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ABSTRACT

During the last two decades teleseismic studie® li@en undertaken to reveal the structure
of the upper mantle below the Alpine-Mediterranaega. A deep slab, which is interpreted as
subducted oceanic lithosphere, can be seen as ad bmoomaly above the 670 km
discontinuity. More shallow slabs can be found la¢éim¢he Alpine arc and are interpreted as
continental lower lithosphere. Based on these imagdvances in our understanding of active
and passive tectonic processes have been achieved.

Nevertheless, there are still open questions abdtds are on-going. The geometry of the
subducted lithosphere at the transition to the Baiam Basin and a change of polarity
observed in the shallow slabs are still disputguickd The passive teleseismic experiment
ALPASS was designed to shed light on such problé&estyeen 2005 and 2006 teleseismic
waveforms from 81 earthquakes were recorded aefffpdrary and 79 permanent stations.
Based on this data, a teleseismic model was crémweeen 60 and 500 km depth. A steeply
to vertically dipping ,shallow slab“ below the East Alps was clearly resolved down to a
depth of 250 km. It is interpreted as European lotleosphere detached from the crust and
subducted during post-collision convergence betwéahtia and Europe. Below the

Pannonian realm, low velocities prevail down to00 &m depth. They are consistent with the
concept of a Pannonian lithospheric fragment timaleowent strike-slip deformation relative

to the European plate and extension during the-gubsion phase of the Alpine orogeny. At

depths between 350 and 400 km, a ,deep slab” egtirach below the central Eastern Alps to
under the Pannonianrealm. This is interpreted bdwstied lithosphere of the Alpine Tethys.
At greater depth, there is a continuous transitiothe high velocity anomaly above the 670

km discontinuity.

An average was built from the collected data set som published works dealing with
tomographic studies that overlap in the area oflyst@and this was used as a basis for
compilation of synthetic models. Using the samereayng-algorithm and traveltimes for the
actual registered events and stations, the modeistrticted in this manner were then
inverted. This made it possible to test the stmeswalculated during the tomography. Close
examinations were conducted to see if there issgiple connection within the shallow slab
and betweeen the shallow and the deep slab. Itdcbelshown that the shallow slab is
connected, but it was not possible to make a s&tegoncerning the connection between the

deep and the shallow slab.



Lastly, a temperature model was compiled from the model. For this assessment, several
constraints concerning relations between the thdeensional distribution of seismic
velocities and physical parameters like temperaancedensity were applied. By these means,

the plausibility of the model and the tectonic origf the slab was verified.



UBERSICHT

Die Entstehung der Ostalpen ist durch die nordggirtthtete Kollision der Adriatischen und
der Europaischen Platten und der daraus resultieretateralen Ausweichbewegung der
Krustenfragmente in Richtung Osten bedingt. Mehreeesmische GrolRexperimente zur
Erkundung der Erdkruste und des oberen Erdmanteidem in den letzten Jahrzehnten im
Zuge von internationalen Kooperationen durchgefURRANSALP (Lippitsch et al., 2003),
CELEBRATION 2000 (Guterch et al., 2003), ALP 200a{8k! et al., 2003). Allerdings
konnten tiefere Strukturen im oberen Erdmantel klwiese Experimente nicht bzw. nicht
eindeutig aufgedeckt werden. Die Geometrie der sziedenden Lithosphéare und die
Polaritdt von seichten Slabs sind Diskussionen rwaiden. So zeigt die tomographische
Untersuchung von Lippitsch et al. (2003) eine Rtatsumkehr im Bereich der Ostalpen,
andere Arbeiten hingegen weisen auf eine einhieg@liSubduktion der Europaischen Platte
(EU) unter die Adriatische Platte (AD) entlang degsamten Alpenbogens hin
(Doglioni&Carminati, 2002). Unterstitzt wird letzéeInterpretation durch das TRANSALP
Profil von Lammerer & Weger (2008) und durch dienwBriickl et al. (2010) interpretierte
Fragmentierung der Lithosphare und Ubergang ded&kiion in eine Triple Junction, an der
EU, AD und das Pannoische Fragment auf einanddferite Der Zusammenhang der
einzelnen Fragmente mit aktiven tektonischen Voggaénerfolgte in einer spateren Arbeit
durch elastische Plattenmodellierung.

Die vorliegende Dissertation widmet sich der Erkumglder Struktur der Lithosphare und des
oberen Erdmantels in ebendiesem Bereich mit Hilier ghassiven teleseismischen
Tomographie und ermdéglicht somit einen Beitrag Zaeaseren Verstandnis der tektonischen

Entwicklung der Ostalpen und von geodynamischeadasen im Allgemeinen.

Der Untersuchungsbereich Uberdeckt die Ostalpen died angrenzenden tektonischen
Regionen (B6hmische Masse, Karpathen, Pannonidsbeken, Sudalpen, Dinariden). Im

Zuge einer Kooperation von Osterreich, Kroatiemnkind, Polen und den USA konnten im
Zeitraum zwischen Mai 2005 und Mai 2006 89 tempos@ismische Stationen Uber ein Jahr
lang betrieben werden. Erganzend dazu wurden Daten permanenten seismischen
Stationen herangezogen. Das Layout des Experimentse derart gewahlt, dass sowohl eine
Uberlappung mit vorhergehenden Experimenten (TRANSAals auch mit zeitgleich

ausgefuhrten Experimenten erméglicht wurde. 81égdesische Ereignisse (mit Magnituden>

5.0) und Epizentraldistanzen zwischen 30° und 1@@den fur die teleseismische Inversion



herangezogen. Die Erst-Einsatze der Raumwellen emurdittels einer semi-automatischen
Korrelationstechnik bestimmt. Krustenkorrekturer aus den oben angeflhrten seismischen
Refraktions- und Weitwinkelexperimente CELEBRATICQX900 (Guterch et al., 2003) und
ALP 2002 (Bruckl et al., 2003) gewonnen wurden, deur auf die Daten angewandt.In der
anschlieBenden Auswertung wurde eine tomographigdieldung fir den Tiefenbereich
zwischen 60 km und 500 km erstellt, wobei zwei tsdgiedliche Slabs identifiziert wurden
(Mitterbauer et al., 2011). Ein seichter und sttauchender Slabzwischen 50 km und 250
km Tiefe unterhalb der Ostalpen wird dahingehertdrpretiert, dass es sich um von der
Kruste abgeloste Lithosphére handelt, die in FalgeKollision zwischen der Adriatischen
und der Européaischen Platte subduziert wurde. 23350 km und 400 km erstreckt sich
ein tiefer gelegener Slab von den Ostalpen bis Panmonischen Bereich. Es wird vermutet,
dass es sich dabei um subduzierte ozeanische phbos der Alpinen Tethys handelt. Im
Pannonischen Bereich konnten in Ubereinstimmungdaih Carpathian Basin Projects -
CBP (Dando et al., 2011) im Osten niedrige seisneisgeschwindigkeiten bis zu einer Tiefe
von 300 km identifiziert werden, die auf eine h@Btanteltemperatur hinweisen.

Aus dem gewonnen Datensatz und aus publizierteediargsen bestehender tomographischer
Untersuchungen wurde ein Mittel gebildet (Brickl &t 2012), das die Grundlage zur
Erstellung synthetischer Modelle bildet. Unter Vensdung desselben Raytracing-
Algorithmus und der Laufzeiten fur die tatséchlrelgistrierten Events und Stationen werden
die so gewonnenen Modelleinvertiert und die im Zdge Tomographie ermittelten Struktur
konnten getestet werden. Untersucht wurden mogh@mbindungen innerhalb des seichten
Slabs und zwischen dem seichten und dem tief gedéeg&lab. Dabei hat sich gezeigt, dass
der seichte Slab zusammenhangt und dass keine geuéibar die Verbindung zwischen dem

seichten und dem tiefen Slab getatigt werden kann.

Abschlieend wurde aus dem durch die Inversion geewen ¥ - Modell ein
Temperaturmodell erstellt. Fur diese Abschatzungdem verschiedene Randbedingungen
betreffend die Beziehung zwischen der dreidimersem Verteilung von seismischen
Geschwindigkeiten und physikalischen Parameternlwiaperatur und Dichte herangezogen.
Dadurch konnte die Plausibilitdt des Modells undtd&tonische Ursprung der Slabs gepruft

werden.



VORWORT

Motivation

Diese Arbeit wurde im Rahmen des ALPASS Projeki$agst, das sich als Weiterfiihrung
der zuvor durchgefuhrten seismischen ExperimenteEzkundung der Erdkruste und des
oberen Erdmantels in Zentraleuropa versteht. Ime@sa@fz zu den Vorlauferprojekten
widmet sich diese Studie der Erkundung der Lithésplund des Erdmantels bis in eine Tiefe
von 500 km. Die Studie wurde von Ewald Brickl (ingtfir Geodasie und Geophysik an der
Technischen Universitat Wien) initiiert. Ermoglichivurde das Projekt durch die
Unterstitzung von Institutionen in Finnland, Kreati Polen, Ungarn und den USA. Viele der
im Experiment verwendeten Messgerate wurden vons/PASSCAL Instrument Center
bereitgestellt. Ein groRer Teil der Arbeiten, diela die Erstellung dieser Thesis inkludiert,
wurde von der Osterreichischen Akademie der Wisdwiten (OAW) unter dem Projekttitel
» ALPASS — Alpine Lithosphere andUpper Mantle PAgsEeismic Monitoring “ finanziert.

Uberblick

Die Entstehungsgeschichte der Alpen wird gemeinsatrder tektonischen Gliederung des
Untersuchungsgebietes Kapitel 1 beschrieben. Darin finden sich auch Informatioibar
zuvor durchgefuhrte Projekte, die sich der Untdrsng der oberen Lithosphéare widmen und
eine Beschreibung des daraus abgeleiteten Gesdigk@ndmodells der Erdkruste. Eine
detaillierte Beschreibung des Experiments findeh s Kapitel 2. Kapitel 3 befasst sich mit
der Verarbeitung der Rohdaten und mit der Auswadd dndgultigen Datensatzes. Die
Gewinnung von Laufzeitresiduen durch Anbringungeeirustenkorrektur aus ebendiesem
wird in Kapitel 4 beschrieben. Die mathematischen Grundlagen, thederlich sind um eine
seismische Tomographie zu rechnen, werdeKapitel 5 erklart. Kapitel 6 behandelt die
teleseismische Tomographie des oberen ErdmanteldJmtersuchungsgebiet. Einleitend
werden die Bestimmung der geeigneten Regularisisparameter als auch die Festlegung
eines Bereichs erhdhter Genauigkeit anhand von Kenlegard-Tests gezeigt. Anhand der
gewonnenen Informationen konnte ein 3D-Geschwirgligknodell berechnet werden, das
sowohl in Form von Horizontalschnitten als auch ctuausgewéhlte Profile dargestellt
wurde. Zwei Korper mit erhdhter Geschwindigkeite dich in einer Tiefe zwischen 60 und
250 km bzw. zwischen 350 und 450 km befinden, kemnih dem gewonnen Modell

identifiziert werden. Die Ergebnisse der Inversiomurden sodann mit globalen

vi



tomographischen Studien als auch mit den Resultaieseismischer Untersuchungen, die
das Untersuchungsgebiet ganz oder auch teilweisedébken, verglichen und fur weitere
Untersuchungen und Interpretationen wurde ausiaréintersuchungsgebiet Uberlappenden
Modellen ein normalisiertes, gewichtetes Mittel ifpdt. Aus diesem wurde gemeinsam mit
vorliegenden Informationen Uber die Struktur derhidaeein tektonisches Modell entworfen,
das die heutige Struktur des lithospharischen Endetaim Ostalpenraum seit der Kollision
zwischen dem adriatischen Mikrokontinent und Euregdért. InKapitel 7 werden Tests mit

unterschiedlichen synthetischen Modellen beschnichen die Kontinuitat der seichten

Anomalie und eine mogliche Verbindung zwischen skichten und der tiefen Anomalie zu
untersuchen. Dazu wurden drei Basismodelle komstruideren Konfigurationen von

Anomalien dem zuvor generierten Modell entsprechem®inem zusétzlichen Schritt wurden
Modelle kombiniert und diesen verschiedene Gesadtigkeitsanomalien zugeordnet, um
eine groRtmogliche Ahnlichkeit mit dem wahren Datdm zu erzielen. Dadurch konnte eine
Abschatzung der Amplituden der Geschwindigkeitsaal@n ermoglicht werden. Basierend
auf den gewonnen Informationen wurde KHapitel 8 ein Versuch unternommen aus den
gewonnen Geschwindigkeitsinformationen ein Tempenabdell im Untersuchungsbereich
abzuschatzen und dieses mit der vorliegenden tisktoen Interpretationen auf Plausibilitat
zu prufen. Dafir wurden verschiedene Beziehungenschen der dreidimensionalen

Verteilung von seismischen Geschwindigkeiten undyspalischen Parametern wie

Temperatur und Dichte herangezogen.
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1. EINLEITUNG

1.1 Entstehungsgeschichte der Alpen

Die Entstehung des Alpensystems begann im friihemndit der Offnung des nérdlichen und

zentralen Atlantiks und der folgenden Kollision gahen Afrika und Europa (Schmidt et al.,

2004). Die Offnung des Meliata Ozeans im Trias ded Vadar Ozeans im Jura im Siden
und ihre SchlieBung als auch die Offnung und SBhlwg der alpinen Tethys im Norden

beeinflussten die Entwicklung der Ostalpen, Kanpated Dinariden, sowie der angrenzenden
Sudalpen. Die Alpen, so wie sie heute bestehen, das Produkt zweier Orogenesen. Die
erste Orogenese, die als eoalpine Phase bezeialimitwurde durch die SchlieBung der

Meliata und Vadar Ozeane am Ende des Mesozoikumssaeht. Uberreste des Vadar

Ozeans sind in den Alpen jedoch nicht zu findeshatom Meliata Ozean sind nur vereinzelt
Spuren enthalten (Mandl & Ordrejickova, 1991).

Der Subduktion der beiden Ozeane folgt die zweltase der Orogenese, die bis ins Tertiar
andauert. Zu den Bereichen des Ozeans, der alsealf@thys bezeichnet wird, zéhlen der
Piedmont-Ligurische Ozean und der Valais Ozeanekas befindet sich zwischen Apulien
und dem Brianconnais, einem Hochgebiet im alpineead, das durch Riftbildung im Jura
vom europaischen Kontinentalrand abgetrennt wurtdngy et al., 2010). Letzterer hat sich
in der frihen Kreide zwischen dem Brianconnais ded europaischen Kontinentalplatte
geoffnet (Stampfli et al., 2000, Stampfli et al998). Eine Vertiefung der Ozeane erfolgte
bereits ab dem Oberjura bis schlie3lich in der tknégde eine Verbindung zwischen Atlantik

und Tethys geschaffen wurde.

Die Verteilung der Landmassen und der Ozeanbeakefirias, im Jura und in der Kreide
kann Abbildung 1 entnommen werden (Schmidt eal04).
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Abbildung 1.Verteilung der Landmassen und Ozeameitk Trias, im Jura
und in der Kreide (Schmidt et al., 2004)



Die Geschichte der Ozeanbecken spiegelt sich irereibdnterteilung des alpinen
Ablagerungsraumes in den helvetischen Schelf amd&ater europaischen Platte, das
penninische Ozeanbecken und den ostalpinen SameHpalischen Sporn der afrikanischen
Platte wider. Die Abtrennung des nérdlichen Sporos Afrika in der Kreide durch das
entstehende 6Ostliche Mittelmeer fihrt zur Bildureg Adriatisch-Apulischen Platte, die sich
unabhangig von Afrika in Richtung Nordwesten bewé&gB.: Handy et al., 2010). Sie
umfasst alle palaogeographischen Bereiche im Q&mdmont-Ligurischer Ozean) und im
Norden der Neotethys. Die Begrenzung Apuliens inte@<rfolgt durch die Meliata und
Vardar Ozeane. In der spaten Kreide und im friheriidr wurde der Grof3teil der alpinen
Tethys subduziert. Im Eozan sind zentrale TeileAlpen dem Meer bereits entstiegen, das
nordliche Vorland hingegen sinkt ab und wird zuntdi8entationsraum des Molassemeers,
eines Teilbereichs der Paratethys, der heutigenaddelzone. Nach der Subduktion der
alpinen Tethys und der Uberschiebung von pennigiscRlysch (Decker & Peresson, 1996)
auf die europdaische Kontinentalplatte begann didid@n zwischen Europa und der sich
nach Nordwesten bewegenden Adriatisch-Apulischaitd’lim Oligozan (Schmidt et al.,
2004). Die Kollision zwischen den beiden Plattemiierte eine weitreichend nordgerichtete
Faltung und Stapelung des austroalpinen Deckemsgstean Norden des passiven
europdischen Kontinentalrandes. Bereits ab demesp&ligozan reagieren durch die
andauernde Kompression ganze Krustenteile der ggstahit lateralen Verschiebungen in
Richtung Osten. Zu den Hauptbewegungsbahnen deraisenden Krustenteile gehéren die
Periadriatische Lineament (PAL), die Salzach/Enmsiskell/Puchberg-Linie (SEMP), die
Inntal-, die Lavantal- und die Mur-Mirztal-Stérurflyl - ML). Die daraus resultierende
nordsudgerichtete Verkirzung und die ostwestgeziehExtension des Orogens dauerte bis
ins spate Miozan (Decker & Peresson, 1996). Dirdde Extrusions- und Escape-Tektonik
in Richtung Pannonisches Becken (nach Ostsudortysacht ein Ausdinnen der Erdkruste
(Ratschbacher et al., 1991a, b).

Die Entstehung des Apennins und der Dinariden filmdeOligozan im Zuge der Subduktion
des adriatischen Kontinentalmantels nach Osten mach Westen statt (Doglioni &
Carminati, 2002). Im Mioz&n beginnt auch der Rlckdar alpinen Tethys in den Bereich der
heutigen Karpathen und die Entwicklung der panradv@ie Becken und der Karpathen wird
eingeleitet (Royden, 1993). Dabei werden grol3e l&dus dem Bereich der Ostalpen in den
Gebirgskorper der westlichen und mittleren Karpatlgngelagert (Decker & Peresson,
1996).



Sowohl die eoalpine als auch die tertidre Orogesggkim austroalpinen Deckensystem der
Ostalpen gut dokumentiert (Villa et al.,, 2000). Dest- und Zentralalpen bestehen
Uberwiegend aus penninischen Decken, die aus Afdlagen des pennischen Ozeas bestehen
und die Ostalpen aus den austroalpinen Decken,hdén Ursprung in der Adriatisch-
Apulischen Platte haben. Pennische Einheiten, dieden Gebirgskorper der Ostalpen

eingebaut wurden, wurden vereinzelt auch exhur(edst: Tauernfenster, Rechnitzerfenster).

Die im Folgenden gezeigte Abbildung 2 gibt einenetbitick Gber die Lage der zuvor
beschriebenen wichtigsten paldeogeographischerei@nhder Alpen.

European margin || Apulien plate M of Perisdristic Line
[ Valais ocean (Aipina Tethys) | Asulien plate § of Periadriatic Lins
[] eriangonnais ierrane ) nsatethys and its distsl passive margin
- PiamoalLiguria ccsan (Alping Tethys) B ies unit
legnl:-&rnh 'I'rq‘rlml

Abbildung 2. Paldogeographische Einteilung im Ustiehungsgebiet
(nach Schmidt et al., 2004, nach Froitzheim et1896)



1.2 Tektonische Gliederung des Untersuchungsgebiste

Das Untersuchungsgebiet dieser Studie erstredkiidier den Bereich der Ostalpen und ihrer
angrenzenden tektonischen Provinzen - der Bohmisthesse und dem Molassebecken im

Norden, dem Pannonischen Becken im Osten, den iBbamarim Sudosten und dem

adriatischen Vorland im Stden (Abbildung 3).
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Abbildung 3. Tektonische Karte
(Schmidt et al., 2004, Oberhauser, 1980, Frankeeka#Zniewicz, 2000)

SEMP: Salzach/Enns/Mariazell/Puchberg-Linie, M-NMur-Mirz-Linie, Eg.L.: Eger-Linie,
AF: Alpine Front, PAL: Periadriatisches LineameltHL: Mittelungarische Linie,
TW: Tauernfenster, VB: Wiener Becken, NG: Neogerticaxe

AulRer der Bohmischen Masse, die schon bei der amselsen Gebirgsbildung im

Paldozoikum entstanden ist, entwickelten sich @iegen tektonsichen Einheiten im Zuge



der alpidischen Orogenese. Die Bohmische Masseiwidés Moldanubikum im Westen und
das Moravikum im Osten unterteilt. Beide Teilbeheidestehen aus kristallinem Gestein, das
sich jedoch abhéngig vom Metamorphosegrad untadsethestudlich der Bohmischen Masse
befindet sich das alpine Gebirgssystem, das aisshiedenen Gesteinen des Tethysmeeres,

eines Ozeans in einer riesigen Bucht im Osten dpsr&ontinents Pangaeas.

Durch Kollision der Platten kam es in der Kreidefuffaltungen und Uberschiebungen von
Gesteinskomplexen. Zwischen Bohmischer Masse upimheath Gebirge befindet sich die

Molassezone, ein Becken, dessen Fullung mit mammenSulwasser-Sedimenten im Tertiar
angelagert wurde. Am Nord-West-Rand der Alpen lidgs Helvetikum, sehr schmal im

Osten, breiter hingegen im Westen. Aufgebaut istlemnfalls aus Sedimenten, die seit dem
Jura bis ins Eozan angelagert wurdéblagerungen aus Oberkreide und Altteritdr vom
nordlichen Beckenbereich des penninischen Ozeass, Eliropa und Afrika trennte,

charakterisieren die Flyschzone am Nordrand deal@et. Die Gesteine dieser Zone wurden
im Verlauf der alpinen Gebirgsbildung nach Nordeeu das Helvetikum geschoben und in
weiterer Folge von Suden von den Kalkalpen Ubertag#e sind ebenfalls aus Sedimenten
aufgebaut, die vom Oberperm bis zum Altteritar inelista-Ozean angelagert und bis ins
Jungtertiar wiederholt gefaltet und im Ostalpinerckensystem gestapelt wurden. Nach
Siden schlief3t sich die Grauwackenzone an, diklaggschen Sedimenten und Vulkaniten
besteht. Die Gesteine des Penninikums, die alsr&&edé vom Oberkarbon bis zum Alttertiar
im penninischen Ozean angelagert und dann mehrfeatamorph Uberpréagt wurden, liegen
unter dem Ostalpinen Deckensystem und treten nuaektonischen Fenstern (Engadiner-,
Tauern-, Rechnitzerfenster), die wahrend der terniaOrogenese durch Erosion und
Exhumierung entstanden sind, an die ErdoberflaDlogt zeigen sich metamorphe Einheiten
ozeanischen Ursprungs und im Tauernfenster soganitGund Gneis des europdischen
Grundgebirges (Fugenschuh et al., 1997; Rosenlkiesd).,e2004; Oberhauser, 1980). Der
Ursprung des paldozoischen Kristallins liegt imiaisch-apulischen Bereich, wohingegen
penninische Bereiche mit der europaischen Plattfammad mit der alpinen Tethys in

Zusammenhang gesehen werden. Sidlich der Grauwamk@nfolgt das Ostalpine

Deckensystem. Der Ubergang zu den Siidalpen, die¢ 2w@n &ahnlichenlithologischen

Aufbau zeigen, jedoch Auf- und Uberschiebungen n@dden aufweisen, wird durch das
Periadriatische Lineament (PAL) definiert. Deckesigichiebungen haben im Bereich der
Sudalpen in der Kreide keine stattgefunden. Das RAIn Verbindung mit der Insubrischen

Linie ein Storungssystem, das die gesamte Alpemk&th Thyrennischen Meer bis nach



Sudungarn durchzieht. Im Osten geht die PAL inMigelungarische Stérungszone (MHZ)
uber, die den Ubergang vom nordlich gelegenen Alpasm Tisza Block im Sudosten
kennzeichnet.Weitere Storungszonen wie die SalEacis/Mariazell/Puchberg Linie (SEMP)
oder die Mur-MUrz-Linie (M-ML) verlaufen im Bereichder nérdlichen Kalkalpen.
Rechtsgerichtete Verschiebungen entlang der PAdemGroRenordnung von mehreren 100
km seit dem Oligozdn wurden beobachtet (Vrabec &ldfFo 2006). Im Sidosten der
Sudalpen befinden sich die Dinariden, die in auleick innere Dinariden unterteilt werden.
Die &aufReren Dinariden verlaufen entlang der osiddchen Kiste und bestehen aus
mesozoischen und tertidren Karbonatschichten, déreprung in der Adriatisch-Apulischen
Platte zu finden ist. Die Hochgebirgsziige der ianebinariden sind gekennzeichnet durch
die Zunahme von magmatischen Gestein und Faltuogsgsen, die in der Kreide
stattgefunden haben. Ganz im Siden befinden sighettéonische kaum gestdrte adriatische
Vorland (Poljak et al., 2000). Es besteht so wee @kternen Dinariden aus einer machtigen,
adriatischen Karbonatschicht, die teilweise vonctgen Flyschbecken aus dem Eozén
durchzogen wird. Die adriatische und die Poebene Siden sind so wie auch das
Molassebecken im Norden Vorlandbecken der Alpen enk Folge der Nord-Sid-
gerichteten Kompression. Im Miozan andert sichudtgpringlich nach Norden ausgerichtete
Bewegung zu mehreren Blattverschiebungen entlamgawolener Stérzonen (PAL, SEMP,
M-ML). Die Hebung des Tauernfensters und die Offpder inneralpinen Becken sowie des
Wiener und des Pannonischen Beckens sind Konseguetieser lateralen Bewegungen.
Beim Wiener Becken, das die Verbindung zwischemalpseh und Westkarpaten darstellt,
handelt es sich um ein pull-apart Becken (Royd®&35), das hauptsachlich mit klastischen
Sedimenten geflllt ist. Im Zentrum des Beckensidrtedie Subsidenz bis zu 5,5 km
(Wessely et al., 1993).Das Pannonische Becken,std#s im Zuge der Orogenese der
Karpathen weiter im Osten entwickelte, zeigt Delgsstrukturen (Royden, 1988). Die
Machtigkeit der im Mioz&n und im Pleistozan abgelégn Sedimente erreicht 6 - 8 km.
Details der Entstehungsgeschichte der Becken inzétickbnnen Ratschbacher, 1991a, b

entnommen werden.



1.3 Zugrundeliegende Untersuchungen

In den Jahren 1997 — 2003 wurden in Zentraleuroggeadehnte Experimente durchgefihrt,
die sich der Untersuchung der oberen Lithosphadeneten. Die seismischen Refraktions-
und Weitwinkelexperimente POLONAISE 97 (Guterchakt 1999), CELEBRATION 2000
(Guterch et al., 2003), ALP 2002 (Bruckl et al.03pund SUDETES 2003 (Grad et al., 2003)
fuhrten zu detaillierten Information tUber die Gestidigkeitsverteilung in der Erdkruste und
resultieren in einer neuen Tiefen- und Struktuekader Mohorowii¢-Diskontinuitat. Das

Layout der Projekte CELEBRATION 2000 im alpinen &eh und ALP 2002 ist in
Abbildung 4 zu sehen. Dreiecke weisen die Positioder SchulR3punkte aus, die kleinen

Kreise die Positionen der seismischen Empfanger.
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Abbildung 4. Layout der Experimente CELBRATION 2@®0n) und ALP 2002 (rot).
Der Verlauf der strichliertenrig¢ entspricht dem Profil AlpO1.

Das Projekt TRANSALP (TRANSALP WORKING GROUP, 2004)rde entlang eines rund
das sich von Miuinchen bis odar erstreckt, seismische

340 km langen Profils,
Auswertungen tdahrebenfalls zu detaillierten

Reflexionsmessungen durchgefihrt.
Informationen Uber die Erdkruste und die Moho (Bilghaus et al., 2006) und zeigen eine

sudgerichtete Krustenrampe unter dem Tauernferfsteschen et al., 2004). Ein Schnitt

entlang der Trasse ist in Abbildung 5 zu sehen.
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Abbildung 5. Schnitt entlang der TRANSALP-Trassis¢hen et al., 2003)

Eine weitere Untersuchung, die sich der Erkundueg aberen Erdmantels widmet, ist die
teleseismische tomographische Studie TRANSALP vippitsch et al. (2003) im Bereich der
Westalpen und der angrenzenden Ostalpen, die Stewmktbis in eine Tiefe von 400 km
abbildet. In Abbildung 6 ist ein Schnitt durch dasersionsergebnis in 150 km Tiefe zu
sehen. Die Ergebnisse dieser Untersuchung zeiges, die europaische Lithosphare in den
Westalpen in Richtung Sudosten subduziert, darocjedn westlichen Teil der Ostalpen ihre
Richtung &ndert. Dort erscheint die abtauchendénokphare in Verbindung mit der
Adriatischen Platte und als gegen Nordosten subduAufbauend auf den Ergebnissen der
teleseismischen Tomographie wurde eine tektoniddigpothese entwickelt, die davon
ausgeht, dass Teile des Vadar oder des Meliatan®zdee sich urspriinglich im Studosten des
Austroalpins befanden nach Norden subduzierten dadlirch die adriatische kontinentale
Lithosphare gezwungen wurde, unter das Austroapirsubduzieren (Schmidt et al., 2004
und 2008, Kissling et al., 2006, Ustaszewski et24108).
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Abbildung 6. Schnitt durch den oberen Erdmantdl50 km Tiefe (Lippitsch et al., 2003)

1.4. Modell der oberen Lithosphéare

Im Rahmen einer Dissertation wurde von Behm (200§ Studie ALP 2002 durchgefihrt. Im
Zuge dessen wurde ein Geschwindigkeitsmodell ddkrdste anhand der Auswertung von
Tauchwellen (Pg) gewonnen. Das Modell erstreckl sion 12° bis 18° Lange und 45° bis
50° Breite. Informationen tber die Moho-Topographied Geschwindigkeiten des oberen
Mantels wurden durch die Auswertung von refrakéiertVellen vom oberen Erdmantel (Pn)
und reflektierten Wellen von der Moho-Grenzflaclkenmf) gewonnen. Sowohl die laterale
Verteilung der P-Wellengeschwindigkeiten als audd 8truktur der Moho ergeben eine
Fragmentierung der Lithosphére und die Existenereiiriple Junction (Behm et al., 2007;
Bruckl et al., 2007; Brickl et al., 2010) wurde taigt.

Im Untersuchungsgebiet variiert die Tiefe der Momwischen 24 km im Bereich des
Pannonischen Beckens und 51 km unter den Alpenh Alibere Untersuchungen bestatigen
das Konzept der Fragmentierung (Luschen et al4;2B@ibinhaus und Gebrande, 2006).

Durch Synthese der Datensatze von Behm et al. {200d von Waldhauser et al. (1998)
wurde die in Abbildung 7 gezeigte Moho-Tiefenkditeden gesamten Untersuchungsbereich
basierend auf der Moho-Karte von Grad et al. (2D0&astellt. Eingearbeitet wurden

zusétzlich Informationen aus Arbeiten von Sumand284.0) im Bereich der Dinariden und
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von Di Stefano et al. (2009) im ligurischen Bereichuf der Abbildung sind die
Plattengrenzen der Europaischen (EU), der Adriat/sgulische Platte (AD) und des
Pannonische Fragments (PA) zu sehen (Brickl e2@l.3).

(I T S s m plate/block boundary
20 30 40  50kmdepth (o) triple junction

Abbildung 7. Moho-Tiefenkarte von Brickl et al. 2P
(Behm et al. (200), Waldhauser et al. (1998), Geadl. ( 2009a), Sumanovac (2010), Di
Stefano et al. (2009))

Im Gegensatz zur Studie von Lippitsch (2002) wird Harte der Moho-Topographie in
Ubereinstimmung mit friiheren Untersuchungen (Kunawme003; Liischen et al., 2004;
Bleibinhaus & Gebrande, 2006; Castellarin et 8006 dahingehend interpretiert, dass die
Européische Lithosphére auch im Bereich des Taemestérs unter die Adriatisch-Apulische
Platte subduziert. An der Grenze zwischen EU und tR&en vor allem sinistrale
Seitenverschiebungen auf. Hingegen finden sich enGtenze zwischen AD und PA im
nordlichen Bereich dextrale Seitenverschiebungenwetiter im Sidden in eine Subduktion
von AD unter PA Ubergehen. Der Zusammenhang dezekian Fragmente mit aktiven
tektonischen Vorgangen erfolgte in einer spatendre durch elastische Plattenmodellierung
(Bruckl et al., 2010).

Aufbauend aus den von Behm et al. (2007)ermitteltgiormationen Uber die obere
Lithosphare wurde eine Kinematik der tektonischédicBe, die mit neogenen geologischen
Vorgangen und auch geodatisch beobachtbaren Velsahgen in engem Zusammenhang
steht, abgeleitet (Brtckl et al., 2007, 2010). &alerden die drei Lithospharenfragmente
EU, AD und PA mit der Nordsud-gerichteten Kollisisan Afrika und Europa und der seit
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dem Tertiar nachfolgenden Extrusion des Tauernéemsind Escape-Tektonik in Richtung
Pannonisches Becken (Ratschbacher et al., 199imMeybindung gebracht. Im Zuge dessen
entkoppelte sich das pannonische Fragment, daskalimsionszeitpunkt an der Wende von
der spaten Kreide zum Oligozdn noch mit der AdsctiApulischen Platte in Verbindung

stand.
1.5 Beschreibung des Experiments

Bei dem Projekt ALPASS handelt es sich um ein passseismisches Monitoring mit dem
Ziel die untere Lithosphére und den oberen ErdnhdanteBereich der Ostalpen und den
angrenzenden tektonischen Provinzen (B6hmische eVi&apathen, Pannonisches Becken,
Sudalpen, Dinariden) zu untersuchen. Zu den grofRektonischen Einheiten im
Untersuchungsgebiet zahlen die europaische Plaitfdie adriatische Platte und die Tisza-
Einheit.

Im Zuge einer Kooperation, an der Osterreich, KematFinnland, Ungarn, Polen und die
USA beteiligt waren, konnten 79 temporare seisnas$tationen tber den Zeitraum von Mai
2005 bis Mai 2006 installiert werden. Unterstutzirde das Netzwerk mit Daten weiterer 91
permanenter Stationen, die im GroRraum der Alpatiostiert sind. Abbildung 8 zeigt das

Layout der beiden Netzwerke.
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Abbildung 8.ALPASS-Messnetz
(blauer Kreis: temporare Stationen, griiner Kreigrmanente Stationen)
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Gewahlt wurden die Stationen derart, dass die beste Licke zwischen der
teleseismischen Untersuchung TRANSALP von Lippitd@002) im Westen und den
zeitgleich von der Tschechischen Akademie der Wissmaftendurchgefihrten passiven
seismischen Experimenten BOHEMIA IlI (Karousovaaét 2013)im Norden und dem im
Anschluss (Mai 2006 bis August 2007) vom Institint Geophysik und Tektonik in Leeds /
Grof3britannien und den ELGI-betriebenen Stationes Qarpathian Basin Projects - CBP
(Dando et al., 2011) im Osten ausgefullt und aunhDatenaustausch ermoéglicht wird. Das
Stationslayout der drei benachbarten Projektenigtibildung 9 dargestellt.

A I
sBOHEMIAN| [T 7
CBP e -

sTRANSALP | | |

Abbildung 9.Benachbarte teleseismische Untersuatning
TRANSALP, BOHEMA 1lI, CBP

Anhand einer tomographischen Inversion von Laufesitiuen teleseismischer Erdbeben, die
im Beobachtungszeitraum an den Stationen gemessetem sollte die untere Lithosphére

und der obere Erdmantel bis in eine Tiefe von 500ik Untersuchungsgebiet abgebildet
werden. Es wurde erwartet, dass durch diese Infowmen unbeantwortete tektonische

Fragestellungen geklart werden kdnnen und die Adiaen weiteren Beitrag zum besseren
Verstandnis der lokalen Tektonik leisten wird. Resultate der Untersuchung wurden im
Rahmen der Arbeit unter Berucksichtigung der Erggdanbereits durchgefuhrter Arbeiten

diskutiert.
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2. EXPERIMENT ALPASS

2.1. Layout

Die Bereitstellung der 79 Stationen des tempor&etzwerks und auch der Betrieb erfolgten

in Zusammenarbeit mit den folgenden Institutionen:

Geophysikalisches Observatorium Sodank$iaQ der Universitat von Oulu in Finnland,

PASSCAL Instrumentenzentrum vonRIS (Incorporated Research Institutions for
Seismology) in New Mexico / USA,

Institut fir Geophysik der Polnischen Akademer &VissenschaftenlGFPAS an der

Universitat Warschau in Polen,

Institut fir Bergbau, Geologie und Erdéltech(RGN der Universitat Zagreb in Kroatien,

E6tvos Lorand Geophysikalisches InstifitGl) in Budapest / Ungarn,

Canadian Geological Surve@G9S.

Abbildung 10 zeigt die Unterteilung des temporakéessnetzes in einzelne Linien und die
Positionen der 91 permanenten Stationen. Zusatktionten elf Stationen von BOHEMA I
im Projekt inkludiert werden. Samtliche Koordinagnd Appendix A zu entnehmen.
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Abbildung 10. Positionen der temporaren und perméare Stationen

Die Auslagen ALPASS 1, 2 und 3 wurden entlang vasfiRn vorgenommen, die bereits bei
friheren Weitwinkel- und Refraktionsstudien (CELEBRON 2000 (Guterch et al., 2003),
ALP 2002 (Bruckl et al., 2003)untersucht wurden @milang derer detaillierte Information
Uber die Geschwindigkeitsverteilung der Erdkrustliegt. Sie verlaufen entlang der
Ostalpen in ausgewahlten Richtungen und kreuzdm isidRegionen, die von besonderem

Interesse sind.

Die Linie ALPASS 1 verlauft entlang der Trasse VBRANSALP, die bereits zuvor im
Rahmen eines aktiven und eines passiven seismisélx@eriments untersucht wurde
(TRANSALP WORKING GROUP, 2001; Lippitsch et al.,@). Es erstreckt sich von der
Bohmischen Masse bis nach Istrien. ALPASS 1 al$ alie Profile ALPASS 2 und 3 liegen
in Bereichen, in denen detaillierte Information filbke Geschwindigkeitsverteilung in der
Kruste vorliegt. ALPASS 2 entspricht den Profilelp®4 des Projektes ALP 2002 und Cel10
des Projektes CELEBRATION 2000. Es beginnt im Nar@denfalls in der Bohmischen
Masse und erstreckt sich in Richtung Sidostenrbas pannonische Becken. ALPASS 3,
das den Linien Alp08 und Cel07 entspricht, begiwe die anderen Profile auch in der
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Bohmischen Masse und erstreckt sich von dort imtliny Stdwest Uber die gesamte Breite
der Ostalpen. Bei ALPASS 4 handelt es sich um Eim&s Netzwerk im Bereich des Wiener
Beckens, einer seismisch aktiven Zone. Die Statiothes Profils ALPASS DIP sammeln
Daten aus der Ubergangszone von den Dinariden zZumdrischen Bereich. Sie wurden erst
im November 2005 installiert. Das Profil verlangattPASS 1 ein kurzes Stiick nach Stden
und folgt dann dem ALP 2002 Profil Alp07 vom Sidstriens bis nach Ungarn. Zusétzlich
wurde zur Stabilisierung eine Einzelstation in dastrum des Gebiets gesetzt.

2.2 Temporares Netzwerk

Das Profil ALPASS 1, das sich uber drei Landerrecstt, besteht aus 19 Stationen - zwei
Stationen des Profils liegen in Deutschland und iitislovenien, die restlichen in Osterreich.
Entlang der Linie ALPASS 2 wurden ebenfalls 19 iSten plaziert. Auch ALPASS 3
besteht aus 19 Stationen, von denen sich zwolioGtat in Osterreich befinden und sieben in
Ungarn. Das Subnetzwerk ALPASS 4 setzt sich ausssBtationen zusammen und ALPASS
DIP wird durch die Standorte von 15 Seismometefimiget. Die Verteilung der eingesetzten

Instrumententypen entlang der Profile ist in Abbiild 11 zu sehen.

Shortperiod Broadband

a Mark-L4-1D o cmg3esp
< LE3D-lite & cmg3t
© Mark-L4-3D & cmgd0t
® CM3KB @ STS2

Abbildung 11.Profile und Seismometertypen
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Uber den Zeitraum der Messkampagne wurden von adetallierten Stationen (26
Breitbandseismometer und 53 kurzperiodische Instnig) rund 285 GB Rohdaten
gesammelt. Sieben Seismometertypen, die unterdichiedatenformate liefern, kamen zum
Einsatz. Eine Beschreibung der Profile mit Zuordyem der Instrumente, Rekorder und

involvierten Institutionen kann Tabelle 1 entnommarden.

Tabelle 1: Aufschlisselung der Profile

Name Anzahl Geritepool Betreiber Sensor Datenformat
17 ChIG 40T 3C Raftelk 130
ALPASS 1 IRISPASECAL | TU Wien
2 CMIG 3ERP Raftele 130
3 CMG 40T 3C Raftel 130
IRISPASSCAL
ALPASS 2 1 TU Wien CMIG 3ERP Raftel 130
6 LE-3Dlite Raftelk 130
8GO
9 Mark L-4-3D Raftalc 724
1 IRISPASECAL CMG3ESP Raftel 130
TU Wien
ALPASS 3 11 IGFPAR Mark L-4-11¢ 333
6 CL3KE Raftelk 130
ELGI ELGI
1 Cmz3t Orion
ATLPASS 4 & IGFPASR TU Wien Mark L-4-1D fdl
ALPASS DIP 15 CGE RGH, hlark L-4-3D Faftel 724
ELGI

2.3. Permanentes Netzwerk

Um eine optimale Uberdeckung des Untersuchungsgebie erzielen, wurde das Datenset
des temporaren Netzwerks mit Daten von 91 seismis@tationen von 15 permanenten
Netzwerken (Abbildungen 12a und 12b) erganzt. Netke;, bei denen die

Datenubermittiung mittels AutoDRM (Kradolfer, 200€folgte, sind die Erdbebenmessnetze

- der Zentralanstalt fiir Meteorologie und GeophyZikMG) in Osterreich,
- des Schweizerischen Erdbebendiens$éd},

- Seismisches Netzwerk der Republik Slowen®R$0Q,

- der Masaryk Universitat in Tschechien / Instdet Physik der ErddRE),

- des Geophysikalisches Institut der Tschechis&l@uemie der WissenschafteBKU),

17



- der Bundesanstalt fir Geowissenschaften und Bfiésh DeutschlandBGR),
- des Geophysikalischen Observatoriums der Unitzrislinchen FUR),

- des Instituts fir Geowissenschaften in J&G&\),

- des Geophysikalischen Instituts in KarlsruGé|),

- des Instituts fur Geophysik, Stuttga®T),

- des virtuelles europaisches Breitbandseismomessnetz Orfeus. Uber diesen Zugriff
konnten zusatzlich Daten des Instituts fir Ozeeaqge und Geophysik (Instituto
Nazionale di Oceanografia e di Geofisica Sperimenta OGS, des Instituts flr
Geophysik und Vulkanologie (Instituto NazionaleGleofisica e VulcanologialNGV),
des Seismologischen Instituts in Ungarn und destuits der Geophysik der Polnischen

Akademie der Wissenschaften bezogen werden.

Zugriff auf Daten anderer Messnetzes erfolgte \@es@nlicher Kommunikation. Die Daten

wurden per Email oder mittels FTP Ubermittelt. ZandNetzen mit dieser Form des

Datenzugriffs z&hlen:

- Institut fur Ozeanographie und Geophysik (Instititazionale di Oceanografia e di
Geofisica SperimentaleGGY9,

- Institut fur Geodasie und Geophysik an der Unitéatsn Trieste IGG),

- Croatian Seismological Surve@§3,

- das virtuelle Geofon-Netzwerk, mittels dem auf iBtedn des geophysikalischen

Instituts der slowakischen Akademie der Wissensehafugegriffen werden konnte.
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Aufgrund der Erganzung des temporaren Messnetzesh dBtationen des permanenten
Messnetzes erhoht sich die Anzahl der untersclieeli Seismometertypen auf 19 und
zusatzliche Datenformate finden Eingang in den issttz. Ein notwendiger Schritt ist daher

die Konvertierung der Daten in ein einheitlichesriat.
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3. DATENVERARBEITUNG

3.1. Konvertierung der Daten

Die Datenverarbeitung erfolgt in mehreren Schritiexd verschiedene Programme kommen
dabei zum Einsatz. Da der grof3te Teil der DaterAuedDRM (Kradolfer, 2000) im gse2.1-
Format bezogen wurde, wurden die Daten aller and&tationen unter Verwendung
verschiedener Konvertierungsprogramme in diesem&bftiberfihrt. In Tabelle 2 sind die
Formate der Rohdaten aufgelistet und die notwendRegramme fir die Konvertierung
werden angefuhrt. In einem ersten Schritt wurdee 8iaten in das mseed-Format
umgewandelt. Ausgehend von diesem Format wurdelsiites Softwarepakets codeco3, das
von Kradolfer, Koch und Stammler entwickelt wurdedas gewlnschte Format konvertiert.
Das Programm kann Uber den folgenden Link bezogen erdem:

www.seismo.ethz.ch/products/software/codeco3/catibtm|

Die Programme ref2mseed, refrate, clockcor, msegpy2sind segypc2sun sind Teil des
PASSCAL software packages, das Uber die IRIS Weabsei via
www.iris.edu/about/PASSCAlleruntergeladen werden kann.
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Tabelle 2:

Abfolge der Konvertierung

Rohdatenformat | Konvertierumg Eonvertiermmg
in msead m gsel.l
raftels 130 Antelope software | codeco
reftels 130 ref2mssad codeco
raftele T2A reflmaesad, codeco
refrate, cloclcor
pas Konvertierung codaco
erfolet bet ELGI
Fdl fdlconversion exe | codeco
raftel 130 Fonvertisrng mesailzagy,
erfolet bei E1GI Ly et 1
segvimssad,
LOnELR
et sefconvert codeco
sead rosz=d codeco
sac - codaco
3ac - codaco

Im Zuge der Konvertierung wurde auch eine Zeitkdre angebracht. Eine Schaltsekunde
wurde um Mitternacht des 31.12.2005 zur koordieieriVeltzeit (Universal Coordinated

Time - UTC) hinzugefigt wurde, um die Zeit der \Amjsamung der Erdrotation anzupassen.

3.2. Processing und Bestimmung der Laufzeit

Nach erfolgter Konvertierung wurden mit dem seisimén Analyseprogramms ,Seismic
Handler* (Stammler K., 1992) die Wellenformen defit und Signale des kurzperiodischen
Empfangers WWSSN-SP (World Wide Standard Seismigvbi&ks — Shortperiod) simuliert.

Dabei wurde fiir jeden Seismometer-Typ die Ubertnggtunktion herangezogen, invertiert
und mit der Transferfunktion des zu simulierendestrumentes multipliziert(siehe Appendix

B und Scherbaum F., 1996). Die folgenden Abbildungeigen Aufnahmen eines Magnitude
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6.1 Erdbebens, das am 15. Oktober 2005 auf derekuaufgetreten ist. In Abbildung 13a
werden die ungefilterten Signale von acht Statiodes ZAMG Netzwerks gezeigt. Der
Unterschied zwischen kurzperiodischen Sensoren @TA) und Breitbandstationen (z.B.
OBKA) ist eindeutig zu erkennen. In den Abbildunge3b und 13c sind Rohdaten und die
simulierten Signale in unterschiedlichen VergroRgan zu sehen. Die gute Qualitat der

Ersteinsétze ist zu erkennen.
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Der nachste Schritt wurde mit dem Programm SEISM@Ntwickelt von S. Mertl;

beschrieben in Bruckl et al., 2006) durchgefiihie Bimulierten Daten wurden in das segy-

Format, das als Eingangsformat fur das ProgramnmpBkeMAX (Halliburton) diente,

konvertiert und die gewiinschten Zeitfenster wurdasgeschnitten. Einen guten Uberblick

Uber die einzelnen Bearbeitungsschritte und Datardte gibt die folgende Abbildung 14.

| reftek130

sac

seed

gcf

| reftek72a | Ll | pss

) Tk 4 * &
| mseed Austauschformat
—

e L
-» gse2.1 Standardformat fiir Seismic Handler
w T '

Y

Seismic Handler
Simulation nach WWSSN-SP

| Dutput: Seismic Handler
1 Input: Seismon

Y
gse1

Seismon
Resampling
Datenkonvertierung

l | Output: Seismon
se
Q‘y’ ! Input: Promax

h

Promax
Picken

Y .
dat Output: Promax

Abbildung 14. Arbeitsschritte und Datenformate
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Die Berechnung der Picks erfolgte mit Hilfe dest®afepakets ProMAX. Die folgenden
Abbildungen 15a bis 15d zeigen die einzelnen Betanmbgsschritte exemplarisch fur ein
Magnitude 6.2 Ereignis, das sich am 18. Mai in Suan2a005 ereignet hat. Zunachst wurden
die Daten im segy-Format eingelesen (Abbildung 15&) die Laufzeiten anhand des AK-
135-Modells auf eine Herdtiefe von 15 km (Kenndttak, 1995) reduziert. Mittels eines
zweistufigen Verfahrens wurden sodann die Ankueftsn der P-Wellen an den einzelnen
Stationen ermittelt. Dabei wurden Techniken der ugkerrelation und Stapel-Techniken
eingesetzt, die eine hochgenaue Abschéatzung derfzéiresiduen ermdoglichen
(z.B.:Rawlinson und Kennett, 2004). In einem erssehritt wurde ein 20 Sekunden langes
Wavelet (Abbildung 15b) durch das Aufsummieren rall€ignale nach erfolgter
Laufzeitkorrektur ermittelt. Die Kreuzkorrelationedes Wavelets mit den Daten ergibt eine
weitere Naherung an den P-Wellen-Einsatz und eirclecglip wird verhindert. Eine
neuerliche Kreuzkorrelation mit einem kirzeren Wewé€/ Sekunden, Abbildung 15c) ergibt
sodann das Maximum der Korrelation. Das endguEggebnis der Datenbearbeitung ist die
Ankunftszeit der P-Wellen (Abbildung 15d).
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Abbildung 15. Bearbeitung der gesammelten Daterdemt Softwarepaket ProMAX;
a) Registrierung,

b) 20 Sekunden Wavelet,

c) 7 Sekunden Wavelet,

d) P-Picks.

Diese Schritte wurden fur 144 Ereignisse mit eirdagnitude > 4.5 und einer
Epizentralentfernung zwischen 30° und 100° zum t$otEhungsgebiet ausgefihrt. Eine
engere Auswahl der Ereignisse erfolgte nach deralAnder registrierenden Sensoren, der
Ereignismagnitude und der geographischen Verteildag Ereignisse. Die Auswahl von
geeigneten Ereignissen ist von groRer Wichtigkktdie Auflésung der invertierten Struktur
kritisch von der Strahlentiberdeckung aus verschiemleAzimuthen und Entfernungen
abhangt (Waldhauser et al., 2002). Da Erdbebenallem in Subduktionszonen oder in
grof3en Verwerfungszonen auftreten, sind Ereigréssedem Suden (Afrikanischer Kraton)

und aus dem Sudwesten (Sidatlantik) nicht haufityeten.
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3.3. Gewichtung

Tomographische Methoden sind sensitiv bezogen aebfeF der Laufzeiten, v.a. wenn ein
gro3es Volumen nur von wenigen Strahlen durchgtraird (Lippitsch, 2002). Um die
hochst mdogliche Strahliberdeckung im folgenden rsieasprozess zu gewdhrleisten,
missen Ankunftszeiten an so vielen Stationen wiglictd fir jedes Ereignis bestimmt
werden. Auch Spuren mit schlechter Qualitat werfderdie weitere Inversion herangezogen.
Die Wellenform eines seismischen Signals wird daesst von Streuung und Absorption
entlang des Ausbreitungsweges und vom Hintergrwsdieen an der jeweiligen Station
(Arlitt et al., 1999). Es ist daher notwendig dieiatdt der einzelnen Beobachtungen zu
klassifizieren. Jeder seismischen Spur muss eingidBeing, die eine Aussage Uber die
Zuverlassigkeit der Wahl des Einsatzes enthalteardnet werden. Vier unterschiedliche
Gewichtsklassen, die die Genauigkeit des Picks evgeaben, wurden wie folgt definiert: Die
hochste Amplitude eines Intervalls von 50 ms vomdBick wurde mit der hdchsten
Amplitude eines 50 ms Intervalls nach dem Pick @ziBhung gesetzt. Dieses Verhaltnis aus
Signalamplitude (4 und Noiseamplitude (# gilt als Indikator fur die Genauigkeit der
Bestimmung des Ersteinsatzes. Der Qualitatsfakker,den Phasenpicks zugeordnet wird,
sollite den Fehler korrekt quantifizieren. Insgesamvtuirden vier unterschiedliche

Wichtungsklassen eingefuihrt, denen ein maximalbldfeugeordnet wurde:
- Klasse 1: AAr>6, Fehler ist kleiner als 0.1 s,
- Klasse 2: 3< AAn<6, Fehler bewegt sich zwischen 0.1 und 0.3 s,
- Klasse 3: 2< #An<3, Fehler bewegt sich zwischen 0.3 und 0.6 s,
- Klasse 4: AA<2, Fehler bewegt sich zwischen 0.6 und 1.0 s.

Spuren verschiedener Qualitat fur ein Ereignis Magnitude 5.6 (20. Januar 2006, North

Atlantic Ridge) und die geschéatzten Fehler sindbbildung 16 zu sehen.
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Abbildung 16. Teleseismische Daten, die die unteesichen Gewichtungen in Abhangigkeit

vom Rauschen (Noise) darstellen

Abbildung 17 zeigt die Verteilung der Gewichte delativen Laufzeiten des kompilierten
Datensatzes. Die einzelnen Histogramme fur die ij@ea Wichtungsklassen sind ebenfalls
abgebildet: 51% der Daten entsprach den Kritermmedsten Wichtungsklasse, 25% den der
zweiten und je 12% konnten der beiden lbrigensd€lazugeordnet werden.
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Abbildung 17. Histogramm der vier Wichtungsklassen,

3.4. Bereinigung des Datensatzes

Mit dem Programmpaket FMTTFast Marching Teleseismic Tomographyn N. Rawlinson
(Rawlinson & Kennett, 2008; Rawlinson et al., 2088p://res.anu.edu.au/nickvurden aus

relativen Laufzeitresiduen die Modellparameter efstt einer nicht linearen Inversion
berechnet. Das Untersuchungsgebiet, mit dem Zenfrdr2°O und 47.9°N, erstreckt sich
Uber einen Bereich von 1140*1140 km bis zu einexfelivon 570 km. Im Rahmen der
Modellgenerierung wurde ein gleichmalliges Netz Atistdnden in Ladnge und Breite und
Tiefe von je 30 km gewahlt. Es besteht aus 3042133@39) Knoten. Aul3erhalb des
Modellbereichs wird die Erde durch die Laufzeitess dAK-135-Modells (Kennett et al.,
1995) beschrieben. Die Berechnungen aller Laufzeitsn den Quellen bis zur Modellbasis
des lokalen Volumens wurden mit demesSoftware durchgefihrt (Kennet, Engdahl, 1991).
An der Schnittstelle zwischen lokalem Modell undeigieordnetem Modell wird die
Berechnung des Vorwartsproblems initalisiert. DasgPamm FMM Fast Marching Methop
ermdglicht die Berechnung der Laufzeiten und deal®ivege durch das Modellvolumen
anhand einer gridbasierten Losung der Eikonalglgigh(de Kool et al., 2006). Zusatzlich
werden Strahlwege durch Rickverfolgung des Gragieninter Berlcksichtigung des
Gesetzes von Snellius vom Empfanger zur Quelle teaii AnschlieBend werden die
Differenzen zwischen den gemessenen und den betechr_aufzeiten invertiert und
Geschwindigkeitsabweichungen entlang der Strahlwegrelen berechnet. Die Inversion der
Daten und die Vorwartsrechnung im neuen Modell wersbdann wiederholt durchgefuhrt.
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Der urspriingliche Datensatz, der 6757 Laufzeiteh&n(175 Stationen und 81 Ereignisse),
wurde reduziert, indem alle Stationen, die wenigler10 Ereignisse registriert haben, aus
dem Datensatz entfernt wurden. Die Abbildungen 18d 18b zeigen die Anzahl der
gemessenen Beben pro Station des temporaren urgpkdeanenten Messnetzes. Eine weil3e
Signatur bedeutet, dass an der Station keine Bedggistriert wurden, ein grines Symbol
besagt, dass an der Station weniger als zehn Bebisprechend der Selektion gemessen

wurden.

52°

50°

48°

8° 10°
o0
® 0-10

oo @ 20-30 @ 50-60
@ o-10 O 30-40 0 60-70
® 10-20 o 40-50 @ 10-20

Abbildung 18.a. Anzahl der gemessenen Abbildung 18.b. Anzahl der gemessenen

Beben des temporaren Messnetzes Beben des permanenten Messnetzes

Sechs Stationen des temporaren Netzwerkes habemailpé keine Daten registriert, weitere
sieben Stationen haben weniger als zehn Beben zaidpmet. Die meisten Ausfélle traten
entlang von Profil ALPASS 3 auf, auRerdem konnt&ti@en entlang der Linien DIP und
ALPASS 4 nicht berticksichtigt werden. Im permanemtéessnetz mussten acht Stationen
von OGS ausgeschlossen werden. Insgesamtkonntealldl@d Stationen und 123 Laufzeiten
aus dem Datensatz nicht bericksichtigt werden. Dmre Datensatz besteht aus 6634
Laufzeiten, die an 154 Stationen aufgezeichnet @amurdn Abbildung 19 sind die fur die
weitere Inversion herangezogenen Stationen datfje&time weil3e Signatur bedeutet, dass
die Station auf Grund der oben angeflhrten Kriterdeis dem Datensatz ausgeschieden

werden mussten.
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Abbildung 19.Stationen, die fur die Inversion her@arogen wurden

3.5. Ausgewaéhlter Datensatz

In den folgenden Abbildungen 20a und 20b sind disitbnen der 80 endgultig selektierten
Ereignisse (M>4.5, 60% > M5.6) und ihre azimutakrteilung zu sehen. Ein Verzeichnis der
Ereignisliste befindet sich in Appendix C. Die Datder Liste beziehen sich auf das NEIC
Bulletin (http://neic.usgs.gov/neis/epic/epic_circ.hitmbDie Verteilung der Erdbeben in

Abhangigkeit ihrer Magnitude und ihrer Distanz wird den Abbildungen 20c und 20d
gezeigt.
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Abbildung 20. Ausgewahlter Datensatz Ausgewéahltergiisse

a. Epizentern der M>4.5 Erdbeben fir die 81 ausgk&n Ereignisse
b. Azimutalverteilung
c. Haufigkeite der Ereignisse versus Magintudengrof3
d. Haufigkeite der Ereignisse versus Distanz
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4. LAUFZEITRESIDUEN

Bei teleseismischen Studien, in denen Wellenfrorderch niedere Frequenzen und einen
beinahe vertikalen Strahleneinfall gekennzeichmeat, &kdnnen Strukturen im Krustenbereich
kaum aufgeldst werden, allerdings beeinflussen kexepKrustenstrukturen die Laufzeiten
(Waldhauser, 1996). Anhand der Inversion von syigbieen Laufzeitresiduen konnte der
Einfluss der Krustenstruktur auf teleseismische ll&d&onten nachgewiesen werden
(Waldhauser et al., 2002, Arlitt et al., 1999, Rak001). Die Gréf3enordnung der Laufzeit-
Anomalien hangt einerseits von lateralen Variatiommerhalb der Geschwindigkeitsstruktur
und andererseits vom Azimuth und dem Einfallswirdex einfallenden Wellenfront ab. Die
Inversion teleseismischer Laufzeiten ohne BerlUtkgjang der Krustenstruktur kann
falschlicherweise zu Projektionen vorhandener Kanahomalien in den oberen Mantel
fuhren. Das Untersuchungsgebiet von ALPASS befisabét in einem Bereich mit komplexer
Struktur. Bereits in den Arbeiten von Baer (198§ Babuska (1990) wurde gezeigt, dass
Stationskorrekturen im Bereich von Sekunden lieg8tudien wurden im Bereich der
Westalpen von Waldhauser et al. (2002) und Lippitstal. (2003) durchgefihrt. Ein 3D-
Krustenmodell fir P-Wellen Geschwindigkeiten, dan dBereich der Ostalpen und die
angrenzenden Bereiche (Pannonisches Becken, Demafsbhmische Masse) umfasst, wurde
im Rahmen der Untersuchung aus dem seismischenlMaaeBehm (2007) im Osten und
Waldhauser et al. (1998) im Westen generiert.

4.1. Geschwindigkeitsverteilung in der Erdkruste

Die in den Jahren 2000 und 2002 durchgefuhrten msstben Refraktions- und
Weitwinkelexperimente CELEBRATION 2000 (Guterchaét 2003) und ALP 2002 (Brtckl
et al., 2003) fuhrten zu detaillierten Informatiober die Geschwindigkeitsverteilung in der
Erdkruste. Die Positionierung von Sedimentbecken, Topographie der Moho und lateralen
Variationen der Geschwindigkeit kbnnen zu Unteiesdd in den berechneten Laufzeiten
zwischen 1 und 2 Sekunden fuhren (Waldhauser,et398; Arlitt et al., 1999).

Von Behm et al. (2007) wurde im Rahmen der Studi® 2002 ein Geschwindigkeitsmodell
anhand der Auswertung von Tauchwellen (Pg) gewondaes Modell erstreckt sich von 12°
bis 18° Lange und 45° bis 50° Breite. Ausgewahtibriite aus dieser Arbeit von Behm et al.
(2007) durch das 3D-Geschwindigkeitsmodell sindAbbildung 21 zu sehen. An der
Oberflache korrespondiert das Modell mit der Geelo@®as Pannonische, das Wiener und
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das Molasse Becken sind durch niedrige Geschwiedigk (3000 m/s — 4500 m/s)
gekennzeichnet. Das ungarische Mittelgebirge, @assRhnnonische Becken von Sidwesten
nach Nordosten durchtrennt, wird durch héhere Geischigkeiten (5500 m/s) charakterisiert.
Noch hohere Geschwindigkeiten herrschen in deni@ea der Bohmischen Masse (5900
m/s) und unter den Ostalpen und den Diariden (60) vor. In der Tiefe zwischen 3 und 8
km liegen Zonen hoher Geschwindigkeit (5900m/s -0063m/s) im Bereich des
Tauernfensters und der paldozoischen Einheit déalgs, dem Moldanubikum und dem
Moravikum. Die hdchsten Geschwindigkeiten (6400mB&600 m/s) treten in Istrien auf und
in der Ubergangszone zu den Dinariden. In der Tasfeschen 10 und 15 km erscheinen
niedrige Geschwindigkeiten (6000 m/s) unter demadsébecken und unter dem ungarischen
Mittelgebirge auf. Im Bereich der Ost- und Sudalpg in der Ubergangszone zwischen
dem Moldanubikum und dem Moravikum herrscht aucti@ser Tiefe weiterhin eine hohere
Geschwindigkeit (6200 m/s - 6400 m/s). Der ausggpr&ontrast zwischen diesen beiden
Zonen verschwindet in einer Tiefe von 20 km uneke@mheitliche Geschwindigkeit von rund
6500 m/s dominiert hier und auch im Bereich dera{psin. Niedrigere Geschwindigkeiten
(6100m/s) treten in dieser Tiefe unterhalb der Ditean auf. Im Bereich des pannonischen
Beckens jedoch sind hohe Geschwindigkeiten in detetdruste zwischen 6600 m/s und

7000 m/s anzutreffen.
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Abbildung 21. Ausgewahlte Schnitte durch das 3D-éater P-Wellengeschwindigkeiten
der Erdkruste (Behm et al., 2007)
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Von Behm et al. (2007) wurde neben dem P-Wellernyesaigkeitsmodell auch
Informationen uber die Moho-Topographie und Gesolvgkeiten des oberen Mantels durch
die Auswertung von refraktierten Wellen vom obeferdmantel (Pn) und reflektierten
Wellen von der Moho-Grenzflache (PmP) gewonnen.ildbhg 22 zeigt die Tiefe der Moho,
die im Untersuchungsgebiet zwischen 24 km im Béreies Pannonischen Beckens und 50
km unter den Ostalpen variiert. In Abbildung 22 as¢ Fragmentierung der Moho in die
Europaische Platte (EU), die Adriatische MikromafAD) und das Pannonische Fragment
(PAN) zu sehen.
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Abbildung 22. Mohotiefen (Behm et al., 2007)

Durch Synthese der Datenséatze von Behm et al. J200d von Waldhauser et al. (1998)
wurde die in Abbildung 23b. gezeigte Moho-Tieferikar fir den gesamten
Untersuchungsbereich basierend auf der Moho-Kadte \@n Grad et al. (2009a) erstellt
(Bruckl et al., 2012). Eingearbeitet wurden zusétzlinformationen aus Arbeiten von
Sumanovac (2010) im Bereich der Dinariden und vost@fano et al. (2009) im ligurischen

Bereich.
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Abbildung 23a. Abbildung 23b.

Einpassung der lokalen Moho-Tiefenkarte in dddoho-Tiefenkarte fir den gesamten

grol3raumige Modell von Grad et al. (2009a) Untersuchungsbereich von Brickl &
Hammerl (2014)

4.2. Berechnung der Krustenkorrektur

Die Berechnung des Effekts der Krustenstruktur a@i# Laufzeiten teleseismischer
Wellenfronten erfolgt anhand der Bestimmung vonfteitien durch das a priori bekannte
3D-Modell. Aus den Ankunftszeiten der P-Wellen werdnit dem Programm Tetra3D, das
von Waldhauser F. (Waldhauser, 1996; Waldhauseat.e1998) entwickelt wurde, relative

Laufzeiten berechnet. Durch die Verwendungen radatiLaufzeiten konnen Fehler der
Quellparameter und Geschwindigkeitsabweichungen vbiD Standardreferenzmodells
IASP91 (Kennett & Engdahl, 1991) fur den Ausbnegspfad zur Basis des lokalen Modells
reduziert werden. Um Krustenkorrekturen fur dieigmesse zu ermitteln werden zunachst fur
jedes Ereignis die seismische Langsamkeit (,slog/esd Laufzeit zu allen Netzpunkten an
der Oberflache wunter Berucksichtigung des JIASP9U#&lls berechnet. Unter

Berucksichtigung des Snelliusschen Gesetzes kodieeBtrahlen zurtickverfolgt werden und
der Zeitpunkt des Eintritts der Wellenfront an dédodellbasis kann gemeinsam mit der
korrespondierenden Langsamkeit in dieser Tiefe teglhwerden. Dabei werden Laufzeiten
durch das 3D-Modell mittels des 3-D finiten Difezen — Algorithmus entwickelt von

Vidale (1990) und modifiziert von Hole & Zelt (199%erechnet. Das Resultat ist ein
kontinuierliches Zeitfeld fur das teleseismischeignis, das Information Gber den Beitrag der

Krustengeschwindigkeit auf die jeweilige Laufzeiteihaltet. Dieses Zeitfeld wird
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anschlielend mit dem des Referenzmodells IASPQligieen. Die so berechneten Residuen
werden sodann zur Korrektur der Ankunftszeiten wmet. Nach dem Abzug dieser
Krustenkorrektur von den um den Mittelwert reduarrLaufzeiten sollten im Residuum nur
noch Informationen aus dem oberen Erdmantel eethakein. Diese Methode der
Krustenkorrektur wurde bereits von Lippitsch et, &003 fur die Westalpen und von
Sandoval et al., 2003 fur Studien mit dem SVEKALAPKrray verwendet.

Im Folgenden werden Krustenkorrekturen fir zweilielubn aus verschiedenen Richtungen
und mit unterschiedlichen Entfernungen gezeigt. Abbildung 24 sind die relativen
Laufzeiten durch die Kruste fiir ein Mag 5.5 Erdbebe Athiopien (24.9.2005) und fiir ein
Mag 7.2 Erdbeben in Kalifornien (15.6.2005) zu seHea die Laufzeiten von der lokalen
Struktur und von Azimut und Entfernung der Quellegh@ngig sind, entstehen gewisse
Variationen. Negative Residuen sind im griinen uladédn Bereich der Farbskala zu finden,
positive im gelben und roten Bereich. Der Einfldes Kruste variiert bei beiden Ereignissen
zwischen -0.5 s und 0.7 s. Der hdchste Wert isRamde des Untersuchungsgebiets unter den
Westalpen zu finden, aul3erdem treten hohe Laufzémegesamten Bereich der Ost- und
Sudalpen auf. Ebenso ist der Einfluss der TiefeMit@no erkennbar. Niedrige Laufzeiten sind
unter dem Molassebecken, der Bohmischen Massemri8ereich der Karpathen zu sehen.

Eine Geschwindigkeitsabnahme ist in Richtung denpaischen Ebene zu erkennen.
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Abbildung 24. Relative Laufzeiten durch die Kruste

a) eines Mag 7.2 Erdbebens in Kalifornien (15.6200
b) eines Mag 5.5 Erdbebens in Athiopien (25.9.2005)

4.3. Ermittlung von Laufzeitresiduen

In den Abbildungen 25a) — 25c) werden die einzel8ehritte, die bei der Berechnung der
Laufzeitresiduen aus den beobachteten Daten duidingeverden, anhand eines Mag. 5.1
Erdbebens, das sich am 15.3. 2006 in Mosambiqugnetehat, gezeigt. Den gemessenen
Laufzeiten tops (Abbildung 25a) werden die Referenzlaufzeitesn des IASP91 Modells
(Abbildung 25b)fur das ausgewahlte Ereignis gegergastellt.

Die aus der Differenz der beobachteten Laufzeiteth der Referenzlaufzeiten berechneten
Laufzeitresiduen tgps -tre) sind in Abbildung 25c) zu sehen. Erhdhte Laueitons

im Vergleich zum Referenzmodéléserzeugen positive Residuen, niedrige Laufzeitemeidih
hingegen zu negativen Residuen. Positive Residuehunter dem alpinen Orogen und im
suddostlichen Teil des Untersuchungsgebiets zu agtemegative Residuen treten im Bereich

der Bohmischen Masse auf.
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Abbildung 25 c: beobachtete abzuglich
Referenzlaufzeitenpt-trer,

An den beobachteten Laufzeiten wird der Einfluss Kieiste durch die Anwendung einer
Krustenkorrektur dust (Abbildung 26a) bertcksichtigt. Die Differenz zelen den
beobachteten Laufzeiten und den relativen Laufzeiterch die Kruste dfs— trus iSt in
Abbildung 26b) zu sehen. Die endgultigen Werte, die weiterer Folge bei der
tomographischen Berechnung Eingang finden, sir&binildung 26c)fur die Laufzeitresiduen
(tobs — tef - terus) NAach Abzug des IASP91 Modells zu sehen. Im Véflyleu den Residuen
aus Abbildung 26¢ werden die in den Daten vorhesden positiven Laufzeitresiduen unter
den Alpen durch die Krustenkorrektur etwas gedamipitgegen werden die negativen

Residuen im Norden kaum von der Korrektur beeistlus
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Abbildung 26c:
korrigierte Laufzeitresiduends-tret — terust

4.4. Qualitatskontrolle

Eine wichtige Aufgabe ist die Qualitatskontrolle daufzeitresiduen. Bewerkstelligt wird sie
indem die Residuen in “Common Source Gathers” daefle werden. Dabei werden alle
Laufzeitresiduen derselben Quelle in Bezug auf Hmapfangerpositionen geplottet. So

kdnnen fehlerbehaftete Stationen entdeckt werden.

Abbildung 27 zeigt die ,Common Shot Gathers” funesiAuswahl von acht beliebig
gewdahlten Erdbeben mit unterschiedlicher azimuth&erteilung. Eine rosa bzw. rote
Farbdarstellung reprasentiert hohe Laufzeitresidueine grine bzw. blaue hingegen
langsame. Stationen, die einer ndheren Untersuchaoteggzogen wurden, wurden mit roten
Vierecken markiert. Betroffene Stationen wurderder Folge aus dem Datensatz entfernt.
Ausgefallen sind unter anderem die Stationen imn@fieBecken (A404, A405, A406) und
entlang der Verlangerung der Linie ALPASS 3 in UmggA317, A318, A319), da entweder
keine Daten aufgezeichnet wurden oder der Noiskvhoch war.

Fur ein Erdbeben, das am 15.6.2005 in Kalifornig@attgefunden hat, sind die
Laufzeitresiduen in Abbildung 27a zu sehen. Entldag Linie ALPASS 1 nimmt der Wert
der Residuen von Suden nach Norden zu. Im BereschWkstalpen und der Molassezone

befinden sich die Residuen im positiven Bereicheri®o verhalt es sich im stdlichen Bereich
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der Bohmischen Masse, im nérdlichen Bereich hingedmminieren negative Residuen. Ein
ausgepragter Bereich negativer Residuen ist inSdefalpen und den Dinariden zu erkennen,
die Residuen im Bereich der Ostalpen und Karpasiath im positiven Bereich angesiedelt.

Auffallig ist der stark negative Wert an der StatiDIP 7, der anhand der dunkelblauen
Signatur zu erkennen ist. Es ist zu vermuten, ddiss Registrierung an der Station

fehlerbehaftet ist.

In Abbildung 27b, in der die Laufzeitresiduen fiin éeben, das am 15.10.2005 bei den
Kurilen aufgetreten ist, zusammengestellt wurdsinein stark negativer Wert (kleiner -2.0 s)

an der Station A404 zu erkennen. Hier wird ebemfatigenommen, dass die Registrierung
an der Station fehlerbehaftet ist. Im Bereich déhiBischen Masse und der Molasse sind die
Laufzeitresiduen positiv, ebenso im Bereich der Mesd der Ostalpen und der Karpathen.
Negative Residuen befinden sich im Bereich der pétaund der Dinariden.

Wie auch in Abbildung 27b ist in Abbildung 27c &iahler an der Station A404 zu bemerken.
Auch die GroéfRRenordnung der Residuen fir das Beloas, am 14.11.2005 in Japan
stattgefunden hat, &hnelt Abbildung 27b.

In Abbildung 27d sind die Residuen an den Statidiierein Erdbeben, das am 6.1.2005 im
Bereich der Indisch-Chinesischen Grenze aufgetresenzu sehen. Im Bereich der Sid-
West- und Ostalpen treten niedrige Residuen awd.REsiduen im Bereich der B6hmischen
Masse, der Molassezone und der Dinariden hingeigenpssitiv. Auch bei diesem Ereignis
nehmen die Residuen entlang der Linie ALPASS 1$d nach Nord zu.

Fur ein Ereignis, dass sich am 11.10.2005 in Sarateignet hat (Abbildung 27e), zeigen
sich die Residuen positiv im Bereich der Dinaridéer, Karpathen und bei der Béhmischen
Masse. Ebenfalls positive Residuen sind im Bereieh Molassezone zu sehen, diese sind
jedoch geringer. Bei den Sid-, den Ost- und dentd\®s1 bewegen sich die Residuen im
Bereich um Null.

In Abbildung 27f sind die Laufzeitresiduen fir elrdbeben, das am 22.2.2006 in
Mosambique aufgetreten ist, zu sehen. Auch hiehts8tation A404 heraus. Im Gegensatz zu
den Abbildungen 27b und 27c ist der Wert an di&ation stark positiv (> 2.0 s). Auch die
Residuen im Bereich der Dinariden und der Sudalyersen hohe positive Werte auf.
Negative Residuen finden sich im Bereich der Wpstalund im Westen der Ostalpen. Gegen

Osten der Ostalpen hin verandert sich der Wert Pasitiven. Im Bereich der Béhmischen

45



Masse dominieren negative Laufzeitresiduen. Betedaman die Verteilung der Residuen
entlang des Profils ALPASS 1 so nimmt der Wert &l nach Nord hin ab.

Abbildung 27g zeigt die Residuen fur ein Erdbebes dm 15.8.2005 in der Gegend von
Ascension Island aufgetreten ist. Die ResidueraagtProfil ALPASS 1 sind im Bereich der
Sudalpen héher und nehmen nach Norden hin ab. &gere sich dann im Bereich der
Bohmischen Masse und der Molasse wieder starkipo8iich hier ist unter den Westalpen
eine Zunahme der Laufzeitresiduen von Nord nach Riicerkennen. Die Residuen im
Bereich der Dinariden sind negativ.

Fur ein Ereignis, das sich am 23.1.2006 in NordemaPas ereignet hat sind die
Laufzeitresiduen der Abbildung 27h zu entnehmersitRe Residuen treten im Bereich der
Bohmischen Masse und der Ostalpen auf. Ebenfalmirderen positive Werte in den
Westalpen und der Molassezone, sind jedoch schwachesgebildet. Negative
Laufzeitresiduen finden sich in den Dinariden urmeh Gudalpen. Die Verteilung der Werte
der Residuen ahnelt Abbildung 27a. Auffallig hoher® finden sich bei den Stationen A404,
A308 und JAVC. Daten dieser Stationen wurden intever Folge aus dem Datensatz

hinausgenommen.
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Abbildung 27.Common Source Gathers fiir die folgeritelbeben:
a) 050615 _0250: Kalifornien, b) 051015 _1006: Kusiand,
c) 051114 2138: Japan,d) 050601 2006: India China,
e) 051011 1505: Sumatra,f) 060222_2219: Mozambique,

g) 050815 0753: Ascension Island, h) 060123 20%ItH\bf Panama.
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5. SEISMISCHE TOMOGRAPHIE

Bei der seismischen Tomographie handelt es sicleianmbbildungsverfahren, bei dem aus
gemessenen Ankunftszeiten seismischer Wellen Rbtksse auf ihre
Ausbreitungsgeschwindigkeit im Untergrund ermodlialerden. Im Gegensatz zu anderen
tomographischen Untersuchungsmethoden (CAT-ScanodBafie) folgen die seismischen
Strahlen stark gekrimmten Pfaden und die Geomelee Strahlen, die von lokalen
Unterschieden des Geschwindkeitsfeldes herruhrigire zusatzliche Unbekannte. Zu den
Eingangsdaten zéhlen Koordinaten und Herdzeiteseismischen Quellen, Koordinaten der
registrierenden Stationen und gemessene Ankurfész@iusgewdahlter Phasen seismischer
Signale bekannt. Auf3erdem mussen a priori Infomnat Uber den Aufbau des Erdinneren
bekannt sein. Diese werden als Referenzmodelli@iBdrechnungen herangezogen.

Zu den ersten Arbeiten im Bereich der seismischemdgraphie z&hlt die Untersuchung von
Aki et al. (1976), in der Ankunftszeiten von P-Végll erstmalig in Form einer Abbildung
interpretiert wurden. Die Installationen dichteiss@ischer Netzwerke und Verfeinerungen

der Rechenmethoden ermdglichten in weiterer Folg@&drechnung

- globaler (z.B.: Bijwaard & Spakman, 1998; Bijwaagt al., 2000 ; Piromallo &
Morelli, 2003; Wortel & Spakman, 2000; Koulakovatt, 2009),

- teleseismischer (z.B.: Lippitsch et al., 2003; Rasdn et al.,, 2006 Rawlinson &
Kennett, 2008; Dando et al., 2011),

- lokaler Tomographien (z.B.: Thurber, 1993).

Unterschiede finden sich in der Dimension der Ab#gsstellung. Bei lokalen Methoden
befinden sich die Quellen innerhalb des Untersugbgebietes, bei teleseismischen Studien
werden Erdbeben, die in einer Entfernung von mdblr38° vom Untersuchungsgebiet
entfernt sind, flr die Berechnungen herangezogemgsAbbildungen 28a und 28b). Beim
Eintritt ins Modellvolumen verlaufen die Strahlergeein der Teleseismik im Gegensatz zur
lokalen Tomographie nahezu vertikal. Durch die amdung von relativen Laufzeitresiduen
haben Fehler bedingt durch Unsicherheiten der @uelind grofRraumiger

Mantelheterogenitaten keinen Einfluss auf die Mizidgébnisse.
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Abbildung 28 a. Schema einer Abbildung 28.b. Schema einer lokalen Studie
teleseismischen Studie (aus Koch, 1992) (aus Koch, 1992)

Unabhangig von der Gréf3enordnung der Untersuclairdps zugrunde liegende Prinzip. Die
Laufzeitend,,, seismischer Wellen werden an den Stationen eigissnschen Netzwerks
registriert und die Differenzed,..; zu den Laufzeiten eines Referenzmodédls, werden

berechnet:
dres = dops — dsyn 1)

Mogliche Referenzmodelle sind das das PreliminaagttEModel - PREM (Dziewonski &
Anderson, 1981), das Modell der International Assmon of Seismology and Physics -
IASP91 (Kennett & Engdahl, 1991) und das AK-135-Mibd(Kennett et al., 1995).
Zusatzlich kénnen noch a priori Informationen Ulike Geschwindigkeitsverteilung der
Erdkruste (wie bei Lippitsch et al., 2003; Sandoeal al., 2003) bei der Auswertung

bertcksichtigt werden.
5.1. Prinzip

Der nicht lineare Zusammenhang zwischen Geschwkedig an einer beliebigen Positian

und Laufzeitd Uber den Pfad des Stralll&kann wie folgt dargestellt werden:

= L
d= [, 70 dl 2)

Um aus den gemessenen Laufzeiten ein 3D-ModelUdésrgrundes zu ermitteln, missen

die folgenden Schritte durchgefiihrt werden:

- Parametrisierung
(Festlegung von Geschwindigkeitsblécken oder —meitmeModellbereich),

- Vorwartsrechnung
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(Berechnung von Modelldaten aus Modellparametern),
- Inversion
(Anpassung der Modellparameter an die Beobachtatesy
- Genauigkeitsanalyse
(Schatzung von Kovarianz und Auflésung, Berechrneyrghetischer
Modelle).

Zur Loésung des Problems gibt es unterschiedlichesdfae, wobei entweder eine
Linearisierung durchgefiihrt werden kann oder dieeBlenung iterativ nicht-linear erfolgen
kann (Rawlinson et al., 2003). Bei der linearen dgraphie wird die Beziehung zwischen
Laufzeitresiduen und Geschwindigkeitsabweichungemhaad eines Referenzmodells
linearisiert, die Strahlwege werden einmal im Refiemodell bestimmt und in weiterer Folge
nicht mehr verandert. Eine Linearisierung ist amgelt, wenn gezeigt werden kann, dass der
Pfad von Quelle zum Aufnehmer nicht signifikant chur die Anderungen der
Modellparameter bei der Invertierung abgelenkt wBeéi Anwendung der iterativen nicht-
lineare Tomographie werden zunéchst die Abhandighkei der Strahlwege von
Geschwindigkeitsanderungen ignoriert, erst die mafigpe Ausfihrung von
Vorwartsrechnung und Inversion fuhren zu verdndei&rahlwegen. Kaum Anwendung
findet hingegen die nicht-linearen Tomographie, dlme Iteration durchgefihrt wird und

direkt zu einer Losung fuhrt.
5.2. Formulierung des seismischen Inversionsproblesn

Um das Inversionsproblem zu I6sen, mussen aus aeleljdarameterm, die eine elastische
Eigenschaft (Geschwindigkeit) des Modellraums besbkn, Laufzeitend zu den
seismischen Stationen vorhergesagt werden. Zwisaten Modellparametern und den

Laufzeiten besteht der folgende Zusammenhang:

d = g(m) ()

Die Differenz zwischen tatsachlichen Laufzeitgp,,und synthetischen Laufzeitety,,, (mit
dsyn = g(my)) zeigt an, wie gut ein Startmodeh,zur Reprasentation der Laufzeiten

geeignet ist. Im Zuge der Inversion wird das Modallso modifiziert, dass die Differenz

zwischen beobachteten Laufzeiten und den bereahiMatdellparametern minimiert wird.
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Wie bereits in Gleichung (2) gezeigt wurde, ist d&trahlenweg von der

Geschwindigkeitsstruktur abhéngig.

Eine Abweichungv(x) von einem Referenzgeschwindigkeitsfelgi(x)ergibt einen neuen
Geschwindigkeitswerv(x) = vo(x) + dv(x)an der Stellex und somit einen veréanderten
PfadL(v) = Ly(v) + 6L und eine neue Laufzait

1
d= fLo+5L oran ¥l (4)

Zunachst wird der Integrand in eine geometrischdrentwickelt:

1 1/v 1 v . v?
= st (5)

= 5o =
vo—06v 1_(_%) vy Vg vy

Glieder 2. Ordnung konnen vernachlassigt werden docch Substitution kénnen die

folgende Gleichungen gewonnen werden:

1 1)
4= Jigronzy ~ 73 AL+ 00V ©)
1 1)
d:fLov—o—v—gdl (7)

Weil das Prinzip von Fermat besagt, dass die Laufide vorgegebene Endpunkte entlang
eines Strahlenweges stationar ist in Bezug aufngfirgige Anderungen des Strahlweges
kann der neue durch den alten Pfad ersetzt weilemnlie Laufzeit § = dy + dd) von der
Geschwindigkeitsstruktur des Mediums abhangigkiann die Abweichundd der Laufzeit
sowohl mittels den Abweichungen des Geschwindigkddes dv als auch aus den

Abweichungen der jeweiligen Langsamkeignbeschrieben werden:
6(d) = —fL S—Zdl + 0(6v?) = fL dsdl + 0(6s%) (8)
0 vy 0

5.3. Methode
5.3.1. Parametrisierung

Die Parametrisierung des Modellraums erfolgt durctlie Festlegung von
Geschwindigkeitsblécken oder —netzen. Die Quadl&itVVorwartsrechnung ist abhangig von
der gewéahlten Parametrisierung des Geschwindidk&kles und ist von grol3er Wichtigkeit

fur die Berechnung der Laufzeiten und der partieMdleitungen, die das Inversionsproblem
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charakterisieren (Kissling et al., 2001). Zellert geringer Pfadiiberdeckung haben auch eine
geringere Auflosung, daher kbénnen Artefakte Gbehnere Zellen als Anomalien mit hohen
Amplituden auftreten, die von der wahren Struktuchh zu unterscheiden sind. Eine
Maoglichkeit zur Abhilfe bietet die Kombination selcht besetzter Zellen vor der
Invertierung. Dadurch kann eine Verbesserung desilRes erzielt werden (Kissling, 1988;
Bijwaard et al, 1998).

Im Zuge der Parametrisierung werden unterschiegllsbhnittflachen definiert oder Blocke
festgelegt und mit einer dazugehorigen Interpofetfionktion ausgestattet werden. Bei der
Parametrisierung mittels eines einfachen Blocknisdshd die Strahlwege in jedem Block
gerade. In vielen teleseismischen Studien, unteler@m Aki et al. (1976)oder Achauer
(1994) wird diese Art der Parametrisierung verwéndierdings treten bei der Leitung eines
Strahles durch eine Serie von Blocken an den Ubgagii Geschwindigkeitsdiskontinuitéten

auf.

Eine Alternative dazu bietet ein stetiges Geschigikeltsfeld, das durch die geeignete Wahl
von Basisfunktionen definiert wird. Anhand von hpelationsverfahren bei denen kubische
oder modifizierte Cardinal-Splines verwendet werdémann das Modell durch diese
Interpolationsverfahren tberall und mit jeder Hatyen raumlichen Auflosung diskretisiert
werden. In der Arbeit von Thomson & Gubbins (198djd die Langsamkeit an einem
beliebigen Punkt in einem regularem 3-D Netz min delgenden kubischen Splines
beschrieben. Auch Sambridge (1990) verwendet digsesatz bei der Parametrisierung
seines Modells:

s(r,0,¢) = X1 X1 Xi1 Siji C:(R)C;(0)Cr () 9)

Die Werte furS;;, sind die Modellparameter an den Eckpunkten eirgiebigen Zelle
(i,j,k) und (r,0,¢) definieren die Koordinaten des Punktes, fur deterpoliert
wird.C;(R), C;(8), Ci(¢) sind die verwendeten Basisfunktionen.

5.3.2. Vorwartsrechnung

Die Gleichung, die die Geometrie eines Strahlwedesschreibt, kann aus der
Eikonalgleichung abgeleitet werden. In einem edaken Medium wird die Fortpflanzung
einer Wellenfront durch die Eikonalgleichung bessen, wobeiT die Laufzeit der

Wellenfront angibt:
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1

2 _
(V1) T @

(10)

Die Herleitung der kinematischen Strahlengleichang der Eikonalgleichung erfolgt durch
Betrachtung einer kleinen Zeitanderudg am Punktx (Aki und Richards, 1980). Mit der
folgenden Gleichung kann die Strahlengeometrieinera beliebigen Geschwindigkeitsfeld

beschrieben werden:
d 1 dx 1
aGea) =6 (1)

Die Losung der Vorwartsrechnung kann durch untéesiiiche Methoden erhalten werden
(Thurber & Kissling, 2000). Methoden zur Berechnwog Laufzeiten basieren entweder auf
Strahlverfolgung (Julian & Gubbins, 1977) oder aefr Berechnung finiter Differenzen

(Vidale, 1988, 1990), bei der die Erstankunft e&zllenfront ermittelt wird.

Eine Madglichkeit den Strahl zu verfolgen bietet dsehussmethode. Dabei wird die
Strahlengleichung als  Anfangswertproblem formulierund der  urspriingliche
Projektionswinkel des Strahls solange iterativ aagst, bis er beim Empfanger ankommt.
Eine andere Madglichkeit bietet die Beugemethodebddawird die Geometrie des
urspringlichen Pfades zwischen Quelle und Empfasgeangepasst, dass das Fermatsche
Prinzip erfullt ist.

Die LOsung der Eikonalgleichung mittels finiter f@ifenzen zur Vorhersage der Laufzeiten in
komplexen Medien kann u. a. mit der von SethiafP@povici (1999) entwickelten FM-

Methode Fast Marching Method - FMM gefunden werden. lhre Anwendung bei der
Wellenfeldfortsetzung in heterogenen Medien ist Rawlinson & Sambridge (2005)

beschrieben. Dabei handelt es sich um einen gigltb@s numerischen Algorithmus, der die
Fortpflanzung einer monoton fortschreitenden Fladbech Losung der Eikonalgleichung
beschreibt. Anhand dieser Technik ist es mogliah, Laaufzeiten einer beliebig geformten
Wellenfront an Stationen der Erdoberflache zu beren. Dabei kommt eine Technik der
Wellenfrontkonstruktion zum Einsatz, die auf derpfgximation der zuerst ankommenden

Wellenfront in Form eines engen Bandes basiert.

Im Zuge des Fortschreitens einer Flache kdnnenrigkd Diskontinuitaten entstehen. Wenn
diese im Gradienten vorliegen, ist die Losung dié&omalgleichung nicht moéglich (Sethian,
1996, 1999). Das ist dann der Fall, wenn sich Wigltsten Gberschneiden.
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Abbildung 29a zeigt eine sich fortpflanzende Coskuive, die sich im Zuge der Ausbreitung
zu einem sogenannten ,Schwalbenschwanz” entwickaésem Problem wird durch die
Einfuhrung einer Entropiebedingung entgegengewirit eine befriedigende Annéherung an
die Eikonalgleichung kann gewonnen werden (Abbigd@8b).Das Berechnungsschema fur
die Berechnung der Laufzeit an einem beliebigerepletkt kann Sethian & Popovici (1999)
und Popovici & Sethian (2002) entnommen werden.

— - | [

4

Abbildung 29.b.

Annaherung an die Cosinus-Kurve

Abbildung 29 a.

Fortpflanzung einer Cosinus-Kurve

Die Berechnung von Reflexions- und Refraktionsphaise geschichteten Medien mittels
FMM wird bei Rawlinson und Sambridge (2004) beschneligstmalig wurde die Methode
in der Tomographie bei Untersuchungen der lithogptiden Struktur Tasmaniens verwendet
(Rawlinson et al., 2006)

5.3.3. Inversion

Durch iteratives Bestimmen der Laufzeitanomaliefolgt eine Anpassung der Modell-
parameter an die beobachteten Daten. Im diskreteateNMaum wird die Beziehung zwischen
Datenvektord bestehend aul Elementen und Modellvektan bestehend audElementen

Uber die MatrixG beschriebend = Gm. Der Datenvektod enthalt die Laufzeitresiduen, der
Modellvektorm die Langsamkeiten in Bezug auf ein ReferenzfeldddnM = N Elementen

der Matrix G stehen die Strahllangen. Im Normalfall ist die Maschwach besetzt, da jeder
Strahl nur ein bestimmtes Subset von Blécken dauth In Abhangigkeit von der Anzahl
der Elemente der Daten- und der Modellvektoren kénmehrere Problemstellungen

unterschieden werden:
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- Unterbestimmtes Problem:
Es liegen weniger Messwerte als unbekannte Modelpeter vor:
N <M.

Die LOsung ist singular.

- Exakt bestimmtes Problem:
Es liegen gleich viele Messwerte und Modellparamebe:
M=N.
Die Matrix G ist quadratisch.

- Uberbestimmtes Problem:
Es liegen mehr Messwerte als unbekannte Modellpaterwor:

N>M.

- Gemischt bestimmtes Problem:
Ein Teil des Parameterraums ist unbestimmt, eiri@ndiberbestimmt. Im
Zuge der Auswertung kann es zum Auftreten von Akifn kommen
(Shearer, 1999).

Die optimale Bestimmung der Modellparametarkann im Fall einer linearen Beziehung
zwischen Daten- und Modellvektor durch Minimierudgr quadratischen L2-Norm (auch
Euklidische Lange) des Fehlervekiors Gm — d mit der Methode der kleinsten Quadrate

erfolgen:
E=e"e=(Gm—-d)"(Gm — d) (12)
Die Losung fir die Modellparametetgelingt durch Nullsetzen der Ableitungen vBmach
Modellparameterq% = 0)und folgt zu:
m=(G"6)"16¢"d (13)

Praktisch kann diese Formel in den meisten Faéldogh nur dann eingesetzt werden, wenn
die Inversion der MatrixGTG auf eine Singularwertzerlegung (Shearer, 1999%géfiinrt
wird, da die MatrixG in den meisten Fallen singular oder nur schwacsetzé ist. Die
detaillierte Anwendung der Singularwertzerlegungg drspriunglich von Eckart & Young
(1939) entwickelt wurde, wird in Koch (1992), Menid®89) und Nolet (2008) beschrieben.
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Da bei der Bestimmung des 3D-Geschwindigkeitsfel8&mhlen Eingang finden, deren
Ausbreitungsweg von der unbekannten Struktur alth&agdelt es sich um eine nicht-lineare
Inversion der Formd = g(m). Die Fehlerfunktion hat eine komplizierte Form udds
Auftreten mehrerer Minima ist moglich. Die Lésudgs Problems kann ebenfalls mit der
Methode der kleinsten Quadrate gefunden werdeneninddie Funktion lokal durch
Approximation mit ihrer Tangente linearisiert wifdie Linearisierung erfolgt durch Taylor-
Entwicklung rund um einem aktuellen Modellvektan), wodurch die Loésung der
Normalgleichungen ermdglicht wird. Diese Methoderdwvauch als Gradientenverfahren
bezeichnet. Dabei erfolgt die Minimierung einer €édtfunktion S(m) bestehend aus den
Residuen¥(m) und einem oder mehreren Regularisierungstermen,lakale Minima
unterdriicken und die Wahrscheinlichkeit erhohenglalsale Minimum zu finden. Zunéchst
wird eine erste Abschatzung fur die Laufzeitdh= g(m,) unter Verwendung des
Referenzmodellgn, durchgefihrt und mit den beobachteten Laufzedgy verglichen. Die
Funktion¥ (m)stellt das Quadrat der Datenresiduen bezogen aufediebiges Modell dar.
Bei Bertcksichtigung der Unsicherheitsabschatzungisr Messungen, die in der

Datenkovarianzmatri€; zusammengefasst sind, wird sie wie folgt angesbkn:

‘I’(m) = (g(m) - dobs)TCc_il(g(m) - dobs) (14)

Genauere Messungen werden starker gewichtet. [@imdtite der Diagonalen enthalten die
Varianzen, die anderen Elemente beschreiben diesl&tion der Beobachtungen (Tarantola,
1987). Sind die Fehler voneinander unabhéngig, ddvamdelt es sich bei der

Datenkovarianzmatrix um eine Diagonalmatrix.

Aufgrund der ungleichméfigen Durchschallung des éflomlims handelt es sich bei der
teleseismischen Tomographie um ein gemischt beggsirRroblem. Die Einfihrung von
Regularisierungstermen®(m) und £2(m)ermdglicht die zusatzliche Belegung der
Modellparameter. Mit der Dampfung(m) kann die Abweichungen des Modehs vom
Referenzmodelin, geregelt werden, indem festgelegt wird, dass beaschnetet Modell nur
in einem gewissen, vorab definierten Bereich vonpreri Modell abweichen darf.
Unsicherheiten des Startmodells werden mittels ddodellkovarianzmatrix C,,

bertcksichtigt.

@(m) = (m — my)" ¢! (m — my) (15)
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Uber den TermR(m)kann die gewiinschte Glattung des Modells gesteuertien und das
Modell mit minimalen Strukturvariationen wird gefien (Constable et al, 1987).Der
Glattungsoperatobwird so gewahlt, dass die zweiten Ableitungen dexi®lls unterdriickt

und geglattete Modelle generiert werden (Sambri@i§@0):
2(m) =m"™D"Dm (16)

Der Einfluss der Regularisierungsterme auf die &bjaktion S(m) wird Uber den
Dampfungsparameter und den Glattungsfaktaygeregelt. Die Grof3e der Parameter wird
anhand von Trade-off-Kurven (Abbildung 30) empinisbestimmt, in denen Daten- und

Modellvarianz gegenubergestellt werden (Eberhattig3h1990).
S(m) = 3 [Y(m) + 2p(m) + n2(m))] (17)

Durch Minimierung der Funktior§(m) wird das Minimum der Abweichung zwischen

beobachteten und berechneten Daten ermittelt.
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Abbildung 30. Gegeniberstellung von Daten- und Nheaiganz mittels Trade-off-Kurven

Zu den Gradientmethoden zahlen die Gauss-Newtorhddet die Methode des steilsten
Abstiegs und die Berechnung der Inversion von &eitten (Kennet et al., 1988, Sambridge,
1990). Gemeinsam haben alle Methoden, dass im degdnversion die Ableitungen der
ObjektfunktionS (m) benotigt werden. Unter der Annahme, dass es sicddy Funktion um

eine gleichmalRige Funktion der Modellparameter bBHndkann eine lokale quadratische

Approximation des bestehenden Modells in eine Traglbe vorgenommen werden:
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S(m+ ém) ~ S(m) + yém + %SmTﬁé‘m (18)

Der Modelldifferenzvektorém = m — my beschreibt die Abweichung des gegenwartigen
Modells m vom Referenzmodeliny, ¥ und H sind der Gradientenvektor bzw. die Hesse-
Matrix der Objektfunktion. Sie werden durch Ableigen der Objektfunktion gefunden:

S

Y= m GTchl(g(m) —dyps) + EC,_nl(m —mg) + nDTDm (19)
- 2
H = % = GTCEl(; + VmGTcal(g(m) _ dobs) + Scr_nl + nDTD (20)

Die Matrix G =;—ider partiellen Ableitungen, mit der die Anderungsrder Laufzeit in

Abhangigkeit von den Modellparametern beschriebed,wird auch als Designmatrix oder
Frechet Matrix (Rawlinson & Sambridge, 2003) beapé&t. Die Ableitungen voi& werden
im Rahmen der Vorwéartsmodellierung ermittelt. Dier&hnung des Termg,,GT ist
aufwendig und kann bei laufenden Modellverbessarungrnachlassigt werden (Kennett et
al., 1988). Der Gradientenvektprund die HessematriKliegen im Dual des Modellraums
(Tarantola, 1987) und kdénnen durch Multiplikatioit ader ModellkovarianzmatrixC,,in den

Modellraum Uberfuhrt werden.

Da g im Normalfall nicht linear ist, erfordert die Mmierung der Objektfunktios(m +

ém) einen iterativen Ansatz:
my,, =m, +ém, (21)

Die lterationen werden abgebrochen, wenn entwedsrgliobale Minimum ermittelt wird
oder ein festgelegter Grenzwert der Objektfunkigoreicht wird Andere Abbruchkriterien

werden bei Kennett (1988) beschrieben.

Die einfachste Methode flr eine iterative Minimieguder Objektfunktion ist die Methode
des starksten Abfalls. Die Modellverbesserungerdereifir den Punkin,, in Richtung des
starksten Abfallg,, berechnet, wobei der Skalay, eine positive reale Zahl ist, deren Wert

empirisch gewahlt wird, sodass das gesuchte Mininmuguchrichtung gefunden wird.

om, = —u, *xy, (22)

Der Skalaru,, kann durch Minimierung gefunden werden. Unter Alenahme, dasg(m)

lokal linear ist, istS(m) quadratisch und die Ableitung der ObjektfunktionRichtung des
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starksten Abfalls geht bis zur Steigung Null. Dauist es moéglich den gesuchten Parameter
zu ermitteln:

oT
. Yn*Yn
Un

== 23
Yfl*Hn*Yn ( )

Die Inversion erfolgt in dieser Arbeit mittels dérogramms FMTT Kast Marching
Teleseismic Tomographyon N. Rawlinson (Rawlinson & Kennett, 2008; Risbn et al.,

2006; http://res.anu.edu.au/nigk TeilrAumen, wobei die Minimierung simultan emig

unterschiedlicher Suchrichtungen vorgenommen whid. effektiver Algorithmus wurde in
der Arbeit von Kennett et al. (1988) bei einem géoigen, nicht-linearen
Inversionsproblemen angewandt. Durch die Einengadeg lokalen Minimierung der
guadratischen Approximation der Objektfunktion inneen kleinen n-dimensionalen
Unterraum des Modellparameterraums kann die Losgeiginden werden. Im Rahmen
teleseismischer Studien in Tasmanien und im MuBagken (Australien) wurde die Methode

in den Arbeiten von Rawlinson et al. (2006) und fawlinson et al. (2006) verwendet.

Bei der Inversion in Teilraumen wird in einem begrien Raum, der vop Basisvektoren

aPaufgespannt wird, eine Anderung des urspriinglidtedells vorgenommen:
ém = Zj:l ﬂja(i) = Ap (24)

Die Projektionsmatrix A = [a‘] besteht ausM =n Elementen, die Komponenten
u;bestimmen die Lange des korrespondierenden Vekforder die Objektfunktios(m) in
dem vona‘aufgespannten Raum minimiert. Die Koeffizienpgonnen durch Minimierung

der Objektfunktiors (my + ém) gewonnen werden (Kennett et al., 1988):
p=—[ATHA]'ATY (25)

Die projizierte Hesse-MatridT HA ist eine kleine, quadratische Matrix, die gut kiiodiert
ist und mit wenig Rechenaufwand invertiert werdanrk Durch Einsetzen der Beziehung fir

die Koeffizientem;in Gleichung (23) kann eine Ruckprojektion in deaddliraum erfolgen:
dm; = —A[ATHA] ATy (26)

Sobald die lokalen Modellabweichungan berechnet wurden, wird ein neues
Modellm;,; = m; + dm;erstellt und erneut eine lokale quadratische Apipnakon flr

S(m) berechnet.
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6. TELESEISMISCHE TOMOGRAPHIE DES OBEREN ERDMANTELS
UNTER DEN OSTALPEN

6.1. Bestimmung der Regularisierungsparameter

Der zuletzt ermittelte Datensatz wurde zur Festiggu der geeigneten
Regularisierungsparameter, den Dampfungs- und uBlgdgtaktoren, herangezogen. Beide
Parameter kontrollieren das Zusammenspiel zwisdem Glattung der Losung und der
Datenanpassung. Ein bekannter Weg den richtigesnmi®der zu finden ist der Vergleich der
Varianz der Residuen mit der Losungsvarianz (EbePiaillips, 1986). Bei Verwendung
einer zu starken Dampfung wird die Varianz der Besn (Datenvarianz) nicht signifikant
reduziert und die Variation der Geschwindigkeit®lodellvarianz) ist zu gering. Das Modell
erscheint glatt, jedoch Feinheiten des Modells eerdicht aufgelost. Im Gegensatz dazu
nehmen bei der Festlegung eines zu geringen Damgbanameters die Datenvarianz ab und

die Modellvarianz zu. Das Modell erscheint rau.

Zur Festlegung der Regularisierungsparameter wuldearsionen mit unterschiedlichen
Kombinationen von Glattungs- und Dampfungsfaktdoenechnet und in Trade-off Kurven,
in denen der Zusammenhang zwischen DatenanpassuhdgViaodellrauhigkeit dargestellt
wird, veranschaulicht. In einem ersten Schritt veudér Glattungsparameter 0 gesetzt und
Inversionen mit variierenden DampfungparameterfOfp < p < 100) berechnet. Eine
optimale Dampfung wurde bei Verwendung von p = iiZeét (Abbildung 31 — obere Kurve)
und die Standardabweichung von 558 ms im Initialelodkonnte nach vier
Iterationsdurchlaufen auf 348 ms im berechneten édaeduziert werden. Das entspricht
einer Varianzreduktion von 39 %. Mehr Durchlaufenrtén zu keinen signifikanten
Verbesserungen der Standardabweichung des Resuliats Fehler im Datensatz zu
minimieren, wurde ein Grenzwert von 2.5*348 ms  8is festgelegt und alle Stationen,
deren Laufzeitresiduen gréfRer als der definierten@wert waren, wurden aus dem Datensatz
geldscht. Die Berlcksichtigung dieses Kriteriumrfé zur Loschung von 266 Datensatzen
und das schluendliche, modifizierte Laufzeitensetfasst 6368 Datensatze, die an 154
Stationen aufgezeichnet wurden. Die Standardabwegldes neuen Initialmodells konnte
dadurch auf 518 ms reduziert werden. Unter Verwegdies modifizierten Modells wurde
im nachsten Schritt der optimale Glattungsparamedemittelt. Dabei wurde der
Dampfungparameter festgehalten (4 = 2) und Inveesio mit variierenden

Glattungsparametern (0 £ < 300) wurden berechnet. Eine optimale Glattungdeubei
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Verwendung vone = 50 erzielt und die Standardabweichung konnte 208 ms im

berechneten Modell reduziert werden. (Abbildung-3intere Kurve).

o
»

o
W

=-dp- = 1 -all data
—— 2 - guthers removed

o
ho

B 3 - station terms included
O opimum trade-off

Standardabweichung Residuen [s]

=
—

20 40 60 80 100 120 140
Standardabweichung Modell [s]

=

Abbildung 31. Trade-off Kurven,in denen Daten- Muatlellvarianz fur die gewahlten
Parameter u (obere Kurve) urdquntere Kurve) dargestellt sind

Das Inversionsprogramm von Rawlinson ermdglichtemeder Festlegung von Dampfung
und Glattung die Berechnung von Stationskorrektureit denen oberflachennahe Effekte
unterhalb der Beobachtungsstationen kompensiertdemer Die GréRenordnung der
Korrekturen der einzelnen Stationen ist in Abbilgu8?2 sehen, sie bewegen sich im Bereich
zwischen - 0.3 und 0.35 s. Durch einen zusatzlicBémpfungsfaktorsyv kénnen die
Stationskorrekturen gesteuert werden und die Beredjsergebnisse kdnnen zusatzlich
optimiert werden (Abbildung 31 — quadratische Signa Die Verwendung eines relativ
hohen Dampfungsfaktons = 600 garantiert, dass durch die Stationskourekt nur lokale
Geschwindigkeitsabweichungen reprasentiert werd@n. geringerer Wert fihrt zu einer
Zunahme der Stationskorrekturen, aber zu keinetevexi Varianzreduktion. Das berechnete
Variogramm (Abbildung 32) zeigt, dass keine rauheic Korrelationen zwischen den
Stationskorrekturen bestehen. In der Untersuchamgibh in weiterer Folge gezeigt, dass der

Einfluss der Stationskorrekturen kaum Auswirkungahdas Ergebnis hat.
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Abbildung 32. Stationskorrekturen - das Variogransemonstriert, dass keine raumliche
Korrelation zwischen den Werten besteht

Die Berechnung unter Verwendung der endgultigeruReigierungsfaktorere(= 50, p = 2y
= 600) fuhrte zu einer weiteren Reduktion der Saadabweichung der Laufzeitresiduen auf
275 ms.

6.2. Checkerboard-Tests

Die bloRe Berechnung einer Losung, die die Objeltfion minimiert, ist als Losung der
Tomographie nicht ausreichend. Eine wichtige Auggatb Anschluss an die Inversion ist die
Berechnung synthetischer Tests, die Informatioiibar die Datenauflésung liefert und
wodurch die Erkennung von Artefakten ermdglichtdfitissling et al, 2001). Fur synthetisch
generierte 3-D Modelle werden Laufzeiten fur diesdahlich registrierten Ereignisse und
Stationen gerechnet und invertiert (Husen & Kigglid000; Haslinger & Kissling, 2000). Der
Vergleich zwischen reproduziertem und urspringhch®lodell liefert Hinweise auf die
Sensitivitat der Methode und die Wahl der ursprichgh Geometrie und
Regularisierungsparameter. Anhand der Gegenubergiebeider Modelle kdnnen Gebiete

festgelegt werden, in denen eine gute Auflosungaheleistet wird.

Zunachst wurden zur Analyse des Inversionsergedmi€heckerboard Tests (Hearn & Ni,
1994) durchgefuhrt. Verschiedene Sets von syntiedis Laufzeiten wurden fir Modelle
berechnet, in denen dem AK-135-Modell unterschaddli  ausgedehnte

Geschwindigkeitsanomalien von + 200 m/s schachdtegtiiberlagert wurden. Diesen wurde

62



sodann ein Gaul3scher Fehler von 0.2 s hinzugefiigichlieBend wurden die synthetisch
generierten Laufzeiten mit den urspringlichen $trahd Inversionsparametern invertiert
und das Inversionsergebnis mit dem Eingangsmodgtjlichen. Damit kdnnen unscharfe
Bereiche identifiziert werden. Untersucht wurdenRahmen dieser Arbeit zehn verschiedene

Modelle, in denen die GroRRe der Checkers zwiscloam8 300 km variiert.

Abbildung 33 zeigt eine Auswahl der Inversionsergete. Es ist zu erkennen, dass die
Auflésung einerseits mit der Schnitttiefe und dstetalen Position variiert, andererseits mit
der Dimension der Checkers. Zur Interpretation Agflosung wurde das Modell mit einer
CheckergrofRe von 150 km herangezogen, da es aranbd& urspringlichen Strukturen

reprasentiert.
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Abbildung 33. Checkerboard-Tests: Inversionserget®ivon Geschwindigkeitsanomalien
von 200 km/s relativ zu AK-135;
die schwarze Linie definiert einen Bereich gutefléaung

6.3. Ergebnis

Nach der Festlegung der endgultigen Regularisiesfalktpren € = 50, u = 2,v = 600)
wurden acht 3D-P-Wellen-Geschwindigkeitsmodelle, sich durch die Ausdehnung in der
Tiefe unterscheiden, berechnet. Die Standardabwegh der Laufzeitresiduen in
Abhangigkeit von den Modelltiefen, die sich im Behezwischen 100 und 700 km bewegen,
ist in Abbildung 34 zu sehen. Die Standardabweigeuanvariieren zwischen 363 und 299 ms.
Bei einer Modelltiefe von 585 km konnte die Stawi@dweichung auf 268 ms reduziert
werden (roter Punkt in der Abbildung). Auffalligt,iglass das Ergebnis bei einer gewahlten

Tiefe von 600 km instabil wird und die Standardaioiveng mehr als dreifach erhdht im
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Vergleich zu den anderen Modellen ausgegeben AD8Q ms). Das Modell mit einer Tiefe
von 700 km nahert sich zwar wieder der urspringhchGroélienordnung der
Standardabweichungen an, befindet sich jedoch @ s im Bereich zwischen den
Modellen mit einer Tiefe von 200 km (313 ms) undegiTiefe von 300 km (296 ms).

Standardabweichung [ms]
1200 -

0o

BOD

00

ADD

200

o . ) : | Tiefe [km]
0 100 200 a0 00 500 600 ol 800

Abbildung 34. Standardabweichungen in Abhangigkaitder Modelltiefe

Das Inversionsergebnis mit der kleinsten Standavdaihung, das sich bis in eine Tiefe von
585 km erstreckt, wird in Abbildung 35 als eine i8aron Tiefenschnittenzwischen 60 und
500 km, relativ zu den Geschwindigkeiten des Refaredells AK-I35 (Kennett et al., 1995)
dargestellt. In samtlichen Schnitten und auch initesen Abbildungen wurde die
Fragmentierung der Moho Uuberlagert (Bruckl et aD10).Aul3erdem wurde der Bereich
hoher Auflosung, der im Zuge der Checkerboard Tdstsiert wurde, durch ein Polygon

gekennzeichnet.

In einer Tiefe zwischen 60 und 250 km zeigt siah korper mit erhdhter Geschwindigkeit
ausgehend im westlichen Bereich des Untersuchubggge (9°-10° Lange). Dieser erstreckt
sich bis ungefahr 15° Lange entlang des AlpenbagBazugnehmend auf die geologische
Entstehungsgeschichte wird der Korper als subdazidtontinentale Mantellithosphéare
interpretiert. Im Folgenden wird dieser Bereichwriterer Folge als EASE@stern Alpine
Slah bezeichnet. Die Achse des EAS féllt mit der Rlagtenze, die zwischen dem
Europaischen und dem Adriatisch-Apulischen Fragmeartauft, zusammen. Die Triple-
Junction, an der alle drei Plattengrenzen aufei@astb3en, befindet sich in der N&he der
suddostlichen Begrenzung des Tauernfensters unanstaach mit der dem Ostrand des EAS
Uberein. Im Nordosten und im Sudosten des EAS omBereich des Pannonischen Beckens
befindet sich eine Zone niedrigerer Geschwindigldeé auf hthere Temperaturen im oberen

Mantel und auf ein Ausdiinnen der Lithosphéare histvei
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In einer Tiefe von 300 km kann eine Anderung desdBwindigkeitsverteilung beobachtet
werden. Zwischen 350 und 450 km ist ein Kdrper ktdilbGeschwindigkeit bei einer Breite
von 47° klar zu erkennen. Er beginnt im Westenl38iLange und erstreckt sich nach Osten
bis zum Rand des Modells. In der Arbeit wird dreBereich in weiterer Folge als DAS
(Deep Alpine Slabbezeichnet. Dabei kénnte es sich um ozeanisctimdphare, die ihren
Ursprung in der alpinen Tethys hat, handeln. Irf3grén Tiefen (~500 km) herrschen hdhere
Geschwindigkeiten im Pannonischen Bereich vor.igs@&m Bereich diirften sich Uberreste
subduzierter ozeanischer Platten (Vardar, Melidemtethys, Alpine Tethys) befinden. In der
Arbeit von Handy et al. (2010) wird dieser Bereigls Plattenfriedhof §lab Graveyaryl

beschrieben.
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Abbildung 35. Horizontalschnitte zwischen 60 un@ & durch das ALPASS-Modell
(Tiefe 585 km); relativ zu AK-135.
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Zusatzlich zu den zwolf Horizontalschnitten wurdem Darstellung der Anomalien auch funf
ausgewahlte Profile durch das Modell gezeichnetb{long 36). Uberlagert wurden die
Profile ebenfalls mit dem Modell der Moho, und mér jeweiligen Topographie. Konturen

der Geschwindigkeitsanomalie von 1% sind in schvkarzorgehoben.

Das Nordwest — Stuidost orientierte Profil P1 wurdecd den westlichen Bereich des Modells
gelegt, Profil P2 erstreckt sich entlang der TRANBATrasse (TRANSALP WORKING
GROUP, 2001). Diese beiden Profile schneiden de8 EAtlang seiner Abtauchrichtung. In
einer Tiefe von 60 km zeigt sich der EAS in bei®ahnitten mit der Europaischen Moho
verbunden. Im Bereich von P1 taucht der EAS migeMeigung von ca. 80° nach Stden ab.
In den folgenden dstlichen Profilen (P2 und P3,gich beide von Nord nach Sid erstrecken,
erscheint der Slab senkrecht nach unten gerichtetBereich des Profils P1 treten die
hdchsten Geschwindigkeiten bis in einer Tiefe v&0 Rm auf. Profil P3, das entlang der
Linie ALPASS 1 (und somit auch entlang der Liniep®l) verlauft, zeigt eine mdogliche
Verbindung des EAS und des DAS, die in einer Tida rund 300 km zu erkennen ist.
Ostlich von P3 befindet sich das von Nordwest riaidtiost orientierte Profil P4 am Ostrand
der Alpen. Es deckt sich mit der Trasse der Lini€?’ASS 3. In der Darstellung lasst sich die
Form des DAS sehr gut erkennen. Eine Zone niedr§eschwindigkeit ist unter der
Pannonischen Moho in Profil P4 zu sehen. Profél§ §owohl mit der Linie ALPASS 2 als
auch mit dem in der Arbeit von Lippitsch et al. @3) untersuchten Profil C, anhand dessen
eine nach Nordost abtauchende Geschwindigkeitsdie@meerpretiert wurde, zusammen. Es
erstreckt sich von Nordost nach Sudwest. Der Schrigt, dass sowohl im nordlichen als
auch im sddlichen Bereich des Profils, das in Zusanhang mit Europaischer bzw.
Adriatisch-Apulischer Lithosphéare zu sehen istdnige Geschwindigkeiten dominieren. Der
EAS kann hier unter der Pannonischen Moho idemgifizwerden. Auf eine mogliche
Verbindung der beiden Slabs deuten auch die Pi@8lend P5 hin.
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Abbildung 36. Position der Profile und Schnitte dudas ALPASS-Modell(Tiefe 585 km);
relativ zu AK-135.
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Zusammenfassend zeigt das Modell, dass

- sich ein Korper mit erhéhter Geschwindigkeit erglaes Alpenbogens erstreckt und
anndhernd vertikal abtaucligstern Alpine Slab - EAS

- die Tiefenausdehnung des EAS 60 km — 250 km audmach

- die Ergebnisse die Existenz einer Triple-Junctiod die bekannte Fragmentierung
der Moho unterstitzen,

- die 0Ostliche Begrenzung des EAS und die Positionmdple-Junction (14° Ost)
Ubereinstimmen,

- Ostlich des 13. Langengrades ein weitere Zone éeh&@eschwindigkeit in einer
Tiefe von 350 km und darunter vorliefddep Alpine Slab - DAS

Hingegen ist aus dem Ergebnis nicht klar erkermtlad

- der EAS bei 12° zusammenhangt oder es es sich wnvbneinander getrennte Slabs
handelt,
- der EAS und der DAS miteinander verbunden sind.

Diesen Fragestellungen widmet sich Kapitel 7.
6.4. Vergleich mit anderen Modellen

Die Ergebnisse der Inversion wurden sowohl mit gleb tomographischen Studien
(Bijwaard et al., 1998 und Piromallo & Morelli, @B) als auch mit den Resultaten
teleseismischer Untersuchungen (Lippitsch et &032und Koulakov et al., 2009), die das
Untersuchungsgebiet ganz oder auch teilweise Ublede verglichen. Ebenso wurde die
Untersuchung, die sich im Rahmen des Carpathiam Basjects von Dando et al. (2011),

die sich einem Gebiet im Osten des ALPASS-Modeithwet, fir Vergleiche herangezogen.

Der EAS kann in den Arbeiten von Bijwaard et al99&), Piromallo & Morelli (2003),
Lippitsch et al. (2003) und Koulakov et al. (20@@funden werden. Auch der DAS wurde in
den angefiihrten Arbeiten und in den Publikationem Wando et al. (2011) und von
Houseman et al. (2010) beschrieben. Im Modell vippitsch et al. (2003) hingegen, das sich
Uber einen Bereich von 3° - 16° Lange und 43° - Bf#ite erstreckt, ist dieser Slab nicht zu
erkennen, was einerseits auf die geringere Tieged@®0 km) und andererseits auf die kleinere
Ausdehnung des Modells nach Osten zurlckzufuhtemisler Arbeit von Kummerov et al.
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(2004) wird ebenfalls oberhalb der 410-km-Diskoniiit eine Zone erhohter
Geschwindigkeiten anhand von Receiver Funktionentitiziert.

Der in einer Tiefe von rund 500 km identifiziertemich erhohter Geschwindigkeit, der in
der Arbeit von Handy et al. (2010) beschriebenerdwwird auch in den Modellen von

Bijwaard et al. (1998), Piromallo & Morelli (2008nd Koulakov et al. (2009) abgebildet. Ein
Vergleich des in dieser Arbeit berechneten Modelig Abbildungen von den oben

angefiihrten groRraumigen, tomographischen Modekégt ebenfalls eine Ubereinstimmung
in groReren Tiefen. Der Plattenfriedhof befindethsioffenbar unter dem Pannonischen
Becken und dem Orogen der Alpen, der KarpathendendDinariden in einer Tiefe zwischen
410 km und 670 km. Es wird angenommen, dass esusithUberreste von subduzierten
ozeanischen Platten, deren Ursprung im Vadar undeiata Ozean sowie in der Neothethys
und der alpinen Tethys und im Ligurischen Ozeagt libandelt. Wie auch der DAS wird die
Existenz des Plattenfriedhofs durch UntersuchungenReceiver Functions, die mit Daten
von Observatorien in Ost- und Zentraleuropa berechmurden, unterstitzt (Geissler et al.,
2008).

In der folgenden Abbildung 37 werden Horizontalstterin den Tiefen von 150 km, 180 km,
350 km und 400 km durch die Modelle von Koulakovaét (2009), von Lippitsch et al.
(2003) und durch das ALPASS-Modell (Mitterbauealet2011), die in weiterer Folge als K-,
L- und A-Modell bezeichnet werden, gezeigt. Bereichit keiner bzw. geringer Auflosung

werden nicht dargestellt. Allen Bildern wurde dragmentierung der Moho Uberlagert.

Die laterale Ausdehnung des EAS zwischen 10° untl @4t ist durch ihre erhohte
Geschwindigkeit in allen drei Modellen in den Sc¢ten 150 km und 180 km zu erkennen.
Konturen der relativen Geschwindigkeitsanomalie ¥&& (K- und A-Modell) bzw. von 2.5%
(L-Modell) sind in schwarz hervorgehoben. Die Urseigler Anomalie stimmen in allen drei
Modellen gut Uberein. Die Achse des EAS passtlanalrei Modellen im Bereich zwischen
10° und 14° Ost zusammen und folgt der Moho-Fragimemg. Die Annahme, dass der EAS
bei einem einmaligen geodynamischen Prozess edestast, und zwar durch Subduktion des
lithosphérischen européischen Mantels entlang titelRgrenze zwischen Européischer und
Adriatischer Platte (EU-AD) scheint daher geredttitie Eine Fortsetzung des EAS entlang
der Grenze zwischen der Pannonischen und der Asdhian Platte (PA-AD) ist weder im K-
noch im A-Modell zu erkennen. Das L-Modell triffoér diesen Bereich keine Aussage, da es
sich nicht so weit nach Osten erstreckt. SowohKials auch im A-Modell ist im Nord- und
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Sudosten des EAS und im Bereich des PannonischertkeBg eine Zone niedriger
Geschwindigkeit zu sehen, die auf erhbhte Tempematim Mantel hinweist. AuRerdem zeigt
das K-Modell die Fortsetzung des EAS auch unter dgrannin, und eine weitere Zone
erhohter Geschwindigkeit ist unter den Dinaridendan Tiefen 150 km und 180 km zu
finden. Entlang dieser Zonen kommt es im BereiahAtliatisch-Apulischen- Pannonischen
Plattengrenze ebenfalls zur Subduktion. Diese Badhagen stimmen mit dem tektonischen
Schema von Doglioni &Carminati, 2002 Uberein. Dieh8en der beiden Slabs stimmen mit

der Moho-Fragmentierung tberein.

In einer Tiefe von 350 km und 400 km ist im K- uAeModell der DAS als eine Ost-West
gerichtete Zone stark erhohter Geschwindigkeit elven, die im Westen zwischen 12° und
13° endet. Wie schon bei den seichteren Schnitam kkm L-Modell auf Grund der
reduzierten raumlichen Ausdehnung keine Aussagedibsen Bereich getroffen werden. Es
wird angenommen, dass es sich um ozeanische Lhkosgler alpinen Tethys handelt, die in
groReren Tiefen in den Plattenfriedhof UbergehtziDaurde den Abbildungen zusatzlich
eine weitere Linie, die die nordliche Begrenzung @attenfriedhofs darstellt, Uberlagert.
Diese wurde aus der Arbeit von Handy et al. (2Qt@rnommen.
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Abbildung 37. Horizontalschnitte durch den oberedrigantel ( K-, L- und A-Modell);
rote Linien: Moho-Fragmentierung; scharze Linierdb Begrenzung des Plattenfriedhofs
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Zusatzlich zu den Horizontalschnitten wurden Peofilurch die drei Modelle gelegt. Die

Positionen der fiinf Profile werden in Abbildung §&zeigt. Uberlagert wurden Topographie
und die Fragmentierung der Moho. Fir das L-Modéfinen auf Grund des unterschiedlichen
Modellbereichs nur die Profile P1, P2, P3 und Pfelstellt werden und zwar bis in eine
Tiefe von 400 km. Profil P5 erstreckt sich von Nmstinach Studwest und stimmt mit dem
Profil C aus der Arbeit von Lippitsch et al. (20@®)erein, dessen Abbildung zu der Annahme
fuhrte, dass im westlichen Bereich des Tauernfemstvischen dem 11. und dem 12.
Langengrad eine Anderung der SubduktionsrichturfigittuDie stidwarts gerichtete Neigung

des Slabs in den Westalpen deutet auf europaisthesphare hin, die unter der Adriatisch-
Apulischen Platte subduziert wird. Im Bereich destalpen wurde ein nach Norden

abtauchender Slab identifiziert, der der adriagschpulischen Lithosphare zugeordnet
wurde. Kinematische Erklarungen hierfir finden sl Stampfli et al. (1998) und bei

Wortmann et al., (2001). Die Ergebnisse der Tonmgevon Lippitsch et al. (2003) haben

weitere tektonische Modelle der Alpen stark beasdt (Schmid et al., 2004 und 2008,
Kissling et al., 2006, Ustaszewski et al., 2008pbwi in den Arbeiten die Ergebnisse so
interpretiert werden, dass Teile des Vadar oderMiggata Ozeans, die sich urspringlich im
Sudosten des Austroalpins befanden, nach Nordedugigsten und dadurch adriatische

kontinentale Lithosphare gezwungen wurde, unterAdessroalpin zu subduzieren.

Ein Vergleich der Profile (P1, P2, P3, P5) diesei Modelle bestatigt die Existenz des EAS,
ostlich des Profils P2 gibt es aber keine Uberamsting mit dem L-Modell. Das K-Modell
hingegen stimmt auch weiterhin mit dem A-Modell idie. Der EAS im L-Modell scheint
entlang der Profile P3 und P5 mit der adriatisch&ro in Verbindung zu stehen. Bei den
beiden anderen Modellen ist der Slab mit der euscp@n Moho in Zusammenhang zu
sehen. Entlang der Profile P1 und P2, die an demf& zwischen den West- und den
Ostalpen bzw. durch das zentrale Tauernfensteawfert, erscheint der Slab steil nach Siden
bzw. vertikal geneigt. Im Widerspruch zu den Ergsben des A- und des K-Modells stehen
die Ergebnisse des L-Modells entlang der Profile A8 P5. In den ersteren Modellen
prasentiert sich der Slab weiterhin in Verlauf ukusdehnung ahnlich, im L-Modell jedoch
taucht er ausgehend von der adriatischen Mohonbene Tiefe von 230 km mit rund 60°
nach Nordosten ab (siehe Profil P5). Auf Grund r@eluzierten Ausdehnung des L-Modells
werden moglicherweise tieferliegende Anomalien ie dberen Schichten projiziert und
fuhren so zu einer Veranderung der Abbildung. Diéghthkeit einer Projektion von
tiefergelegenen Anomalien wird in der Arbeit vompitsch et al. (2003) beschrieben.

74



Der DAS zeigt sich nur im A- und im K-Modell entrder Profile P3, P4 und P5. Den
kontinuierlichen Ubergang des DAS zum Plattenfradlawischen 400 km und 500km) zeigt
sich in Profil P3 am deutlichsten. Besser zu erkenist er hingegen im K-Modell.
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Abbildung 38. Profile durch den oberen Erdmantel(L- und A-Modell)

inklusive Moho-Fragmentierung
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Zusammengefasst wird festgestellt, dass alle doeléMe qualitativ identische Ergebnisse bis
zum Ostrand des Tauernfensters liefern. Eine Zdm&her seismischer Geschwindigkeit, die
sich bis in eine Tiefe von 250 km erstreckt, kanrallen Modellen identifiziert werden. Es
handelt sich hierbei um einen Bereich der européisd.ithosphare, der entlang des gesamten
Alpenbogens unter die adriatische Mikroplatte suiehit Weiter im Ostenzeigen die
Abbildungen des K- und des A-Modells im Gegensaim 2 -Modell eine Fortsetzung des
EAS. Ein Vergleich mit den Ergebnissen des CarpatBasin Projects (CBP) lasst ebenfalls
die Ausdehnung des EAS im ostlichen Modellbereictkemnen (Dando, 2010).
Horizontalschnitte durch das K-, das A- und das @d®ll von Dando in 150 km Tiefe
werden in Abbildung 39 gezeigt. In der Abbildung die dstliche Modellgrenze von
Lippitsch et al. (2003) eingezeichnet. Eine Umkelgradler Subduktionsrichtung wie in der
Arbeit von Lippitsch et al. (2003) beschrieben, kaaus diesen Schnitten nicht abgeleitet

werden.

K-Modell A-Modell C-Modell

1.8 dVp [%)

-2,0 0
B0 CERRERNENNEERNNRNNNNNNEND |

Abbildung 39. Vergleich von Horizontalschnitten 8ey A- und C-Modelle
in einer Tiefe von 150km relativ zu AK-135

Ab einer Tiefe von 300 km macht sich sowohl im As @auch im K-Modell eine weitere Zone
erhohter Geschwindigkeit bemerkbar. Dieser Ber&ahn auch im C-Modellidentifiziert

werden. Abbildung 40 zeigt einen Horizontalschimteiner Tiefe von 360 km durch alle drei
Modelle. Eine mdgliche Erklarung fur das Auftretter Geschwindigkeitsanomalie liefert die
Arbeit von Wortel & Spakman, (2000), die den Behemit dem subduzierten penninischen

Ozean in Verbindung bringt, der nach der Kollisider adriatischen Mikroplatte und der

77



europaischen Platte vor rund 30 Ma abgebrocheandtdann im Zuge eines Rollbacks ins

Grundgebirge der Karpathen eingelagert wurde.

K-Modell A-Modell C-Modell

e Y

1.8 dVp [%]
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Abbildung 40. Vergleich von Horizontalschnitten ey A- und C-Modelle
in einer Tiefe von 300 km relativ zu AK-135

Aus den drei Modellen wurde fir weitere Untersucdiem und Interpretationen ein
normalisiertes, gewichtetes Mittel gebildet — daskAModell (Brickl et al., 2012). Es ist
sehr gut zu erkennen, dass das Ostliche Ende de&s #A der Triple-Junction des
europaischen — adriatisch-apulischen — pannonisEnagments zusammenfallt. Ostlich der
Triple-Junction kann keine Fortsetzung des EAS aegtl der Grenze zwischen dem
europdaischen und dem pannonischen Fragment beebagbtden. Im Bereich der Grenze
zwischen den beiden Fragmenten dominieren Strike\M&rschiebungen von der Triple-
Junction bis zu den Westkarpathen, die auf diedld=xtrusion des pannonischen Fragments
nach Osten und Nordosten zurtickgefuhrt werden ¢Rbécher et al., 1991a, b).
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Abbildung 41. ACK-Modell (Briickl et al., 2012)

6.5. Interpretation

Die von Bruckl et al. (2007) und von Behm et al.0q2) zusammengestellten
Informationendber die im Untersuchungsgebiet vodeae Fragmentierung der Moho und
die Existenz einer Triple-Junction wurde im Zugeterer Studien von Brickl et al. (2010)
mittels elastischer Plattenmodellierung bestatig mit aktiven tektonischen Prozessen in
Zusammenhang gebracht. In letzterer Arbeit wurdee ebubduktion der européischen
Platte(EU) unter die adriatisch-apulische Platt®)Aind unter das pannonische Fragment
(PA) in Nord-Siud-Richtung und eine Unterschieburg ddriatisch-apulischen Mantels unter
das pannonische Fragment von Sudwest nach Nordtstpietiert. Erweitert durch die
vorliegenden Informationen fir eine Tiefe bis 50@ kn Rahmen der vorliegenden Arbeit
ermittelt und mit diesen wurde von Brickl et al012) das ACK-Modell abgeleitet. Eine
graphische Zusammenstellung dieser Komponentenenmurdler Arbeit von Guterch et al.
(2015) veroffentlich und ist hier in Abbildung 42uzsehen. Die Konturen der
Geschwindigkeitsanomalie von 1,4 % relativ zum ABSAModell fur denn EAS in einer
Tiefe von 180 km sind in der Abbildung auch darghist
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Abbildung 42. Mohokarte mit tektonischen Platted Uiniple-Junction;
die dw-Konturlinie 1,4% (Tiefe 180 km) des EAS ist gekeiulnet
(Guterch et al., 2015)

Basierend auf den gewonnenen Informationen wurdeBrackl et al. (2012) ein tektonisches
Modell erstellt, das die heutige Struktur des lgploarischen Erdmantelsim Ostalpenraum seit
der Kaollision zwischen AD und EU zu erklaren versud®ie wichtigsten Randbedingungen
des Modells sind die Diskontinuitdten der Moho, gaanonische Fragment und die Triple-
Junction EU-AD-PA. Abbildung 43 zeigt die Rekongtian der tektonischen Prozesse seit
dem ersten Kontakt der europaischen mit der adciatapulischen Mikroplatte im Eozéan, der
sich sudlich des heutigen Tauernfensters befirietin Zuge der grol3rAumigen Konvergenz
zwischen Afrika und Europa stattgefunden haben.Hgigrenzung zwischen der européischen
Platte und dem penninischen Ozean wurde wiedersigitieindem die EAS von sub-vertikal
nach horizontal gedreht wurde. Dabei stellte diei@isch-Apulische Mikroplatte, die vor 30
Ma noch mit ALCAPA (Sammelbegriff fir die Ostalpehe Karpathen und das pannonische
Beckens aufgrund einer ahnlichen Lithologie unaitgjraphie) in Zusammenhang stand, den
aktiven Rand des subduzierenden penninischen OztamsPaleogeographische Orte der
wichtigsten Ostalpinen Einheiten nach Frisch et(2000) und Linzer et al. (2000) wurden
den tektonischen Einheiten in der Abbildung Ubestag
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Beim Ubergang vom Oligozan zum Miozan erfolgte SahlieBung des penninische Ozeans
und es wird angenommen, dass zu diesem ZeitpumkBiekak-Off des ozeanischen Slabs
auftritt. In diesem kurzen Zeitraum umfasste digadidch-apulische Mikroplatte das heutige
adriatische Vorland, die Dinariden, die Tisza-Eibhend ALCAPA. Bedingt durch die
Aktivierung des Periadriatischen Lineaments (PAlewbgte sich ALCAPA dextral zur
adriatischen Mikroplatte in Form einer Strike-SBpwegung und die Triple-Junction wandert
entlang der PAL mehr als 100km nach Osten.

Im Pliozan vereinigen sich ALCAPA, die Tisza-Einhend die Dinariden zum pannonischen
Fragment. Der adriatische Mikrokontinent, das pamsuthe Fragment und die europaische
Plattform nehmen ihre heutige Position ein. In Zuseenhang mit der fortschreitenden

Verlagerung der Triple-Junction steht die lateEaérusion der ostalpinen Kruste nach Osten.

Oligozan Miozéan Pliozan

30 Ma EU

AD

Abbildung 43. Rekonstruktion der tektonischen Psseém Oligozan, Miozén und Pliozan
(Bruckl & Hammerl, 2014)
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7. TESTS MIT SYNTHETISCHEN MODELLEN

Die Durchfihrung synthetischer Tests, die Inforoatiiber die Datenauflosung und die
Erkennung von Artefakten ermoglicht (Kissling et., aR001), ist im Zuge einer
tomographischen Inversion von grofRer Wichtigkeiir Bynthetisch generierte 3-D Modelle,
die eine a priori bekannte Struktur darstellen, dear unter Verwendung desselben
Raytracing-Algorithmus Laufzeiten fur die tatsachliregistrierten Events und Stationen
gerechnet und invertiert (Husen & Kissling, 200@skhger & Kissling, 2000). Die Fahigkeit
der tomographischen Methode zur Reproduzierbarleg urspringlichen Modells gibt
Hinweise auf die Sensitivitdt der Methode und dianWder urspringlichen Geometrie und

Regularisierungsparameter.
7.1. Quadermodell

Zum Testen des ALPASS - Datensatzes wurde im efSthnitt ein synthetisches Daten in
Form eines Quaders, der sich im Bereich zwischérbi214° Lange und 46° bis 48° Breite
erstreckt, erstellt. Definiert wurde dieser in dBefe zwischen 60 und 300 km durch
Uberlagerung einer Geschwindigkeit von 200 m/s @aRon zum Hintergrundmodell (AK-

135-Modell). Aus dem so generierten 3-D Modell ward zundchst durch

Vorwartsmodellierung synthetische Laufzeiten benethDie zuséatzliche Uberlagerung der
Laufzeiten mit einem Gaul3schem Fehler wvors 0.2 sec resultierte in einem realistischen
Datenset fur die Inversion, die mit denselben Isn@rsparameter der urspringlichen

Modellierung durchgeftihrt wurde.

Abbildung 44 zeigt einen Horizontalschnitt des MitgJavobei die Anomalie blau dargestellt
wurde. Die Inversionsresultate in ausgewahltenehiefind in Abbildung 45 zu sehen. Das
Maximum der rekonstruierten Amplitude mit rund 200s findet sich in 200 km Tiefe.
Abbildung 46 zeigt, dass aufgrund der nahezu \ariéinfallenden Strahlwege im Ergebnis
der teleseismischen Tomographie eine gute lat&af®sung erzielt wird, jedoch werden
Anomalien in vertikaler Richtung starker verschmi®&toch in 350km Tiefe ist die laterale
Ausdehnung des Wairfels zu erkennen, ab 400km Kefemt es zum Ausschwingen des
Modells und Maxima befinden sich auf3erhalb der Begungen des Modells. Bereits bei
dem simplen Modell des Quaders zeigt sich, dasdntipretation des Ergebnisses in der

Vertikalen mit gré3erer Vorsicht erfolgen muss (egue & Masson, 1999).
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Profil 13

Abbildung 44. Horizontalschnitt des synthetischexd®l eines Quadersin einer beliebigen
Tiefe zwischen 60 und 300 km Tiefe

“W [m/s]

Abbildung 45. Horizontalschnittedurch das Inversiergebnis
zwischen 100 km und 500 km Tiefe
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Abbildung 46. Profile entlang des 13.Langengraa@gs (
und entlang des 47. Breitengrades (b)

7.2. Basismodelle

Fur weitere Tests des ALPASS - Datensatzes wurdereimem weiteren Schritt drei
Basismodelle konstruiert, deren Konfigurationen y¥aromalien den Slab-Begrenzungen des
ACK-Modells (Bruckl et al, 2012) entsprechen, dadurch Synthese der
Inversionsergebnissen des ALPASS - (Mitterbauealgt2010), des CBP- (Dando et al.,
2011) und des Koulakov-Modells (Koulakov et alQ0Q) generiert wurde (Abbildung
47).Die positive Anomalie in 150 km Tiefe zeigt deAS, die in 360 km Tiefe den DAS.

2,0 0 1.8 dVp (%]
T T T T TR T 7T

Abbildung 47. Geschwindigkeitsstruktur des ACK-Mede 150 km und 360 km Tiefe;
uberlagert sind die Konturen gv1.5% (150 km) und dv=1% (360 km) in Schwarz. Die
grauen Linien stellen die Konturlinie des Slabsumdern Tiefen dar
(Bruckl & Hammerl, 2014)

Aus dem in Abbildung 47 gezeigten ACK-Modell wunddurch Digitalisierung der Slab-
Begrenzungen zwei Varianten oberflachennaher Ssiebe Abbildung 48a und 48b), die
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sich in einer Tiefe zwischen 60 und 250 km befindetodell A und Modell B) und ein
tiefergelegener Slab (Abbildung 48c), der in eifi@gfe zwischen 350 und 450 km liegt
(Modell C), gewonnen. Fur die Begrenzung des zusamm@ngenden seichten Slabs (Modell
A) und fur den tiefen Slab (Modell C) wurde dieatele Geschwindigkeitskontur von 1.25%
als Begrenzungslinie herangezogen, fir die Begremzier zwei getrennten seichten Slabs
(Modell B) die Konturlinie mit 1.5%. Innerhalb defligitalisierten Bereichs wurde eine
Geschwindigkeitsanomalien in der Grof3enordnung @0 m/s dem AK-135-Modell
Uberlagert. Zusatzlich zur Position und Ausdehndegeinzelnen Modelle kann Abbildung
48 auch die Lage ausgewahlter Profile entnommerdever Profil | liegt in Richtung der
Langsachse der seichten Slabs, Profil Il in Richtdar Langsachse des tieferen Slabs. Durch
unterschiedliche Kombinationen dieser Modelle kammersucht werden, ob madgliche

Verbindungen zwischen den Slabs bestehen.
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a) Modell A

Profil |

8° 100 127 140 16° 18°  20°

b) Modell B

Profil 1

Profil 1l

50°
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Abbildung 48. Drei synthetische Modelle A, B,C —
seichter, zusammenhangender Slab (a), zwei seithbs (b) zwischen 60 und 250 km Tiefe,
tiefer Slab (c) zwischen 350 und 450 kmTiefe
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Im Folgenden werden Horizontalschnitte der Modealingsergebnisse und ausgewahlte
Profile gezeigt. Die folgenden Abbildung 49 undZsigen Horizontalschnitte der Ergebnisse
der Inversionen der Modelle A und B. Bei Modell Aandelt es sich um einen
zusammenhangenden, oberflaichennahen Slab, bei M®deh zwei getrennte Slabs. Das
Inversionsergebnis von Modell A zeigt, dass dagisionsergebnis als zusammenhangender
Slab interpretiert werden kann, jedoch wird im Berezwischen dem 11. und dem 12.
Langengrad ein Minimum ausgebildet, was sich wdtestdich auf die Breite des Slabs in
diesem Bereich zuriickfihren lasst. Die Inversion Whodell B resultiert eindeutig in der
Darstellung zweier isolierter Slabs. Wie bereits der Inversion des Quadermodells gezeigt
wurde, ist auch in diesen Fallen die laterale Asilig besser als die vertikale. In einer Tiefe
von 250 km findet sich nach der Inversion von Mbdekin Maximum der rekonstruierten
Amplitude von 250 m/s im norddstlichen Bereich undB00 km Tiefe ist das Modell noch
eindeutig im Inversionsergebnis zu erkennen. AbKB&Gind die Konturen nicht mehr scharf
abgebildet und in 400 km Tiefe ist die Anomaliehtimehr zu sehen (s. Abbildungen 49 und
51a). Modell B hingegen ist nach der Inversion auig der geringeren lateralen Ausdehnung
der Anomalien und der reduzierten Breite des Skabeits in einer Tiefe von 300 km nur
noch schwach ausgebildet (s. Abbildungen 50 und,5ds Maximum der rekonstruierten
Amplitude ist ebenfalls im Nordosten und in eingefé von 200 km zu finden, betragt
allerdings nur noch 200 m/s. In einer Tiefe von 4R unterscheiden sich die

Inversionsresultate der beiden Modelle nur nocingéigig.
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Modell A — Zusammenhangender, seichter Slab
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Abbildung 49.Horizontalschnitte durch die Inversgergebnisse fur Modell A
zwischen 60 km und 400 km Tiefe
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Modell B — Getrennter, seichter Slab
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Abbildung 50.Horizontalschnitte durch die Inversergebnisse fur Modell B
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Ein Vergleich der beiden Modelle entlang von Proffizeigt, dass sowohl bei Modell A als
auch bei Modell B das Maximum der rekonstruiertempitude im norddstlichen

Modellbereich in einer Tiefe zwischen 100 und 200 &u finden ist (Abbildung 51). Das
Maximum von Modell A betragt rund 250 m/s, das Wadell B ist schwacher ausgepragt
und betragt rund 200 m/s. Ebenfalls ist aus denfilRman Modell B ersichtlich, dass eine
Verschmierung in Richtung Nordosten auftritt undFalle von Modell B das Maximum an

der Grenze der Anomalie auftritt.

{300 km

408 W

ol 31101 A0l [ms]

Abbildung 51. Profil | durch die Inversionsergetse fur Modell A (a)und Modell B (b)

Das Inversionsergebnis fur Modell C wurde in Abbild 52 zusammengestellt. Schnitte
werden erst ab einer Tiefe von 200 km gezeigt, wabalieser Tiefe der Slab nach der
Inversion noch nicht zu erkennen ist. In einer &iebn 300 km jedoch sind seine Umrisse
bereits deutlich zu erkennen, obwohl das Modekrilich erst bei 350 km beginnt. Auch in
500 km Tiefe ist der Slab noch zu sehen, das Maxinder Amplitude des Ergebnisses
verlagert sich allerdings in groReren Tiefen in Mg Osten. Wie auch bei den
Inversionsergebnissen der Modelle | und 1l ist H®rizontale Auflosung héher als die
vertikale, die Amplitude wird in diesem Bereich s@ther rekonstruiert. Ein Schnitt entlang
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von Profil Il (Abbildung 53) zeigt, dass sich ihraimum in einer Tiefe von 400 km befindet

und 120 m/s betragt. Unscharfen sowohl in RichtOihgrflache als auch in die Tiefe treten
auf.

Modell C — Tiefer Slab

Abbildung 52.Horizontalschnitte durch die Inversergebnisse fur Modell C
zwischen 210 km und 500 km Tiefe
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Abbildung 53. Profil Il durch Modell C
7.3. Kombination von Modellen

Im Folgenden werden zusammengesetzte Modelle béttaddazu wurden Kombinationen
der Modelle A und C (Modell AC) und der Modelle BiduC (Modell BC) der Inversion
unterzogen. Horizontale Schnitte durch die beideod®lle sind in den Abbildungen 54
(Modell AC) und 55 (Modell BC) zu sehen. Bereits aen Schnitten ist zu entnehmen, dass
eine Trennung in oberen und unteren Slab bei bdwiatellvarianten nicht moglich ist. Ab
einer Tiefe von 400 km sind keine nennenswertenetdohiede zwischen den beiden
Ergebnissen zu sehen. Wie auch bei den einfachdoetellen A und B befinden sich die
Maxima der rekonstruierten Amplitude beider Modeiite einer Tiefe von 200 km (s.
Abbildung 56) und auch die Werte verhalten sichl@n&50 m/s bei Modell AC bzw. 200
m/s bei Modell BC). Ein Vergleich der Profile beidéarianten (Abbildung 56 — Profil I,
Abbildung 57 — Profil 1l) zeigt ebenfalls, dass eirindeutige Unterteilung in oberen und
unteren Slab nach erfolgter Inversion nicht moégisth In Profil I, das fur beide Modelle
vorliegt, ist zu sehen dass im Bereich zwischen ddmund dem 12. L&ngengrad die
Inversionsergebnisse aufgrund der unterschiedlichemomalien stark voneinander
abweichen, weiter 6stlich hingegen erscheint diak®ir &hnlich. Auch die beiden Profile I
ahneln sich, sie unterscheiden sich nur in der &ad#s rekonstruierten Amplituden (210 m/s
fur Modell AC, 140 m/s fur Modell BC). Ab einer Teevon 300 km ist bei den Profilen Il fur
beide Modelle kein Unterschied mehr ersichtlich.
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Modell AC — Zusammenhangender, seichter Slab & tiefr Slab

50
48°

48°
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46°

46°

Abbildung 54.Horizontalschnitte durch die Inversergebnisse fur Modell AC

zwischen 60 km und 500 km Tiefe
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Modell BC — Getrennter, seichter Slab & tiefer Slab
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Abbildung 55.Horizontalschnitte durch die Inversergebnisse fur Modell BC

zwischen 60 km und 500 km Tiefe

94



64 76° B87° 99 111 23 135" 14%°

64 76 &7° 99 1.1 123 135 T4E
S 317130l fmis]

Abbildung 56. Profil | durch Modell AC (a) und diar&odell BC (b)
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Abbildung 57. Profil Il durch Modell AC (a) und dir Modell BC (b)

Um eine mogliche Verbindung zwischen dem EAS undSDAI untersuchen, wurde eine
zusatzliche Verbindung in der Tiefe zwischen 250udad 350 km modelliert (Abbildung 58).
Ihre Dimensionen sind in Abbildung 58 zu sehenethalb der Verbindung wurde dieselbe
Geschwindigkeitsanomalie (300 m/s), die auch fig dinzelnen Slab-Modelle verwendet
wurde, dem AK-135-Modell Uberlagert. Erneut wurd#ss Modelle AC allerdings unter
Berucksichtigung der Verbindung der Inversion urdgen. Im Folgenden werden nur mehr
die Schnitte, die entlang der beiden Profile duettigrt wurden, gezeigt. Sowohl in Profil |
als auch in Profil 1l ist zu sehen, dass die adong mit rund 200 m/s wiedergegeben wird
(Abbildung 59) und dass im Gegensatz zu den Profiler bereits gezeigten kombinierten
Modelle ohne Verbindung, die Verbindung hier eirtcezu erkennen ist. Allerdings kann
basierend auf diesem Test keine eindeutige Austhge eine mdoglicherweise schwache

Verbindung zwischen den beiden Slabs getroffen arerd
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Abbildung 58.Synthetisches Modelle einer Verbindimigchen EAS und DAS
zwischen 250 km und 350 km Tiefe
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Abbildung 59. Profile | (a) und Il (b) durch Mod&IC mit Verbindung
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7.4. Kombinierte Modelle mit unterschiedlicher Gesbwindigkeitsstruktur

Fur eine abschlieBende Untersuchung wurde ein Mo#€l400-300 analog zu den
Begrenzungen des Modells AC allerdings mit unteestiithen Geschwindigkeiten fur den
seichten und den tiefen Slab invertiert (Abbild@t). Bei dieser Variante erstreckt sich der
tiefe Slab bis in eine Tiefe von 600 km. Der seacBtab wurde durch eine Uberlagerung einer
Geschwindigkeit von 400m/s in der Tiefe zwischeru@@ 300km in Relation zum AK-135-
Modells erzeugt, der tiefe Slab durch eine Uberagg von 300 m/s. Diese
Geschwindigkeiten wurden so gewahlt, dass sie isiater GréRenordnung der Anomalien
des realen ALPASS-Modells bewegen, wobei 400 misrdcrhohung der Geschwindigkeit

von rund 5% bzw. 300 m/s einer von 3% relativ zukx¥35-Modell entsprechen.

I

Profil 1l 1 i 200 mj"s

Profil 1 |

|
|
& |
- . |~
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1 1 e I |
‘ | | |
| | -
1

Abbildung 60. Konturen von Modell AC-400-300
(die blaue Anomalie befindet sich in einer Tiefesethien 60 und 300 km,

die griine Anomalie in einer Tiefe von 350 und 6&) k

Horizontalschnitte der Inversionsergebnisse sind der folgenden Abbildung 61
zusammengestellt, Schnitte entlang der Profiled linn Abbildung 62. Das Maximum der
rekonstruierten Amplitude befindet sich auch be&sdr Variante wieder in einer Tiefe von
rund 200 km, erfahrt allerdings bedingt durch d@hdre Geschwindigkeit der seichteren
Anomalie auch einen hodheren Wert bei der rekoretien Amplitude im oberen
Modellbereich. Dieser betrdgt 300 - 350 m/s (dasspeicht 3% in Relation zum

Hintergrundmodell). Im Modellbereich des tiefen [&laist das Maximum der Amplitude
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ebenfalls starker ausgebildet. Aufgrund der niemdrigcingangsgeschwindigkeit des tiefen
Slabs ist die modellierte Geschwindigkeit naturlaaich niedriger als die des seichten Slabs.
Sie betragt rund 1,5% relativ zum Hintergrundmadell

Fur Vergleichszwecke werden den Profilen der rekaresten synthetischen Anomalie
(Abbildung 62) die Profile des ALPASS-Modells (Althing 63). Aus den Bildern ist
ersichtlich, dass sich die Form der synthetischah der echten Anomalien ahneln und dass
die gewahlte GrolRenordnung der synthetisch getemieknomalie plausibel ist. Die Tests
haben gezeigt, dass die Anomalien gut rekonstruiertien kdnnen, jedoch Verschmierungen
auftreten. Diese sind in vertikaler Richtung stérlkeeisgepragt. Die Ergebnisse werden
dahingehend interpretiert, dass sich beim EAS umrezusammenhangenden Slab handelt.

Uber eine Verbindung zwischen dem EAS und dem Da$knichts ausgesagt werden.
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Modell AC-400-300 — Zusammenhangender, seichter Sl tiefer Slab

e L

Abbildung 61.Horizontalschnitte durch die Inversergebnisse fur Modell AC-300-400
zwischen 100 km und 500 km
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Abbildung 62. Profil I (a) und Il (b) durch ModeC-400-300
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Abbildung 63. Profil I (a) und 1l (b) durch ALPAS&sdell
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8. TEMPERATURVERTEILUNG

AbschlieRend wurde in der vorliegenden Arbeit deersdich unternommen aus dem
gewonnenen seismischen Modell ein Temperaturmodell Untersuchungsbereich
abzuschatzen und dieses mit den in Kapitel 6 voets tektonischen Interpretationen auf
Plausibilitat zu prifen. Verschiedene Untersuchungéer die Beziehung zwischen der
dreidimensionalen Verteilung von seismischen Gesutigkeiten und physikalischen
Parametern wie Temperatur und Dichte wurden fisedA&bschatzung herangezogen.

Zu den grundlegenden Arbeiten Uber die Temperatigiieng in Slabs z&hlen unter anderem
die Untersuchungen von McKenzie (1969) und von Min& Toksdz (1970). Neuere
Arbeiten widmen sich konkret der Temperaturvertalinnerhalb des Slabs in ausgewahlten
Subduktionszonen unterhalb des Aleutenbogens, deiteld und den Tonga-Inseln (Deal et
al., 1999 a,b; Peacock, 2013; Stein et al.,, 1996anderen Arbeiten wird die allgemeine
thermische Struktur kontinentaler und ozeanischigrokphare beschrieben (McKenzie et al.,
2005; Rudnick et al., 1998). Weitere Arbeiten zeig@nkrete Herangehensweisen fur die
Berechnung von Temperaturmodellen aus tomographeschittelten Geschwindigkeits-
verteilungen (Cammarano et al., 2003; Goes e80D0; Perry et al.,, 2006; Sobolev et al.,
1996).

8.1 Grundlagen

Die Lithosphére setzt sich aus der Kruste und dbsrem Teil des Erdmantels zusammen.
Getrennt werden diese beiden Bereiche durch dieokbofti¢ Diskontinuitat, an der die P-
Wellengeschwindigkeit von 6-7km/s auf 8km/s ansteig Abhangigkeit vom Typus der
Lithosphare variiert die Tiefe der Diskontinuit&izeanische Lithosphére erstreckt sich Uber
eine Tiefe von 5 bis 7 km, kontinentale von 25 B km. Eine mittlere Dicke der

kontinentalen Kruste wird von Mooney et al. (1988) 38km angegeben.

Aus dem Warmefluss der Kruste und des oberen Mantir lokal unterschiedlichen
Warmeproduktion der Kruste und den Variationen tthermischen Konduktivitat kann die
Temperatur an der Moho abgeschatzt werden. Die €matyen an der Mohovariieren
weltweit zwischen 300°C und 900°C (Artemieva, 201h) der Arbeit von Furlong et al.

(1995) wird eine Temperatur von 700°C als Refemmpieratur flr die europdische Moho

angegeben.

102



Unterhalb der Lithosphare befindet sich die duki#isthenosphéare. Die beiden Sphéaren
unterscheiden sich in ihrem rheologischen Verhaliah durch die Art des Wéarmetransports.
Dieser erfolgt in der Lithosphére durch Konduktiomd in der Asthenosphare durch
Konvektion. Die Definition der Lithospharen-Asthepbaren-Grenzflache LAB)kann
unterschiedlich erfolgen. Die Beschreibung der LA&Bd entweder anhand physikalischer
(seismisch, thermisch, mechanisch) oder petrolbgis&igenschaften vorgenommen. In
dieser Arbeit wahle ich die thermische Definition:

Die Basis der Lithosphare wird durch eine Linieigher Temperatur definiert, die sich je
nach Autor in einem Temperaturbereich zwischen 12Qthd 1450°C bewegt. Die Dicke der
Lithosphare korreliert im Bereich der Kontinente t mihrem Alter und kann in

phanerozoischen Bereichen eine Machtigkeit von bis 150 km erreichen. Eine
Zusammenstellung von Temperaturen an der LAB ausLderatur befindet sich in der
folgenden Tabelle 3.

Tabelle 3: Temperaturen an der Lithospharen-Astephéaren-Grenzflache

Autor Temperatur
McKenzie & Bickle (1988) 1280°C
Parsons & Sclater (1977) 1333°C

Stein & Stein (1996) 1450°C
McKenzie et al. (2005) 1315°C

Deal & Nolet (1999) 1180°C + 100°C
Rudnick et al. (1998) 1200°C - 1300°C

Der Temperaturverlauf wird mit Geothermen besclemebRandbedingungen bei der
Erstellung von Geothermen der Lithosphare sind @derflachenwarmefluss, P-T-
Bedingungen von Mineralphasen und die Warmeprodnkti

Der mittlere Warmefluss der Erde an der Oberfldottedgt 87mW/m?2 (Turcotte & Schubert,
2002), wobei ein erhéhter Warmefluss in jungen kamttalen Regionen, bei Hotspots sowie
in ozeanischen Bereichen und ein niedriger Warrasflo alten Terranen auftritt (Abbildung
64).
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Abbildung 64.Zusammenhang zwischen OberflachenwiiuseeTiefe und Temperatur
(Artemieva, 2011)

8.1.1 Temperatur in der ozeanischen Lithosphare

Stein & Stein (1996) beschreiben in ihrer Arbeg thermisch-mechanische Entwicklung der
ozeanischen Lithosphare. Diese wird an ozeanis&ieken aus Teilschmelzen des oberen
Erdmantels gebildet und kihlt bei ihrer Ausbreitaiy wobei ihre Temperatur abhangig von
der Entfernung zum ozeanischen Ricken ist. Da wsieGegensatz zur kontinentalen
Lithosphare kaum radioaktive Elemente enthalt,ibhse thermische Struktur priméar eine
Funktion ihres Alters. Entlang von Subduktionszongind sie wieder in den Mantel
rackgefuhrt und dabei erneut erwarmt. Beim Erraiclkegner Subduktionszone kann ihre
Machtigkeit bis zu 100 km betragen. Ein thermischidedell zur Abschatzung der
Temperaturstruktur der ozeanischen Lithosphére evurdpriinglich von McKenzie (1967)
vorgeschlagen. Die Temperaturstruktur wird anhamtese abkihlenden Plattenmodells
berechnet. Es wird angenommen, dass die Lithospbgir&konstanter Temperatur gebildet
wird und mit der Zeit abkihlt. Die Temperatur am Basis ist konstant, wobei die 1300°C-
Isolinie eine gute Anndherung darstellt. Der Velrider thermischen Struktur der ozeanischen
Lithosphare in Abhangigkeit von ihrem Alter ist Abbildung 65 zu sehen. Als mittleren
Wert fur die Kruste wird bei McKenzie et al. (2008ne Temperatur von 700-800°C
angegeben. Der Dickenzuwachs der ozeanischen Rlttter allem im Zeitraum zwischen 0
und 50 Ma auf, ab 80 Ma erfolgt keine nennenswanteahme.
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Abbildung 65. Thermische Struktur der ozeanisdligmosphare (McKenzie et al., 2005)

In der Arbeit von Stein & Stein (1996) wurden thesche Modelle verglichen, die mit dem
abkihlenden Plattenmodell von Parsons & McKenzig/78) berechnet wurden. Bei den
Modellierungen wurden die thermische Struktur deinthdsphare (Plattendicke,
Basistemperatur) und physikalischen EigenschaftérerrGischer Expansionskoeffizient,

Konduktivitat) bertcksichtigt.
8.1.2 Temperatur in der kontinentalen Lithosphéare

Die Temperaturverteilung der kontinentalen Lithaaghkann durch die eindimensionale
Warmeleitungsgleichung (Turcotte & Schubert, 208&)echnet werden, wobei angenommen
wird, dass die Warmeproduktion, die von der Veutgy der radioaktiven Isotope abhéangt,
bekannt ist. Eine weitere Moglichkeit lithosphahecGeotherme festzulegen besteht in der

Studie von Xenolithen.

Abbildung 66 zeigt eine Geotherme, die sich dumhgfristige thermische Aquilibrierung

einer stabilen kontinentalen Lithosphéare mit eikkichtigkeit von rund 150 km entwickelt

hat (nach McKenzie et al., 2005). Die Krimmung irer&dch der Kruste wird durch

radioaktive Warmeproduktion hervorgerufen. In deanitéllithosphére, in der ein konstanter
Warmefluss herrscht und keine Warmeproduktion #ijftist der Temperaturgradient

konstant und die Geotherme verlauft geradlinig. Dieergangszone der Lithosphare in die
Asthenosphare bildet eine thermische GrenzschRatspns & McKenzie, 1978). Unterhalb
der Schicht erfolgt der Warmetransport gro3tentaéilsch Konvektion und die Temperatur
andert sich mit der Tiefe entlang einer Adiabate(E895), Navrotsky (1995) und Stein &

Stein (1996) geben flur den adiabatischen GradiaehéVert von 0,3 - 0,5°C / km an.
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Abbildung 66. Beispiel einer stabilen GeothermecfnsicKenzie et al., 2005)

Durch Extrapolation von Temperaturmessungen naheOtherflache und von Warmefluss-
Beobachtungen kann die Temperaturverteilung infiefe abgeleitet werden (Bsp: Cermak&
Rybach, 1979, Pollack & Chapman, 1977). Wenn demvg#uss an der Oberflache bekannt
ist, dann hangt die Temperaturverteilung in derstgwnd an der Krusten-Mantelgrenze von
der Menge und der Verteilung der warmeproduzieneri€lemente in der Kruste und von der
thermischen Leitfahigkeit ab. Krustenmodelle miteighmaRiger Warmeproduktion
resultieren in hoheren Moho-Temperaturen als Medaéti denen die Produktion nur in der
oberen Kruste stattfindet. Die Temperaturverteildieg Erdkruste durch Extrapolation kann
mit einer Genauigkeit von 100 bis x200°C abgesthéterden (Furlong & Chapman,
1987D).

Abbildung 67zeigt die von Pollack & Chapman (19B&yechneten Referenzgeothermen in
Abhangigkeit vom Oberflachenwarmefluss (30-120 m¥/mind eine Zuordnung zu
Regionen unterschiedlichen Alters. Eine Temperaturder Lithosphéarenbasis von 1300°C
liegt den Berechnungen zugrunde. Aus der GrafiknkdnTemperaturen in Abhéangigkeit von
Tiefe und Oberflachenwarmefluss entnommen werdenbedragt die Temperatur in 50 km
Tiefe bei einem Oberflachenwarmefluss von 60 m\Wiimsal 750°C und die Méchtigkeit der
Lithosphare betragt 100 km.
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Abbildung 67. Kontinentale Geothermen in Abhangtglam Oberflachenwarmefluss in
mW/m?2 (nach Chapman & Furlong, 1992)

Orogene werden durch transiente Geothermen bebehri®©kaya et al. (1996) zeigt in einem
thermo-mechanischen Modell einen Schnitt durch W esh entlang der europaischen
GeotraverseEGT). Die Temperatur an der Moho betragt dort 500 68°60

8.1.3 Gegenuberstellung von Geothermen

Eine Gegenuberstellung von ozeanischen und kor#ilean Geothermen bis zu einer Tiefe
von 300 km ist in Abbildung 68 dargestellt (zusamgestellt von Winter, 2001), wobei zu
beachten ist, dass sich die kontinentalen Geothermg auf thermisch stabile Schilde
beziehen. Prasentiert werden Geothermen aus degitémbvon Green & Falloon (1998),
Green & Ringwood (1963), Jaupart & Mareschall ()998cKenzie et al. (2005), Ringwood
(1966), Rudnick & Nyblade (1999) und Turcotte & 8bhrt (2002). Der Verlauf transienter
Geothermen, die durch aktive Prozesse der Plaktemi& gepragt werden, wurde in der
Grafik nicht berticksichtigt. Der Temperaturverlanfder oberen Lithosphare ist aufgrund

orogener Prozesse durch die vermehrte Warmeprastiug&thoht gegeniber alten Ozeanen.
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Abbildung 68. Gegeniberstellung von Geotherment@ViA001)

Geothermische Gradienten beschreiben die Anderandemperatur als Funktion der Tiefe.
Die Gradienten variieren aufgrund der tektoniscBadingungen und der thermischen
Eigenschaften des Gesteins. Sehr hohe GradienteeraBrdoberflache kénnen im Bereich
von ozeanischen Spreading-Zentren und Hotspotsiondeirusionszonen beobachtet werden,
niedrige treten in Subduktionszonen auf. Stein &irS1(1996) geben fir die ozeanische
Lithosphéare einen Wert von 10°C/km an und in aktikentinentalen Krustenbereichen kann

der geothermische Gradient bis zu ~30°C/km betragen
8.1.4 Gesteinsaufbau der Erdkruste und des Mantel& Xenolithe

Die Erdkruste besteht aus mehreren Schichten, idie durch ihre Zusammensetzung
unterscheiden. Die obere kontinentale Kruste besieb silikathaltigem Gestein (Granit,
Granodiorit, Quarzit), die mittlere, die untere we auch die ozeanische Kruste sind aus
basischen, magnesiumreichen Gesteinen aufgebaati Péhlen Diorit, Gabbro, Diabase,
Amphibolit, Granulit und Gneiss (Anderson, 1989)erDobere Erdmantel setzt sich aus
ultrabasischen Gesteinen (olivinhaltiger PeridoBiroxene und Dunit) zusammen. Die
gesteinsbildenden Mineralien der Peridotite sincgdWikristalle mit variablem Chemismus,

die sich im Zuge einer Phasenumwandlung unter h@laok- und Temperaturbedingungen
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in ein neues, dichteres Mineral derselben Zusametzmsg umwandelnln der untersten

Schicht des oberen Erdmantels befindet sich diekmiDiskontinuitat, die durch einen
Dichtesprung und eine sprunghafte Zunahme der &mhen Geschwindigkeiten
gekennzeichnet ist. Dort tritt bei einer Temperatom 1700 Kund bei einem Druck von 13,5
GPa eine Phasentransformation des Eisen-Magnes$ikatsiOlivin zu Wadsleyit auf. Die

Reaktion verlauft exotherm und es kommt zu einemeraturanstieg von 90 K (Turcotte &
Schubert, 2002). Wadsleyit wiederum wandelt sichimer Tiefe von 520 km zu Ringwoodit
um. In einer Tiefe von 660 km tritt erneut ein Rivagergang auf und Ringwoodit wird bei
rund 1875 K in Perowskit und Magnesiowistit umgesedin Die Reaktion hier verlauft

endotherm und die Temperatur wird um rund 70 K wedert. Eine graphische
Zusammenstellung der beschriebenen Zusammenhasgdral auf Turcotte & Schubert
(2002) gibt Abbildung 69.

Abbildung 69.Seismische Geschwindigkeiten und Pltiide@egange
nach Turcotte & Schubert (2002)

Eine Mdglichkeit Geothermen zu konstruieren bestetder Analyse von Xenolithen (z.B:
Sobolev et al., 1996). Bei Xenolithen handelt ef sim Gesteinsfragmente, die gemeinsam
mit Magma im Zuge einer Eruption von der unterendfe und dem oberen Erdmantel an die
Oberflache befordert werden. Sie ermdglichen diedmktion von Geothermobarometern
und geben Einblicke in die Temperatur- und Dructeikmg zu dem Zeitpunkt, an dem sie

an die Oberflache beférdert wurden.
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8.2 Zusammenhang zwischen Temperatur- und Geschwiigkeitsverteilung

Die seismische Geschwindigkeit eines Gesteinsvahsmist unter anderem von Faktoren wie
Temperatur, Druck und chemischer Zusammensetzuhgnginy, wobei die Variationen der
Temperatur im oberen Erdmantel den groReren Aateilen Geschwindigkeitsdnderungen

und die Zusammensetzung den kleineren Anteil ausemg¥ an et al., 1989).

Daher konnen die Geschwindigkeiten in Abhangigkeih diesen Faktoren beschrieben
werden und vice versa kann die Abschatzung von Eeatpren aus der Kombination von

seismischen Geschwindigkeiten und mineraltypisébamametern erfolgen.

Von Goes et al. (2000) wurde unter Berlcksichtigwgn elastischen Parametern
(Kompressions-, Schermodul) und der Anelastizitds den tomographischen P-Wellen-
Modell von Bijwaard et al. (1998) und dem S-WelModell von Marquering & Snieder

(1996) ein Temperaturmodell zwischen 50 und 200 Tkefe fir den europaischen Raum
berechnet. Ab einer Tiefe von 80 km stimmen die dars beiden Geschwindigkeitsmodellen
abgeleiteten Temperaturen gut Uberein und die Aoge#n der Laufzeitanomalien
entsprechen dem Betrag des Temperaturfeldes. Imggeen Tiefen haben auch die
Krustendicke und das Auftreten von TeilschmelzemeeiAuswirkung auf die

Geschwindigkeiten. Als Endergebnis der Arbeit wardeegionale Geothermen fir
ausgewahlte Bereiche aus dem Modell abgeleitet. Diasicherheiten bei den
Temperaturabschétzungen betragen 100°C — 150°C.

Auch Sobolev et al. (1996) interpretiert ein tonagjrisches P-Wellen-Modell des
franzdsischen Zentralmassivs hinsichtlich der Teaipeverteilung, dem Grad der
Teilschmelze und der Gesteinszusammensetzung. @ecBnung der Temperaturableitungen
wird aus der Zusammensetzung von Mantelxenolithiegeleitet. Fir jeden Block des
tomographischen Modells werden die absolute Temyerand der Anteil der Schmelze
ermittelt, sodass die beobachtete Geschwindigkmtsalie damit Ubereinstimmt. Die
mittlere Temperatur der Horizontalschnitte wird adesm Warmefluss an der Oberflache

gewonnen und geht als Randbedingung in die Beraxhein.

In der Arbeit von Furlong et al. (1995) wird dieetmische Struktur der kontinentalen
Lithosphare im alpin-mediterranen Bereich besclemelMit einer sogenannt@remperature-
Composition-Tomographkdnnen die Einflisse von Temperatur und Zusamntemsg des
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Erdmantels auf seismische Geschwindigkeiten aretysverden. Grundlagen hierzu sind
Abbildungen von Heterogenitdten im Erdinneren duselsmische Tomographie (Snieder,
1988; Spakman, 1988).Die thermisch dominierten Wetger seismischen Struktur kbnnen
sodann als zusatzliche unterstitzende Randbedingbeg der Abschatzung der
Temperaturverteilung in  der  Erdkruste  herangezogewerden. Aus den
Geschwindigkeitsvariationen werden Randbedingurider die thermische Struktur und die
raumliche Verteilung von Parametern wie Leitfahigkend Warmeproduktion abgeleitet.
Diese Ergebnisse kénnen in Verbindung mit dem Qishénwarmefluss eine verbesserte

Warmeinformation Uber die Kruste liefern.

Die Arbeit von Cammarano et al. (2003) widmet sidr Untersuchung der thermischen
Struktur des oberen Erdmantels, die durch Vorwéatstierung aus seismischen
Geschwindigkeiten berechnet wird. Grundlage fuersthiedliche Zusammensetzungen und
P-T-Bedingungen bilden auch hier elastische Eideafsen, die aus Experimenten gewonnen
wurden (Duffy & Anderson, 1989; Vacher et al., 1R9Bs zeigt sich, dass Unterschiede in
der Zusammensetzung des Erdmantels Temperaturaeaomabn rund 1% hervorrufen
konnen. Der Duktilitat nimmt mit der Tiefe zu. Eidgo die thermische Interpretation unter
Bertcksichtigung der Anelastizitét ist die Kenntaan absoluten Anomalien notwendig, da
seismische Anomalien mit &hnlicher Amplitude abetetschiedlichem Vorzeichen mit
Temperaturanomalien unterschiedlicher Magnitudedsmondieren. Bis 400km Tiefe ist der
Einfluss der Zusammensetzung auf die seismischesci@endigkeiten (wund )
vergleichsweise gering im Vergleich zum Einfluss @emperatur. Unter der Annahme, dass
die seismische Struktur in einer guten Auflésungdiggt und dass die Zusammensetzung des
Erdmantels bekannt ist, bewegen sich die Unsiclterhdes thermischen Modells im Bereich
von x100°C in einer Tiefe von bis zu 400km undutier im Bereich von +250°. Daher ist
eine Ableitung der Temperatur nur aus den Geschglieden ohne Kenntnisse der
Zusammensetzung nur fir den oberen Bereich bisne €iefe von 400 km sinnvoll. Der
Zusammenhang zwischen seismischer Geschwindigkeitt demperatur flr eine
Zusammensetzung aus trockenem Pyrolit, der dieiforenZusammensetzung des oberen
Mantels reprasentiert, ist in Abbildung 70 zu sehdaohe Gradienten sind im Bereich der

Phasentibergange von Olivin in den Tiefen von 41@koh660 km zu erkennen.
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Abbildung 70. Zusammenhang zwischen Geschwindigkeick und Temperatur
(Cammarano et al.,2003)

Einen anderen Zugang wahilt De Jonge et al. (199dYdieser Arbeit wird anhand der
Temperaturverteilung eine Verbindung zwischen a@#tanischen Entwicklung des Alpin-
Mediterranen-Gebietes und der seismischen Gesclgkiitsstruktur hergestellt. Als
Grundlage zur Modellierung des Materialflusses didie tektonische Geschichte, wobei
Informationen Uber die relative Konvergenzgeschvwgkeit entlang von Plattengrenzen und
von Versetzungen innerhalb der Platte, die den risxd@sprozess der Lithosphéare
beschreiben, in die Berechnungen eingehen. DurchweAdung der thermischen
Diffusionsgleichung kann die TemperaturverteilungMantel zu ausgewéhlten Zeitpunkten
bestimmt werden. Dabei wird die thermische Strukler ozeanischen Lithosphéare durch das
Modell des abkihlenden Halbraumes (Turcotte & Sehyb2002) beschrieben, die
kontinentale Lithosphare befindet sich im therme&thGleichgewichtszustand. Unter der
Annahme einer tiefenabhangigen Temperaturableittarg w.Geschwindigkeiten und unter
Bertcksichtigung der elastischen Parametern von virOli werden seismische
Geschwindigkeiten berechnet und mit den Ergebnisgesr Tomographie, die von Spakman
et al. (1988) durchgefihrt wurde, verglichen und wsd gezeigt, dass eine gute
Ubereinstimmung zwischen den Modellergebnissen danl tomographischen Abbildungen
besteht.

8.3 Thermische Struktur von Subduktionszonen

Die Temperaturverteilung in einem Slab ist von gbisdenen Faktoren abhangig. Dazu
zahlen die Struktur der subduzierten und subdemdsn Lithosphare, die Abtauchrichtung,

die Konvergenzrate, der Temperaturverlauf im Ma&eiéund die Dehydrierung (Artemieva,
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2011). Beim Abtauchen des Slabs erwarmt sich deeorenzflache aufgrund der Reibung

und die Isothermen innerhalb des Slabs verlaufgmaetrisch.

Ein einfaches Modell zur Berechnung von TemperatimeSlabs basiert auf der Zeit, die der
Slab zum Erwarmen durch Konduktion benotigt, wenimeden heil3eren Mantel subduziert
(McKenzie, 1969). Minear und Toks6z (1970a,b) velsen die thermische Verteilung
innerhalb des Slabs mit numerischer Modellierungperechnen. Berticksichtigt wurden dabei
unter anderem die adiabatische Kompression, Effelda Phasentbergéngen, interne
Warmequellen und konduktiver Warmeaustausch. Ihkbschéatzungen zufolge tritt ein
thermischer Ausgleichbereits in 550 km Tiefe auf. $elben Jahr berechnete Hasbe et al.
(1970) die Losung fur eine zweidimensionale zeitaigige Warmeleitung fur Slab-Modelle

des japanischen Inselbogens.

Beim Abtauchen des Slabs dehnen sich die Isothermaeim unten aus (Abbildung 71), wobei
das Maximum der Tiefe, die von der Isotherme enteiwird, sich proportional zum
thermischen Parameter (Produkt der AbtauchratedendQuadrat der Plattendicke bzw. dem
lithospharischen Alter) verhalt (Molnar et al., 89:Bei etwa 1600°C tritt in einer Tiefe von

400 km die Phasenumwandlung von Olivin in Spinefl a

high
heat flow
Do

Abbildung 71. Thermische Tiefenstruktur einer Sikbdnszonen
(University of Leeds, Faculty of Environment, 2015)

Inder Arbeit von Stein und Stein (1996) werden tsdiedliche ozeanische Slab-Modelle
prasentiert. Exemplarisch werden Modelle einesgungnd langsam subduzierenden Slab bei

den Aleuten und eines Aalteren, schneller abtauamen8lab bei den Tonga Inseln
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gezeigt(Abbildung 72).Es wird angenommen, dass Hmvarmung des Slabs durch
Warmeleitung erfolgt, wobei es sich hierbei um estarke Vereinfachung handelt. Daher
kann die Temperatur an der unteren Grenze des Blabwit einer Genauigkeit von + 200°C
abgeschéatzt werden. Anhand eines thermischen Mokiatin auch die minimale Temperatur
eines ozeanischen Slabs als Funktion der ZeiBsgjinn der Subduktion bestimmt werden.
Uber eine Subduktionsdauer von 10 Ma erwarmt saehSiab auf die halbe Temperatur des

ihn umgebenden Erdmantels, nach 40 Ma auf rund 80%.
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Abbildung 72. links: Modell eines jungen Slabsden Aleuten,
rechts: Modell eines alten Slabs bei den Tongaking&tein und Stein, 1996)

Die Arbeit von Peacock (2013)widmet sich der Uniehaing von unterschiedlich
temperierten Subduktionszonen. Dabei werden diemisehe Struktur entlang von
bestimmten Vulkanbdgen, die Seismizitat, die sesshe Geschwindigkeit und der
Magmatismus, der durch Schmelzprozesse im Mantdikevorgerufen wird, untersucht und
es konnte gezeigt werden, dass die thermische t8trukn Slab von unterschiedlichen
Parametern kontrolliert wird. Dazu z&hlen die Kagemzrate, die thermische Struktur der
abtauchenden Lithosphare, die Geometrie des Sladsdie Rate der Schererwdrmung
(Scherspannung * Konvergenzrate). Mit zunehmenddter And steigender Konvergenzrate

nimmt der Temperaturunterschied ab.

Deal und Nolet (1999) untersuchen tomographischaléingen von ozeanischen Slabs. Ihre
Geschwindigkeitsanomalien bewegen sich in der Groféimung von 3-4 %. Ausgehend von
einem theoretischen Temperaturmodell des Slabs basterend auf der Diffusionsgleichung
von Davies und Stevenson (1992) ein synthetischesi@vindigkeitsmodell des Slabs Uber

den folgenden Zusammenhang berechnet:

dve/dT=4.8*10%km/s°C]
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Durch den Vergleich von diesem mit dem Resultat slesmischen Tomographie kdénnen

Werte fur die Slabmachtigkeiten und eine potergi®lanteltemperatur festgelegt werden.
8.4 Thermo-kinematische Modellierung

Die zuvor beschriebenen Arbeiten haben gezeigs das dreidimensionale Verteilung von
seismischen Geschwindigkeiten unter bestimmten WAmea in andere physikalische
Parameter wie Temperatur und Dichte konvertiertderrkdnnen. Die Interpretation der
thermischen Struktur der Lithosphére kann in Zusamtmng mit ihrer tektonischen
Evolution erfolgen, da die thermische Struktur mgem Zusammenhang mit seismischen
Geschwindigkeiten betrachtet werden kann. Es wageaommen, dass tektonische Prozesse
an der Oberflache immer in Zusammenhang mit Prereiss Mantel zu sehen sind und dass

horizontale Bewegungen von vertikalem Materialflnsgleitet werden.

Im Folgenden wird die tektonische Entstehungsgebthi der Alpen einem

Temperaturmodell, das basierend auf den in dieseapit®d zusammengestellten
Informationen Uber die Temperaturverteilung dehasiphare und in Slabs erstellt wurde,
gegenibergestellt. Dazu ist es notwendig SchliUssgiesse der alpidischen Orogenese
zeitlich zu erfassen. Eckdaten finden sich z.BStampfli et al. (1998), Von Blanckenburg &
Davies (1995), Schmidt et al. (2004), Wortel & Spak (2000),,Handy et al. (2010) und
McCann (2008). Ein Vergleich der einzelnen geolcyesn Zeitabschnitte der alpidischen
Orogenese kann der chronostratischen Tabelle inildbly 73 entnommen werden. In
weiterer Folge verwende ich in dieser Arbeit dieder Tabelle unter Spalte ,ALPASS*

angefuhrten Zeitangaben als Randbedingung.

Seafloor Spreading PLO

Seafloor Spreading VO

Subduktion PLO

Subduktion VO

Kollision vO

Slab Breakoff

Handy et al., 2010

170-131 Ma

ab 130 Ma

84 - 35 Ma

bis 35 Ma

ca 35 Ma

Mc Cann, 2008

170-130Ma

85-35Ma

Eozdn (56 - 34 Ma)

Stampfli et al., 1998

Mittleres Jura (174-163 Ma)

Untere Kreide (145-100 Ma)

Untere Kreide (145-100 Ma)

Ende Eozdn (34 Ma)

Von Blankenburg

135-55 Ma

135-55 Ma

55-40 Ma

45-40 Ma

& Davies, 1995

Schmid et al., 2004

Ende 130 Ma

seit Frihe Kreide

Beginn 80 Ma

bis Spite Kreide /

(145 Ma) - Ende 130 Ma

Frihes Tertiar (75 - 60 Ma)

Wortel

35-30 Ma

& Spak 2000

Alpass

170-130Ma

85-35Ma

35 Ma

Abbildung 73. Gegeniberstellung von Eckdaten dadeichen Orogenese zwischen dem

Niederen Jura und dem Oligozan
(PLO ... Piedmont-Ligurischer Ozean, VO ... Valais @}ea
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Das Seafloor spreading des Penninischen Ozeangeid®reise in mehrere Ozeanbecken
unterteilt war (Piedmont-Ligurischer, Ligurisch&falais Ozean), erfolgte im Jura zwischen
170 Ma und 130 Ma (McCann, 2008). Die Verteilung dendmassen in dieser Periode ist in
der Abbildung74 (fruihe Kreide) zu sehen. Die n&shSrafik (Abbildung 75) zeigt die

Situation vor der Subduktion (mittlere Kreide). D@veilige Position des Austroalpins, der
Brianconnais-Halbinsel und der Piedmont-Liguris€mean (PLO) sind gekennzeichnet. Laut
Neubauer et al. (2000) offnete sich der Ozean is3@20 km (Abbildung 76). Die

darauffolgende Subduktion des Piedmont und desi&/&@aeans(VO) begann laut McCann
(2008) in der spaten Kreide (85 Ma) und dauertezbisy Priabonian (35 Ma). Getrennt
wurden die beiden Ozeanbecken durch die Brianceridalbinsel, die so wie der nordliche
(europdische) und der sidliche (adriatische) Kemtialrand aus verdinnter kontinentaler
Kruste bestand.Diese Abschatzung stimmt gut mit des der Inversion gewonnenen
Beobachtungen Uberein. Der tiefgelegene Slab erdcine ALPASS-Modell ab einer Tiefe

von 300 km und es kann angenommen werden, dassibéuzierte PLO sowohl im DAS als
auch im Plattenfriedhof zu finden ist. Aus der Hosi der Geschwindigkeitsanomalie und
dem aus dem plattentektonischen Modell abgeleitedéier folgt fir den DAS eine

durchschnittliche Subduktionsgeschwindigkeit vonduémm / Jahr.In Abbildung 77 ist die
Verteilung der Landmassen in der spaten Kreideehers. Als Folge der Subduktion des
Penninischen Ozeans fand im Paldogen ein Zusamofiedst alpidischen Blocks mit dem
europdaischen Kontinent statt und in weiterer Falgelaterale Extrusion im Neogen. Durch
die Kollision zwischen Europa und der adriatiscdeghen Mikroplatte wurde die

kontinentale Subduktion initiiert (McCann, 2008)n& Momentaufnahme im Eozan (50 Ma)
zeigt Abbildung 78. Die Position der heutigen Alpshin dem Bild mit einem rosafarbenen
Kreis markiert. Anhand der angenommenen Subduldesthwindigkeit kann abgeleitet
werden, dass sich der kontinentale Slab bis in dieée von 210 km erstreckt. Diese
Abschatzung stimmt mit den Ergebnissen der Tomdueafberein. Der seichte Slab im

Inversionsergebnis ist bis zu einer Tiefe von 280z erkennen.
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Abbildung 74. Verteilung der Landmassen in deréruKreide vor 125 Ma
(Blakey R 2019

Abbildung 75. Verteilung der Landmassen in derlengh Kreide vor 100 Ma
(Blakey R, 2015
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Abbildung 76. Paleographische Karte der Alpenen Kreide
nach Channell & Kozur, 1996 (Neubauer et al., 2000)

Abbildung 77. Verteilung der Landmassen in derepdtreide vor 75 Ma
(Blakey R, 2015
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Abbildung 78. Verteilung der Landmassen im Eozdarb0dvia
(Blakey R 2019

Sachsenhofer (2001) zeigtam Beispiel der Ostalpesra&teristische Zeitabschnitte der
Orogenese und die enge Beziehung zur tektonischelution. Gegenibergestellt werden der
Warmefluss bei der Kollisionim Oligozan, die Peeadier Extrusion im friihen und mittleren
Miozan und die Phase der Extrusion im spaten MigzérOligozan tritt entlang der
nordlichen Alpenfront ein niedriger Warmefluss (1#M¥/m?) bedingt durch schnelle
Sedimentation und Deckenstappelung auf.Einige htikde weiter in Richtung Stden ist der
Warmefluss viel hoher (>150mW/m?2).Hervorgerufen dwidieser durch magmatische
Aktivitaten. Mdglicherweise sind diese auf einemt&Breakoff zurtickzufihren. Ein Slab-
Breakoff kann auftreten, wenn kontinentale Litha@ehder zuvor subduzierten ozeanischen
Lithosphare in die Subduktionszone folgt. Von Bkerburg und Davies (1995) beschreiben
in ihrer Arbeit eine Hypothese zum Slab-Breakoif @n Zuge der Evolution der Alpen
aufgetreten ist und mit der sowohl der Magmatisemitang des periadriatischen Lineaments
(PAL) als auch die Hebung und Exhumierung kontiakemtGesteine, die zuvor bis in Tiefen
des Mantels subduziert waren, erklart werden. Auctber Arbeit von Wortel & Spakman
(2000) werden die Prozesse, die zu Slab-Breakuffeeh, fir den mediterranen Bereich und
die Karpathen beschrieben.
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Die alpidische Orogenese im Miozén ist charakterisidurch Exhumierung der
metamorphischen Komplexe (Tauern-, Rechnitzfensterd durch weitere magmatische
Aktivitdten im steirischen Becken. Beide Mechanianféhrten zu einem Ansteigen des
Warmeflusses (>200mW/m32). Im Gegensatz dazu bldibtnordliche Front des Orogens
aufgrund von thermischer Abdeckung durch Sedimiemtaider Deckenstappelung kalt. Im
Anschluss an diese Periode nimmt die magmatischievitst wieder ab. Daher ist auch der
Warmefluss am Ende des Miozans moderat. Ein erhdtiéemefluss (>150 mW/m?2) bedingt
durch Krustenverdiinnung kann nur noch in der Ubeggzone zum pannonischen Becken
und im Bereich des Tauernfensters gefunden weiEmnperaturdaten, die durch Messungen
in alpinen Seen und in Bohrléchern gewonnen wui@eB. Hurtig et al., 1992), deuten auf
eine Zunahme des Warmeflusses seit dem Miozéan Dim. gegenwartige Situation des
Oberflachenwéarmeflusses ist in Abbildung 79 zu seler Warmefluss verhalt sich ahnlich
dem des spéaten Miozans, ist diesem gegeniber jddimtth erhéht. Das ist zurtickzufiihren

auf Erosionsprozesse und eine mogliche Anderungytiinodynamischen Verhaltnisse.

:I Frprfu et aetrs B
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Abbildung 79.Gegenwatrtiger OberflachenwarmeflugsAdeen Die Punkte auf den Karten
zeigen die Positionen, an denen Temperaturmesswayganommen wurden an
(Sachsenhofer, 2001).

Im Untersuchungsgebiet liegen neben den KenntndsswWarmeflusses auch Informationen
Uber die Temperaturverteilung im Erdmantel bis inereTiefe von 200 km vor. In Abbildung
80 wird ein Schnitt durch das Modell von Goes et(a000) in 100 km Tiefe gezeigt. Der
Temperaturbereich im Alpenbereich variiert in dre3@&efe zwischen 700 — 800°C. Die

Unsicherheiten bei den Temperaturabschatzungemdaetr 100 — 150°C. Diese Angaben
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stimmen  auch mit den aus dem Oberflachenwarmeflusabgeleiteten
Temperaturinformationen tberein. In Abbildung 67rees der Zusammenhang zwischen

Temperatur, Tiefe und Oberflachenwarmefluss gezeigt

40"

deoth 100 km

0 500 1000 1500
Temperature (°C)

Abbildung 80. Schnitt durch das Modell von Goeal.2002) in einer Tiefe von 100 km

Ahnliche Temperaturangaben Uber das thermische nRegider Ostalpen aus
Inversionsanalysen entlang des TRANSALP Profilsdearin den Arbeiten von Vosteen et
al. (2003) beschrieben. Abhangig von der Zusamntemsg der mittleren Kruste liegen die
maximalen Temperaturen in den tiefsten Bereichenetdeopaischen Kruste bei 900°C +
30%. Fur die alpine Wurzel und die tiefsten Bereidter sidalpinen Kruste liegen die
maximalen Temperaturen bei 700— 800°C + 10% bzW?GG10%.

Basierend auf den publizierten Informationen Uhertermische Struktur der Lithosphéare
und den durch Inversion gewonnenResiduen sowie bekanntes~Temperaturbeziehungen
(Goes et al., 2000) kann ein Temperaturmodell intetduchungsgebiet abgeleitet werden.
Uber das Diagramm der ozeanischen Geothermen voooffel &Schubert (2002) kann ein
Zusammenhang zwischen Alter und Dicke ozeaniscitbogphare hergestellt werden. Die
laut McCann (2008) rund 40 Ma alte penninische dsghare erreichte somit eine
Machtigkeit von 60 — 70 km entlang der Subduktiam&z (Abbildung 81). Auch die mittlere
Temperatur der ozeanischen Lithosphare von 600AG Bar Grafik entnommen werden.
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Abbildung 81. Ozeanische Geothermen
(Turcotte & Schubert, 2002)

Laut McKenzie et al. (2005) bewegt sich die migldemperatur der ozeanischen Lithosphare
in einem Bereich zwischen 700 — 800°C. Von Vostetea. (2003) verotffentlichte einen Wert
von 800°C fur die alpine Wurzel entlang des TRAN®AProfils. Die Temperatur an der
Lithospharen-Asthenosphare-GrenZeAB) betragt1300°C(e.g. Cammarano et al., 2003).
Unterhalb der LAB herrscht ein adiabatischer Tempggradient (s. auch Abbildung 66).
Die nachste bekannte Grenzflache, an der eine mi@Ka@emperaturanderung auftritt, ist die
410 km — Diskonituitat. Entlang der Diskontinuitétt eine Phasentransformation von Olivin
zu Wadsleyit auf. Die Reaktion verlauft exothernd @s kommt zu einem Temperaturanstieg
von 1430°C auf 1520°C (Turcotte& Schubert, 2002).

Aus den oben angeflhrten bekannten Daten wurderdii®dmgungen fir das folgende
Modell festgelegt. Fur die Temperatur im Bereicli toho kontinentaler Kruste werden
800°C und 700°C im Bereich der Moho ozeanischer si&ruangenommen. Der
Temperaturverlauf innerhalb der kontinentalen Lsiwére verlauft linear und in der
Mantellithosphéare betragt die Temperatur im Mideher 1050°C. In einer Tiefe von rund
100 km im Bereich der LAB ist die Temperatur vomdesprtnglichen 700°C bzw. 800°C
auf 1300°C angestiegen. Die Berechnung der Temypesberhalb der 410km- Diskontinuitat
erfolgt mit dem in der Arbeit von Stein & Stein @) publizierten adiabatischen Gradienten
von 0,3°C. Die Temperatur in einer Tiefe von 400 letragt daher rund 1400°C (gemittelt
aus Stein & Stein, 1996 und Turcotte & SchubertD2)0 Unterhalb der 410 km —
Diskontinuitat herrscht eine Temperatur von 1520@&mtliche Randbedingungen sind in der

folgenden Tabelle 4 zusammengestellt.
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Tabelle 4: Eckdaten einer mdglichen Temperaturilerig im Modellbereich

Ozeanische Lithosphare 700°C
Kontinentale Kruste — Mantel - Grenze 800°C
Lithospharen — Asthenosphéren — Grenze 1300°C
oberhalb 410 km - Diskontinuitat 1400°C
unterhalb 410 km- Diskontinuitéat 1520°C

Zusatzlich flie3t in die Modellierung die von Goetal. (2000) vero6ffentlichte Beziehung

zwischen einem Temperaturanstieg und der Vermimgewon ein: Ein Temperaturanstieg

von 100°C fihrt zu einer Abnahme dep-Geschwindigkeit von 0.5-2%.Eine weitere
Information Uber die Temperaturanderung eines aaela@n Slabs im Zuge einer Subduktion
wurde der Arbeit von Stein & Stein (1996) entnommigber eine Subduktionsdauer von 40
Ma erwarmt sich der Slab auf rund 80% der Temperdés ihn umgebenden Erdmantels.
Unsicherheiten oberhalb der 410 km-Diskontinuitérdagen laut Cammarano et al. (2003) *
100°C und darunter + 200°C.

Basierend auf dem in dieser Arbeit préasentiertenersionsergebnis und auf den oben
angefuhrten Eckdaten aus Literaturstudien wurde emdgliche Temperaturverteilung im
Bereich der ostalpinen Slabs erstellt. Das Ergelhia Abbildung 82 zu sehen.
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Abbildung 82. Temperaturverteilung im Modellbereich

Die subduzierte europdaische Lithosphare kann al$ BA der in den tomographischen
Ergebnissen zwischen 60 und 250 km Tiefe gesehedewelm Inversionsergebnis spiegelt
sich das in niedrigeren Werten der Laufzeitresiduentieferen Bereichen. Uber die
Beziehung von Goes et al. (2000) kann fur die Teatpeim tiefsten Bereich in rund 250 km
Tiefe des europdischen Slab ein Wert von 1150°Celaligt werden. Die kontinentale
Subduktion hat nach dem Slab-Breakoff vor rund 3& MWortel & Spakman, 2000)
begonnen. In diesem Zeitraum hat sich Lithosphane Absinken von urspriinglich 1050°C

auf 1150°C erwéarmt.

Der Temperaturunterschied zwischen diesem Beremchdem ab einer Tiefe von 350 km
auftretenden ozeanischen Slab (DAS) ist nicht sgbf3. In der Asthenosphare ist der
Temperaturgradient geringer als in der Lithosphérel die Erwarmung erfolgt daher

langsamer. Auch die Werte der Laufzeitresiduen emeigh des seichten und des tiefen Slabs
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im Inversionsergebnis weisen keinen markanten WQabeed auf. Man kann daher davon

ausgehen, dass die Temperaturunterschiede zwidemepeiden Slabs nur gering sind.

Die Subduktion des penninischen Ozeans wurde lac€Cavin (2008) vor rund 85 Ma
eingeleitet. Ausgehend von dem von Stein & Steih9€) publizierten Zusammenhang
zwischen der Erwarmung eines ozeanischen Slabsdand&subduktionsdauer erscheint es
maoglich, dass die Temperatur des ozeanischen SlabsBereich der 410 km-
Phasentbergangsgrenzschicht bei 1170°C liegt, haitedieser Grenze muss die Temperatur

aufgrund der langeren und auch héheren ErwarmuriBgiraich des Slabs weiter ansteigen.

Es darf nicht aulB3er Acht gelassen werden, dasdJdmcherheiten der vorgeschlagenen
Temperaturverteilung sehr grof3 sind und AbbilduBg8Il nur als mdgliche Vorstellung fur

detaillierte Untersuchungen dienen. Die Erstell@nges numerischen Modells geht jedoch
deutlich Uber die Zielsetzung dieser Arbeit hinand kann auch nur mit Zuhilfenahme eines

vs.Geschwindigkeitsmodells durchgefuhrt werden.
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9. ZUSAMMENFASSUNG

Die in dieser Arbeit vorgestellte teleseismischandgraphie der im Rahmen des ALPASS
Projekts gesammelten Daten dient dem besserenavidrss des strukturellen Aufbaus des
oberen Erdmantels im Bereich der Ostalpen und dgreazenden tektonischen Provinzen.
Das ermittelte seismische Geschwindigkeitsmodeaitreckt sich bis in eine Tiefe von 585
km. Es wurde anhand einer Serie von Tiefenschrzitesthen 60 und 500 km und entlang
ausgewabhlter Profile, relativ zu den Geschwindigltedes ReferenzmodellsAK-I135 (Kennett
et al., 1995) dargestellt. In einer Tiefe zwisclnhund 250 km zeigt sich ein Kérper mit
erhohter Geschwindigkeit ausgehend im westlichereiBle des Untersuchungsgebietes (9°-
10° Lange). Dieser erstreckt sich bis ungefahrl#stge entlang des Alpenbogens. Von West
nach Ost andert sich die Abtauchrichtung diese&@r kontinuierlich. Zunachst taucht er
mit einer Neigung von ca. 80° nach Suden ab, wég#ich erscheint der Slab senkrecht nach
unten gerichtet. Bezugnehmend auf die Entstehusgbgdte der Alpen wird der Korper als
subduzierte, kontinentale Mantellithosphére euag#@n Ursprungs interpretiert. In der
Arbeit wird dieser als EASHastern Alpine Slglbezeichnet. Die Achse des EAS fallt mit der
Plattengrenze, die zwischen dem Europaischen und Aldriatisch-Apulischen Fragment
verlauft, zusammen. Der Ostrand des EAS fallt net driple-Junction zwischen der
Europaischen Platte, der Adriatischen Platte ursdRBnnonischen Plattenfragmentes (Behm
et al., 2007; Brickl et al., 2010) zusammen.

Im Nordosten und im Stdosten des EAS und im Ber@ghPannonischen Beckens befindet
sich eine Zone niedriger Geschwindigkeit, die adlfidre Temperaturen im oberen Mantel
und auf ein Ausdinnen der Lithosphére hinweisteimer Tiefe von 300 km kann eine
Anderung der Geschwindigkeitsverteilung beobachetlen. Zwischen 350 und 450 km ist
ein Korper erhéhter Geschwindigkeit bei einer Breibn 47° klar zu erkennen. Er beginnt im
Westen bei 13° Lange und erstreckt sich nach Osierzum Rand des Modells. In der
vorliegenden Arbeit wird dieser Bereich in weiter€olge als DAS [Deep Alpine
Slabbezeichnet. Es wird angenommen, dass es sich eanshe Lithosphére der alpinen
Tethys handelt.In gréReren Tiefen (=500 km) heesciohere Geschwindigkeiten im
Pannonischen Bereich vor. In diesem Bereich befindich Uberreste subduzierter
ozeanischer Platten (Vardar, Meliata, Neotethypjn® Tethys). In der Arbeit von Handy et
al. (2010) wird dieser Bereich als Plattenfried{tifilb Graveyarjlbeschrieben.
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Die Ergebnisse der Inversion wurden sowohl mit gleb tomographischen Studien
(Bijwaard et al., 1998 und Piromallo & Morelli, @B) als auch mit den Resultaten
teleseismischer Untersuchungen (Lippitsch et &032und Koulakov et al., 2009), die das
Untersuchungsgebiet ganz oder auch teilweise Ubleede verglichen. Ebenso wurde die
Untersuchung, die sich im Rahmen des Carpathiam Basjects von Dando et al. (2011),
die sich einem Gebiet im Osten des ALPASS-Modeltnvet, flr Vergleiche herangezogen.
Der EAS korreliert mit den Modellen von Bijwaardatt (1998), Piromallo & Morelli (2003),
Lippitsch et al. (2003) und Koulakov et al. (2009).

Die laterale Ausdehnung des EAS zwischen 10° untl @4t ist durch ihre erhohte
Geschwindigkeit in den Modellen von Lippitsch et(@003), Koulakov et al. (2009) und dem
vorliegenden in einer Tiefe bis zu 200 km zu erl@mrDie Achse des EAS passt in allen drei
Modellen im Bereich zwischen 10° und 14° Ost zusamnund folgt der Moho-
Fragmentierung. Es wird angenommen, dass der EA8iiEm einmaligen geodynamischen
Prozess entstanden ist, und zwar durch Subdukésiittiospharischen europaischen Mantels

entlang der Plattengrenze zwischen EuropaischeAdndtischer Platte (EU-AD).

Auch die in der vorliegenden Arbeit als DAS besebeine Strukturwurde in den angefuhrten
Studien und in der Publikation von Dando et al1({@0beschrieben. Im Modell von Lippitsch
et al. (2003) hingegen, das sich Uber einen Benadch3° - 16° Lange und 43° - 50° Breite
erstreckt, ist dieser Slab nicht zu erkennen, waerseits auf die geringere Tiefe (bis 400 km)
und andererseits auf die kleinere Ausdehnung dedeNsonach Osten zurtickgefuhrt werden

kann.

In einer Tiefe von 350 km und 400 km ist sowohbar vorliegenden Arbeit als auch in der
Arbeit von Koulakov et al. (2009) der DAS als eidst-West gerichtete Zone stark erhohter
P-Wellen-Geschwindigkeit zu sehen, die im Westersawen 12° und 13° endet.

Zu Vergleichszwecken wurde ein Profil in dieser déitbderart gewahlt, dass es mit einem
Profil aus der Arbeit von Lippitsch et al. (2003®)eiieinstimmt, dessen Abbildung zu der
Annahme flhrte, dass im westlichen Bereich des ifdemesters zwischen dem 11. und dem
12. Langengrad eine Anderung der Subduktionsrichtauftritt. Die Ergebnisse der

Tomographie von Lippitsch et al. (2003) haben weitektonische Modelle der Alpen stark
beeinflusst (Schmid et al., 2004 und 2008, Kissknaal., 2006, Ustaszewski et al., 2008),

wobei in den Arbeiten die Ergebnisse so interpretieerden, dass Teile des Vadar oder des
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Meliata Ozeans, die sich urspringlich im Stdostes Alustroalpins befanden, nach Norden
subduzierten und dadurch adriatische kontinentdlegphare gezwungen wurde, unter das

Austroalpin zu subduzieren.

Diese Beobachtung steht im Widerspruch zu den Higsén der vorliegenden Arbeit und der
Arbeit von Koulakov et al. (2009). In diesen beiddodellen préasentiert sich der Slab in
Verlauf und Ausdehnung &hnlich, im Modell von Lifgoh et al. (2003) jedoch taucht er
ausgehend von der adriatischen Moho bis in einfe Tien 230 km mit rund 60° nach Norden
ab.

Aus den drei Ubereinstimmenden Modellen von Dartdal.g2011), Koulakov et al. (2009)
und ALPASS wurden flur weitere Untersuchungen urtérpretationen ein normalisiertes,
gewichtetes Mittel gebildet (Brtckl et al., 2012us diesem wurden fur weitere Tests des
ALPASS - Datensatzes durch Digitalisierung der SBalgrenzungen drei Basismodelle
konstruiert: zwei Varianten oberflachennaher Slals,sich in einer Tiefe zwischen 60 und
250 km befinden und ein tieferSlab, der in einefd@zwischen 350 und 450 km liegt. Durch
unterschiedliche Kombinationen dieser Variantenwurduntersucht, ob mdgliche
Verbindungen zwischen den Slabs bestehen, da dfnifde des ALPASS-Modells auf eine
mogliche Verbindung des EAS und des DAS in einefélvon rund 300 km hinweisen. Dem
Ergebnis ist allerdings nicht eindeutig zu entnelyeb der EAS bei 12° zusammenhangt
oder es sich um zwei voneinander getrennte Slabdelita Die Tests mit den synthetischen
Modellen ergaben, dass die Anomalien gut rekoretruwverden. Die Inversionsergebnisse
der synthetischen Modelle wurden dahingehend irg&gst, dass es sich beim EAS um einen
zusammenhangenden Slab handelt. Uber eine mogliedEndung zwischen dem EAS und

dem DAS konnte jedoch keine Aussage getroffen werde

Das letzte Kapitel der Arbeit widmete sich der thischen Struktur der Slabs und ihrer
Umgebung. Allerdings konnte aufgrund der vorliegamdseschwindigkeitsinformationen
keine Umrechnung in Temperaturwerte vorgenommeileverDafiir misste auch ein Modell
mit Scherwellengeschwindigkeiten vorliegen. Jedealrde basierend auf Literaturstudien
eine Abschatzung der Temperaturverteilung im obétetmantel im Untersuchungsgebiet

erstellt.
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APPENDIX

Appendix A: Stationskoordinaten

1. Temporares Netzwerk

Bezeichnung Lange Breite
Al D 02 13,54 48,81
Al D 03 13,51 48,67
Al _AUT 04 13,59 48,48
Al _AUT_05 13,49 48,33
Al AUT_06 13,57 48,15
Al _AUT 07 13,57 47,96
Al _AUT_08 13,54 47,79
Al _AUT_09 13,54 47,59
Al _AUT 10 13,65 47,42
Al AUT 11 13,52 47,31
Al _AUT 12 13,68 47,13
Al _AUT_13 13,73 46,97
Al AUT 14 13,70 46,80
Al _AUT 15 13,65 46,63
Al SLO 16 13,78 46,47
Al SLO_17 13,69 46,33
Al SLO 18 13,74 46,19
Al SLO_19 13,74 45,97
Al SLO_20 13,73 45,84
A2 _AUT 02 15,90 48,74
A2_AUT_03 15,81 48,61
A2_AUT 04 15,62 48,51
A2_AUT_05 15,56 48,42
A2_AUT 06 15,48 48,28
A2 _AUT 07 15,29 48,17
A2_AUT_08 15,22 48,03
A2_AUT_10 14,93 47,81
A2_AUT 11 14,81 47,71
A2_AUT 12 14,74 47,61
A2_AUT 13 14,62 47,53
A2_AUT 14 14,48 47,44
A2_AUT_15 14.48 47.24
A2_AUT 16 14,28 47,20
A2_AUT 17 14,22 47,06

129



Bezeichnung Lange Breite
A2 _AUT_18 14,02 46,94
A2_AUT_19 13,93 46,86
A2_AUT_20 13,85 46,80
A3 H 14 16,41 46,87
A3 H 15 16,61 46,76
A3 H 16 16,84 46,53
A3 H 20 17,76 45,97
A4 _AUT 01 16,68 47,92
A4 _AUT_02 16,29 47,61
A4 _AUT_03 16,46 48,02
A4 _AUT_03 16,45 48,05
A6_AUT_ 01 14,98 46,97
AD_HR_02 14,35 45,14
AD_HR_03 14,60 45,19
AD _HR_04 14,79 45,22
AD_HR_06 15,3% 45,41
AD_HR_09 16,23 45,71
AD_HR_10 16,48 45,79
AD_HR_11 16,74 45,86
AD HR_12 17.02 45.98
AD_HR_13 14,02 45,20
AD_HR_14 13,87 45,41
AD_HR_15 17,67 45,62
2. Stationen Bohema
Bezeichnung Lange Breite
BUD 14,02 49,07
GFO 15,44 48,52
JAK 15,77 49,08
KON 16,01 48,79
KYS 14,04 48,68
LAN 15,23 49,02
MUN 15,13 48,25
PNS 14,70 48,60
UNT 14,47 48,37
VAL 16,76 48,74
UHR 16,95 49,05
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3. Permanente Stationen

Bezeichnung Lange Breite
ARSA 15,52 47,25
ACOM 13,52 46,55
AFL 12,18 46,53
BAD 13,24 46,23
BERNI 10,00 46,41
BFO 8,32 48,33
BNALP 8,42 46,87
BOO 13,10 46,32
BRG 13,90 50,87
BUA 13,12 46,22
CADS 13,70 46,22
CAE 12,44 46,01
CEY 14,40 45,73
CIMO 12,44 46,31
COLl 13,38 46,13
CPRP 11,8 45,88
CRES 15,4( 45,82
CSMI 12,65 46,51
CSO 12,33 46,27
DAVA 9,88 47,29
DAVOX 9,87 46,78
DER 13,64 46,17
DOBS 15,40 46,14
DPC 16,3( 50,395
DST 13,8(@ 45,66
FAU 11,98 46,23
FUR 11,2(¢ 48,16
FUSIO 8,66 46,45
GCIS 15,6( 45,86
GED1 13,7C 48,85
GORS 13,9( 46,31
GRA3 11,30 49,76
GRB2 11,60 49,27
GRC2 11,3( 48,86
JAVC 17,60 48,85
JAVS 14,00 45,89
KBA 13,34 47,08
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Bezeichnung Lange Breite
KHC 13,50 49,13
KNDS 14,30 45,52
KOGS 16,2( 46,44
KRUC 16,30 49,06
KSP 16,2( 50,84
LIENZ 9,49 47,29
LIKS 19,11 49,05
LJU 14,50 46,04
LLS 9,00 46,84
LSR 13,53 46,48
MLNI 12,61 46,15
MOA 14,27 47,85
MORC 17,50 49,77
MOTA 11,10 47,34
MOX 11,60 50,64
MPRI 12,99 46,24
MTLI 12,10 45,81
MUGIO 9,04 45,92
NKC 12,40 50,23
OBKA 14,55 46,51
0JC 19,7( 50,21
OKC 18,10 49,83
PERS 15,1 46,63
PKSM 18,6( 46,21
PLRO 13,15 46,55
POZ 17,64 45,33
PSz 19,8( 47,91
PTJ 15,91 45,91
RIY 14,48 45,33
ROBS 13,5( 46,24
SISC 16,37 45,47
SLE 8,49 47,76
SQTA 11,20 47,22
SRO 18,31 47,81
STU 9,20 48,77
SuULZ 8,11 47,52
TANN 12,40 50,41
TEOL 11,67 45,36
TLI 13,10 45,92
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Bezeichnung Lange Breite
TRI 13,70 45,70
TUE 9,34 46,47
UPC 16,0( 50,50
VINO 13,28 46,26
VISS 14,80 45,80
VLC 10,30 4415
VRAC 16,50 49,30
VYHS 18,84 48,49
WATA 11,50 47,33
WET 12,80 49,14
WILA 8,90 47,41
WTTA 11,64 47,26
ZAG 15,98 45,82
ZOU 12,97 46,56
ZST 17,10 48,19
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Appendix B: Erstellung eines Simulierungsfilters

In einem ersten Schritt wird der Geréteeinfluss deterschiedlichen Sensoren aus den
Signalen gefiltert und sodann konnen in einem weite Schritt die Signale des
kurzperiodischen Empfangers WWSSN-SP (World Widan&ard Seismic Networks —
Shortperiod) simuliert werden. Die dafiir notwendigbertragungsfunktion wirdaus den
instrumentspezifischen Poles and Zeros berechneseDvird sodann invertiert und mit der
Ubertragungsfunktion des zu simulierenden Instrusi@WVWSSN-SP) multipliziert. Mit dem
Normalsierungsfaktor wird die Amplitude der Ubegiagsfunktion normiert. Exemplarisch
wird der Vorgang der Simulierung an dem Sensor CBiGHit den in den Tabellen la-c

angefuhrten Werten und in Abbildung 1 gezeigt. Bi&hritte werden fur alle Sensoren
durchgefuhrt.

CMG40t
Poles(2) Sre(rad/s) Sim(rad/s)
-0.1481 0.1481
-0.1481 -0.1481
Zeros(2) Sre(rad/s) Sim(rad/s)
0|0
0|0
Normalisationfaktor 1

Tabelle 1a. Poles und Zeros der Ubertragungsfunkiim den Sensor CMG40t

134



WWSSN-SP

Poles(2) Sre(rad/s) Sim(rad/s)
-3.367788 -3.731514
-3.367788 3.731514
-7.037168 -4.545562
-7.037168 | 4.545562
Zeros(2) Sre(rad/s) Sim(rad/s)
0|0
0|0
Normalisationfaktor
70.18386

Tabelle 1b. Poles und Zeros der Ubertragungsfunkiio WWSSN-SP

CMG40t_WWSSN-SP

Poles(2) Sre(rad/s) Sim(rad/s)
-3.367788 -3.731514
-3.367788 3.731514
-7.037168 -4.545562
-7.037168 4.545562
Zeros(2) Sre(rad/s) Sim(rad/s)
-0.1481 0.1481
-0.1481 -0.1481
Normalisationfaktor
70.18386

Tabelle 1c. Poles und Zeros der Ubertragungsfunkiiio den Simulierungsfilter
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In den Abbildungen la-c sind Bode-Diagramme furFliequenzantwort des Sensoren CMG40t und
WWSSN-SP und der erstellte Simulierungsfilter ist gehen. In Abbildung 2 werden sowohl
ungefilterte als auch simulierte Daten der Sta#d®5, die mit einem CMG40t Sensor ausgestattet

war, zusammengestellt.

Bode Diagram

Abbildung 1la.
Instrumentenantwort CMG40t

Magnitude (dB)
&
o
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Bode Diagram

9 Abbildung 1b.
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Abbildung 1c.
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Abbildung 1. Bode Diagramme der Antwortfunktionen Sliensoren und des simulierten Instruments
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Appendix C: Verzeichnis der Ereignisliste

Tiefe

Datum Zeit (UTC) Lange Breite | [km] Region| Magnitude
050505_2341| 23:41:53.11 5,08 -82,42 10 Ecuador 5,9
050514_0505| 05:05:18.44 0,57 98,44 34 Sumatra 6,80
050518_1137| 11:37:36.35 5,63 93,32 57 Sumatra 6,20
050519_0112| 01:12:29.57 60,02 -152,69 95 Alaska 5,50
050519_0154 | 01:54:52.82 1,98 97,04 30 Sumatra 6,90
050531_0204 | 02:04:15.78 31,37 131,20 38 Japan 5,7
050531_0229| 02:29:31.58 5,28 94,42 30 Sumatra 5,6
050601_1620| 16:20:05.10 24,68 122,05 63 Taiwan 5,60
050601_2006 | 20:06:41.08 28,85 94,61 24| Grenze Indien-China 6,00
050606 _0120| 01:20:04.66 15,76 -61,64 10 Leeward Inseln 4,90
050614 1544 | 15:44:78.00 15,26 -61,22 7 Leeward Inseln 4,80
050614 1710| 17:10:16.35| 51,23 -179,39 51 Aleuten 6,80
050615_0250| 02:50:53.01 41,28 -125,98 10 Kalifornien 7,20
050630_2126| 21:26:34.68 8,41 -82,83 29 Zentralamerika 6,00
050701_0348 | 03:48:30.66 36,63 71,31 79 Kashmir 5,60
050702_0216| 02:16:44.14 11,20 -86,41 27 Costa Rica 6,60
050716_0216| 02:16:39.03 26,94 74,59 8 Indien 5,40
050720_2154 | 21:53:58.72 41,65 110,79 30 China 5,50
050721 1917 19:17:43.36 -8,42 -16,10 30 Ascension Island 5,30
050723_0734 | 07:34:49.18 33,99 141,94 70 Japan 6,10
050723_1440| 14:40:25.00 36,41 70,78 | 213,6 Hindu Kush 5,50
050723_2009 | 20:09:05.00 11,86 -86,26 | 165,5 Nicaragua 5,60
050724 _1542| 15:42:05.00 7,93 92,15 10 Nicobaren 7,50
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Tiefe

Datum Zeit Lange Breite | [km] Region| Magnitude
050726_0408 | 04:08:30.36 43,99 -114,90 30 Western Idaho 5,70
050815_0753| 07:53:22.30 -3,25 -17,28 30 Ascension Island 5,40
050816_0246| 02:46:27.80 38,38 141,99 40 Japan 7,20
050825_2108| 21:08:09.24 36,07 79,85 30 China 5,50
050826_1816| 18:16:29.82 14,16 54,03 30 Arabisches Meer 6,20
050830_1810| 18:10:44.80 38,58 143,10 10 Kurilen 6,20
050906_0115| 01:15:55.47 23,34 123,38 20 Ryukyu 6,10
050918 _0725| 07:25:39.91 22,06 95,59 30 Burma 5,70
050924_0755| 07:55:11.39 66,19 -133,94 30 Athiopien 5,50
050925_0819| 08:19:06.34 14,05 38,17 30 Karibische See 4,90
050926_0933| 09:33:55.80 12,40 40,55 10 Athiopien 5,20
050928 _1631| 16:31:35.84 12,40 40,60 10 Athiopien 5,20
051003_1406| 14:06:22.49 8,40 -75,94 30 Kolumbien 5,30
051008_1046| 10:46:26.80 34,85 73,30 10 Pakistan 6,20
051008_2113| 21:13:11.20 33,04 75,92 33 Kashmir Ost 5,70
051011_1505| 15:05:35.30 4,84 95,14 10 Sumatra 5,90
051015_1006| 10:06:17.00 46,90 154,16 | 39,2 Kurilen 6,10
051015_1551| 15:51:08.00 25,30 123,26 | 190,2 Taiwan 6,60
051017_2159| 21:59:19.38 11,93 -87,62| 167,8 Nicaragua 5,70
051019_1144| 11:44:32.44 34,15 141,81 30 Japan 6,50
051028 _2230| 22:30:47.57 8,83 -61,35 30 Venezuela 5,10
051109 1133| 11:33:06.55 -0,14 -72,32 30 Kolumbien 5,9
051114 2138| 21:38:49.14 36,92 145,99 30 Japan 7,00
051121_1536| 15:36:20.55 28,87 130,96 | 133,4 Ryukyu 6,20
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Tiefe

Datum Zeit Lange Breite | [km] Region| Magnitude
051202_1313| 13:13:09.63 38,12 142,10 29 Japan 6,50
051205_1219| 12:19:57.09 -6,17 29,72 22 Mozambique 7,20
051211_1554| 15:54:13.84 57,43 120,73 10 USSR Ost 5,70
051212_2147| 21:47:46.07 36,35 71,11 224 Kashmir 6,60
051219 1324| 13:24:29.10 5,78 61,04 10 Carlsberg Ridge 5,20
051221_1432| 14:32:38.53 6,58 -82,67 10 Panama 6
051223_1804| 18:03:58.88 8,05 -38,04 10 Mid Atlantic Ridge 5,30
060106_0340| 03:40:00.27 9,04 -86,21 30 Kuste Costa Rica 5,90
060120_0853| 08:53:31.10 28,56 -43,95 30| North Atlantic Ridge 5,60
060121_0407| 04:07:02.86 13,80 94,05 30 Andamanen 5,80
060123_2051| 20:51:00.66 10,96 -78,60 30 Panama 5,50
060220_0656| 06:56:09.40 13,11 -87,61 10 Honduras 5,60
060222_2219| 22:19:06.60| -21,29 33,44 10 Mozambique 7,50
060223_2004 | 20:04:46.48 26,27 93,4769 30 Ostindien 5,80
060226_0213| 02:13:29.43 32,13 91,6336 15 Tibet 5,50
060228_0730| 07:31:08.00 28,27 56,81| 57,4 Sudiran 6,20
060307_1820| 18:20:46.32 23,73 70,88 10 Indien 5,50

Sudlicher indischer
060312_1711| 17:11:17.96| -33,20 56,92 10 Ozean 5,60
060315_1152| 11:52:54.08| -21,21 33,55 10 Mozambique 5,10
060315_1419| 14:19:48.12| -21,15 33,43 10 Mozambique 5,60
060325_0728| 07:08:55.17 27,61 55,68 18 Sudiran 5,90
060401_1002| 10:02:19.64 22,89 121,28 9 Taiwan 6,20
060406_1759| 17:59:16.45 23,28 70,42 10 Indien 5,50
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Tiefe

Datum Zeit Lange Breite | [km] Region| Magnitude
060414_1841| 18:41:37.02| -21,41 33,58 10 Mozambique 5,40
060415_2240| 22:40:57.77 22,85 121,39 38 Taiwan 5,90
060421_0432 | 04:32:43.88 60,59 165,78 9 Kamchatka 6,20
060421_1114| 11:14:15.39 61,38 167,53 12 Ostsibirien 6,10
060424_1516| 15:16:34.70 81,98 118,89 10 Severnaya Zemlya 5,00
060425_1826| 18:26:16.79 1,95 96,97 21 Stidsumatra 6,30
060427 0418 | 04:18:28.18 0,32 30,03 10 Lake Tanganyika 5,30
060429_1658 | 16:58:06.23 60,50 167,51 11 Ostsibirien 6,60

Grenze
060501_0748 | 07:48:03.75 8,20 -82,89 36| Panama - Costa Rica 5,90
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