. 6. Series of independent one-dimensional inversions obtained
from effective resistivity and phase data

inverziéndl a simit6 hatds miatt a réteghatdroknak egy na-
gyobb kornyezetében kiilonboznek. A mérési adatok hibdja
és az ekvivalencia miatt az egydimenzids inverziok altal
adott réteghatarok itt sem kovetik az eredeti tesztmodell
folytonos vonallal berajzolt réteghatarat. Megmaradtak még
az egyes rétegeken beliili nem kivant fajlagosellendllds-
valtozasok is. Kismértékii javulas figyelhetd meg a harmadik
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réteg ellenallasanak a kisebb mértékii valtozasaban. Pedig a
mért és az elméleti adatok minden egyes szonddzdsi pontban
jol illeszkednek. Az ekvivalencia jelensége jol ldtszik a
10 km-nél levd rétegparaméterek korrelaciés matrixan (15),
amelyrol a késébbiekben még sz0 lesz.

A 4. 5., és a 6. abrdkon a hasonlésdg részben abbdl
adddik, hogy a szintetikus adatok valamilyen mértékben a
kiindulé modell (1. dbra) tulajdonsdgait tiikrozik, részben
pedig hogy a szintetikus adatokhoz adott zaj hatdsa is ha-
sonléan érvényesiil. A kiilonbségek oka pedig az, hogy
rendre TE, TM mddu és effektiv adatokrdl van szo.

4. Inverzi6é Lagrange-interpolaciés polinomokkal

Végezziik el az inverziét a TE médi adatokkal (7. dbra).
Az elsé réteghatart elfogadhato pontossaggal kaptuk meg, a
masodik réteghatar viszont a szelvény kozepén hatdrozot-
tan feljebb keriilt. Az inverzi6 a rétegekhez a p;=149,3 Qm;
£2=36,8 Qm és p3=415,7 Qm fajlagos ellendllas értékeket
rendelte. A  Lagrange-interpolaci6 8 alappontjdnak
koordinatai:

0,8, 16, 24, 32, 40, 48, 55 km.

Az adat- €s a modellhiba:

8oun =108 Soa =718
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7. dbra. Inverzié Lagrange-interpoldciéval TE médi adatokbol

Fig. 7. Inversion with Lagrange interpolation obtained from TE
data

A TM moédu adatokkal, ugyanazon alappontokkal elvég-
zett inverzié eredménye lathaté a 8. dbrdn. Az els6 réteg-
hatdrt ennél is elfogadhaté pontossdggal kaptuk meg, a
szelvény kozepén masodik réteghatar viszont lejjebb keriilt,
mint a szintetikus adatok generdldsdhoz szolgdlé modell
masodik réteghatara. A rétegek fajlagos ellendlldsai:
p1=150,1 Qm; p,=40,6 Qm és p;=370,1 Qm.

Az adat- és a modellhiba:

8y =178 ; 8 00 =930.

Az effektiv latszolagos ellendllds, és az effektiv fazis ér-
tékek alapjan az inverzié a 9. dbrdn lithaté modellt adja
eredményiil. Itt mér a kapott réteghatér j6l koveti az eredeti
generalo modell réteghatarat, az eltérés az elsé réteghatar
esetében minimalis, a mdsodik réteghatar esetében kissé
nagyobb. A modell javuldsa a TE és a TM modu adatok
alapjan kapott modellhez képest a modellhiba csokkenésé-

adat

ben is megnyilvanul. A rétegek fajlagos ellendlldsai:
£1=149,9 QOm; p,=38,8 Qm €s p3=391,5 Qm.
Az adat- és a modellhiba:

8 i =1,20; 8o =436
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8. dbra. Inverzié Lagrange-interpoldciéval TM médu adatokbol

Fig. 8. Inversion with Lagrange interpolation obtained from TM
data
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9. dbra. Szelvény menti inverzié Lagrange-polinomokkal effektiv
p és fézis értékek alapjan

Fig. 9. Inversion with Lagrange interpolation based on effective
resistivity and phase data

Annak, hogy az adatok illeszkedésének a hibdja kissé
nagyobb, mint a TE mddu adatok esetében, az lehet az oka,
hogy a szintetikus adatokhoz zajt adtunk, és a TM médu
adatokhoz adott zaj jobban befolydsolta a szonddzédsi gor-
bék illeszkedését. Mindharom modell esetén (7., 8., 9. dbra)
a szelvény 0 km alatti és 50 km feletti részein a kapott
réteghatar mar jelentdsen elhajlik, mivel ezek a részek mar
nem tartalmaznak mérési pontot. Osszehasonlitva a fiigget-
len egydimenzids inverziok sorozatit és az adatok
Lagrange-interpolacidval torténd inverziojat, megallapitha-
t6, hogy a fiiggetlen egydimenzids inverzidk sordn a réteg-
hatdrok bizonytalanul hatdrozhaték meg, de az adat tipusa
(TE, TM mddu vagy effektiv ellendllds) a réteghatdrokra
vonatkozdan nincs nagy hatdssal, a rétegekben (kiilondsen
a harmadikban) viszont az ellenallasok eltéréek lehetnek. A
Lagrange-interpolacids inverzié esetében, ahol természete-
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sen csak a rétegvastagsdgok valtozasardl lehet sz6, nyil-
vanvald, hogy a mdsodik réteghatdr az effektiv ellenallds és
fazis alapjan torténd inverzid esetében a legjobb. A szel-
vény kozépso részén a masodik réteg vastagsaganak a TE
mod esetén kisebb, a TM mdd esetén pedig nagyobb érték
adédik, mint a generdlé modell rétegvastagsaga.

A 9. dbran lathatd, hogy a szintetikus adatok generdldsa-
hoz hasznalt modell és az inverziés modell kozott 40 km-
nél, a masodik réteghatarnal jelentds az eltérés. Az egy-
dimenziés inverziok sorozatat abrazold modellekbdl is
megallapithatd, hogy a 40 km-hez tartozé adatok jelentésen
eltérnek a kornyez6 pontok adataitol. Ez az eltérés abbol
adddik, hogy az ilyen tipusi foldtani szerkezetekre az ada-
tokat terhel6 zaj nagymértékben befolyasolja az inverzioval
szdmitott paramétereket. Ezért végezziik el az inverziét ugy
is, hogy 40 km-nél rogzitjiik a rétegvastagsagokat. Az elsé
réteg vastagsiaga az dabra alapjan megfelelé pontossagi
(1,19 km), csak a mdsodik réteg vastagsiga kisebb a vart-
ndl (1,77 km). Ha a masodik réteg ellendllasat megnoveljiik
(1,95 km), €s az inverzi6 soran rogzitjiik, akkor a 10. dbrdn
lathaté modellt kapjuk. Ezen lathat6, hogy 40 kilométernél
most mar megkaptuk a vart rétegvastagsagokat. Az adat-,
és a modellhiba kismértékben megnovekedett: d,,=1,21;
Omoa=5,0; ez azonban vdarhaté is volt, mivel a szelvény 40
kilométernél levé pontjanal a réteghatarok hibdja eltiint,
mashol viszont kismértékben megnétt. A rétegek fajlagos
ellendlldsai  pedig: p;=150,0 Qm; p,=40,8 Om és
p3=394,0 Qm. Ez azt jelenti, hogy az els6 két réteg fajlagos
ellendlldsat nagyon pontosan megkaptuk. A réteghatdrok
rogzitése tobb alappontban is lehetséges, de az Osszes
alappontban valo rogzités nem célszerl, mivel az inverzids
algoritmus akkor csak a rétegellendlldsokat tudja véltoztat-
ni.
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10. dbra. Szelvény menti inverzié Lagrange-polinomokkal
effektiv p és fazis értékek alapjan 40 km-nél rogzitett
rétegvastagsagokkal

Fig. 10. Inversion with Lagrange interpolation, based on effective
resistivities and phase, with fixed layer thicknesses at 40 km

5. A korrelacios matrix elemzése

Tekintsiik a 10 km-nél levd szondazasi pontot és vegyiik
az egydimenzids inverzi6 altal meghatarozott rétegparamé-
terek korrelacié matrixat:

1 023 004 -030 025) p

023 1 024 -09 10 P>

004 024 1 =019 027 P3 (15)
-030-096-019 1 -096 d,

025 10 027 -096 1 d,

A matrix jobb oldala mellé irt paraméterek jelzik, hogy a
korreldcié matrix egy adott sora (oszlopa) milyen paramé-
ternek felel meg. A féatlon kiviili elemek kifejezik, hogy az
egyes rétegparaméterek milyen kapcsolatban allnak egy-
mdssal. Példaul kiolvashaté (2. sor 5. oszlop), hogy a ma-
sodik réteg ellendlldsa és vastagsdga nagyon szoros korre-
laciéban van egymdssal, azaz azok kiilon-kiilon nem hata-
rozhaték meg, csak a két érték hanyadosét kaphatjuk meg.
A szelvény menti inverzi6 sordn a

P1: P2, P35, Ay, dspsendy 5, d 5

modellparaméterekre (3) (4) vonatkozéan kapjuk meg a
kovarianciamatrixot. Ennek ismeretében a szelvény tetszo-
leges y koordindtdji pontjdban is meg lehet hatdrozni a
kovarianciamétrixot, mivel a modellt leir6 paraméterek €s
egy tetszOleges pontban érvényes rétegparaméterek kozott
linedris kapcsolat all fenn, amit most N=3-ra irunk fel:
100 0 0 0 O O O
0100 0 O O O O
p(ld)=Tp(S)= 001 O 0 0 0 0 0 p(s)
00014(y) I(y)Isy) 0 0 0
000 0 0 0 Ly Iy Ky)
(16)

ahol /,(y)l,(y)l(y) a Lagrange-interpoldciés polino-
mok (3). Ekkor viszont a kovarianciamatrixok kozott is
létezik egy linedris kapcsolat:

cov') =Tcov* TT

A (16) képletben a rovidség kedvéért csak hdrom
Lagrange-polinomot vettiink figyelembe, az inverzi6 sordn
viszont nyolcat haszndltunk. Ennek figyelembe vételével
tehat a szelvény tetszdleges pontjan érvényes rétegparamé-
terekre is megkaphatjuk a kovarianciamatrixot, majd ebbdl
a korreldciématrixot. A 10 km-nél érvényes paraméterekre:

1 018 002 —019 020 P,
018 1 017 -042 086 P»
002 017 1 -003 025 Ps
~019-042-003 1 -04I d,
020 086 025 —041 1 d,

A foatlon kiviili matrix elemek csokkenése alapjan nyil-
vanvald, hogy azéltal, hogy a szelvény menti méréseket
egyidejlileg invertaltuk, a 10 km-nél érvényes rétegparamé-
terek nagyobb biztonsiaggal hatdrozhaték meg. A korrelacié
matrix €s az egységmatrix kozotti kiilonbséget egyetlen egy
szammal is kifejezhetjiik:
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ahol korr;; a korreldcié matrix egy eleme. Az inverzié
megbizhatdsaga eszerint tehdt anndl jobb, minél kisebb az s
értéke. s értéke a 10 km-nél végzett egydimenzids inverzid
rétegparamétereinek korreldciématrixara 0,5652, a szel-
vény menti egyiittes inverzid esetén pedig ugyanezen ré-
tegparaméterek korreldciomatrixdra a lényegesen kisebb
0,3580 értéket kapjuk.

6. Az inverzio terepi adatokkal

Az inverziét az ELGI éltal a Dundntili-k6zéphegység
teriiletén mért adatokra is bemutatjuk. Ezen a terepi példdn
vékony fedd tiledékkel boritott, nagy ellenallast képzdd-
mény alatt jOl vezetd kozeg van. A /1. dbrdn egy 11 szon-
dazasi gorbébdl allé MT szelvény adataira alkalmazott
fiiggetlen egydimenzids inverzidk sorozata lathato.
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11. dbra. Egydimenzi6s inverzidk sorozata terepi adatokon

Fig. 11. Series of one-dimensional inversions on field data

A 2. dbrdn az ugyanezen adatok alapjan késziilt
Lagrange-interpoldciés polinomokon alapulé inverzié
eredménye lathat6. A Lagrange-interpoldcié 5 alappontja-
nak koordinatdi: 0, 4, 12, 18, 21,6 km, a szondéazasi gorbék
koordin4tdi: 0; 1,2; 2,4; 4,8; 7,2; 9,6; 12; 14,4; 16,8; 19,2;
20,4 km. A szondazasi gorbék illeszkedésére jellemzd
szdm (J,4a=7,67) hatdrozottan nagyobb, mint a szintetikus
adatokon végzett inverzidk esetében.
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12. dbra. Terepi adatok inverzidja Lagrange-interpoldcidval

Fig. 12. Inversion of field data using the Lagrange interpolation

Terepi adatokr6l 1évén sz4, most egy pontban, amelynek
az y koordinatdja 4,8 km, a szondézasi gorbék illeszkedését
is megmutatjuk (/3. dbra). Itt meg kell még jegyezni, hogy
szemben a szintetikus adatokon végzett inverzidval, a tere-
pi adatokon végzett inverzio eredménye erésen fligg a
kezdeti modelltél. A hiba fiiggvény minimalizaldsa soran
(5) ugyanis az inverzié gyakran egy lokdlis minimumot
talal a globalis helyett. Ez egyébként dltaldban is az iterdci-
s elven miikodo linearizalt inverziok legnagyobb hidnyos-
sdga. A nagyszdmu lokdlis minimum egyik oka az lehet,
hogy az adathibdk miatt a szomszédos szondazisi gorbék
kozott jelentds az eltérés, azaz 1ényegesen kiilonbdzé egy-
dimenziés modellek felelnek meg nekik.
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13. dbra. A szondézési gorbék illeszkedése 4,8 km-nél

Fig. 13. The fitting of sounding curves at 4.8 km

Osszefoglalas

Az ismertetett eljards — olyan rétegezett modellek ese-
tén, amikor a réteghatdrok nem vizszintes sikok, hanem
valamilyen, hirtelen véltozast nem tartalmazd feliiletek — a
szelvény menti mérések kiértékelésének egyik hatékony
eszkoze lehet. Egyértelmiien jobbnak bizonyult (9. ébra),
mint az egydimenziés fliggetlen inverziék sorozata
(6. 4bra), az altaldnos kétdimenzids inverzidéval szemben
pedig a gyorsasdgat kell kiemelni. Ebben a cikkben a
magnetotellurikus mérésekre mutattuk be a médszer alkal-
mazhatésdgat, de tranziens elektromdgneses szonddzdsok
esetében is miikddik [PRACSER 2000]. A szintetikus
adatokon valé vizsgalatok egyuittal azt is igazoltak, hogy az
ilyen tipusi modellek esetén a magnetotellurikus effektiv
latszolagos fajlagos ellendllds, illetve fazis Iényegesen jobb
inverziés modellt ad, mint a TE, vagy TM mddu.
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