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Abstrakt

V této préci se zabyvam vyvojem stochastické obracené tilohy pro magnetoteluric-
kou metodu v pfipadé 1D /2D izotropni a anizotropni tlohy a jeji aplikaci na synteticka
a redlna data. Magnetotelurickd metoda je geoelektricka induktivni metoda, ktera vy-
uziva jako zdroj indukce v Zemi variace prirodniho elektromagnetického pole, na
zékladé jejichZ zpracovani a interpretace dokaze zjistit odpor horninového prostiedi az
do hloubek desitek kilometr(i. Obracené tloha je v magnetotelurice feSena s cilem urcit
skute¢né rozloZeni elektrického odporu pod povrchem Zemé na zékladé povrchovych
méfeni. BéZné metody feSeni obracené tlohy jsou zaloZeny na optimalizaci modelu
prostfedi s omezenim na shodu mezi pozorovanymi daty a modelovou odezvou. Na-
proti tomu stochastické metody jsou zaloZené na prohledavani prostoru parametri
a vybirani modelt na zakladé jejich pravdépodobnosti, diky ¢emuz jsou vhodné pro
mnohadimenzionalni dlohy, které nelze charakterizovat jednim vyraznym minimem.
Efektivni cestou jak zmapovat velky prostor parametrti jsou simulace Monte Carlo,
pomoci nichZ 1ze efektivné tfidit pfijatelné modely z hlediska pravdépodobnosti. Vy-
sledkem téchto simulaci je pravdépodobnostni popis jednotlivych parametrti, nikoli
jeden vysledny model.

Vzhledem k vyhodam stochastické dlohy jsem vyvinul obrdcenou tilohu zaloZenou
na vzorkovaci metodé DREAM, ktera byla specidlné rozvinuta pro mnohodimenzio-
nalni problémy. Jedna se o adaptivni algoritmus Monte Carlo s Markovovymi fetézci,
ktery pouZziva vice soubézné béZicich fetézch a kombinuje nékolikeré vzorkovani se
vzorkovanim z minulych stav. Vzorkovaci metodu DREAM jsem nejprve zapracoval
do 1D izotropni/anizotropni a nasledné i do 2D izotropni/anizotropni magnetotelu-
rické tlohy a otestoval na syntetickych modelech.

V priabéhu vyvoje algoritmu jsem se ticastnil celé fady novych terénnich expe-
riment®, béhem nichz jsem ziskal, zpracoval a interpretoval nova magnetoteluricka
data, na kterd jsem nasledné mohl stochastickou tlohu aplikovat. Konkrétnimi cili
byly tektonické jednotky zédpadoceské seismoaktivni oblasti, vychodni okraj Ceského
masivu a okoli bradlového padsma v karpatské soustavé. U syntetickych modeli podava
vyvinuty algoritmus celkové dobré vysledky. U 2D redlnych izotropnich tloh dosahuje
algoritmus hor$ich vysledkt pouze v pfipadé velkého mnoZstvi parametra (> 500).
V ptipadé 2D anizotropnich syntetickych i redlnych tloh dosahuje algoritmus lepSich
vysledkli nez standardni optimaliza¢ni algoritmy. Celkové vyvinuty algoritmus po-
déava velmi dobré vysledky a pfes vysoké vypocetni naroky je jeho pfidanou hodnotou
pravdépodobnostni zmapovani prostoru feseni a odhad jeho neurcitosti.



Abstract

In the thesis I deal with the development of a stochastic inversion procedure for the
magnetotelluric method in 1D /2D isotropic and anisotropic cases, and its application
to both synthetic and real data. The magnetotelluric method is a geoelectric inductive
technique that utilizes variations of naturally occurring electromagnetic fields as a
source of the electromagnetic induction for estimating the Earth’s subsurface resisti-
vity to depths of several tens of kilometres. The purpose of the inversion procedure is
to estimate a real distribution of the electrical resistivity in the Earth’s subsurface from
surface measurements. Common inversion procedures in magnetotellurics perform a
model optimization by minimizing the misfit between the data and the model response.
Stochastic methods are based on the exploration of the model parameter space, and
they pick models according to their probability, which makes them effective for the
solution of high-dimensional problems which do not show a single pronounced mini-
mum of the target function. The effective ways of mapping the parameter space are
sampling algorithms based on Monte Carlo simulations which allow to sort models
according to their probability. Results of these methods are obtained in the form of a
tully probabilistic description of the parameters, and not in the form of a single model
like in the deterministic inversion procedures.

Due to the mentioned advantages of the stochastic methods, I developed a stochastic
inversion procedure using a sampling method DREAM, which was specially designed
for high-dimensional problems. DREAM can be classified as an adaptive Monte Carlo
Markov Chain algorithm. It runs multiple chains in parallel and combines a multi-try
sampling with sampling from an archive of past states. I used at first DREAM algorithm
in 1D isotropic/anisotropic case and lately for 2D isotropic/anisotropic problem and
tested the technique on synthetic models.

I attended a whole series of field experiments during the development of the in-
version procedure, where I measured, processed and interpreted new magnetotelluric
data, which I could use later for testing the stochastic inversion. The particular tar-
gets were tectonic structures in the West Bohemia seismo-active region, the eastern
termination of the Bohemian Massif and the vicinity of the Pieniny Klippen Belt in
the West Carpathians. The developed algorithm gives satisfactory results in 1D case,
as well as for synthetic 2D isotropic problems. The algorithm achieves worse results
in 2D real isotropic examples only in case of large number of parameters (> 500). In
case of 2D anisotropic problems, both synthetic and practical, the algorithm reaches
better results than the classical non-probabilistic procedures. The developed stochastic
algorithm gives overall satisfactory results and, despite its high computational costs,
it benefits from offering full probability maps of the solution space, and thus estimates
of the uncertainties of the solutions.
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2. Uvod

Magnetoteluricka metoda (MT) je geofyzikalni elektromagneticka metoda, ktera
vyuzivéa variace pfirodniho elektromagnetického pole Zemé ke zjistovani elektrického
odporu v hloubkach od prvnich stovek metri po desitky kilometrti. Proces vedouci od
naméienych dat az k zadvérecné geologické interpretaci je komplexni a ovlivnén faktem,
ze skutecnost se vZdy ndhodné odliSuje od teoretického modelu tlohy (redlné budici
pole je odlisné od teoretického; sondované prostfedi neodpovida pfesné teoretickym
modeltim atd.) a také tim, Ze data jsou prakticky vSude ovlivnéna civiliza¢nim Sumem.
PouZiti statistickych postupti a metod je v diisledku toho nedilnou soucasti celého pro-
cesu zpracovani, analyzy, modelovani a interpretace MT dat. Jiz samotné méfeni tak
probihd na jednom misté co nejdéle tak, aby byl ziskdn reprezentativni pocet opako-
vanych méfeni pro jedno misto a jednu periodu (hloubku). Nésledné zpracovani dat
vychézi z riznych statistickych piistupti, pomoci kterych se snazime o co nejobjektiv-
né&jsi odhad pfenosovych funkci a z nich vychazejicich zdéanlivych elektrickych odporti
a fazi. Soucésti celého procesu je i pfimé tiloha (nezavisla na skute¢nych podminkach)
a obracend (inverzni) tloha, pomoci niZ se snazime urcit podstatné rysy skute¢ného
rozlozeni elektrickych odporti v zemi.

Zatimco pfim4 tloha simuluje odezvu zndmého modelového systému na znamy
modelovy vstupni signal, pomoci obracené tlohy se naopak snaZime urcit z pozorova-
nych méfeni parametry studovaného fyzikalniho systému, popt. parametry vstupniho,
budiciho signalu. V geofyzice je obecné obracena tloha feSena s cilem urcit skutecné
rozloZeni urcitého fyzikalntho parametru (napt. elektrického odporu, hustoty) pod
povrchem Zemé na zédkladé povrchovych méfeni pfislusnych fyzikalnich poli. Pozoro-
vané data na povrchu (nepfima méfeni) jsou totiz ovlivnéna podpovrchovymi struk-
turami, kterymi méfeny signal prochazi nebo jimiz je generovan. Skute¢né hodnoty
strukturnich parametrd, ¢i alespon podstatné rysy podpovrchovych struktur, 1ze pak
urcit pravé feSenim obracené tlohy.

Kromé velice omezené skupiny tloh, kde feSeni obraceného problému existuje v
presné analytické podobé¢, jsou prakticky vSechny béZné metody feSeni obracené tlohy
zaloZeny na optimalizaci modelu prostfedi s vazebni podminkou, poZadujici shodu
mezi pozorovanymi daty a modelovou odezvou (feSeni cilové funkce). V geoelektiiné

mame vétsinou co do ¢inéni se slabé nelinedrnimi tlohami (vacdi elektrické vodivosti)



a klasické metody feSeni obrdcenych tloh jsou obvykle zaloZené na iterativni mini-
malizaci linearizované cilové funkce. Tato feSeni byla rozvinuta do velmi efektivnich
algoritmti feSeni obracenych tloh, a to i pro slozité 3D problémy (napf. Avdeed a
Avdeeva, 2009; Siripunvaraporn a Egbert, 2009; Egbert a Kelbert, 2012). Tyto optima-
liza¢ni pristupy obtiZné mapuji nejednoznacnost inverznich feseni. Nejistotu modelo-
vych parametrti, plynouci z nepfesnosti a chyb v experimentalnich datech, odvozuji
vétsinou z linearizované aproximace cilové funkce v okoli feSeni tlohy.

S rozvojem vypocetni techniky a zejména paralelnich vypocti se zna¢né rozsitila
moZnost pouziti druhé skupiny metod zaloZené na stochastickém piistupu. Stochas-
tické metody jsou zaloZené na prohleddvani prostoru parametrii a vybirani modelti na
zékladé jejich pravdépodobnosti, méfené pomoci exponencialy cilové funkce inverzni
ulohy.

Mapovani prostoru parametrti 1ze v rdmci stochastickych metod provadét dvéma
zpusoby. Prvni metodou je globalni optimalizace, ktera se snazi najit globalni minimum
funkce pomoci generovani velkého mnoZstvi modeli a zmapovat tak populaci pfija-
telnych struktur, které jsou charakterizovany dostate¢né vysokou pravdépodobnosti
(napf. Senn a Stoffa, 1995). U téchto metod je vSak velmi omezené pravdépodobnostni
tfidéni. Druhou skupinou jsou metody Monte Carlo, pomoci kterych se inverzni algo-
ritmus snaZzi pravdépodobnostné zmapovat prostor feSeni za uZiti velkého mnozZstvi
simulaci. Na rozdil od globalni optimalizace vSak dokaZzi tyto metody efektivné tfidit
prijatelné modely z hlediska pravdépodobnosti (napf. Senn a Stoffa, 1995; Grandis et
al., 1999). Vysledkem téchto metod je pravdépodobnostni popis celého souboru mo-
delt i jednotlivych parametrti, nikoli jeden vysledny model. Obecné si stochastické
metody oproti klasickym metoddm 1épe poradi s multimodalnimi tlohami, které nelze
charakterizovat jednim vyraznym minimem.

Ziskana a zpracovana data, kterd modelujeme pomoci obracené tilohy, mohou byt
zpusobena bud’ izotropnimi strukturami, tzn. elektricky odpor je v rtiznych smérech
stejny nebo anizotropnimi strukturami, kdy se elektricky odpor v rtiznych smérech
chova odlisné. Na rozdil od bézné, mikroskopické anizotropie, se v MT vétsinou pra-
cuje s anizotropif celych horninovych bloki (angl. bulk anisotropy), kteréa je projevem
nehomogenity izotropnich materiald, kterd vsak neni detailné rozpoznéana v disledku
omezené rozliSovaci schopnosti elektromagnetické viny. MT data jsou velmi nachylna

k ovlivnéni anizotropnimi strukturami, zejména zménami jeji hloubky & vzdalenosti
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od bodu méfeni, diky ¢emuz je inverze takovych dat sloZita a lokalizace globédlniho
minima obtizna. Anizotropie vS8ak mtZe poskytnout zcela unikatni tidaje o geoche-
mickém nebo strukturnim slozeni hornin (Wannamaker, 2005). Stochastické inverzni
metody jsou tak diky svému pravdépodobnostnimu pfistupu, kterym Ize zhodnotit ne-
jednoznacnost dané tlohy, vhodnym néstrojem pro sloZité modelovani anizotropnich
struktur.

Z vyse uvedenych dvodi jsem vyvinul stochasticky inverzni algoritmus pro 1D a
2D anizotropni magnetotelurickou obracenou tlohu vyuZivajici pokrocilou vzorkovaci
metodu DREAM (Laloy a Vrugt, 2012; Vrugt, 2016). Ta vykazuje vybornou vzorkovaci
efektivitu u komplexnich, mnohadimenzionélnich a multimodalnich dloh, k tomu je
zcela paralelizovand a sniZuje tak naroky na vypocetni ¢as. Vyvinuty program se sice
vyznacuje delsim vypocetnim c¢asem oproti klasickym inverznim tlohdm, avSak na
rozdil od nich efektivné mapuje feSeni tilohy spolu s jeho nepfesnostmi a poskytuje tak
uplnéjsi feSeni.

V priibéhu vyvoje uvedeného programu jsem inicioval, ¢i se tcastnil celé fady
novych magnetotelurickych terénnich experimentd, jejichZ vysledky byly z velké ¢asti
ovlivnény civiliza¢nim Ssumem. Diky tomu jsem musel pocitat s omezenou informacni
hodnotou standardni intepretace dat, a i proto bylo zajimavé aplikovat na takovéa data

stochastickou obracenou tilohu, kterou 1ze vyhodnotit nejistotu odhadu daného feSeni.
2.1 Cil prace

Obsah prace lze rozdélit na dvé ¢asti — praktickou a teoretickou.

Prvni fazi mé diserta¢ni prace byla praktickd cast, béhem které jsem se vénoval
terénnim experimentim s rtiznymi geologickymi cili. Kromé feSeni téchto tloh pomoci
pouZiti stochastické inverzni metodologie.

Druhou fazi préce, teoretickou, byla programova realizace stochastické izotropni a
anizotropni obracené tlohy pro 1D a 2D pfipad a jeji nasledna aplikace na synteticka a
realnd data. Prvnim krokem zde bylo najit vhodny vzorkovaci algoritmus typu Monte
Carlo, ktery by efektivné mapoval prostor feSeni, pracoval s dostate¢nou rychlosti a po-
radil siis vysokym poctem parametrti a multimodéalnimi distribucemi v anizotropnich

ulohéch.

Metoda Monte Carlo slouZi ke zjisténi nejistoty dané tilohy na zdkladé ndhodného
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vzorkovéni z pocatecni definované distribuce a nasledné statistické analyzy vysledku.
Timto zplisobem lze efektivné zmapovat prostor feSeni, ovsem k jeho dokonalému
zmapovani je nutny velky pocet simulaci. V pfipadé obracené tulohy zaloZené praveé
na prohledavani prostoru pomoci simulaci Monte Carlo, je nutné, aby byl vzorkovaci
algoritmus z numerického hlediska co nejrychlejsi a nejefektivnéjsi.

Stochastické obracené tilohy zaloZené na simulacich Monte Carlo byly v magneto-
telurice jiz tisp&Sné pouZity pro 1D tlohu (napf. Tarits et al. 1994; Grandis et al. 1999,
2002; Khan et al. 2006; Chen et al. 2007; Guo et al. 2011) i pro 2D tlohu (Chen et al.
2012). Efektivita téchto tloh je tizce spjata s vykonnosti vzorkovaciho algoritmu. Z
toho dtivodu jsem zvolil vzorkovaci metodu DREAM (Laloy and Vrugt, 2012; Vrugt,
2016), ktera se fadi mezi adaptivni MCMC algoritmy a pouZivé vice paralelné béZicich
fetézcu. Tato pokrocila vzorkovaci metoda byla jiz pouZzita i pro 2D magnetotelurickou
obrdcenou tlohu (Carbalaj et al., 2014), nikdy vSak v pfipadé mnohadimenzionélniho
anizotropniho pfipadu.

Po dokonceni vyvoje algoritmu stochastické anizotropni obracené tlohy byla cilem
jeho aplikace na syntetickd i prakticka data a porovnani jeho vysledkt s ,klasickymi”

inverznimi metodami.

12



3. Magnetoteluricka metoda

Magnetotelurickd metoda (MT) je pasivni elektromagnetickou metodou, ktera vy-
uzivé jako zdroj indukce v zemském télese variace pfirodniho geomagnetického pole.
Hloubkovy dosah je spojen s méfenou periodou variaci - ¢im delsi periody se registruji,
tim vétsi je hloubkovy dosah metody. Diky pfirodnimu zdroji indukce neni metoda za-
visld na uméle buzeném poli jako v pfipadé vétSiny aplikovanych geoelektrickych
metod, s nimiZ mé spole¢ny pouze zjistovany parametr - elektrickou vodivost. Cilem
MT metody je zjisténi odporovych pomért zhruba od prvnich desitek metrii po desitky
kilometrti, coZ odpovida standardné méfenému rozpéti period 107 - 10° s (Simpson a
Bahr, 2005).

MT metoda pracuje na principu indukce, tzn. je citlivd zejména na vodivé struktury.
Diky svému neobyc¢ejnému hloubkovému dosahu, ktery lze srovnavat pouze se seis-
mickymi metodami, se vyuZiva hlavné pro prazkum korovych az svrchnéplastovych
struktur. Jedné se zejména o vodivé zény spjaté s fluidy v zemské kife (Wannama-
ker et al., 1989; Jones a Dumas, 1993; Unsworth et al., 1997), grafitizované zény na
byvalych subduké¢nich a stfiznych zénach ¢i zlomech (Jones 1993; Naganjaneyulu a
Santosh, 2010; Robertson et al., 2015), mista se zvySenym tepelnym tokem (Volpi et
al., 1993; Bertrand et al., 2013; Amatyakul et al., 2015) nebo o ¢isté geologické cile jako
jsou vodivé sedimentarni panve proti nevodivym metamorfnim a vyvielym hornindm
(Abdelfettah et al., 2016). V neposledni fadé se MT metoda vyuziva stéle castdji na
vyzkum vulkdnt a distribuci magmatu pod povrchem (Diaz et al., 2012; Hill et al.,
2009, 2015).

3.1 Fyzikalni principy

Pocatky MT metody spadaji do padesatych let minulého stoleti, kdy jeji principy
objevili a dale rozvijeli pfedevsim Tichonov (1950) a Cagniard (1953). Ti pfisli na to,
ze pokud budou soucasné registrovat magnetické a telurické variace na jednom mist¢,
mohou jejich pomér vyjadfit takovym zplisobem, Ze pfi pevném elektrickém odporu
charakterizuje prinikovou hloubku elektromagnetické viny v Zemi. Prodluzovanim

spektra period MT sondéZi tak 1ze proniknout do vétsich hloubek. Samotnou priiniko-
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vou hloubku pro homogenni poloprostor 1ze vyjadfit jako (Chave a Jones, 2012):

5(w) = /% (3.1)

Dosazenim konstant, 1ze rovnici (3.1) zjednodusit na:

§ =503+/Tp, (3.2)

kde ¢ vyjadfuje prianikovou hloubku v metrech, T je perioda v sekundéch a p je elek-
tricky odpor v Q.m. V priinikové hloubce § je elektromagneticka vina utlumena na !
jeji amplitudy na povrchu Zemé.

Standardneé vyuZivana elektromagneticka pole v MT metodé maji periody v rozmez{
10~* az 10° s. Nahradime-li odpor kiiry a svrchniho plasté napf. hodnotou 100 Q.m,
prinikova hloubka se bude pohybovat cca od 50 m po prvni stovky km.

MT metoda pracuje s modelem rovinné viny (Simpson a Bahr, 2005). Zdroj vInéni
uvazujeme v takovém piipadé ve velké vzdalenosti od méfeného bodu (polomér ku-
lové plochy je pfili§ velky), a proto mtizeme kulovou vlnoplochu nahradit rovinnou
vlnoplochou rovnobéZznou s povrchem Zemé. Tato rovinnd vlna se dale ifi zemi, kde
indukuje elektrickd a magneticka pole. Pokud by primarni pole nemélo vinoplochy
rovnobézné s povrchem Zemé (vzdaleny zdroj), je velky kontrast vodivosti mezi vzdu-
chem (prakticky dokonaly izolant) a zemi (relativné velmi dobry vodic¢) dtvodem, Ze
vlna v Zemi se zalomi ve vodici prakticky kolmo k povrchu (Leontovi¢ova impedanéni
podminka) a v zemi se tak opét bude $ifit rovinna vina (Landau et al., 1982).

Zdrojem registrovanych pfirodnich variaci jsou predevsim jevy souvisejici s interakci
slune¢niho vétru se zemskou magnetosférou a ionosférické a meteorologické jevy jako
jsou tropické boufe (obr. 1).

V MT metodé se registruji vzajemné kolmé horizontalni variace elektrické, (E), a
magnetické, (B), slozky pole na povrchu Zemé. Jejich pomér se oznacuje jako impedance

Z a obecné ho 1ze vyjadfit jako (Simpson a Bahr, 2005):

EX ZXX ZX B.X
E = ZB/up nebo = ' /o / (3.3)
E, Zyx Zyy|\By/1o

kde upo vyjadiuje hodnotu magnetické permeability ve vakuu (ug = 47 x 1077 Hm™).
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Obr. 1. Pfirozené spektrum amplitud geomagnetickych variaci jako funkce frekvence.

v oz

MT metoda vyuZiva frekvence v rozmezi od 10 po 10~ Hz.
Zdroj: Constable, C., Geomagnetic temporal spectrum for Encyclopedia of Geomagnetism and
Paleomagnetism, July 7, 2005

Tenzor Z obsahuje nejenom informace o vodivostnim rozloZeni, ale i o dimenzio-
nalité prostfedi ¢i vyznaénych smérech uvnitf struktury.
V pripadé jednorozmérného modelu prostfedi, kdy se méni vodivost pouze s hloub-

kou, Ize tenzor Z vyjadtit pomoci skalarni impedance Z:
E=ZB/up. (3.4)

V takovém piipadeé jsou diagonalni komponenty tenzoru impedance Z,, a Z,, vzdy
nulové a nediagonalni komponenty jsou az na znaménko rovny.
V piipadé 2-D modelu se méni vodivost vedle hloubky také v jednom horizontal-

nim sméru. Pokud uvaZujeme piipad, kdy je regionédlni smér nehomogenity kolmy
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k dopadajici roviné EM vlny, rovnice pole se rozdéli na dva oddélené moédy. Z,, se

nazyva transverzalni elektricky (TE) méd a Z,, transverzalni magneticky (TM) mod.

Ve smyslu komponent elektromagnetického pole E,, By, a B, Ize vyjadfit TE méd jako:

oE, 0B, .
FI PR
0B
aaEx = 6_ty = —iwB, { E-polarisation. (3.5)
z
0B, OB
(9yZ - a_zy = HoEx
A TM méd jako:
0B,
dy = oo E;
-0B
Z = = pooE, B-polarisation. (3.6)
z
OE, OE,
=~ —iwB,
o

V ptipadé TE médu oznacovaného jako E-polarizace (obr. 2) teCou elektrické proudy

paralelné s regiondlnim smérem homogenity (ve sméru x). ProtoZe proudy ve sméru

E, nepfechazeji pfes vodivostni kontrast, nedochazi k Zadné akumulaci nédboje na

rozhrani. Vodivostni kontrast vsak mtize byt pozorovan, protoze proudy jsou vyrazné

v,

vyssi ve vodidi (o1 > 02), diky ¢emuZz dochézi k narastu magnetického pole ve sméru

By a B;.

Conservation
of current

Jy= U1Ey;: Jy=o2Ey,

E, discontinuous

E-polalrisation B-polalrisation

f’} r’.i’; r’ -
Z

5
3
vl
7.4 7 ﬂ_}
]
Q
=
51=018m" |8  ©2=0.001Sm"

Obr. 2. Jednoduchy 2D model vysvétlujici TE méd (E-polarizaci) a TM méd
(B-polarizaci).
Zdroj: Simpson, F., Bahr, K., Practical Magnetotellurics. Cambridge University Press, 2005.
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V TM médu (B-polarizaci), kde je elektrické pole E, kolmé k regiondlnimu sméru
homogenity (obr. 2), ukazuje magnetické pole B, ve sméru homogenity zatimco kom-
ponenta B; je nulova. Vzhledem k interakci elektrickych komponent E, a E; dochazi k
akumulaci ndboje nebo k vychyleni elektrickych silo¢ar v blizkosti hranice mezi obéma
vodivymi strukturami. Proudova hustota j je na rozhrani pfesné rovna jy1 = jy.

Ve 3-D modelu se vodivost méni s hloubkou i v obou horizontélnich smérech. Diky

Fyzikalnim parametrem, ktery pfimo pomoci MT metody zjistujeme, je zdanlivy

odpor. Ten l1ze vyjadfit jako odpor homogenniho poloprostoru (Simpson a Bahr, 2005):

Pa(@) = | Z(w) wpy . (3.7)

ProtoZe impedance Z je komplexni &islo, 1ze vyjadfit i jeji fazi. Ta je po zdanlivém
odporu druhym zjistovanym parametrem a vyjadfuje vzdjemny posun faze mezi elek-
trickou a magnetickou slozkou pole, ktery zptisobuji vodivostni gradienty v zemi. Fazi
impedance jedno-dimenzionalniho zvrstveného poloprostoru lze vyjadrit jako (Simp-

son a Bahr, 2005):
®1_p = arctg(uoE,/By). (3.8)

3.2 Anizotropie

Elektricka anizotropie se projevuje riiznymi elektrickymi odpory v riznych smérech.
Anizotropie v MT metodé miize mit mikroskopicky ptivod (preferovanou orientaci mi-
neralnich zrn) nebo mtiZze byt zptisobena makroskopickymi efekty diky neschopnosti
elektromagnetickych metod odhalit orientované struktury mensi nez indukéni objem
elektromagnetické vilny. Anizotropie je v rtiznych hloubkach zptisobena pfedevsim
preferovanou orientaci zrn, porozitou, zvodnénim, grafitickymi zénami nebo litologii
vrstev (Marti, 2014).

V anizotropnim prostiedi je elektrickd vodivost reprezentovana 3D tenzorem dru-

hého fadu o. Ten je definovan 3D tvarem Ohmova zakona (Chave a Jones, 2012):
J=o0eE, (3.9)
ktery vyjadiuje linedrni vztah intenzity elektrického pole E do proudové hustoty J v

jakémkoli misté v daném materialu ¢i prostfedi. V jakémkoli bodé (x, y, z) v kartézském
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soufadném systému ma vodivostni tenzor tvar:

Oxx O-xy Oxz
o(x,y,2) = |oyx Ty Oyl s (3.10)

Ozx Ozy Oz

kde x mifi k severu, y k vychodu a z dolii. Nediagonalni komponenty tenzoru vyjadiuji
odchylky hlavnich os anizotropie od os kartézského soufadného systému (Marti, 2014).

Vodivostni tenzor mé dvé dilezité vlastnosti:

(1) Jedna se o pozitivné definitni matici pro vSechny nenulové vektory z s redlnym
vstupem. Diky tomu specificka rozptylova energie BE*-o- E neni nikdy negativni
(Weidelt, 1999). Vysledny produkt je nulovy pouze ve vzduchu, kde uvazujeme, Ze
jsou vSechny komponenty tenzoru rovné nule.

(2) Je symetricky (Dekker a Hastie, 1980).

Symetrickou matici 1ze vZdy diagonalizovat rotaci (unitarni matice/transformace).
Matici rotace 1ze pak faktorizovat jako posloupnost tfi elementéarnich Eulerovych rotaci
a ziskat tak hlavni sméry: strike, dip a slant (a5 okolo osy z, @p okolo osy x* a a;, okolo
osy z“). Vodivostni tenzor ¢  lze ve vysledku charakterizovat $esti parametry: tfemi

komponentami elektrické vodivosti podél hlavnich smérti a tfemi thly:

o, 0 0
o'(x,y,2)=R-c-R"|0 o, 0], (3.11)
0 0 o

kde R je rota¢ni matice vyplyvajici ze tii zdkladnich rotaci.
Pro Eulerovy thly se v MT uZiva konvence Z — X — Z (Goldstein et al., 2001), podle
které 1ze 3D rotaci vyjadfit jako:

Rsp = R3D(aS,a/D,aL) = Rz(aL)Rx(aD)Rz(aS) . (3.12)

A samotné elementarni rotace jsou dany maticemi:

1 0 0 cosa sina 0
R.(@)=|1 cosa sina|, R;(@)=|-sina cosa 0]. (3.13)
1 —-sina cosa 0 0 1

V zavislosti na rizném poctu vodivostnich hodnot v hlavnich smérech, 1ze rozlisit

anizotropii biaxidlni (nebo triaxialni o, # oy # o) nebo uniaxialni (o, = o, oy = 0; nebo
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oy = 0%). Z hlediska geometrie (podle Li 2002) 1ze mit azimutalni (nebo horizontalni)
anizotropii, kdy je nenulovy pouze tihel ag; sklonovou anizotropii, u které je nenulovy
pouze thel ap; nebo vertikalni (nebo transverzalni) anizotropii, kdy jsou vSechny thly
nulové a tenzor je diagonalni v soufadném systému, ve kterém probiha méfeni (Marti,

2014). Prehled viz obr. 3.

Azimuthal #g # 0 and op =, =0 Dipping op # 0 and a5 = o =0 Vertical og = op = o, =0
—_— aXX =aXX oX
o % _c
“ X
" [ou ay 0 O 0 o 00

- - 1 - OYY

o low ey 0 Wolo o, 0 o, 0
S 0 0 e ¢ : 0 o, 0 0 e
8
s
-}
al oZ=0ZZ oZ

Horizontal anisotropy in the xy or in the xz plane Transverse anisotropy in the vertical direction

oX oX ah
E g 0 0 | O O a, 00 -t
& 0 ay 0 0 o, O T e 0 o 0 =
£ 0 0 oo 0 0 ayl | 0 0 o
oz oZ v

Obr. 3. Pfehled typti anizotropie v zavislosti na rtiznych hodnotach vodivosti a
geometrii.
Zdroj: Marti, A. (2014) The Role of Electrical Anisotropy in Magnetotelluric Responses: From
Modelling and Dimensionality Analysis to Inversion and Interpretation. Survey in
Geophysics 35, 179-218.

Standardné se MT inverze pro anizotropni elektricky odpor provadi v prostoru
proménnych, ktery odpovida fyzikalné ndzornym parametrim anizotropie — tzn. (lo-
garitmickym) elektrickym odpor@im a anizotropnim smértim (Eulerovym tthlim). Ka-
zdou odporovou buriku tak miZeme popsat nejenom tfemi odporovymi hodnotami
(ve smérech x, y, z), ale téZ tfemi anizotropnimi thly (as, ap, ar). Pocet thlt pocho-
pitelné kolisa v zavislosti na zvoleném typu anizotropie. Tento zptisob parametrizace
vSak nemusi byt zcela vhodny v urcitych situacich, protoZe nékteré anizotropni modely
vykazuji singularity v dtsledku velmi nizké citlivosti v{i¢i nékterym z anizotropnich
smér.

Necitlivost vii¢i anizotropnim parametriim mtize byt zptisobena fyzikalné. V tako-
vém piipadé je neodstranitelna jakymkoli zptisobem parametrizace (napf. nerozlisitel-
nost vertikalniho odporu ve zvrstveném prostfedi). Druhou moZnostije vSak nevhodna
parametrizace tenzoru vodivosti.

Elektricka vodivost (elektricky odpor) vystupuje v parcidlnich diferencidlnich rovni-

cich pro magnetotelurické pole v anizotropnim prostiedi ve formé komponent tenzoru

19



elektrické vodivosti:
Oxx Oxy Oxg

o=|oy oy oy, (3.14)
Ozx Ozy Oz
ktery je ve vodivych doménéch symetricky a pozitivné definitni (SPD). Diky symetrii
tenzoru vodivosti staci pro jeho tplny popis vyuZit pouze Sest komponent, lezicich na
diagondle a nad diagonalou matice vodivosti. Zbytek se jiZ snadno doplni na zdkladé
symetrie.

Obracenou tlohu v izotropnim piipadé feSime bézné pro logaritmus vodivosti
(odporu), coZ je vhodné pro veli¢iny s rozsahem hodnot pfes nékolik f4d{i, a navic ndm
logaritmus zajistuje, Ze vodivost bude vzdy kladna.

V anizotropnim pfipadé mame na tenzor vodivosti stejné naroky jako v izotropnim
pripadé. Parametrizovat slozky tenzoru vodivosti v linedrnim méfitku je diky Sirokému
rozpéti jeho hodnot pfes nékolik fadt nepraktické. Navic je pfi kazdé pertubaci ten-
zoru vodivosti nezbytné kontrolovat pozitivni definitnost tenzoru, ktera neni viditelna
bezprosttedné. Uchylit se k parametrizaci pfimo pomoci logaritm slozek tenzoru v
anizotropnim pfipadé ovSsem neni mozné, protoze mimodiagonalni komponenty ten-
zoru vodivosti mohou nabyvat jak kladnych, tak i zapornych hodnot.

Analogii logaritmu v pfipadé tenzoru je maticovy logaritmus, zavedeny prostted-
nictvim definice logaritmu pomoci Taylorova rozvoje:

L N k+1 (0 - 1)k
ol =Lno = Z(—l) =, (3.15)
k=1 k
pokud takovéa fada konverguje. 1 znaci matici 3x3.

Pouziti uvedeného maticového logaritmu ma smysl v pfipadé, kdy misto fyzikalné
nazorné parametrizace pomoci Eulerovych ahlt pfejdeme k parametrizaci, v niz je ten-
zor vodivosti nahrazen pfimo jeho logaritmem. Tento maticovy logaritmus Ize popsat
symetrickou matici 3x3 se Sesti nezavislymi prvky ol ok, o, o-yLy, O'yLZ, ok,. Vyhodou
je, Ze prvky logaritmického tenzoru vodivosti 1ze ziskat i numerickyﬂ naptiklad pouzi-

tim interni funkce logm v matlabu (Mathworks, 2018a).

!Jedn4 se o SPD matici z ¢ehoz vyplyva: (1) takovou matici 1ze vzdy zapsat pomoci diagonalni matice
(hlavni vodivosti) a unitarni matice (rotace) a (2) maticovy logaritmus je vyjadfen tplné identickou de-
kompozici v niZ je diagonalni matice hlavnich vodivosti nahrazena diagonalni matici logaritmt hlavnich

vodivosti.
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Maticové logaritmovani tenzoru vodivosti neni ovsem v MT pfili§ uzite¢né, pro-
toZe vSechny operace a korekce parametrti obvykle provadime v prostoru logaritmd.
Pro vypocet odchylky pfi vypoctu obracené tlohy tak potfebujeme opacnou operaci,
pomoci které pfevedeme logaritmické vodivosti na vodivosti skute¢né, s nimiz dale
pracuje piima dloha. Touto operaci je maticova exponenciela, 0 = Exp oL, opét zave-

dena pomoci Taylorova rozvoje:
Exp o* = Z l(oL)k (3.16)
PO =L '

kterou Ize napt. v matlabu spocitat interni funkci expm (Mathworks, 2018a).

Vhodnost a vyhodnost uvedenych parametrizaci je diskutabilni. Parametrizace ro-
taci pomoci Eulerovych thl{ je ndzornd, ovSem mftiZze vyustit v singularity. Jedna se
zejména o tzv. ,gimbal lock”, ktery nastane v p¥ipadé, ze ap = 0. Uhly as a o jsou
poté nerozlisitelné a v obracené tloze 1ze urcit pouze jejich sumu (as+ay). V pfipadé
parametrizace pomoci logaritmickych vodivosti k této singularité nemtize dojit.

Stejné jako v pripadé parametrizace pomoci vodivosti (odporti) a Eulerovych ahlt
je dilezité spravné odhadnout meze pro jednotlivé parametry. Pro izotropni modely
vétsinou pouze poZzadujeme, aby vodivost (odpor) ¢i jeji logaritmus leZely v urcitych
tyzikalné smysluplnych mezich. V anizotropnich modelech je v obecném piipadé pro

maticovy logaritmus vodivosti vhodné volit meze:

Tiin < Ot < O 1 = 1,2,3, (3.17)
pro hlavni vodivosti a
- <as,a <7, —g <ap < g (3.18)

pro anizotropni sméry. Empiricky bylo zjisténo, Ze pfi svrchu zadanych mezich pro fy-
zikalné ndzorné parametry anizotropie budou slozky logaritmického tenzoru vodivosti
limitovany mezemi:

I’I;HH S O- < O-max/ ] = 1/ 213/ (319)

pro diagonélni prvky tenzoru a

1 1 .. .,
_E(Grlﬁax mln) B Olj < E(O-rlﬁax - O-rlrllin)/ l,]= 1/ 2/ 3/ L#+], (320)

pro prvky mimodiagonalni.
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3.3 Ziskdvani a zpracovani dat

V magnetotelurické metodé se registruji pfirozend magnetické a elektricka pole. Pro
registraci magnetického pole se vyuziva vice typli senzort. V pfipadé registrace variaci
od téch nejkratsich period po periody v fadech hodin se pouZivaji indukéni civky.
Standardné se registruji dvé horizontélni slozky (H,, Hy) a jedna vertikalni slozka (H;),
tzn. na postaveni MT stanice, jsou nutné tfi indukéni civky. Pro registraci dlouhych
variaci od prvnich desitek sekund po 100 000 s se vyuzivéa fluxgate magnetometr, ktery
je schopen registrovat vSechny tfi slozky magnetického pole najednou. Elektrické pole
se registruje ve dvou smérech (E,, E,): mezi dvéma elektrodami, které tvoii dipdl, se
méii rozdil potencidlu, ktery je roven napéti. Délka dipéli je kompromisem mezi silou
signdlu a situaci v terénu (zpravidla ¢im delsi dipdl, tim vétsi rozdil v napéti), ale
vétsinou se pohybuje od 30 do 100 m. Standardné se sloZky x umistuji do sméru sever-
jih a slozky y do sméru vychod-zdpad, ovsem sméry sloZek méfenych poli mohou byt
v podstaté libovolné (Simpson a Bahr, 2005).

Vsechny senzory se pfed samotnym méfenim zakopévaji mélce do zemé —elektrody
pro lepsi pfechodovy odpor se zemi a indukéni civky kvili redukci mechanického
chvéni. Oba druhy senzorti se téZ zakopévaji kviili eliminaci teplotnich efektu.

Vzdalenost mezi stanicemi zavisi na terénnich podminkach a zejména na typu
a velikosti zajmovych struktur. Pfi velmi mélkych a podrobnych méfenich se miize
vzdalenost mezi jednotlivymi stanicemi pohybovat pouze ve stovkach metr, pfi tra-
di¢nich regiondlnich profilech byva v fddech prvnich kilometrt. V pfipadé kontaktii
hlubokych struktur se délaji husta méfeni s velkym pfekryvem. Stanice je nutné stavét
zejména s ohledem na mistni zdroje elektromagnetického Sumu.

Zmétené magnetické a elektrické ¢asové fady maji charakter ndahodnych signald.
Nejvétsim problémem pfi zpracovani dat v MT metodé je prakticky vsudypiitomna
Sumové slozka. Ta mé svij ptivod zejména v elektromagnetickych polich vazanych
na lidskou ¢innost. Typicky se jedna o elektrické rozvodné sité, generatory, elektrické
ohradniky ¢i napéjeci soustavy sttidavych a stejnosmérnych elektrickych Zeleznic. V
nékterych pfipadech dokaze civiliza¢ni Sum méfena data naprosto znehodnotit, a tak
je pouziti MT metody v obydlenych oblastech limitovano (Szarka, 1988). Jisty Sum
vytvéfeji téZ meteorologické jevy (blesky) nebo vitr. Ten cloumé vétvemi stromi a

Z M2

prenasi do zemé seismicky Sum, ktery mhZe mit vliv na indukéni civky. Sum tohoto
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typu je vSak v porovnéni s civiliza¢nimi poruchami zcela zanedbatelny:.

Vzhledem k tomu, Zze MT ¢asové fady jsou nahodnymi signaly i v pf¥ipadé nulového
efektu civiliza¢niho Sumu, obsahuji Sumovou slozku i samy o sobé. Nejrozmanitéjsi na-
hodné odchylky od idealizovaného MT modelu, proto vyZzaduji statistické zpracovani
dat. Civiliza¢ni Sum mtiZe mit naproti tomu natolik slozity statisticky model, Ze téméf
zcela znemoZnuje rozumné zpracovani, protoZe ho statisticka teorie nedovede zvlad-
nout.

Pfi nasledném zpracovani se snazime o odhad tenzoru impedance pro sérii period
z Casovych fad elektrickych a magnetickych slozek MT pole. Prakticky se jedna o
analyzu linedrniho systému, kde jsou ndhodné signaly na vstupu i vystupu. Pro odhad
tenzoru impedance se nejcastéji pouziva metoda nejmensich ¢tverct, kterou aplikujeme
na magnetotelurické impedancni vztahy ve frekvenéni oblasti, viz rovnice (3.21) niZe.
V impedan¢nim vzorci jsou dvé linedrni zavislosti, obé s N = 2, s proménnymi a
koeficienty (1) y = Ex,x1 = Hy, X2 = Hy,a1 = Zyy,a0 = Zyy,a (2) y = Ey,x1 = He,xp =
Hy,a1 = Zy,,ap = Z,,. Metodu nejmensich ¢tvercli poté aplikujeme jednotlivé na oba
tyto linearni vztahy. Jejich feSenim jsou poté slozky tenzoru impedance.

Samotné rovnice pro tenzor impedance jsou nepiesné v dusledku chyb v méfeni,
a protoze rovinna vlna zdrojového pole je pouze aproximovana. Statistické stanoveni
tenzoru impedance je proto fegeno tak, Ze minimalizujeme zbytkovou funkci ||§N(w)||>.
Ta reprezentuje nekorelovany Sum, ktery 1ze pfidat na pravou stranu rovnic, které maji
tvar:

Ey(w) = Zyy (w) Hy (0) + Zyy (w) Hy (w) + 6N (w) , (3.21a)
Ey(w) = Zy, (w) Hy (0) + Zyy (w) Hy (w) + 6N (w) . (3.21b)

V mnoha bé&znych metodach zpracovani MT signalu (metoda nejmensich ¢tverct, ro-
bustni zpracovani, viz déle) se rovnice 3.21 fesi jako bivariatni linedrni regrese. Metoda
nejmensich ¢tvercli zahrnuje izolovani komponenty Z za pomoci odhadu spektralni
hustoty vzajemnych spekter. Vzajemna spektra pro urcitou frekvenci mohou byt ve
frekvencni oblasti ziskdna nasobenim rovnic 3.21a a 3.21b komplexni konjugaci (*)

elektrickych a magnetickych spekter:

(Ed(w)H(w)) = Zex(w)(H(w)H (w)) + Ziy(w){Hy(w)H (w)), (3.22a)
(Ex(w)Hy(w)) = Zex(w)(H(w)Hy(w)) + Ziy(w){Hy(w)H}(w)), (3.22b)
(Ey(w)H () = Zyy(w)(H(w)H () + Zyy(w)(Hy(w)H(w)), (3.22¢)
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(Ey(w)H(w)) = Zyx(w)(Hx(w)Hy(w)) + Zyy(w)(Hy(w)H(w)). (3.22d)

Pro takto ziskana vykonové spektra se stanovi vyhodnocované frekvence nebo periody.
Ty by mély byt rovnomérné rozloZeny v logaritmickém méfitku. Nejnizsi detekovatelna
frekvence (nejvyssi perioda) je ur¢ena délkou okna pouzitého pfi Fourierové transfor-
maci. U vyssich frekvenci se slucuji informace z vice blizkych frekvenci do jedné z
d@vodu redukce variance odhadu pfenosové funkce z ndhodnych signalti. Samotna
volba spektrdlniho okna je kompromisem mezi co nejvétsim poctem vstupnich dat a
jejich rozliSenim (Simpson a Bahr, 2005).

Za tcelem potlaceni Sumu byla vyvinuta cela fada metod snaZicich se o co nejlepsi a
nejpresnéjsi odhad impedanéniho tenzoru. Zakladni metodou je vyse uvedend metoda
nejmensich ¢tverct, ktera se snaZi optimalizovat statistické charakteristiky impedanc-
niho tenzoru a ziskat tak jeho odhad s co nejmensi varianci. Dnes ¢asto pouZivanou
metodou je tzv. robustni zpracovéni, které slouzi k odstranéni chyb z datovych tsekd,
které nejsou reprezentativni pro cely soubor dat. Pro odstranéni Sumu z magnetickych
sloZzek se pouZziva metoda vzdélené referen¢ni stanice, pomoci které se registruji mag-
netické komponenty na druhé stanici ve velké vzdalenosti (az stovky km) od méticiho
bodu. Pomoci této metody lze odstranit Sum, ktery neni korelovan mezi stanicemi
(Simpson a Bahr, 2005).

Vzhledem k tomu, Ze MT signély maji nahodny charakter, nelze vysledné impe-
dance spocitat pouze z jednoho spektra - takovy vysledek by byl ovlivnén Sumem ¢i né-
hodnymi vyskoky a byl by nepfesny. Ziskana vykonova spektra se proto stohuji (ang].
stacking), ¢imZ se redukuje variance odhadu spekter a pro vybrané frekvence/periody
se pocitaji impedance, ze kterych je moZzné dopocitat zbytek parametri zjiStovanych
v MT metodé. Nejjednodussi metodou je stohovani vSech ziskanych spekter, ovsem
tento postup nefesi problémy s okny ovlivnénymi civilizaénim Sumem ¢i ndhodnymi
vyskoky. Proto se vétSinou pouZzivaji sofistikovanéjsi postupy jako v ptipadé robustniho
zpracovani, kdy se napfiklad stohuji pouze okna, kterd vykazuji mensi vliv kulturniho

Sumu (Simpson a Bahr, 2005).
3.4 Distorze, prostorova a smérova analyza

Analyza MT dat spociva v identifikaci moZnych prostorovych symetrii prostredsi,
které dovoluji modelovat data s vy3$sim stupném symetrie pomoci zjednodusenych

postupti. Tento krok, predstavujici analyzu dimenzionality prostiedi, je pak v pfipadé
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2D struktur doplnén jesté o analyzu direkcionality prostfedi, jeZ napomaha odhaleni
pfrednostnich smérti podpovrchovych struktur. Obecné dale pristupujeme k detekci
galvanickych distorzi, v jejichZ pfitomnosti se snazime proniknout pod jejich mélkou
rusivou vrstvu a znovu prozkoumat dimenzionalitu a direkcionalitu regiondlni stavby

ocisténé od meélkych poruch.
3.4.1 Distorze

Distorze regionalnich elektrickych poli lokalnimi strukturami mohou ¢asto zne-
snadnit aplikaci magnetotelurické metody. V praxi to znamena, Ze méfené elektromag-
netické pole je ovlivnéno vnéjsimi efekty, které nejsou cilem naSeho experimentu. Jedna
se bud’ o blizké a p¥ili§ malé, nebo naopak velké struktury mimo cil méfeni, které viak
deformuji svoji pritomnosti regionalni elektromagnetické pole. Typicky se jedna o dis-
torze zptisobené bud v dtisledku néboje na vodivostnich rozhranich nebo kanalizace
proudt (Chave a Jones, 2012).

Nejcastéjsim typem distorze je tzv. staticky posun (static shift), ktery patti mezi de-
formace zptisobené zachovanim elektrického naboje. Staticky posun mtZze byt zptiso-
ben jakymkoli laterdlnim vodivostnim kontrastem, ktery ma hloubku a velikost mensi,
nez je skute¢nd priinikova hloubka elektromagnetického pole. Vodivostni kontrasty
zptisobuji lokdlni deformace amplitud elektrického pole diky zachovani elektrického
naboje, ¢imZ zpusobuji zmény velikosti impedanci. Obecné se efekt galvanickych po-
ruch, pochazejicich z mélké casti elektrického fezu, projevuje jako distorze regionalni
MT impedance zptsobend lokalni distorzni matici Al°°, kter4 je realné a frekvenené
nezavisla, tj.:

Z(x,T) = A°°(r) Z™8(x, T). (3.23)

V praxi se staticky posun nezifidka projevuje posunem odporovych/fdzovych kiivek
o konstantu podél celého spektra zmétenych period vzhiru ¢i dol. Ke statickému
posunu dochazi spise v pfipadé nevodivého prostiedi, kde malé vodivostni anomalie
vice ovliviiuji elektricka pole (Simpson a Bahr, 2005).

Kanalizace proudii (vysoka koncentrace proudu ve velmi vodivé protahlé struktute)
miiZze zpusobit deformace telurického pole. Problémy s usmérnénim proudu vznikaji
zejména tehdy, kdyZ je zvolen pfi modelovéni pfili§ maly model, ktery nezahrnuje
oblast, kde dochazi k indukci proudu, ktery se kanalizuje. (Simpson a Bahr, 2005).

Pfi nasledném modelovani je tak tfeba vzdy pocitat, jak s malymi vodivostnimi
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anomaliemi, které dévaji vzniknout statickému posunu, tak s velkymi strukturami
lezicimi mimo nas model zptisobujici kanalizaci proudd (Chave a Jones, 2012).

Pro identifikaci riznych typt distorzi byla vyvinuta celd fada postupti. Pvodné
byly modely klasifikovany do riznych dimenzionalitnich kategorii na zakladé chovéani
kompletniho tenzoru impedance. Pfitom se ukazovalo, Ze data velmi ¢asto indikujf
tiirozmérné podloZi, pfi¢emz neziidka vykazuji zna¢nou variabilitu v prostoru i frek-
vencich, ktera stézi mize odrazet redlné zmény elektrické stavby ve vétsich hloubkach.
Postupné byl odhalen vyznamny distorzni vliv lokdlnich mélkych nehomogenit pro-
stfedi. Dnesni postupy analyzy MT dat jiz vétSinou pracuji se sloZité&jsSim modelem
prostfedi, ktery pocita s regionalnim polem (2D/3D) ovlivnénym lokalnimi distorzemi
(3D).

Analyza galvanickych distorzi dle Larsena (Larsen 1975, 1977) pracuje s 1D zvrstve-
nym modelem, nad nimZ se na povrchu Zemé nachazi malé vodivé téleso. Tento pfistup
vSak nedokézal vysvétlit veSkerd mozna méfena data. To vedlo Bahra (1988) k vytvoreni
komplexné&jsiho modelu zaloZeného na dekompozici pole na tzv. lokalni (ne induktivni
- galvanické) a regionalni (induktivni). Tento pfistup pracuje s lokalni anomalni 3D
distorzi blizko povrchu a podloZnim regionalnim 2D polem. Stejny model je i pfed-
métem Groom-Baileyho dekompozice (Bailey a Groom, 1987). V tomto modelu se opét
uvazuje 3D lokalni pole blizko povrchu a podloZni 2D regiondlni pole, ovSem lokalni
distorzni matice se zde rozklada na tfi tenzorové suboperatory, pootoceni, stiih a lokalni

anizotropie (angl. twist, shear a anisotropy):

1 1 -t
T= ) (3.24a)
Vi+2\t 1
-1 [ (3.24b)
Vi+s2ls 1 ’ .
A 1 l1+4a O (3.240)
= , 24c
Vi+a?\| O 1—-a

kde, s, a jsou redlné hodnoty pootoceni, stfihu a anizotropie. Oproti jinym pfistuptim
ma Groom-Baileyho distorzni analyza vyhodné vlastnosti z hlediska pouziti na Sumem
kontaminovana data. Navic zde maji distorzni parametry jasnou fyzikalni interpretaci.

Zcela odliSnym pfistupem je tzv. fazovy tenzor (Caldwell et al., 2004), ktery obecné

uvaZuje 3D lokalni a 3D podloZni regionalni pole. Pro impedanéni tenzor Z = Aloc 78
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je fazovy tenzor definovanjako @ = (Re Z)"'Im Z = (Re Z™#)~'Im Z"®8, a je tudiZ imunni
viici lokalnim statickym distorzim. Elementy fazového tenzoru lze ve smyslu redlnych

a imaginarnich komponent Z v kartézském soufadném systému vyjadfit jako:

Dy (ny _ 1 nyYxx - Xnyyx nyny - Xnyyy

_ (3.25)
Dy, D, detX) | X X, - X, Ve XYy — Xy Yoy

Ctyti uvedené elementy jsou standardné reprezentovany jako parametry elipsy
a vyjadfuji maximalni (Pmax) a minimalni (®min) hodnoty tenzoru, thel skew g a

rotaéné ne-invariantni thel a.

3.4.2 Prostorova analyza (dimenzionalita prostfedi)

Jednim z hlavnich tkolt pfed modelovanim je uréeni spravné dimenzionality dat,
neboli zda jsou data zptisobena 1D, 2D ¢i 3D strukturami. V pfipadé redlnych dat se
opét jedna o statisticky problém — maji-li data Spatnou kvalitu s velkymi odhady chyb,
miiZe se stat, Ze je nejjednodussi je modelovat jako 1D. Na druhou stranu, pokud jsou
velmi kvalitni data s malymi chybami, vypadaji, Ze ptijdou namodelovat jen pomoci
3D (Chave a Jones, 2012).

Pro prostorovou analyzu byla vyvinuta celd fada postuptl, zejména v Sedesatych a
sedmdesatych letech minulého stoleti, které uvazovaly 1D ¢i 2D prostfedibez statickych
distorzi. Novéjsi a propracovanéjsi postupy byly uvedeny v osmdesatych letech a
pozdéji. Zakladnim néstrojem pro zjisténi dimenzionality se stala Swiftova skew (Swift,

1967) zaloZend na analyze amplitud tenzoru impedance:

| Zyx + Zyyl

skew = ————,
|ny - Zyx|

(3.26)

Tento parametr je nulovy nad 1D a 2D strukturami a nenulovy ve 3D pfipadech.
Swiftova skew v pfitomnosti galvanickych distorzi reaguje na odezvu mélkych struktur
a nepoddva ndm tak informace o hluboké zajmové struktufe.

Dale byly casto pouzivanym pfistupem tzv. polarni diagramy, které umoznovaly
nazorné zobrazeni hlavnich smérti struktury. Byly zaloZeny na analyze rota¢nich tvart
velikosti diagonalnich a mimodiagonalnich element( tenzoru impedance. Ty vykazo-
valy problémy zejména v pifipadé silné Sumové slozky a za pfitomnosti distorzi, kdy
jimi indikované hlavni sméry byly silné vychyleny vlivem mélkych poruch.

Prvnim pfistupem uvaZujicim regiondlni model s lokalnimi distorzemi je tzv. Ba-

hrova fazové citlivd skew (Bahr’s phase-sensitive skew; Bahr, 1991), ktera méfi skew
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tazi impedanéniho tenzoru a je tak neovlivnénd distorzemi, a kterou lze vyjadtit jako:

|[D1, D2] - [S1, D2]|V/?
n= D)] , (3.27)

kde S (suma) a D (rozdil) impedance jsou nazyvany modifikovanymi impedancemi a

hranaté zavorky vyjadfuji [x, y] = RexImy — ReyImx. Modifikované impedance maji

tvar:
S1 =2y + Zyy/ S = ny + ZyXI

D1 =2, — Zyy/ D, = ny - Zyx

Tento pfistup je schopen ,prohlédnout” mélké struktury obsahujici distorze a v

(3.28)

pithodné situaci je odstranit od smérového efektu hluboké (zajmové) struktury.

Pro prostorovou analyzu zahrnujici lokalni distorze se také pouZivé fazovy tenzor

(Caldwell et al., 2004) ¢i Groom-Baileyho dekompozice (Bailey a Groom, 1987).

3.4.3 Smérova analyza

Jakmile je spravné urcena dimenzionalita dat, je nutné urcit spravny regionalni smeér
nehomogenity (geoelectric strike) neboli osu homogennosti hlubokych struktur (pokud
existuje). Z velké ¢asti se opét jedna u realnych dat o statisticky problém, zejména v
pfipadé dat kontaminovanych civiliza¢nim Sumem (Chave a Jones, 2012).

Stejné jako v predchozich pfipadech i pro smérovou analyzu byla vyvinuta cela
fada postupti. Stejné jako v prostorové analyze i prvni smérové pristupy pracovaly s
prostfedim bez statickych distorzi, zavisely na velikosti tenzoru impedance a snaZzily
se o antidiagonalizaci tenzoru v urc¢itém optimalnim smeéru. Zakladem se stal Swiftav
smér (Swift strike; Swift, 1967), ktery byl zaloZen na rotovani tenzoru s cilem najit opti-
malni smér minimalizaci rozdilu vedlejsich (diagonalnich) sloZek tenzoru impedance,
|Zyx = Zyy|*> — min. V tomto sméru je tenzor impedance nejblizsi antidiagonalnimu
tvaru. Swiftv hlavni smér je dan:

Dlsz* + S{Dz
ID1]? - S22
Stejné jako Swiftova skew, i jeho smér je v pfipadé silnych distorzi elektromagne-

tan(460) = (3.29)

tického pole ovlivnén mélkymi strukturami a nepodavé informace o hluboké zajmové
struktufe.
Jeden z prvnich piistupti zahrnujici lokalni distorze zavedl Bahr (1988), ktery pred-

stavil odhad sméru regiondlnich elektrickych struktur na zékladé fazi:
[S1, 2] = [D1, D]
[S1, D1] +[S2, D2]”

tan(20p) = (3.30)
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kde S a D jsou dany rovnici 3.28. Fyzikalni podstata Bahrova regiondlniho sméru
homogenity vychazi z podminky, Ze tenzor impedance distorzniho modelu mé po rotaci
do sméru regiondlni osy homogenity prostfedi stejné faze v prvém i druhém sloupci
impedanéni matice. Na rozdil od Swiftova globalniho sméru, je Bahrtiv neovlivnitelny
distorzemi.

vvvvv

et al., 2004) ¢i Groom-Baileyho dekompozici (Bailey a Groom, 1987).
3.5 P¥ima daloha

Pfim4 tloha simuluje elektromagnetickou indukci na modelech a jedna se o zcela
zakladni prostfedek pro vypocet obracené tlohy (kap. 3.6), ale i pro planovani budou-
cich méfeni ¢i testovani dimenzionality dat.

Pfima tloha spociva ve vytvoreni ndmi definovaného odporového modelu. Na-
sledné se snazime spocitat odezvu prostfedi v podobé impedanci a naslednych od-
porti/fazi. Urcujicim faktorem je pochopitelné dimenzionalita prostiedi, kterd muze
byt 1D/2D/3D.

Modifikaci odporového prostiedi miiZzeme model ménit a sledovat zmény ve vy-
slednych odporovych a fazovych kiivkach. Toje uzite¢né naptiklad p¥i pfipravé méfeni,
pokud o méfeném prostiedi mame néjaké informace. Lze tak napfiklad namodelovat
efekt vodivych ¢i nevodivych struktur a podle toho vhodné zvolit vzdélenost mezi
stanicemi nebo rozsah méfenych period.

Pokud se chceme blize zabyvat magnetotelurickou odezvou prostfedi, je nutné zacit
u elektromagnetického modelu pole. V kvazistacionarni aproximaci, bez pfitomnosti
i

naboje, kdy uvazujeme harmonickou e™** ¢asovou zévislost elektrického a magnetic-

kého pole, mtizeme Maxvellovy rovnice vyjadfit ve frekvenc¢ni oblasti jako:
VXE =iwuwH, (3.31a)

VxH=0-E (3.31b)

~

kde je pfifazovana hodnoté magnetické permeability (1) hodnota ve vakuu (up =
4r x 1077 Hm™!) a implicitné je pfedpokladéna zavislost elektrického a magnetického

pole na frekvenci (w) a prostorovych soufadnicich.
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3.5.1 Anizotropni odezva v 1D

V 1D anizotropni Zemi, kde mohou byt aplikovany podminky d/d, = d/0, = 0, 1ze
zredukovat Maxvellovy rovnice (3.31a) a (3.31b) na (Marti, 2014):

OE,
= iwuoHy, 3.32a
5o = lnrh (3:322)
IEy .
. —lwpoH,y, (3.32b)
Z
H. =0, (3.32¢)
a
OH,
9z = —0xxEx —0xyEy — 0y E, (3.33a)
OH,
5. = OwbBxtopEy+ ok, (3.33b)
OuxEx+0o,Ey+o E, =0. (3.33¢)

PrifeSeni této soustavy vezmeme derivace v rovnicich (3.32a) a (3.32b) a eliminujeme
magnetické pole nahrazenim jejich derivaci v (3.33a) a (3.33b), ¢imZ dostaneme systém

diferencialnich rovnic druhého faddu pro horizontalni elektricka pole (Marti, 2014):

’E, .
922 +iwpo(AxEy + AyEy) =0, (3.34a)
0’E,
8—Z2 + l(,()/,l()(AyxEx + Anyy) = 0, (334b)
5 2
Ay = oy = 28%x _ T2 (3.35a)
O7zz 07z
fouioy
Agy = 0y — —2, (3.35b)
Ozz
Ayy = gy — 2272 (3.35¢)
Oz
Oyz0zy O'yzz
Ay =0y ————= = 0px — —. (3.35d)
22 Ozz

Z rovnic (3.34a) a (3.34b) miizeme vidét, Ze elektromagnetickd pole na povrchu
zaviseji na 3 parametrech: A,,, Ay, (= A)x), a Ayy. At'ma vodivostni tenzor jakykoli
tvar, hodnota o, je vzdy spojena bud’s o, nebo o;, z ¢ehoZ plyne, Ze FeSeni zavisi
pouze na o, v ptipadé sklonové anizotropie (dip). V 1D anizotropnim prosttedi je tedy

vodivostni tenzor v kazdé vrstvé ekvivalentni azimutalni anizotropii s komponentami
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Axx, Axy (= Ayx), a Ay, které 1ze diagonalizovat zakladnimi horizontalnimi vodivostmi
A1 a Aj a efektivnim azimutem anizotropie Ss.

Resenim rovnic (3.34a) a (3.34b) jsou v kazdé vrstvé dva pary vin, kazda s e™** a
e~*2 zavislostmi (jako v p¥ipadé 2D izotropni Zemé) a riiznymi vinovymi &isly k (k; a
ko) pfimo spjaté s hodnotou 4;; (Pek a Santos, 2002). Z toho d@ivodu existuji v obecné
anizotropni vrstvé dva pary sestupnych a vzestupnych vin. Prvni ,pomald” (spjaté s
vy$si ze dvou efektivnich vodivosti) a druha ,rychla” (v roviné sméru nizsi vodivosti).
Rtizné hodnoty k znamenaji, Ze pro tu samou frekvenci jsou zkoumany rtizné hloubky.

V N-vrstevnatém prostfedi lze ziskat impedancni tenzor propagovanim vztaht
mezi komponentami elektromagnetickych poli ze spodu vzhiiru k povrchu za vyuziti
hrani¢nich podminek (Kovacikova a Pek, 2002). Impedanc¢ni tenzor ma poté formu
(napf. Jones 2012):

Zipeanis = | 7| (336)
Zyx —Zxx

Podminka nulové stopy impedanéniho tenzoru (Z,, + Z,, = 0) je stejna jako v pfi-
padé 2D modelu (Kovacikova a Pek, 2002). Nicméné tento tenzor neniv 1D anizotropnim
pfipadé nutné diagonalizovatelny pomoci rotace pokud se v modelu vyskytuji vrstvy
s riznymi anizotropnimi sméry.

V pfipadé anizotropniho poloprostoru (s efektivni azimutalni anizotropii chara-
kterizovanou A1, Ay, a Bs), je impedancni tenzor spjaty s komponentami vodivostniho

tenzoru rovnici (Marti, 2014):

1 —(&H1 — &) sin2Bs (&1 + )+ (&4 — ) cos2Bs
21—+ &)+ (G - &) cos 2By (&1 - &) sin2Bs

Zhalf—space-anis -

(3.37)

kde ¢ = \/m . Podél (zdanlivého) hlavniho sméru (8s = 0), je tenzor antidiagonaln{

jako ve 2D pfipadé. Nejjednodussi piipad azimutalni anizotropie podél métenych os x
a y lze vyjadrit jako:

0 -4 YN 0 —1/+Jox .
7 _ o N el 1-19). (3.38)
half-space-azim-anis 5H o0 2 11 / g 0

3.5.2 Anizotropni odezva ve 2D

Ve 2D anizotropni Zemi, kde uvaZujeme osu homogennosti prostfedi (angl. strike ¢i

structural strike) ve sméru x, 1ze aplikovat podminku d/d, = 0 a Maxwellovy rovnice
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(3.31a) a (3.31b) dostanou tvar (Marti, 2014):

0E. OE,
a_yz — a—; =iwuoH,, (339&)
OE
azx =iwugHy, (3.39b)
OE,
- 5 =iwuH,, (3.39¢)
a
0H. OH
8yz - 8_zy = 0nEx +onEy+ 0 E, (3.40a)
H
aﬁzx =0y Ex+oyEy+ 0y E,, (3.40b)
0H,
- 5 =0 Ex+0,Ey+ 0 E; . (3.40¢)

Dalsimi tipravami lze ziskat dvé parciadlni diferencialni rovnice druhého fadu pro

E,.aH,:

9*E, O0°E, . ) OH, . oH
8y2x + c')zzx +iwpo(Oyxx + 0x A+ 0y B) + lw'quc')_yx —iwuyB 6; =0, (3.41a)
2 (owot, 0 (oo o (n.om|, o (5. on,
oy\ D 0dy oz\ D 0z oy\ D 0z doz\ D 0y
AE BE
+iwpoH, — IAEy) _ o x) =0, (3.41b)
oy 0z
S
A= T2 = TxTy (3.42a)
D
B= Oxz0yz = O0xz07; ) (3.42b)
D
D = oyyo — U?Z . (3.42¢)
V izotropnim piipadé 1ze rovnice rozdélit na dva oddélené mody:
0*E, 0’E
ayzx + azzx +iwugoE, = 0(TE mod), (3.43a)
0*H, 0°H,
+ —— +iwugocH, = 0 (TM modd). (3.43b)
ayr = 072

Pro vertikaIni a sklonovou anizotropii 1ze rovnice rozdélit téz: vertikalni anizotropie
(napt. Baba et al. 2006) (A =0, B=0, D = 0y,07%;):
O?E,  0°H,
+
dy? = 072

+iwpgoE; =0, (3.44a)
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0(LOHx) 8(L8Hx

— — iwpoH, =0. 3.44b
dy\ o, dy +(9z oyy 0z )+lw'u0 ! ( )

A sklonova anizotropie (A=0,B=0,D = 0y,0;; — O yzz :

0’E, 0%°H, |

ayZX + 722 +iwugoEy =0, (3.45a)
0 Oyy (9Hx 0 Oz7 0Hx 0 Oyz 8HX 0 Oyz 8Hx .
—| — — == — = — = H,=0. (3.45b
ay|\ D ay)+az D 0z | T ay\ D oz | Taz\ D ay | TIOHO (345b)

Regeni rovnic (3.44a) a (3.45a) bude stejné jako v piipadé prostiedi se skalarni
vodivosti o = oy, zatimco feSeni (3.44b) a (3.45b) vede ke kombinaci zbyvajicich

vodivostnich hodnot v riznych smérech. V pfipadé azimutalni anizotropie:

Oxx Oxy O
O(XI Yy, Z) = O-yx O'yy 0 2 (346)
0 0 o,

A=0,B=-0y/oyy, D =0y,0;,s tim Ze rovnice nelze rozdélit, ale jsou zjednodusené

oproti obecnym rovnicim (3.41a) a (3.41b):

0%E, 6°E, o, vy OH,

P t 5 +lw,uo(0'xx = x+zw,uoa_yy 7z (3.47a)
0| 1 0H, 0| 1 0H, ) 0 [Oxy
— = +—|— + H,+— E.]1=0. 3.47b
é?y(O'ZZ Gy) 6Z(O'yy 0z ) RO T 52 Ty ( )

Ve 2D anizotropnim piipadé, kde E, a H, jsou uréovany na povrchu, 1ze zbytek

komponent dopocitat pomoci derivace:

H, = l,wlﬂo ‘96’1;" ) (3.48a)

H. = -iwlﬂo af;x , (3.48b)

= ‘%% + %35{2’ + BE,, (3.480)
E. = _Tw OHy _ Tyz OH, +AE,, (3.48d)

D 0dy D 0z

a nasledné urcit pfenosové funkce.
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3.6 Obracena uloha

Pomoci MT metody méfime pfirozené indukovana elektrickd a magneticka pole,
kterd jsou odezvou podpovrchovych struktur na budici pole. Ziskana data jsou za-
visla na fyzikalnich vlastnostech horninového prostiedi, u MT jmenovité na rozloZeni
elektrické vodivosti (odporu). Cilem obracené tlohy je urceni skute¢ného rozloZeni
elektrického odporu pod povrchem Zemé na zakladé povrchovych méfeni. Ta jsou to-
tiZ ovlivnéna podpovrchovymi strukturami a skute¢né hodnoty 1ze odhadnout prave
pomoci obracené tlohy.

V MT vétsinou pracujeme se slabé nelinedrnimi tlohami, jejichZ feSeni je v pfipadé
klasickych metod feSeni obracenych tiloh zaloZené na linearizaci a ndsledné minimali-
zaci cilové funkce. Vypocet takové tlohy probiha iterativné skrze feSeni pfimé dlohy
a parametrickych citlivosti. Model generujici nase data se v kazdé iteraci postupné
upravuje zejména tam, kde je Spatna shoda mezi modelovymi a experimentalnimi daty
a uloha se tak postupné posouva k nejlepsimu modelu s nejmensi chybou. Vysled-
kem téchto klasickych (deterministickych) tloh je jeden jediny model, ktery co nejlépe
vystihuje nase data.

Druhou velkou skupinou feSeni obracenych tloh jsou stochastické algoritmy za-
loZené na prohledavani prostoru parametrt a vybirdni modelt na zakladé jejich prav-
dépodobnosti, méfené za pomoci znormované vérohodnosti (cilova funkce urcujici
pravdépodobnost). Vypocet stochastické obracené tlohy probihé skrze feSeni pimé
ulohy. Cely postup mé charakter iterativniho procesu, pomoci kterého se snazime zma-
povat prostor feSeni. Jednotlivé parametry se pohybuji prozkoumévanym prostorem a
snaZzi se postupné ziskat cely fetézec modeld, ktery dobfe aproximuje celou aposteriorni
pravdépodobnostni hustotu (shrnuje, co vime o nejistotach v dané analyze). Vysledkem
je stabilni feSeni v podobé souboru velkého po¢tu modeld (podle feSené tlohy v fadu
desitek tisic az miliénti), které dovoluji ziskat dostate¢né stabilni pravdépodobnostni
parametry.

Experimentélni data nelze v pfipadé klasickych obracenych dloh obvykle pouZit s
parametrickym odhadem chyby. V MT jsou Sumy (modeluidat) velmi ¢asto dost daleko
od standardnich gaussovych modelii, a proto byvaji parametrické odhady zaloZené na
Gaussové modelu Sumu nepfilis realistické. Jsou totiz obvykle p¥ili§ malé pro data na

kratkych periodach (Mcneice a Jones, 1996), takZe témét znemoZziiuji vystihnout data, a
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pfilis velké pro dlouhé periody, diky ¢emuZz nedostate¢né omezuji modely v hloubkach.
Proto se pfi vypoctu obracené tlohy neziidka zavadéji tzv. chybové prahy (angl. error
floors) pro jednotlivé slozky dat (at’uz odpory/faze nebo jednotlivé impedance). Ty
jsou sice velmi subjektivni, ale pti spravné velikosti pozitivné ovlivni konvergenci a
nalezeni finalniho feSeni.

Obracena tloha v magnetotelurice je obvykle mnohadimenzionalni problém obsa-
hujici desitky/stovky parametrti v 1D, stovky/tisice ve 2D a desetitisice/statisice ve
3D. V pfipadé uvéaZeni anizotropie se dimenze prostoru zvysuje az Sestkrat. V MT se
pomérné casto jedna o Spatné podminénou dlohu — i mald zména v datech zptsobi
velkou zménu v modelu. Dal$im problémem je nalezeni globdlniho minima, které vy-
jadfuje co nejmensi chybu mezi experimentdlnimi a modelovymi daty. MtzZe se stat,
Ze obracené uloha skondi v tzv. lokdlnim minimu, ze kterého se jiZ nikam neposouva.
To je problém zejména u dloh s regularizaci (viz kap. 4.5), ve kterych se snazime najit
globalni minimum (obr. 4). U neregularizovanych tiloh neni situace zcela jednoznacna,

protoZe globalni minimum zde nemusi mit zadny fyzikalni vyznam.

Local

minimum
Global
minimum

Obr. 4. Priklad lokéalniho a globalniho minima funkce.
Zdroj: Simpson, F., Bahr, K., Practical Magnetotellurics. Cambridge University Press, 2005.

Vétsina inverznich algoritmt pracuje s velmi jednoduchym startovnim modelem,
ktery postupné strukturné komplikuje tak, aby se modelova data bliZila tém experi-
mentalnim. Jakmile je dosaZeno dobré statistické shody dat, podminka na fit se oslabi a
diiraz se pfesune na zjednoduseni struktury. Ve vysledku algoritmus najde strukturné
nejjednodussi model, ktery statisticky vystihuje experimentalni data.

Pfi feSeni stochastické obracené ulohy je tfeba vyuzit apriorni informace, které je
soucasti bayesova vzorce (jenZ je zakladem stochastickych tiloh). Ve stochastické tloze
urcity typ apriorni informace (kup¥. Ze rozdil odporti sousednich bunék v modelu mé
charakter Gaussova Sumu ¢i procesu) po forméalnim matematickém zapisu do bayesova
vzorce pfechazi ve standardni L2 regularizaci. Apriorni informace urcitého typu se tak

jevijako regularizace v klasickych obracenych tlohéch, ve kterych se vétsinou snazime
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pomoci regularizace potlacit rozdily mezi sousednimi burikami a ziskat tak hladky
model.

Obracenou tlohu lze realizovat v 1D, ve 2D a ve 3D. Pocty parametrt se s piibyva-
jicimi dimenzemi skokové zvysuji, stejné jako vypocetni ¢as a ndrocnost na vypocetni
techniku. Ve vSech pfipadech lze uvaZovat anizotropii, coZ vede k dalsimu zvyseni
sloZitosti.

V 1D piipadé pracuje obracena tloha pouze s jednotlivymi vrstvami a elektricky
odpor se méni jen s hloubkou. Starsi algoritmy pracovaly s preddefinovanym poctem

N

vrstev, jejichZ pocet vSak velmi ovliviioval vysledné odporové struktury. Novéjsi algo-
ritmy jsou jiz schopny pracovat s transdimenzionalnimi pfechody, dokéaZi tedy pocet
vrstev béhem procesu feSeni upravovat (Malinverno, 2002).

Ve 2D ptipadé dochazi ke zméné elektrického odporu s hloubkou a podél profilu.
Vypocet probihd v obdélnikové/trojahelnikové siti, ¢imZ vznikaji jednotlivé buriky,
kterym je pfifazovana urcita vodivost. Velikost jednotlivych bunék se vétSinou zvétsuje
smérem k okrajim modelu a s hloubkou (Simpson a Bahr, 2005). Sit"pro vypocet pfimé
a obracené tlohy mtize byt rozdilnd, v prtibéhu vypoctu se standardné neméni, oviem
nejnovéjsi algoritmy pracuji i s jejich zménami (napt. Key a Ovall, 2011; Grayver, 2015).
Meénici se sit'reaguje zejména na rozloZeni stanic, ¢i na vznikajici odporové struktury a

pomaha tak docilit lepsi shody modelu s ptivodnimi daty.
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4, Stochasticka obracena uloha

Pomoci obracené ulohy lze upfesnit redlné rozloZeni fyzikalnich parametrti pod
povrchem Zemé na zakladé povrchového méfeni. Diky mnohoznacnosti tlohy vsak
mulizeme najit velké mnoZstvi modelti, které vykazuji podobnou shodu s experimen-
talnimi daty. K tomu dochézi zejména v disledku datovych chyb, nedostate¢ného
datového pokryti, fyzikalnim zakladim dané metody nebo pfeparametrizovdnim mo-
delu. Zatimco pravdépodobnostni vlastnosti pozorovanych chyb je relativné snadné
popsat, chyby vychazejici ze struktury modelu se pravdépodobnostné formuluji slozité.
Subjektivni regularizace a parametrizace mohou vyznamné zvySovat nejistotu modelo-
vych parametr(i a mohou také vést k vychyleni modelovych parametrti, coZ znamen4,
Ze nékteré ¢asti vysledného modelu nemusi byt dobfe vyteSeny.

Pomoci bayesovského pfistupu lze z apriorni znalosti modelu, experimentalnich
dat a modelu, jakym jsou pozorované data teoreticky modelovana, upfesnit parametry
ve formeé aposteriorni pravdépodobnosti téchto parametrti podminéné pozorovanymi
daty. Tento fetézec procesti je analogii procesu uceni: ze slabé znalosti o parametrech
modelu (apriorni pravdépodobnost), postupné pomoci experimentu zpfesiiujeme nase
znalosti o0 modelu (aposteriorni pravdépodobnost podminénd pozorovanymi daty).
Popsany proces 1ze opakovat a dale tak zlepsovat nase védomosti o modelu.

Pokud oznacime studovany fyzikalni systém vektorem M s modelovymi parametry
m = (my,my, ..., my)aset Npozorovani, d = (d, do, . . ., dn), které jsou teoreticky spjaté
s modelem rovnici:

d=g(m)+e, 4.1)

kde eje vektor o velikosti N, ktery obsahuje méfené chyby dat. Pak mtizeme ziskat apo-
steriorni hustotni funkci pdf p(m|d) modelovych parametrii pomoci Bayesova teorému

( [arantola a Valette 1982)
plm dm

pd) 7
kde p(dlm) vyjadfuje jaka je pravdépodobnost dat d pii urc¢itém modelu m (nékdy

také oznacovand jako vérohodnostni funkce L(m|d), angl. likelihood function), p(m)
je apriorni pdf a p(d) vyjadfuje pravdépodobnost dat d. Vzhledem k tomu, Ze data d
vzdy zname, 1ze je z rovnice (4.2) vypustit a nasledné rovnici pfepsat do podoby, kdy

dovoluje srovnavat rtizné modely dle jejich pravdépodobnosti:
p(m|d) o« p(m)L(m|d). (4.3)
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Apriorni informace p(m) reprezentuje zndmé informace o zkoumaném prostiedi
- v geofyzice tedy podpovrchové struktury. Vyjddfeni apriorni informace v modelu
ma vSak jista strukturni omezeni v zavislosti na parametrizaci modelu. Napiiklad v 1D
pracujeme obvykle se zvrstvenymi modely, ve 2D s hladkymi atp. Nelze tak do modelt
zaclenit néco, co neni realizovatelné v ramci zvolené parametrizace. Nékdy se proto do
bayesovské formulace zavadi také explicitné tfida modeld v niZ je tiloha uvazovana.

Vérohodnostni funkce L(m|d) shrnuje vzdélenost (vétSinou v podobé rezidui) mezi
modelovymi a experimentalnimi daty. Cim vy33i je hodnota vérohodnosti, tim blizi je
odezva modelu s experimentdlnimi daty. Samotna hodnota vérohodnosti ndm v8ak po
vypusténi jmenovatele z rovnice (4.2) neumoziiuje rozhodnout, zda je néjaky zvoleny
model dobry ¢i Spatny. Podle rovnice (4.3) tak miiZeme pouze porovnavat jednotlivé
modely navzdjem, ale nelze rozhodnout o kvalité jednoho jediného modelu, ¢emuz se
musi vhodné pfizpusobit vzorkovaci algoritmy.

Pokud maji méfené datové chyby normalni rozdéleni s nulovym primérem, véro-

hodnostni funkce je definovéna jako (Tarantola, 2005):

L(m|d) =

1 1 -1
m)V2det(3) 12 eXp( - em) =) ) (gm) - d)) SN

kde }} je kovarian¢ni matice a det(}]) oznacuje determinant ;. Pokud jsou chyby
nekorelované, poté mé ¥, podobu diagonalni matice a det(3) = [[Y, o?. Logaritmicka

vérohodnostni funkce pak miiZze byt vyjaddfena jako:

N 1 [ 1
- _ _Z 21 _ =
[(m|d) = > exp(2r) 2log( !:1| o ) 2¢d/2 , (4.5)
kde ¢g0 = 2N 1(—8’(110_'i)_d’ )? vyjadiuje datovou shodu a o; oznacuje standardni odchylku

i-tého méfeni chyby. Tato funkce popisuje vzdalenost mezi odezvou navrhovaného
modelu a experimentalnimi daty, kde dolni index 2 znac¢i L2 normu. S tim, jak se
shoda modelu s experimentalnimi daty zlepsuje, logaritmickd vérohodnostni funkce
se zvétSuje a navrhované modely jsou vice realizovany z aposteriorni distribuce.
Pokud datové chyby nemaji normalni rozdéleni, lze pouzit takové, které dobfe
popisuje rozloZeni redlnych chyb. Velmi casto se tak pouZiva exponencidlni, které je

konzistentni s L1 normou: je vice robustni vii¢i vyskoktim a podéavé casto realisti¢téjsi

vysledky. Pokud jsou méfené chyby nezavislé, exponencialni vérohodnostni funkci Ize
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vyjadfit jako (Tarantola, 2005):

Ak} ) ) (4.6)

1 N
L(m|d) = Texp( - Z
2N 1T o '
i=1

coz koresponduje s nasledujici formulaci logaritmické vérohodnostni funkce:

N
I(m|d) = —-Nlog(2) - log( 1—[ a',-) — a1, 4.7)

i=1

m)-d ¢ it P
N &M= Takova distribuce ma Vy-

kde je datova shoda definovéna jako ¢41 = =

razné delsi chvosty a tudiz 1épe odstraruje efekt vyskokt v datech v procesu odhadu

parametrt.
4.1 Monte Carlo simulace

Vzhledem k tomu, Ze v magnetotelurice bayesovsky problém nelze fesit analyticky
ani ho analyticky pfibliZit, je nutné k jeho feSeni pouzit vzorkovaci metodu. Simu-
lace Monte Carlo (MC) mohou slouZit ke generovani ndhodnych vzorkt z aposteriorni
distribuce, pficemz hledany vysledek ve formé sumérnich statistik modelovych para-
metr(i je ndsledné ziskan z dostatecné velkého poctu vygenerovanych vzorkt. ProtoZe
aposteriorni distribuce je velmi ¢asto mnohadimenzionélni, k jejimu ziskani je nutné
mnoho iteraci. Za timto tcelem byla vyvinuta celd fada vzorkovacich metod, které
ovSem vSechny do urcité miry spoléhaji na simulace metodou Monte Carlo.

Metody Monte Carlo zahrnuji Sirokou skupinu vypocetnich algoritmi, které pou-
zivaji opakované ndhodné vzorkovani k odhadnuti cilové distribuce. Nejjednodussi
variantou metody Monte Carlo je ndhodné vzorkovéni z apriorni distribuce, pomoci
kterého lze ziskat pravdépodobnostni rozloZeni aposteriorni distribuce. Takovéa dloha
je znaéné neefektivni, protoZe vzorkovani se pohybuje velmi ¢asto v mistech s nizkou
pravdépodobnosti, ale 1ze na ni velmi dobfe ilustrovat podstatu metody napiiklad v
pfipadé 1D obracené magnetotelurické tlohy. Méjme synteticky model sklddajici se ze
tii vrstev o mocnostech 1, 1 a 10 km s odpory 100, 10 a 300 Q.m (viz obr. 5, ptivodni
model), ktery generuje data pro 17 logaritmicky ekvidistantné rozlozenych period na
logaritmické skale. Pro kazdou vrstvu nyni mtiZeme urcit apriorni distribuci (meze), ze
které se bude vzorkovat. V pfipadé prvni vrstvy miizeme napiiklad fict, Ze jeji mocnost

se muze pohybovat od 0,1 do 2 km a odpor od 1 do 1000 Q.m. Analogicky uréime meze
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i pro zbylé dvé vrstvy. Pokud poté provedeme 1 milién nahodnych simulaci z apriorni
distribuce, dostaneme 1 milién moZznych feseni, ze kterych mtizeme na zédkladé shody
mezi experimentalnimi a modelovymi daty najit to nejlepsi nebo statisticky urcit jistotu
jeho odhadu. Pro nédzornost spolehlivosti MC simulaci, ukazuji v obr. 5 deset riznych
béht, kazdy o 1 miliénu simulaci. Jak je z obrdzku patrné, jednoduché vzorkovani z
apriorni distribuce naslo prakticky ve vSech bézich velmi podobny model, ktery se

dostate¢né shoduje s plivodnimi daty.

ptvodni model
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Obr. 5. Ptiklad jednoduché MC simulace ukazujici feSeni obracené tlohy pro 10
rtiznych béhii vzdy o jednom miliénu simulaci.

Z vyse uvedeného piikladu je patrné, Ze rovnomérné vzorkovani mtize byt efek-

tivni pouze v pripadé prvnich jednotek parametrt (zde 6) a relativné nenaro¢ného
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feSeni pfimé tlohy. Pokud by byla apriorni distribuce mnohadimenziondlni (stovky
parametrti), tloha by nebyla p#ili$ efektivni. Potfebny pocet simulaci by totiZ dosahl
velmi vysokych hodnot a celé tiloha by byla ¢asové zcela nevyhodna. Celkové lze fici,
Ze standardni Monte Carlo algoritmy jsou vyuZitelné pouze pro nizkodimenzionalni

problémy.
4.2 Monte Carlo simulace s Markovovymi fetézci (MCMC)

Efektivni MCMC metody byly pfedloZeny v roce 1954 pfi feSeni problémi ve sta-
tistické mechanice (Metropolis et al., 1953) na zdkladé starsich bayesovskych ptistupt
(Jeffreys, 1939). Dalsi posun nastal v roce 1970, kdy Hastings (1970) zobecnil Metropo-
lisovu praci a odvodil dilezité podminky pro akcepta¢ni pomér v Markovové fetézci
(rovnice 4.10) a zavedl tzv. Metropolis-Hastingstiv algoritmus. V osmdesatych letech
se zdjem o MCMC metody dale rozvijel (Kirkpatrich et al., 1983; Geman a Geman,
1984; Celeux a Diebolt, 1985). DileZité bylo zejména uvedeni Gibbsova vzorkovani
(Geman a Geman, 1984), které je zaloZeno na generovani vzork® prochazenim jednot-
livych proménnych (nebo blokti proménnych) s cilem vzorkovat z jejich podminéné
distribuce, zatimco ostatni proménné jsou zafixované na jejich soucasné hodnoté. Tzv.
Metropolis s Gibbsem spojil Metropolistiv pfistup s Gibbsovym vzorkovanim a na roz-
kroky névrh/akceptovani/odmitnuti jsou provddény jednotlivé parametr po parame-
tru. Opravdovy prialom nastal v roce 1990, kdy Gelfand a Smith (Gelfand a Smith,
1990) unifikovali MCMC teorii a umoznili Siroké vyuZiti Gibssova vzorkovani spolu s
Metropolis-Hastingsovymi MCMC algoritmy ve fyzice, astronomii nebo statistice.

Zakladem MCMC simulaci je Markovuv fetézec, ktery se ndhodné pohybuje pro-
hleddvanym prostorem a postupné navstévuje jednotliva feSeni se stabilni frekvenci
plynouci ze stacionarni distribuce cilové distribuce. Pravdépodobnost skoku fetézce ze
soucasného stavu do nasledujiciho zavisi pouze na soucasném stavu a nikoli na pfed-
chozich stavech. MCMC simulace podéava lepsi vysledky oproti jednoduché Monte
Carlo simulaci v pfipadé vicedimenzionalnich problémf. Jakmile fetézec prozkouma-
vajici prostor najde region s vysokou pravdépodobnosti, ma velkou Sanci se v ném
uspésné dale pohybovat, protoZe mista s vyssi pravdépodobnosti byvaji propojena
nebo na sebe navazujici. Retézec se tak vyhne mistiim s nizkou pravdépodobnosti,

které mtize na rozdil od jednoduché MC simulace vynechat.
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K prozkoumani cilové distribuce generuje MCMC algoritmus pokusné kroky ze sou-
¢asného stavu Markovova fetézce x;_; do nového stavu x,. Nejstarsi verzi je Metropolis
s nahodnym krokem (random walk Metropolis - RWM), ktery uvefejnil Metropolis et
al. (1953). Tento postup je postaven tak, aby udrzoval detailni vyvéZenost s ohledem na
cilovou distribuci v kazdém jednotlivém kroku fetézce (tzn. krok z x,_1 do x, ma stej-
nou pravdépodobnost jako z x,, do x;_1). Detailni vyvazenost (reversibilita) je dlileZitou
(i kdyZ ne nezbytné nutnou) podminkou pro to, aby fetézec vyhovoval stacionarni
distribuci, ktera vyjadiuje, Ze pravdépodobnost na konci fetézce je nezavisld na misté,
kde zacal.

Pokud p(x;-1)(p(x,)) znaci pravdépodobnost systému ve stavu x;_1 (x,) a g(x,-1 —
x,)(q(x, — x;-1)) je podminéna pravdépodobnost pokusného kroku x,_1 do x, (nebo
x, do x;-1), pak pravdépodobnost pacc(x;-1 — x,) ptijeti pokusného kroku z x;_1 do x,

souvisi s pacc(x, — x;-1) podle:

P(Xi-1)q(X-1 = Xp)pacc(Xi-1 = Xp) = p(Xp)g(Xp| = Xi-1)pacc(Xp = Xi-1) . (4.8)

Pfi uvéZeni symetrické skokové distribuce (¢(x;—1 — x,) = g(x, — x;-1), 1ze rovnici

(4.8) pfepsat:
pacc(Xi-1 = Xp)  p(Xp)

- , 49
Pacclxy = %) | pOat) @
a samotnou pravdépodobnost pfijeti ¢i nepfijeti pokusného kroku vyjadfit jako:
pacc(ie1 = xp) = min|1, 202 | (4.10)
p(X-1)

V prvnim kroku je vzorkovan kandidéatni bod x, znavrhované symetrické distribuce
q, ktera zavisi na aktudlni pozici x,_1. Nasledné je kandidatni bod pfijat ¢i nepfijat na
zékladé Metropolisovy akceptacni pravdépodobnosti (rovnice 4.10). Nakonec, pokud
byl kandidatni bod pfijat, posouva se fetézec do x,, jinak ztstava v aktualni pozici x;_;.
Opakovéanim téchto tfi krokti se Markoviiv fetézec postupné posouva k hledané cilové

distribuci.

4.3 Mnohatetézcova metoda DE-MC

Béhem posledni dekady vzniklo mnoho rtiznych postupt, jak zefektivnit MCMC
simulace. Ty 1ze rozdélit na jednofetézcové a mnohatetézcové metody. Vzhledem k
tomu, Ze zde vyuZivany vzorkovaci algoritmus DREAM vyuZzivd mnohatetézcovou

metodu, jednofetézcové metody preskocim.
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Mnohatetézcové metody vyuzivaji mnoho rtznych paralelné bézicich fetézct k
prozkoumani aposteriorni cilové distribuce. PouZiti vicendsobného poctu fetézcth ma
mnoho vyhod, zejména v pfipadé komplexni aposteriorni distribuce jako jsou tlohy s
mnoha lokalnimi minimy. Mnohatetézcové metody nabizi silnou ochranu proti pfed¢asné
konvergenci a umozZnuji pouziti Sirokého spektra statistickych metod (Gelman a Rubin,
1992), pomoci nichZ lze zhodnotit, zda dochédzi ke konvergenci, a to zejména u metod,
které pracuji s interakci vétsiho poctu fetézct. Interakci vétsiho poctu fetézcti 1ze vyuzit
jednak k posouzeni konvergence na zdkladé rozptylu jejich hodnot pfi zacatku vzor-
kovani a také dovoluje jednoduchy odhad vzorkovaci variability bez nutnosti analyzy
¢asového vyvoje jednotlivych simulaci (Gelman a Rubin, 1992).

Jednou z moZnosti jak efektivné generovat v rdmci fetézcti nové navrhy je vyuZiti
diferencialni evoluce (DE; Storn a Price, 1997), kterou vyuZziva i algoritmus DREAM.
Jedna se o evolué¢ni algoritmus, ktery lze zafadit mezi stochastické metody s pfimym
vyhledavanim. Vyhodou DE je velmi maly pocet startovnich parametrt: velikost popu-
lace, muta¢ni konstanta, prah kiiZeni a pocet generaci. V prvnim kroku je generovéna
nadhodné nulta generace, ktera je nasledné ohodnocena ve smyslu konkrétnich jedincti.
V dalsim kroku jsou vybrani jedinci k reprodukci (rodice) a nasleduje kfizeni vybra-
nych jedincti a vytvofeni potomkii. V poslednim kroku dochédzi k vybéru potomk pro
pristi generaci a tzv. mutaci, kterd do algoritmu vnasi prvek ndhody a ndhodné méni
vlastnosti nékterych jedincti v nové populaci. DE algoritmy lze snadno paralelizovat a
zefektivnit tak jejich vypocet.

Ter Braak (2006) navrhl jednoduchy adaptivni RWM algoritmus nazyvajici se Dife-
rencialni Evolu¢ni Markovuv fetézec (Differential Evolution Markov Chain - DE-MC).
DE-MC vyuziva diferencidlni evoluci vétstho poctu fetézcti, které spolu interaguji jako
geneticky algoritmus pro vyvijenou populaci v kombinaci s Metropolisovym vybéro-
vym pravidlem. To rozhoduje, zda by méla nova populace (novy stav - kandidatni
body) nahradit své rodice (ptivodni stav). Vyhodou DE-MC algoritmu je, Ze vedle sebe
bézi paralelné N rtaznych Markovovych fetézcti. Pokud je stav jednoho fetézce dan
d-vektorem x, poté v kazdé generaci t — 1, N fetézcti v DE-MC definuje populaci X.

s Nz

Ta koresponduje s matici N x d, kde kazdy fadek reprezentuje jeden fetézec. Nasledné

1

je generovéan vicerozmérny navrh X, ze souhrnu fetézc X = (x,_,, ..

N z
.,X,_1) pomoci

diferencialni evoluce (Vrugt, 2016):
X, =yaX =X+ &y, a#b#i, (4.11)
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kde y znaci délku skoku (angl. jump rate), a a b jsou cela ¢isla ziskana bez nahrazeni z
{1,...,i-1,i+1,...,N},a /¢ B N4(0, c.) je ziskano z normalni distribuce s malou stan-
dardni odchylkou. Pfijetim kazdého navrhu pomoci Metropolisovy pravdépodobnosti
(Vrugt, 2016):

Pace(X = Xi) = min[1, p(X5)/p(X')], (4.12)

je ziskdn Markoviv fetézec, jehoZ stacionarni nebo limitni distribuce je aposteriorni
distribuci.

ProtoZe se sdruzena pravdépodobnost pdf N fetézct faktorizuje jako (x!|-) x ... x
7(xV]-), stavy x!...x" jednotlivych fetézcli jsou nezavislé na jakékoli generaci, po
tom co DE-MC zacalo byt nezavislé na své pocatecni hodnoté (Vrugt, 2016). Jakmile
skon¢i tento tisek tzv. zahoteni (angl. burn-in), 1ze pocitat pribéh konvergence DE-MC
algoritmu pomoci R statistiky (Gelman a Rubin, 1992). Ta slouZi k monitoringu konver-
gence u mnohatetézcovych MCMC metod, kdy se fetézce berou jako zkonvergované
ve chvili, kdy ,zapomenou” svoje pocate¢ni hodnoty a vysledné hodnoty vsech fetézcti
jsou prakticky shodné.

DE-MC algoritmus fesi dulezity prakticky problém RWM, kterym je sprdvna volba

velikosti skoku a sméru pii prohleddvani zkoumaného prostoru.
4.4 Mnohafetézcova metoda DREAM

Metoda DREAM naléza v poslednich letech uplatnéni v Siroké kale oborti zahr-
nujicich biologii (Coelho et al., 2011; Zaoli et al., 2014), chemii (Owejan et al., 2012;
DeCaluwe et al., 2014), ekonomii (Bauwens et al., 2011; Lise et al., 2012), fyziku (Dura
etal., 2011; Horowitz et al., 2012) a v neposledni fadé i rizné soucasti geovéd jako hyd-
rogeologii (Keating et al., 2010; Laloy et al., 2013), geostatistku (Minasny et al., 2011;
Sun et al., 2013) a geofyziku (Bikowski et al., 2012; Linde a Vrugt, 2013). DREAM byl
pouzit i pro 2D magnetotelurickou obracenou tlohu (Carbalaj et al., 2014), nikdy vSak
v pfipadé mnohadimenzionalniho anizotropniho pfipadu.

Algoritmus DREAM (Differential Adaptive Metropolis - Diferencidlni Adaptivni
Metropolis) méa sv(ij pavod v DE-MC algoritmu, ale vyuziva navic podprostorové
vzorkovani (Vrugt et al., 2009) spolu s korekci vyskakujicich fetézcti ke zrychleni kon-
vergence k cilové distribuci. Podprostorové vzorkovénije v DREAMu zavedeno tak, Ze
pokazdé kdy je generovan novy navrh, dochazi k aktualizaci ne vSech, ale jen ndhodné

vybranych dimenzi x, pokazdé kdy je generovan novy navrh. Pokud A bude znacit
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podmnozinu d*-dimenzi originalniho prostoru parametrti, R ¢ R? potom je skok,
dX' itého fetézcei = {1,...,N} pfiiteracit = {2,...,T} vypocitan ze souboru fetézcti

X = x!

Y, xtl\i , pomoci diferencialni evoluce (Vrugt, 2016):

0
i ~ b;
dX = Lae + (Lax + Aae)¥s,a+ Z(XZ’ -X,)

= (4.13)

dx., =0,

kde y = 2.38/V26d" je délka skoku (angl. jump rate), § oznacuje pocet parti fetdzcti
pouzitych ke generovani skoku a a a b jsou vektory obsahujici 6 celych ¢isel, ktera
jsou vytahovana (angl. draw) bez nahrazeniz {1,...,i—-1,i+1,...,N}. Pokud bychom
zvolili 6 = 3, znamenalo by to v praxi, Ze jedna tfetina navrhii je vytvofena z 6 = 1,
druha tfetina z 6 = 2 a zbyla tfetina z ¢ = 3. Hodnoty 4 a { jsou vzorkovany nezavisle
z Ug(—c, c) a Ng+(0, c.), respektive z multivarietni uniformni a normalni distribuce, ty-
picky s ¢ = 0,1 a ¢, malym v porovnani se $itkou cilové distribuce. Oproti DE-MC
algoritmu, p(y=1) = 0,2, coz slouzi k vylepSeni pravdépodobnosti skoku mezi nepropo-
jenymi médy v cilové distribuci.

Kandidétni bod itého fetézce pii ité iteraci ¢ poté bude (Vrugt, 2016):
Xt =X +dx’, (4.14)

a Metropolistiv pomér v rovnici 4.12, je poté pouzit k rozhodnuti, zda nédvrh pfijmout
& nikoli. Pokud pac(X' — X)) > U(0, 1) kandidéatni bod je ptijat a ity Fetézec se pfesune
do nové pozice, ktera je xi = X!, jinak xi = x/_,. Vychozi rovnice pro y by méla pro
gaussovské rozdéleni vyustit v optimalni akcepta¢ni miru blizkou 0,44 prod =1, 0,25
pro d =5a 0,23 pro velka d (Vrugt, 2016).

d*-Cleny podmnoziny A jsou vzorkovany z {1,...,d} a definuji rozméry parame-
trického prostoru, ktery ma byt vzorkovan novym navrhem. Tato podmnoZzina A
je konstruovdna v DREAMu za pomoci operatoru kiiZeni (angl. crossover). Tento
geneticky operator je pouZit pfed vznikem kazdého navrhu a pracuje nédsledovné.

Nejdfive je kiiZici hodnota CR vzorkovana z geometrické fady ncR rtznych crossover

1 2
ncr’ ncr’

pravdépodobnosti, CR = { .., 1} za pouziti diskrétni multinomidlni distri-
buce, M(CR, pcR) na CR s pravdépodobnosti vybéru pcR. Nasledné, d-vektor z =

{z1,...,z4} je vytaZen ze standardni multivarietni normélni distribuce z 2 Uy0,1).
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Vsechny jeho hodnoty j, které vyhovuji z; < cr jsou uklddany do podmnoziny A. Po-
kud je A prazdné, jedna dimenze z {1, .. ., d} je vzorkovdna ndhodné, aby se zabranilo
tomu, Ze skokovy vektor bude mit nulovou délku (Vrugt, 2016).

Pouziti podprostorového vzorkovani navic dovoluje pouZiti N < d v DREAMu, coZ
je daleZita vyhoda oproti DE-MC algoritmu, ktery potfebuje N = 2d fetézct. V praxi
to znamena, Ze pro efektivni zmapovani prostoru feSeni staci nizky pocet fetézcti, coz

vede k niz§im narokéim na vypocetni kapacitu i k ¢asové tspote (Vrugt, 2016).
4.4.1 MT-DREAM zs)

Tato verze algoritmu je specidlné uréena pro mnohadimenzionalni problémy. Na
rozdil od normalni verze algoritmu vytvaii skokovy vektor v rovnici (4.13) z minulych
stavli spojenych fetézcti (Vrugt et al., 2008, 2009). Tento postup je implementovan
nasledovné: Pokud Z = Z1,...,Z" je matice o velikosti m x d, ktera fedi historii kazdého

fetézce N, poté je nasledujici skok spocitan jako (Vrugt, 2016):

s
X, = Lo+ (Lo + da)ysae Y (2 ~Z)), (4.15)
j=1
kde a a b jsou 20N celo¢iselné hodnoty vybrané bez nahrazeni z {1,...,m}.

Vyuziti minulych stavii pro skokovou distribuci v rovnici (4.15) ma tfi hlavni vy-
hody. Za prvé, vyrazné méné fetézci musi dostatecné prozkoumat cilovou distribuci.
To nejenZe minimalizuje pocet vzorkd nutnych k zahofeni, ale také to zjednodusuje
aplikaci algoritmu pro mnohadimenzionalni problémy. Zatimco u samotného algo-
ritmu DREAM je nutny minimalni pocet fetézci N > d/2, u verze DREAMyzs staci
pouze N = 3 i pro mnohadimenzionalni problémy. Za druhé, vzhledem k tomu, Ze
navrhovand distribuce v algoritmu DREAMzg vyuZivd minulé stavy fetézcd, jejich vy-
pocet mtliZze béZet na rliznych procesorech. A za tieti, vyskakujici fetézce nepotfebuji
nijak korigovat (Vrugt, 2016).

Vzorkovani z minulych stav(i popird Markovovské principy vzorkovani fetézcti.
Diky tomu DREAM7s) spada spiSe pod adaptivni Metropolisovy vzorkovaci algoritmy
(Roberts a Rosenthal, 2007). Vzhledem k vyuziti delsi historie fetézcti nelze na tyto
adaptivni algoritmy aplikovat standardni MCMC teorii. K zajisténi konvergence u
téchto metod je nutné, aby se adaptace v priibéhu vypoctu postupné sniZovala, coz
DREAMzs spliiuje (ter Braak a Vrugt, 2008).
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Aby se zajistila dostate¢na rtiznorodost vytvarenych navrhti, algoritmus vyuziva
smés paralelnich smérti a tzv. kule¢nikovych skokt (angl. snooker jumps). Tyto skoky
vyuzivaji adaptivni velikost kroku a jsou schematicky zobrazeny na obr. 6. Indexy a, b

a c jsou vytaZeny ndhodné z celych ¢isel {1, ..., m}.

Obr. 6. Vysvétleni kule¢nikovych skokt pro hypoteticky 2D problém vyuZzivajici
archiv m = 10 bod?i (8edé tecky) T¥i body z tohoto archivu Z¢, Z? a Z¢ jsou vzorkovény
nahodné a definuji skok itého fetézce X' nasledovné: body Z? a Z¢ jsou promitnuty
ortogonalné na te¢kovanou linii X'Z¢. Skok je nasledné definovan jako nasobek
rozdilu mezi promitnutymi body Z% a Z¢ (zelené ¢tverce) a vytvéieji navrh X;,.
Zdroj: Vrugt, J.A. (2016) Markov chain Monte Carlo simulation using the DREAM software
package: Theory, concepts, and MATLAB Implementation, Environmental Modelling &
Software, 75, 273-316.

MT-DREAMzs) navic vyuziva vicenasobné zkuSebni vzorkovani (multi try sam-
pling; Liu et al., 2000), které vytvaii u rGznych ndvrht v kazdém fetézci N. Hlavni
vyhodou vicenasobného zkuSebniho vzorkovani je, Ze p navrht mtize byt navrzeno
paralelné. Pokud by algoritmus bézel s N = 3 fetézci, poté by potieboval pouze N X u
procesortl, coz je vyrazné vyhodnéjsi pro velka d, nez samotny DREAM s velkym

mnozstvim N.

4.5 Apriorni informace

Vérohodnost je vyjadiena mirou vystiZzeni dat vybranym modelem za pfedpokladu

(Casto) gaussovského modelu Sumu v nasich experimentéalnich datech. Pro jeden zvo-

47



leny datovy bod d; + dd; je tedy:

=1,...,N, (4.16)

D)2
Prob(d|p) = M) ,

V2r(od) p( 264
kde D(p) symbolizuje feSeni pfimé tlohy pro odporové parametry p. Vérohodnost
vSech pozorovanych dat spolecné je pak, pfi nezavislosti méfenych dat, dana soucinem

dil¢ich vérohodnosti:

— Dip)
Prob(d|p) = M):

Hx/ﬂ(ad) p(_ 2(6d;)?

1 N 1 1 N (di—Di(p))z
:Wxgé_dixexp(_ﬁgw . (4.17)

Prakticky pouZivand logaritmick4 vérohodnost je pak:

(4.18)

l

N N
L(dlp) = log Prob(d|p) = —% log(2r) - log(d;) - % > (d — D (")) .
i=1 i=1

misfit
Apriorni strukturni informace mtize byt riizného tvaru, kupt.:

(1) Mame pfedstavu o hlavnich rysech struktury, které jsou vtéleny do apriorniho
modelu struktury py(r). Apriorni informaci pak formulujeme tak, Ze odchylka
skute¢ného modelu struktury od apriorniho modelu je ndahodna ve smyslu gaussovského
Sumu s nulovym primérem a standardni odchylkou ag. V jednotlivych burikach

modelu (s indexem 7) pak apriorni pravdépodobnost vyjadiime jako:

(_ (log p, —log pOn)z)

Prob(p) = N(0,a]) = (4.19)

2
2a0

1
ex
V2rag

Je-li celkovy pocet bunék v modelu M, bude logaritmicka apriorni hustota dana:

M
Lso(p) = = log(27) — M log(ao) - 5 Z -
n=1

1 & (logpn—logpon)zz

M
== log(2n) — M log(ap) - — Z (log p, —1og poy)° . (4.20)
2040 =

Maximalizace aposteriorni pravdépodobnosti vede pak na maximalizaci L(d|p) +
Lso(p) ¢i na minimalizaci cilové funkce:
d; — D ( ) 1 < 2
O(p) = Z( p ) - > (log p, ~log poy)°, 4.21)
i=1 0 n=1

kde ay? = A5 pfedstavuje regularizaéni vahu pro blizkost k referenénimu modelu.
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(2)

(3)

Apriori predpokladdme, Ze struktura je hladka ve smyslu /1 (gradient) ¢i /2 (lapla-
cidn) normy. Pro prvy pfipad formalizujeme podminku hladkosti tak, Ze apriori
predpokladame, Ze rozdil odporii sousednich bunék je pouze ndhodna gaussov-

ska veli¢ina s nulovym primérem a standardni odchylkou «;:

~ (log p,, — log ps)?
2(1/% ’

log p, —log ps ~ N(0,a3) = (4.22)

1
ex
V2ray

kde n, ¢ jsou indexy navzajem sousednich bunék v modelu. Standardni odchylka
a1 mlZe byt obecné rtizna pro rozdil odporti v horizontalnim a vertikdlnim sméru.
Pro anizotropni modely se tato odchylka aplikuje na vSechny parametry tenzoru

vodivosti a nemusi byt pro jednotlivé typy parametrii stejna.

Celkova logaritmicka apriorni pravdépodobnost je pak:

p 1 P 10 P —10 P 2
LS1(P):—Elog(Zﬂ)—Plog(al)—EZ( & nal g f) _

né

P 1 <
= —= log(27) - Plog(e1) — — Z (log p, —log pg)2 , (4.23)
2 207 Y

kde index 7 jde pfes vSechny buriky modelu a index ¢ probihd, pfi kazdém
pevném 7, vSechny jeho sousedy. Celkovy pocet partin, & je P. Pfi diferencovaném
vyhlazovani v raznych smérech ¢i pro rtizné typy parametrti je tfeba Lg; rozdélit

s Yz

na odpovidajici ¢asti.

Podobné jako v pfedchozim pfipadé€, miizeme i nyni odvodit cilovou funkci pro

minimalizaci:

d; — D( ) 1

o(p) = Z ( P ) — log pn —log pe)?. (4.24)
i=1 ¥ e

Ve srovnani s klasickou inverzni dlohou, i zde vyjadiuje a;z = Ag1 regularizacni

vahu pro regulaci sily poZadavku na hladkost vysledného modelu.

Specialné u anizotropnich modelti je ¢asto opravnény apriorni pozadavek na mi-
nimélni anizotropii modelu. Opét 1ze pfedpokladat, Ze anizotropie je v apriornim
modelu pfitomna pouze jako gaussovska porucha kjinak izotropnimu modelu. To
1ze formalizovat napf. modelem, v némzZ jsou rozdily logaritm hlavnich odporti

v rtiznych smérech dany jako gaussovsky Sum s nulovym priimérem a standardni
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odchylkou a,, tedy napft. v -té butice modelu a proi € {x,y,z},i # j:

1
log py,i —log py,j ~ N(O, aﬁ) = m exp

Celkova logaritmické apriorni pravdépodobnost pro vsechny buriky v modelu je

(_ (log py,i = log py,1)* ) (4.25)

202

pak v tomto piipadé:

L.,(p) = —3—10g(27r) 3M log(ay,) —

i 3 (logpn,i;alogpn,j)z -

n=lije{xyyz,zx}

3M

=—— 10g(27r) 3M log(a,) — (log i —10g pyj)>. (4.26)

ije{xy,yz,zx}

QQN‘ — N' =
Mz 1

Il
—

n
To dale piispivé k cilové funkci pro feSeni obracené tilohy dalsim regulariza¢nim
¢lenem, jehoZ plisobenim se omezuje celkova anizotropie v modelu. Tento ¢len se

pfida ke svrchu definované funkci ®(p) a je tvaru:

M
1
D,4(p) = Aq Z Z (log pn, —log p,,,j)2 , Ay = = (4.27)

n=1ije{xyyz,zx}
Obecnéji je mozné aplikovat na jednotlivé pary hlavnich odport rtizné regula-
rizaéni vahy a tim podpofit ur¢ity redukovany typ anizotropie, napf. uniaxidlni
anizotropii. Podobnou tivahu jako vyse Ize také aplikovat na logaritmicky tenzor
vodivosti (¢i odporu), kdy se pfedpoklada, Ze rozdil logaritmického tenzoru vo-
divosti a jeho izotropni ¢asti je dan jako gaussovsky Sum. Tento postup nakonec
vede ke strukturni podmince na minimalizaci normy:

2
(o' +0' + 0, )1 , (4.28)

kde 1 je 3 x 3 jednotkova matice.

50



5. Realizace

Zakladem vypocetniho algoritmu je volné dostupny balicek DREAM pro Matlab
(Laloy a Vrugt, 2012; Vrugt, 2016;), ktery ma podobu zkompilovanych skriptt. Ty obsa-
huji samotné stochastické vzorkovani a statistiku kontrolujici konvergenci. V pfipadé
1D jsem jako p¥imou tlohu pouzil 1D anizotropni kéd od Peka a Santose (2002). Ten
jsem zkompiloval do MEX souboru, pomoci kterého dokédZe Matlab spustit tilohu na-
psanou ve Fortranu, jako by se jednalo o spustitelny skript z Matlabu. Ve 2D p¥ipadé
jsem jako pfimou tlohu pouZil 2D anizotropni kéd od Peka a Vernera (1997), ktery
jsem opét s Matlabem propojil pfes MEX soubor. Pfi samotném vypoctu jsou skrze
stochastické vzorkovani vzorkovany pomoci fetézcti odpory/vodivosti/thly jednotli-
vych modelovych bunék, které jsou nasledné odeslany do MEX souboru po¢itajiciho
pfimou tlohu. Ta po vypoctu odesle zpét do Matlabu odezvu v podobé modelovych

impedanci, ze kterych se jiz pocita chyba (shoda experimentalnich a modelovych dat).

0 0.5 1 1.5 2 25 3 3.5 4 4.5
simulace %10?

Obr. 7. Vyvoj ti fetézct v pribéhu 43 000 simulaci.

Nakonec je skrze DREAM spocitana statistika kontrolujici konvergenci jednotlivych
fetézcl - ty se posunou v prohleddvaném prostoru urcitym smérem a skript se posouva
do dalsi iterace. Na obr. 7 je vidét vyvoj tii fetézc v pribéhu 43 000 simulaci pro
jednu odporovou butiku v p¥ipadé 2D izotropni tlohy. V prvnich cca 10 000 simulacich
jednotlivé fetézce nezavisle na sobé prohledavaji modelovy prostor a poté se vSechny tfi
ustali na hodnoté s nejvyssi pravdépodobnosti. Konvergence jednotlivych parametri
je patrna na obr. 8, kde kazda ¢ara znadi jeden parametr z 286. Jak je vidét, jednotlivé

parametry se postupné dostavaji ve statistice dle Gelmana a Rubina (1992) pod hodnotu
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1,2, kdy je rozptyl vSech pocitanych fetézct (zde tfi) pro dany parametr natolik maly;,

Ze se parametr bere jako zkonvergovany.

-
L=
il

R-konvergence

A

simulace « 104

Obr. 8. Priibéh R-konvergence.

Prakticky vSechny vypocty jsem realizoval dle doporuceni Laloy a Vrugt (2012):
vypoclty pracovaly se tfemi fetézci a soucasné vytvarel kazdy fetézec pét kandidatnich
bodi. Vzhledem k velkému poctu parametr(i (> 100) jsem dle doporuceni v Laloy et
al. (2015) provadél vsechny vypocty s délkou skoku y = 0,25 (misto zakladni hodnoty
1; kontroluje délku skoku v prohledavaném prostoru), coZz zrychluje konvergenci u
mnohadimenzionalnich dloh typicky spjatych s hydrogeologickymi a geofyzikalnimi
problémy. Pokud se néjaky fetézec dostal mimo vymezené hodnoty, byl korigovan
pomoci nastaveni ,odraz” (angl. reflect) v moznosti hrani¢ni nastaveni (angl. bound-
handling). Pfi kazdém béhu byla aktivovana tzv. perioda zahoteni (burn-in), ktera je
nutnd k tomu, aby bylo z vysledku odfiznuto urcité mnozstvi pocate¢nich simulaci,
které pouze prozkoumavaji prostor feSeni. Nastaveni zahofeni jsem pouzival na 50%
(déle popisované vysledky se tak pocitaly pouze z 50% poslednich simulaci a prvnich
50% bylo odfiznuto). V ptipadé dlouhych béhti obsahujicich vice nez 50 000 simu-
laci, jsem obvykle nastavil dvojnasobnou decimaci z divodu tspory operac¢ni paméti.
Nastaveni zbytku parametr jsem ponechal ve vychozim nastaveni dle Vrugt (2016).

Diky pravdépodobnostnimu mapovéni prostoru lze z vysledkt jednotlivych fe-
tézct dopocitat celou fadu statistickych parametri, ze kterych lze statisticky zhodnotit
nalezené feSeni. Zasadni vyhodou tohoto pravdépodobnostniho pfistupu je, Ze aposte-

riorni rozptyl jednotlivych parametrt v sobé nese informaci o nejistoté odhadu daného
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parametru. Zakladni moznosti jak hodnotit nejistotu odhadu konkrétniho parametru
jsou marginalni pravdépodobnosti aposteriorniho rozlozeni. Z nich Ize dale dopocitat
pro zvolené parametry interval kredibility, ve kterém leZ{ parametr s danou pravdé-
podobnosti. V pfipadé 90% intervalu tak mtizeme fici, Ze dany parametr nabyva s
pravdépodobnosti 90% daného rozmezi. Kredibilni interval vyjadfuje souc¢asnou ne-
jistotu ohledné hodnoty daného parametru a mtize tak byt interpretovan v pravdé-
podobnostnim smyslu. Naproti tomu klasicky konfidenéni interval pouzivany mimo
bayesovskou teorii zaznamenava nejistotu intervalu, ktery jsme ziskali (at'uZ obsahuje
pravdivé hodnoty nebo ne) a nemiiZe tak byt interpretovan jako pravdépodobnostni
tvrzeni o skute¢né hodnoté parametru.

Pro zhodnoceni vysledkh bayesovské tlohy lze vyuZit nékolika kritérii. Jednou z
moznosti je DIC (angl. Deviance Information Criterion; Spiegelhalter et al., 2002), ktery
je ekvivalentem AIC (angl.. Akaike Information Criterion; Akaike 1974) pro bayesov-
ské ulohy. DIC lze vyjadfit v podobé indikatoru shody dat (odchylky) a v podobé
efektivniho poctu parametrt. Pro zhodnoceni celkové chyby mych tloh jsem pouzival
pouze prvni indikator DIC (primérnou devianci), kterym lze vyjadfit shodu modelu s
pavodnimi daty. Vyhodou DIC a jeho soucasti je jeho moZnost vypoctu pro konkrétni
data ¢i slozku dat. V pfipadé MT obracené tlohy tak lze primérnou devianci spoci-
tat napfiklad pro urcitou periodu, pro urcitou stanici ¢i souhrnné pro urcitou slozku

tenzoru impedance atd. Primeérnou devianci pro konkrétni model (p;)lze vyjadfit jako:

1 N rymed(p)-yFN2
& (e
D, = , .1)

Np

kde vyraz v zavorce vyjadfuje shodu modelovych a experimentalnich dat pfi i =
1,...,Np (napf. vSechny periody), a suma j = 1,..., Ny je pfes vSechny simulace.
Prostym zavedenim odmocniny VD lze nasledné dostat celkovou priimérnou devianci,
ktera méa pribliZzné stejny vyznam jako tradi¢ni RMS chyba.

I kdyZ je primarnim cilem stochastické tlohy pravdépodobnostni odhad parame-
tru (v nejjednodussim piibliZeni histogram), algoritmus DREAM dé4v4 i dva standardni
statistické bodové odhady. Ty v sobé nesou pouze omezenou pravdépodobnostni in-
formaci, ale v urcitych praktickych pfikladech mohou byt vyuZity. Prvni typ feSeni,
oznacovany jako map, dava v kazdé modelové burice hodnotu odpovidajici nejvy-

851 hustoté aposteriorni distribuce, tzn. jedna se o hodnotu, kterd by byla v pfipadé
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histogramu nejcastéjsi. Druha metoda, mean, priméruje hodnoty nap¥i¢ aposteriorni
distribuci. V pfipadé unimodalni aposteriorni distribuce jsou si hodnoty map a mean
velmi blizké. Pokud je v8ak vysledna aposteriorni distribuce nap¥. bimodélni, mohou
se hodnoty pro map a mean 1isit i fddové. Interpretovat tyto zjednodusené vysledky je
tak nutné vzdy v kontextu pravdépodobnostnich rozdéleni.

Velkou vyhodou balicku DREAM je jeho moZnost pouZiti paralelnich vypoctt,
které se uplatriuji zejména na samotné fetézce, ¢i na vicendsobné zkusSebni vzorkovani.
Vétsinu vypocth jsem realizoval na stolnim pocitaci s 4 jadrovym procesorem Intel Core
i7-7700 o frekvenci 3,6 GHz a 16 GB RAM. Cast vypottii probihala v ramci Ceské Na-
rodni Gridové Infrastruktury na clusterech MetaCentra (https: / /www.metacentrum.cz /)
provozovaného sdruzenim CESNET (https://www.cesnet.cz/). Zde vypocty probi-
haly na 12 jadrovych clusterech.

Casova néaroénost vypoltu zavisi z nejvétsi ¢asti na poctu simulaci, které se na
pocatku odvijeji od celkového poctu neznamych parametrti (bunék s el. odpory/anizo-
tropnimi tthly nebo s vodivostmi). Délka jedné simulace je ovlivnéna pfedevsim rych-
losti feSeni piimé tlohy, ktera je zavisla na velikosti modelu, poctu stanic a period
(objemu dat) a zvoleném typu vypoctu (izotropni/anizotropni). Cas pro feseni jedné
simulace se obvykle pohyboval od 1 s do 5 s v zavislosti na vySe uvedenych promén-
nych. Pro vSechny realizované vypocty jsem vytvarel pomérné hrubé modely, které
vSak jesté byly schopné dostate¢né dobfe namodelovat experimentalni data. Modely

jsem vzdy zprvu testoval pomoci standardnich inverznich tloh.

Model Pocet Polet | Pocet vert. | Cas jedné

(2D) parametra | period vrstev simulace
Morava (anizotropni) 590 35 19 1,75s
Synteticky izotropni 286 17 20 1,95
Kopanina 500 20 22 29s
Synteticky anizotropni 313 17 20 35s
EMERES 1200 33 24 4,06 s
Lubovtia 620 32 23 419s

Tab. 1. Srovnéni ¢asti jednotlivych simulaci u poc¢itanych tloh.

Vzhledem k naroc¢nosti a délce jednotlivych simulaci jsem se snaZil drzet velikost

modelt kolem 300 parametrti. V pfipadé nejjednodussi anizotropie (3 odpory, 1 tihel)
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tento pocet v dotéenych burikdch vzrostl 4x. Pro tspésnou konvergenci tiloh do cca 500
parametrt stacilo obvykle 100 tis. simulaci (v zavislosti na slozitosti feSeni), cozna vyse
uvedeném stolnim pocitaci znamenalo zhruba 3-5 dni vypoctu. V pfipadé rozsahlejSich

anizotropnich tloh trvaly vypocty i 7-10 dni.
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6. Vysledky

V této kapitole se postupné vénuji vysledktim algoritmu MT-DREAMzs) pro 1D a
2D tdlohu v pripadé syntetickych i redlnych modelt.

Pro statistické vyhodnoceni nalezeného feSeni, pouzivam vZdy vrchnich 50% vzorki
z daného fetézce po periodé zahoteni (pro kredibilni intervaly, priimérnou devianci i
histogramy). Pro zhodnoceni nejistoty odhadu konkrétnich parametrt ukazuji pfede-
vSim dva modely zkonstruované z minimalnich a maximalnich hodnot v ramci 90%
kredibilniho intervalu. V pfipadé syntetickych modeli, kde je mezi min. a max. mo-
dely maly rozdil a nejistota odhadu parametr(i je mala, ukazuji téZ pramérny model.
U realnych dat mohou byt priimérné modely velmi zavadéjici, a tak je zde neukazuji.
U kazdé dlohy uvadim hodnoty celkové primeérné deviance a v nékterych piipadech

ukazuji téz histogramy pro nékolik konkrétnich parametri.
6.1 Obracena tloha v 1D

Vzhledem k relativnijednoduchosti 1D izotropni tilohy a velkému mnoZstvi piistupt
fe$icich tento problém (napi. Weidelt, 1972, 1985, 1995; Parker, 1980, 1983; Constable et

al., 1987), se v této préaci budu vénovat pouze 1D anizotropni tloze.
6.1.1 Synteticky test - anizotropni

Pro vyzkouSeni algoritmu v 1D anizotropnim pfipadé jsem vytvofil synteticky
model s biaxidlni anizotropii a azimutem «s. Model se sklddal ze tfi vrstev o mocnostech
2,10 a 100 km (obr. 1a). Prvni vrstva od 0 do 2 km byla izotropni s odporem 1000 Q.m.
Druha vrstva od 2 do 12 km méla hlavni horizontalni odpory 100 Q.m a 10 Q.m a azimut
anizotropie -60°. Tfeti vrstva od 12 do 112 km méla hlavni horizontalni odpory 10 Q. m a
100 Q.m a azimut anizotropie 60°. Odezvu modelu jsem spocital, jak pro hlavni (xy, yx)
tak pro vedlejsi (xx, yy) impedance pro 30 period pravidelné rozloZenych v logaritmické
Skale v rozmezi od 0,001 s do 1000 s. Synteticka data jsem nasledné kontaminoval 5%
gaussovskym Sumem (5% z maximdalniho modulu impedanc¢nich prvka, kterymi jsem
kontaminoval vSechny slozky tenzoru impedance).

Vypocetni model se sklddal z 13 vrstev s pozvolna se zvétSujici mocnosti od 0,75
km aZ po 100 km s rovnomérnym logaritmickym krokem, coZ pfi tfech parametrech na

vrstvu (2 odpory a 1 anizotropni tthel) znamenalo 39 parametrt.
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Vypocet pomoci algoritmu MT-DREAMzs) se zavedenou apriorni informaci inver-
toval elektrické odpory, které se mohly pohybovat v rozmezi od 107 do 10* Q.m a
anizotropni thel od -90° po 90°. Celkovy pocet simulaci byl nastaven na 20 000. Re-
gulariza¢ni parametr mél hodnotu 0,005 stejné pro oba dva odpory i tthel. Na obr. 9 je
ptavodni model generujici data (A), primérny model z feSeni mean (B) a modely pro

min. (C) a max. (D) hodnoty 90% kredibilniho intervalu. Celkova primeérna deviance

vychézi 1,09.
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Obr. 9. Synteticky anizotropni pfiklad pocitany pomoci algoritmu MT-DREAMzs) s
vétsim poctem vrstev: (A) plivodni model generujici data, (B) primérny model z
feSeni mean, (C) min. a (D) max. hodnoty 90% kredibilniho intervalu.

Obr. 9 ukazuje, Ze nejistota odhadu modelovych parametrti je velmi mala, modely
pro min. (C) a max. (D) kredibilniho intervalu jsou si velmi podobné, coz dokazuje

i prakticky shodny primérny model (B). Elektrické odpory jsou rekonstruovany po-
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mérné dobfe, anizotropni vrstva od 2 do 12 km ma vSak vyrazné niz$i mocnost, coz
dobfe ilustruje nejednoznacnostiu takto jednoduché dlohy. Prvni 2 km mocné izotropni
vrstva je sice na odporovych modelech dobte patrn4, tihel je vSak v diisledku zavedené
regularizace nenulovy. Jinak je tihel v kontextu zavedené apriorni informace rekonstru-
ovan dobfe. Vyslednd hodnota priimérné deviance potvrzuje dobrou shodu modelt
napiic fetézcem s ptivodnimi daty.

Pfi druhém vypoctu jsem tilohu pozménil: pocet vrstev jsem omezil pouze na tfi,
ovsem jejich mocnost jsem pridal jako dalsi vzorkovany parametr a vypustil jsem regu-
larizaci. Algoritmus MT-DREAMzs) tak invertoval elektrické odpory, které se mohly
pohybovat v rozmezi od 10~%° do 10* Q.m, anizotropni tihel od -90° po 90° a mocnosti
vrstev v rozmezi od 1 po 100 km. Celkovy pocet simulaci byl nastaven na 20 000. Na obr.
10je ptivodni model generujici data (A) a primérny model z feSeni mean (B). Vzhledem
k prakticky nulovému rozdilu mezi min. a max. hodnotami v rdmci 90% kredibilniho
intervalu, jejich modely ani neukazuji. Celkova primérna deviance dosahuje hodnoty
0,74.
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Obr. 10. Synteticky anizotropni pfiklad pocitany pomoci algoritmu MT-DREAMzs)
pouze se tfemi vrstvami a jejich proménou mocnosti: (A) min. a (B) max. hodnoty 90%
kredibilniho intervalu.

Jak je patrné z obr. 10, nalezené feSeni se prakticky zcela shoduje s ptvodnim
modelem. Program si pouze nedokaZze poradit s prvni 2 km mocnou izotropni vrstvou,

které sice pfifazuje spravné odpory, ale s nenulovym tthlem.
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6.2 Obracena tloha ve 2D
6.2.1 Synteticky test - izotropni

Pro otestovani funkénosti algoritmu ve 2D izotropnim piipadé jsem zvolil synteticky
model s jednim vodi¢em a jednim nevodic¢em (obr. 11). Vodi¢ (A) o odporu 3 Q.m mél
rozméry 1x1 km, nevodi¢ (B) s odporem 1000 Q.m byl o velikosti 1x1,5 km. Obé dvé
struktury se nachézely v homogennim poloprostoru o odporu 300 Q.m a u povrchu byly
zakryty 1 km mocnou vrstvou o odporu 100 Q.m (C). Odezvu modelu jsem spocital pro
11 ekvidistantné rozloZenych stanic po 600 metrech pro hlavni impedancni slozky Z,,
a Zy,. Na kazdé stanici jsem pouzil 17 period pravidelné rozloZenych v logaritmické
skale v rozmezi od 0,01 s - 100 s. Synteticka data jsem nésledné kontaminoval 5%

gaussovskym Sumem.
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Obr. 11. Synteticky model pro testovani 2D izotropni tilohy.

Pouzity model pro vypocet sestaval z 286 odporovych bunék. Diskretiza¢ni sit’byla
relativné dost hruba (burtiky o délce 600 m), ale byla takto volena s ohledem na co
nejnizsi mozny pocet parametrti, z ddvodu dlouhého vypocetniho ¢asu u nasledujici
stochastické tlohy.

Obr. 12 (A) ukazuje invertovany model pomoci standardni inverzni tilohy metodou
nelinedrnich sdruZenych gradientt (Pek et al., 2012) s regularizaci. Invertoval jsem

pouze hlavni impedance bez rotace. Regulariza¢ni vahy jsem nastavil dle L-kfivky
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(Hansen, 2000) na 1 v horizontalnim a 1 ve vertikalnim sméru (obr. 13). Vysledny model
byl ziskédn po 50 iteracich a mé celkovou chybu RMS=0,72. Jako startovni model jsem
pouzil homogenni poloprostor o odporu 100 Q.m. Vysledny model dobfe rekonstruuje
vodic (A), ktery je vSak v disledku regularizace a hrubého modelu vertikdlné Spatné
rozliSseny. Model ukazuje ponékud hiife nevodi¢ (B), ktery se jevi velmi nevyrazné, i
pres ptvodné velky odporovy kontrast vii¢ci homogennimu poloprostoru. Model téz
ukazuje 1 km mocnou horizontalni vrstvu o odporu 100 Q.m pfi povrchu. I pfes zjevnou
hrubost modelu, je vidét, Ze inverzni tiloha tispésné rekonstruovala vSechny dtlezité

modelové struktury.

2 4 6 8

0 2 | 4 6 8 0
(A) x (km) (B) x (km)

log,,Q.m

1 2 3
Obr. 12. Regeni syntetického izotropniho modelu pomoci standardni inverzni tlohy

Vev s

pro ilustraci zmény feSeni.

Pro zhodnoceni efektu diskretiza¢ni sité, jsem provedl ten samy vypocet, ovsem
pouze v podrobnéjsi siti s butikami o délce 200 m. Vysledek ukazuje obr. 12 (B), ktery
byl ziskan po 51 iteracich a ma chybu RMS=0,92. Jak je pfi srovnani s pivodnim hrubym
modelem patrné, oba modely jsou velmi podobné, v pfipadé podrobné sité je pouze
posunut nevodi¢ pod stanice 6 a 7. Hruba sit’dle RMS chyby dosahuje lepsiho vysledku.

Vypocet pomoci algoritmu MT-DREAMzg) invertoval elektrické odpory, které se
mohly pohybovat v rozmezi od 107%° do 10* Q.m. Celkovy pocet simulaci byl nastaven

na 50 000. Na obr. 14 jsou modely pro min. (A) a max. (B) hodnoty 90% kredibilniho
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intervalu a pro feSeni mean (C). Celkova hodnota priimérné deviance dosahuje hodnoty

1,08. Obr. 15 ukazuje odporové histogramy pro sloupec jdouci pres vodivé téleso a pro

sloupec jdouci pfes nevodivé téleso pro prvnich sedm vrstev.
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Obr. 13. Priklad L-k#ivky pro uréeni regulariza¢ni vahy. V misté s minimalni hrubosti
a chybou (zalomeni kiivky) je optiméalni hodnota.
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Obr. 14. Reseni syntetického modelu pomoci algoritmu MT-DREAMzs): (A) min. a (B)
max. hodnoty 90% kredibilniho intervalu, (C) primérny model z feSeni mean.

Z obr. 14 je patrné, Ze rozdily mezi maximdalni a minimalni hranici kredibilniho
intervalu jsou velmi malé. VSechny tfi vysledné modely pomérné tispésné rekonstruo-
valy pfipovrchovou 1 km mocnou vrstvu s niz§im odporem 100 Q.m, vodi¢ i nevodic.
Pozadi reprezentované homogennim poloprostorem je z dtivodu nezavedené apriorni
informace variabilni. Histogramy na obr. 15 ukazuji na malou nejistotu odhadu da-

nych parametrt - histogramy jsou tizké a maji unimodalni rozloZeni. Celkova hodnota

61



prameérné devivance potvrzuje dobrou shodu modelti nap#i¢ fetézcem s ptvodnimi

daty a je rovna 1,08.
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Obr. 16. Regeni syntetického izotropniho modelu pomoci algoritmu MT-DREAM g,
se zavedenou apriorni informaci: (A) min. a (B) max. hodnoty 90% kredibilniho
intervalu, (C) primérny model z feSeni mean.

Obr. 16 ukazuje modely pro min. (A) a max. (B) hodnoty 90% kredibilniho intervalu
a pro feSeni mean (C), vypoctené pomoci algoritmu MT-DREAMzs) s jiz zavedenou
apriorni informaci. Stejné jako v minulém pfikladu se elektrické odpory vzorkovaly

od 107%° do 10* Q.m, celkovy pocet simulaci byl 30 000 a regulariza¢ni parametr mél
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hodnotu 0,02. Obr. 16 ukazuje histogramy pro vodivé a nevodivé téleso pro prvnich
sedm horizontalnich vrstev.

Modely na obr. 16 jsou si velmi podobné, nejistota v odhadu parametrti je tak mala.
VsSechny tfi modely dobte rekonstruuji vodi¢, nevodic je méné zietelny. P¥ipovrchova
z6na o mocnosti 1 km ukazuje odpory okolo 100 .m na vsSech tfech modelech, stejné
jako homogenni poloprostor dosahuje hodnot blizkych 300 Q.m. Histogramy na obr.
17 maji opét unimodalni rozloZeni s ostrymi vrcholy. Hodnota primérné deviance
dosahuje diky zavedeni apriorni informace vyrazné lepsich hodnot, nez v minulém

pfipadé, coZ potvrzuje i jeji celkova hodnota 0,79.
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Obr. 17. Histogramy pro prvnich sedm vrstev jdouci (A) pfes vodic¢ a (B) pfes nevodic.

6.2.2 Synteticky test - anizotropni

Pro otestovani algoritmu ve 2D anizotropnim pfipadé jsem vytvofil analogii syn-
tetického modelu, jako v pripadé izotropni verze. Model mél stejné rozméry vcetné
anomalnich téles a opét se skladal z vodice (A), nevodice (B), pfipovrchové zény o
niz$im odporu (C) a homogenniho poloprostoru o odporu 300 Q.m (viz obr. 11). Jako
anizotropni téleso jsem zvolil vodic (A), ktery nyni vykazuje uniaxidlni anizotropii s od-
pory 3/300/3 Q.m a azimut ag 30°. Odezvu modelu jsem spocital pro 11 ekvidistantné
rozloZenych stanic po 600 metrech pro vSechny ¢tyfi impedanéni slozky. Na kazdé

stanici jsem pouzil 17 period pravidelné rozloZenych v logaritmické Skéle v rozmezi
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0,01 s - 100 s. Synteticka data jsem nasledné kontaminoval 5% gaussovskym Sumem.
Pouzity model pro vypocet sestdval opét z 286 odporovych bunék se stejnou diskre-
tiza¢ni siti po 600 metrech. Unixidlni anizotropie s azimutem byla aktivovana pouze v

odporové burice, ve které se nachéazelo téleso anomalniho vodice a také v osmi souse-
dicich burikéch.

Z (km)

X (km)

Obr. 18. Regeni syntetického anizotropniho modelu pomoci standardni inverzni tlohy
(Pek et al., 2012).

Obr. 18 ukazuje invertovany model pomoci standardni inverzni tlohy metodou
nelinedrnich sdruzenych gradientt (Pek et al., 2012). Invertoval jsem jak hlavni, tak
vedlejsi impedance s vySe zminénou zavedenou uniaxialni anizotropii. Regulariza¢ni
vaha v horizontalnim i vertikdlnim sméru byla nastavena na 1. Jako startovni model
jsem pouZzil homogenni poloprostor o odporu 100 Q.m v izotropnich ¢astech modelu,
v anizotropnich buiikidch jsem nastavil odpor 100/100/100 Q.m a anizotropni thel

as 0°. Vysledek byl ziskan po 89 iteracich a méa celkovou chybu RMS=1,04. Vysledny
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model rekonstruuje anizotropni vodi¢ (A) nésledovné: p; vykazuje hodnoty mezi 12
a 580 Q.m (ptivodné 3 Q.m); p> nabyva hodnot 65-600 Q.m (ptivodné 300 Q.m); a p3
dosahuje hodnot 32-590 Q.m (ptvodné 3 Q.m). Azimut g ma thel mezi 11° az 36°.
Konkrétni burika odpovidajici anizotropnimu télesu ma odpory 12/74/32 Q.m a azimut
27°.Nevodic¢ (B) je pomérné nevyrazny. Model dobfe ukazuje pozadi o odporu 300 Q.m
i pfipovrchovou vrstvu o odporu 100 Q.m. Vysledny model velmi dobfe rozpoznal,
kde by méla leZet anizotropni struktura. V anizotropnich butikéch je silna anizotropie
pouze v burice odpovidajici pivodnimu anizotropnimu télesu. Hodnoty z této buriky
sice nedosahuji pfesné ptivodnich hodnot, ale kromé p, se jim dobfe blizi. V pripadé

p3 to vSak miize byt dilem ndhody, protoZe vertikdlni odpor je v pfipadé 2D modeli

téméf nerozliSitelny (Marti, 2014).
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Obr. 19. Re$eni syntetického anizotropniho modelu pomoci algoritmu
MT-DREAMzs): (A) min. a (B) max. hodnoty 90% kredibilniho intervalu, (C)
prameérny model z feSeni mean.

Obracena tloha pomoci algoritmu MT-DREAMzs) se standardni parametrizaci in-
vertovala elektrické odpory, které se mohly pohybovat v rozmezi od 107%° do 10° Q.m

a azimut anizotropie v rozpéti od -90° do 90°. Celkovy pocet simulaci byl nastaven
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na 100 000. Na obr. 19 jsou modely pro min. (A) a max. (B) hodnoty 90% kredibilniho
intervalu a pro feSeni mean (C). Celkova hodnota primeérné deviance dosahuje 1,06 a
je tak plné srovnatelna s RMS u klasické inverzni dlohy. Obr. 20 ukazuje odporové a
thlové histogramy pro tfi vrstvy (¢tvrtou az Sestou) jdouci stfedem pfes anizotropni
vodivé téleso.
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Obr. 20. Odporové a tthlové histogramy pro tfi vrstvy (¢tvrtou az Sestou) jdouci
stfedem pres anizotropni vodivé téleso.

Vsechny tfi modely na obr. 19 jsou si velmi podobné, zejména v izotropnich ¢astech.
Zde je nejistota odhadu jednotlivych parametr(i velmi mald. V anizotropnich burikach
je variabilita jednotlivych parametrt o néco vétsi, ovSem i tak pfijatelna. P¥ipovrchova
z6na (100 Q.m) i pozadi (300 Q.m) maji malou variabilitu. Konkrétni burika odpovidajici
pavodnimu anizotropnimu télesu mé rozptyl odport 0,3-1,8/77-135/335-911 Q.m a
tthlu 26-34°. Histogramy na obr. 20 maji Sirsi zdkladny, ale drZi si striktné unimodalni
rozloZeni. Celkova hodnota priimérné deviance potvrzuje dobrou shodu modeld napfic¢
fetézcem s ptivodnimi daty.

Dalsi vypocet algoritmem MT-DREAMzs) se standardni parametrizaci probihal s jiz
zavedenou apriorni informaci. Stejné jako v minulém pfipadé se invertovaly elektrické
odpory, které se mohly pohybovat v rozmezi od 107 do 10> Q.m a azimut anizotropie

v rozpéti od -90° do 90°. Celkovy pocet simulaci byl nastaven na 100 000, regulariza¢ni

parametr mél hodnotu 0,02. Obr. 21 ukazuje modely pro min. (A) a max. (B) hodnoty
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90% kredibilniho intervalu a pro feSeni mean (C). Celkovéa priimérna deviance dosahuje

hodnoty 1,02. Obr. 22 ukazuje odporové a tthlové histogramy pro tfi vrstvy (¢tvrtou az

Sestou) jdouci stfedem pfes anizotropni vodivé téleso.
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Obr. 21. Regeni syntetického anizotropniho modelu pomoci algoritmu MT-DREAM s,
se zavedenou apriorni informaci: (A) min. a (B) max. hodnoty 90% kredibilniho
intervalu, (C) primérny model z feSeni mean.

Vsechny tfi modely na obr. 21 jsou si velmi podobné, pouze s velmi drobnymi zmé-
nami, coz indikuje velmi pfesny odhad parametrt s malou nejistotou. Diky zavedené
apriorni informaci jsou malé rozptyly parametr( i v anizotropnich burikach. Ptipo-
vrchové zéna o odporu 100 Q.m je rekonstruovana velmi pfesné, stejné jako pozadi
o odporu 300 Q.m. Konkrétni butika odpovidajici ptivodnimu anizotropnimu télesu
maé rozptyl odpora 8-16/242-323/19-25 Q.m a tthlu 26-30°. Histogramy na obr. 22 maji
oproti minulému béhu bez apriorni informace o poznéni uzsi zdkladny a vykazuji uni-
modalni rozloZeni. Celkova hodnota primérné deviance dosahuje o néco lepsi hodnoty

nez v piipadé pfedeslého béhu bez apriorni informace.
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Obr. 22. Odporové a thlové histogramy pro tfi vrstvy (¢tvrtou az Sestou) jdouci
stfedem pfes anizotropni vodivé téleso.

Nasledujici vypocet algoritmem MT-DREAMzs) jiZz pracoval s alternativni para-
metrizaci pomoci logaritmického tenzoru vodivosti (kap. 3.2). Vzhledem k tomu, Ze
pfedeslé vypocty probihaly pouze se tfemi odpory a jednim thlem, modifikoval jsem
tenzor vodivosti ve stejném smyslu tak, aby obsahoval pouze 4 proménné odpovidajici

3 odportim ve smérech x, y, z a thlu as:

L L
T Ty 0
L_| L L
Y oy Oy 0] (6.1)
oL

V tomto pfipadé algoritmus invertoval elektrické vodivosti, které se mohly pohy-
bovat v rozmezi od 10~ po 10! pro diagonalni komponenty tenzoru vodivosti a v
rozmezi od 1078 po 10® pro nediagonalni komponenty tenzoru (hodnoty vzorkované
vodivosti jsou v prirozenych logaritmech). Celkovy pocet simulaci byl nastaven na
100 000. Obr. 23 ukazuje modely pro min. (A) a max. (B) hodnoty 90% kredibilniho
intervalu a pro feSeni mean (C). Hodnota primeérné deviance je velmi podobné dloze
bez apriorni informace se standardni parametrizaci, coZ dokazuje i jeji celkova hodnota
1,05. Obr. 24 ukazuje vodivostni histogramy pro tfi vrstvy (¢tvrtou aZ Sestou) jdouci

pres anizotropni vodivé téleso.
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Obr. 23. Regeni syntetického anizotropniho modelu pomoci algoritmu MT-DREAM s,
s alternativni parametrizaci: (A) min. a (B) max. hodnoty 90% kredibilniho intervalu,
(C) primérny model z feSeni mean.
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Obr. 24. Histogramy komponent tenzoru impedance pro tfi vrstvy (¢tvrtou az Sestou)
jdouci stfedem pfes anizotropni vodivé téleso.
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Jak je patrné z obr. 23, min. (A) a max. (B) modely vykazuji vétsi rozptyl hod-
not, coz ukazuje na zvysenou nejistotu odhadu modelovych parametrt, jak v pfipadé
izotropnich, tak i u anizotropnich bunék. Bez zavedené apriorni informace vodivostni
parametrizace sice naléza dle hodnot priimérné deviance feSeni s dostate¢nou shodou,
ovSem bez jasného fyzikalniho vyznamu, zejména v anizotropnich burikach. Histo-
gramy na obr. 24 poukazuji na mnohoznacnost tlohy a s ni spojenou nejistotu odhadu
modelovych parametrti. Histogramy maji sice unimodéalni rozloZeni, ale jejich zakladny

jsou velmi Siroké, misty i vice jak ¢tyfi fady.
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Obr. 25. Reseni syntetického anizotropniho modelu pomoci algoritmu MT-DREAM s,
s alternativni parametrizaci se zavedenou apriorni informaci: (A) min. a (B) max.
hodnoty 90% kredibilniho intervalu, (C) pramérny model z feSeni mean.

Dalsi béh algoritmu MT-DREAMzs) pracoval rovnéZ s alternativni parametrizaci
pomoci logaritmického tenzoru vodivosti, ale tentokrat s jiz zavedenou apriorni in-
formaci. Stejné jako pfi minulém béhu obsahoval tenzor vodivosti pouze 4 proménné
odpovidajici 3 odportim a jednomu tthlu. Algoritmus invertoval elektrické vodivosti,
které se mohly pohybovat v rozmezi od 10~ po 10! pro diagonalni komponenty tenzoru

vodivosti a v rozmezi od 1078 po 108 pro nediagonalni komponenty tenzoru.
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Obr. 26. Histogramy komponent tenzoru impedance pro tfi vrstvy (¢tvrtou aZ Sestou)

jdouci sttedem pres anizotropni vodivé téleso.
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Obr. 27. Odporové a thlové histogramy pro tfi vrstvy (¢tvrtou az Sestou) jdouci
stfedem pfes anizotropni vodivé téleso, prepoctené z komponent tenzoru impedance
(analogie obr. 26 v prostoru odporti a tthlf).

0 20

Celkovy pocet simulaci byl nastaven na 100 000, regulariza¢ni parametr mél v hori-

zontalnim i vertikdlnim sméru hodnotu 0,02. Obr. 25 ukazuje modely pro min. (A) a
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max. (B) hodnoty 90% kredibilniho intervalu a pro feSeni mean (C). Celkova hodnota
pramérné deviance vychézi 1,04. Obr. 26 ukazuje vodivostni histogramy pro tfi vrstvy
(¢tvrtou az Sestou) jdouci pres anizotropni vodivé téleso.

Modely na obr. 25 ukazuji na velmi malou neurcitost v odhadu modelovych para-
metrt, zejména v izotropnich ¢astech modelu. Rozdil mezi min. (A) a max. (B) modely
je velmi maly. V anizotropnich burikach je rozptyl parametr(i o néco vétsi, problémy
jsou zejména u pireskakujicich thlovych bunék i pfes zavedenou apriorni informaci.
Konkrétni burika odpovidajici pivodnimu anizotropnimu télesu ma rozptyl odport
10-15/125-147/80-90 2.m a tthel 28°. Vodivostni histogramy na obr. 26 vykazuji uni-
modalni rozloZeni. Pfi pfepocteni na odpory a thly (obr. 27) vSak vykazuji mirnou
bimodalitu. Uhlové histogramy nedr#i jeden kvadrant (kladny nebo z&porny) a na
rozdil od tloh se standardni parametrizaci zde dochazi k preskakovani thlu o 90°.
Celkova hodnota priimérné deviance dosahuje velmi podobnych hodnot jako u pfte-
deslého béhu bez apriorni informace a celkové potvrzuje dobrou shodu modelt napfic
fetézcem s ptivodnimi daty.

Vzhledem k pokracujicimu pfeskakovani azimutu anizotropie, jsem do nasledu-
jictho testu p¥idal apriorni informaci ohledné sily anizotropie. Uloha probihala ve
stejném nastaveni jako v minulém pfipadé. Regulariza¢ni parametr mél hodnotu 0,02
v horizontalnim a vertikdlnim sméru, a 0,02 na silu anizotropie. Obr. 28 ukazuje mo-
dely pro min. (A) a max. (B) hodnoty 90% kredibilniho intervalu a pro feSeni mean
(C). Celkova priimeérna deviance dosahuje hodnoty 1,09. Obr. 29 ukazuje vodivostni
histogramy pro tfi vrstvy (¢tvrtou az Sestou) jdouci pfes anizotropni vodivé téleso.

Jak je patrné z obr. 28, nejistota odhadu jednotlivych parametrti je v tomto pii-
padé velmi mald, vSechny tfi modely jsou prakticky totoZné nejen v izotropnich, ale
i v anizotropnich ¢astech. Konkrétni burika odpovidajici ptivodnimu anizotropnimu
télesu ma rozptyl odporti 23-35/153-199/11-13 Q.m a tthel 28°. U azimutu anizotropie
zmizela po zavedeni apriorni informace na silu anizotropie nejistota spojena s klad-
nym/zédpornym feSenim. VSechny tfi modely nyni ukazuji v thlovych burikach klad-
nou hodnotu. Vodivostni histogramy na obr. 29 maji unimodalni rozlozeni. Pfi pfepoc-
teni na odpory a thly (obr. 30) je patrné, Ze z nich zmizela bimodalita vyskytujici se
v minulém béhu. Celkova hodnota priimérné deviance nabyva lehce horsich hodnot
nez v minulém pfipadé, ovSem i pfes mirné zhorseni stale potvrzuje dobrou shodu s

puvodnimi daty.
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Obr. 28. Regeni syntetického anizotropniho modelu pomoci algoritmu MT-DREAM s,

s alternativni parametrizaci a apriorni informaci na silu anizotropie: (A) min. a (B)

max. hodnoty 90% kredibilniho intervalu, (C) primérny model z feSeni mean.
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Obr. 29. Histogramy komponent tenzoru impedance pro tfi vrstvy (¢tvrtou az Sestou)

jdouci stfedem pfes anizotropni vodivé téleso.
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Obr. 30. Odporové a thlové histogramy pro tfi vrstvy (¢tvrtou az Sestou) jdouci
stfedem pfes anizotropni vodivé téleso, prepoctené z komponent tenzoru impedance
(analogie obr. 29 v prostoru odport a tthli).

6.2.3 Redlnéa data
6.2.3.1 Uklon mariansko-lazeriského zlomu

Lokalita Kopanina se nachéazi v Zapadnich Cechach nedaleko stejnojmenné obce,
priblizné 20 km SV od mésta Cheb. Z geologického hlediska spadéa cela oblast do
zapadni ¢asti Ceského masivu, konkrétné do sasko-durynské jednotky. Cela oblast je
vyznamna zejména diky kiiZeni VSV-Z]JZ protdhlého oherského riftu s pfiblizné S-J
tdhnoucim se maridnsko-lazetiskym zlomem, ktery byl v minulosti nékolikrat reakti-
vovan a z velké ¢asti ovlivnil formovani pfilehlé terciérni chebské panve. Cela oblast
okolo kiiZeni obou struktur je také zndma diky ¢etnym seismickym rojiam presahujicim
bézné magnitudo 3.

Maridnsko-lazerisky zlom oddéluje chebskou panev na zapadé od krusnohorsko-
smrcinského krystalinika na vychodé (obr. 31). Sedimentace v chebské panvi probihala
pfiblizné od pozdniho eocénu po pozdni pliocén a byla kontrolovana mnoha zlomy,
diky ¢emuZ ma dnes panev blokovou stavbu. Chebska panev je vyplnéna pfedevsim
jily, pisky, stérky, vulkanoklastiky a uhelnymi slojemi. Krusnohorsko-smréinské krys-

talinikum mé pravdépodobné predvariské stafi a sestava zejména z fylitti.
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Obr. 31. Schematicka geologicka situace na lokalité Kopanina.

Profile C (P1)
Road 1584

1000 1100 \1200 1500 X
ey | 450
: 400
: 350
MLF zone . E: 200

(intensively fractured, weathered, |

argillaceous, water saturated)

1000 om oo
\V4 \v4 \V4 \V4 \V4 \V4 vv 0g1p £2m

: B TS - 3

— HV-1

*

©

E

—.0.0 2

D

©

2

<

-0.5 +—— T 1

0.0 . 0.6
Distance [ km ]

Obr. 32. Vysledny model na lokalité Kopanina spolu s vysledkem z elektrické
odporové tomografie (horni mnohothelnik). Odporova skala je pro MT netradi¢né v
otocené konvenci, kterou pouzivaji aplikované metody.

Zdroj: Blecha et al., 2018.
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Magnetotelurické méfeni na Kopaniné zacinajici v chebské péanvi, pfekracujici
maridnsko-lazerisky zlom a koncici v krusnohorsko-smréinském krystaliniku jsem
realizoval na 1050 m dlouhém profilu o 8 stanicich, které byly rozloZeny podél profilu
pravidelné po 150 m. Cilem méteni bylo zachytit sklon maridnsko-lazeriského zlomu
a doplnit tak predesla mél¢i méfeni jinych geofyzikalnich metod (DC geoelektrické,
gravimetrické, magnetometrické, seismické). Z téchto diivodi jsem méftil pouze audio-
magnetoteluricka data (periody 0,0001 - 0,3 s), ktera méla pfinést podrobné informace

o odporovych pomérech podél profilu od prvnich desitek metrti po cca 1 km.
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Obr. 33. Regeni tlohy standardni inverzni metodou (Pek et al., 2012) v hrubé
odporové siti.

Data jsem nasledné zpracoval pomoci robustnich metod (Friedrichs, 2004), prozkou-
mal jejich dimenzionalitu a ur¢il regiondlni smér homogenity N28°W (Bahr 1988, 1991;
Swift, 1967). Na zavér jsem data invertoval metodou nelinedrnich sdruzenych gradi-
entt (Pek et al., 2012). Vysledek ukazal (obr. 32) odporovy kontrast mezi vodivou panvi
(odpory cca 1-50 Q.m) proti nevodivému krystaliniku (odpory 300-700 Q.m) a odhalil
téZ vice o sklonu samotného maridnsko-lazeriského zlomu mezi obéma jednotkami.
Také prokazal aspésnou kombinaci magnetotelurické metody s mélkymi geofyzikalni

metodami. Podrobnosti viz Blecha et al., 2018.
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Data z lokality Kopanina v Zapadnich Cechéch reprezentuji velmi podrobny pro-
til. Oproti ptivodnimu modelovéni (velmi podrobny model - 1369 odporovych bunék;
obr. 32), jsem zde vytvofil hrubsi model s ohledem na budouci vypocty stochastickou
metodou DREAM. Model se tak skladal z 507 odporovych bunék, které mély v ho-
rizontalnim sméru v oblasti stanic na délku vzdy 50 m. Obr. 33 ukazuje invertovany
model pomoci inverzni tllohy metodou nelinedrnich sdruzenych gradientti (Pek et al.,
2012). Startovnim modelem byl homogenni poloprostor o odporu 100 Q.m, invertoval
jsem hlavni i vedlejsi impedance s prahem chyby 5% pro hlavni a 10% pro vedlejsi.
Pfed samotnym vypocétem chyby jsem v radmci inverze rotoval modelové impedance o
-28° na zékladé informaci o dimenzionalité prostiedi. Regulariza¢ni vahy jsem nastavil
dle L-kifivky na 100 v horizontdlnim a 50 ve vertikalnim sméru. Vysledny model byl
ziskén po 30 iteracich a mé celkovou chybu RMS=3,58. Pro srovnani model v ptvodni

podrobné odporové siti mél celkovou chybu RMS=3,14 (obr. 32).
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Obr. 34. Regeni tlohy metodou MT-DREAM|zs) se zavedenou apriorni informaci: (A)
min. a (B) max. hodnoty 90% kredibilniho intervalu.

Obracena tuloha pomoci algoritmu MT-DREAMzs) invertovala elektrické odpory,
které se mohly pohybovat v rozmezi od od 107%° do 10* Q.m. Celkovy pocet simulaci
byl nastaven na 100 000, regulariza¢ni parametr mél hodnotu 0,001. Pfed samotnym
vypoctem chyby jsem v rdmci inverze rotoval modelové impedance o -28° na zakladé
informaci o dimenzionalité prostfedi. Obr. 34 ukazuje modely pro min. (A) a max.
(B) hodnoty 90% kredibilniho intervalu. Celkova hodnota primeérné deviance vychazi

4,16. Na obr. 35 jsou histogramy pro prvnich devét vrstev pod stanicemi tfi a Sest.
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Obr. 35. Odporové histogramy pro prvnich devét vrstev pod stanicemi tfi a Sest.

Jak je patrné z obr. 34, rozdily mezi min. (A) a max. (B) modely jsou mensi u po-
vrchu, s rostouci hloubkou se zvétsuji. Oba dva modely vSak vykresluji velmi podobné
struktury, nejvétsich rozdilt dosahuji aZ v poslednich dvou stech metrech hloubky.
V pfipadé stanice 3 ukazuji histogramy na obr. 35 unimodalni rozloZeni s nizkou ne-
jistotou urceni parametru. Pod stanici 6 je v hlubsich ¢astech situace horsi, nékteré
histogramy maji $ir$i rozloZeni se dvéma vrcholy. Celkova hodnota primérné devi-
ance je vyrazné vyssi nez u syntetickych modeld a vychézi 4,16 coZ je o néco horsi

vysledek nez RMS z klasické deterministické tilohy.
6.2.3.2 Uklon bradlového pasma

Meéfeny profil se nach4zel nedaleko obce Stara Luboviia, zhruba 40 km SV od
mésta Poprad. Cela oblast je soucasti Zapadnich Karpat, které patfi k nejseverné;js
¢asti alpinského orogénu v Evropé. Zapadni Karpaty 1ze rozdélit na dva hlavni celky:
Vnéjsi Zapadni Karpaty a Vnitini Zdpadni Karpaty, které jsou od sebe navzajem od-
déleny bradlovym pasmem. Celkova stavba a litologické slozeni Zapadnich Karpat je
v dtisledku jejich dlouhého vyvoje a komplexnich tektonickych procest velmi slozita.
dlouhou tektonickou strukturou, ktera sleduje kontakt mezi VnéjSimi a Vnitfnimi Za-

padnimi Karpaty po celé jejich délce. I kdyZz zde chybi klasické komplexy, jako jsou
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tfeba ofiolity, pfevldda nazor, Ze se jedna o byvalou suturni zénu (poziistatek oceanu).
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Obr. 36. Geologickd mapa s pozicemi magnetotelurickych stanic a profilem SL-1:
FB-flySové pasmo, KB-bradlové pasmo, ICP-vnitrokarpatsky paleogén,
MF-mezozoikum fatrika, CCZ-karpatska vodivostni anomalie.

Zdroj: Majcin et al., 2018.

Magnetotelurické méfeni ptes bradlové pasmo bylo realizovano ve spolupraci se
Slovenskou akademii véd v roce 2015. Na cca 13 km dlouhém profilu SL-1 ve sméru
SV-JZ bylo zméteno 7 stanic s rozsahem period 0,001s - 40 s (obr. 36). Profil za¢inal ve
vnitrokarpatském paleogénu (Vnitini Zapadni Karpaty), piekracoval bradlové pasmo
a koncil ve vnéjsim flySovém pasmu (Vnéjsi Zapadni Karpaty). Cilem méfeni bylo
ziskat detailn€jsi znalosti o geologické stavbé bradlového pasma a jeho kontaktu s
vnéjsim flySovym padsmem a vnitrokarpatskym paleogénem.

Data jsem zpracoval pomoci robustnich metod (Friedrichs, 2004), prozkoumal jejich
dimenzionalitu a ur¢il regiondlni smér homogenity na S55°E (Bahr 1988, 1991; Swift,
1967). Vysledné jsem data invertoval metodou nelineérnich sdruzenych gradienti (Pek
et al., 2012). Vysledek (obr. 37) pomohl rozliSit hranice vyse zminénych jednotek az
do hloubky 4 km, zejména pak odporové rozdily mezi sedimenty Zapadnich Karpat
(vodivé), bradlovym pasmem a podloZnim krystalinikem (nevodivé). Podrobnosti viz
Majcin et al., 2018.
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Profile SL-1 Resistivity
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Obr. 37. Vysledny model na profilu SL-1 s geologickou interpretaci: FB-flySové pasmo,
KB-bradlové pasmo, PC-peninické kiira, ICP-vnitrokarpatsky paleogén,
M-mezozoické komplexy, TCr-krystalinikum tatrika.

Zdroj: Majcin et al., 2018.

Profil nedaleko mésta Stara Luboviia na SV Slovenska reprezentuje regionalni profil.
Oproti pivodnimu modelovani (podrobny model - 1155 odporovych bunék), jsem opét
vytvofil hrubsi model obsahujici 622 odporovych bunék. Obr. 38 ukazuje invertovany
model pomoci standardni inverzni tlohy metodou nelinedrnich sdruZenych gradientti
(Pek et al., 2012). Startovnim modelem byl homogenni poloprostor o odporu 300 Q.m,

invertoval jsem hlavni i vedlejsi impedance s prahem chyby 5% pro hlavni a 10%
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Obr. 38. Reeni tlohy standardni inverzni metodou (Pek et al., 2012) v hrubé
odporové siti.

pro vedlejsi. Pfed samotnym vypoctem chyby jsem v ramci inverze rotoval modelové
impedance o -44,5° na zékladé informaci o dimenzionalité prostiedi. Regulariza¢ni

vahy jsem nastavil dle L-kfivky na 300 v horizontalnim a 100 ve vertikdlnim sméru.
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Vysledny model byl ziskan po 24 iteracich a ma celkovou chybu RMS=5,22. Model z
ptvodni podrobnéjsi sité z obr. 37 mél celkovou chybu RMS=5,45.

Obrécené tloha pomoci algoritmu MT-DREAM(ZS) invertovala elektrické odpory,
které se mohly pohybovat v rozmezi od 107°° do 10* Q.m. Celkovy pocet simulaci byl
nastaven na 100 000, regulariza¢ni parametr mél hodnotu 0,0000003 v horizontalnim

sméru a 0,0000006 ve vertikdlnim. Pfed samotnym vypoctem chyby jsem v ramci
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Obr. 39. Regeni tlohy metodou MT-DREAMzs) se zavedenou apriorni informaci: (A)
min. a (B) max. hodnoty 90% kredibilniho intervalu.
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Obr. 40. Odporové histogramy pro prvnich jedenact vrstev pod stanicemi dva a Sest.

inverze rotoval modelové impedance o -44,5° na zakladé informaci o dimenzionalité

prosttedi. Obr. 39 ukazuje modely pro min. (A) a max. (B) hodnoty 90% kredibilniho
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intervalu. Celkovd hodnota priimérné deviance vychézi3,9. Obr. 40 ukazuje histogramy
pro vzorkované odpory pro prvnich jedenact vrstev pod stanicemi dva a Sest.

Z obr. 39 je patrné, Ze nejistota odhadu jednotlivych parametrt je nizsi v pfipovr-
chovych vrstvach, kde je rozdil mezi min. (A) a max. (B) modely téméf neznatelny.
S rostouci hloubkou se nejistota odhadu parametrti zvétsuje, v poslednich vrstvach
dosahuje hodnot kolem ptil fadu. Obé dvé feSeni v ramci 90% intervalu kredibility jsou
v3ak velmi konzistentni, na obou modelech vznikaji téméf stejné odporové struktury.
Histogramy na obr. 40 maji unimodalni rozloZeni s ostrymi vrcholy. Histogramy se
vym dosahem. Celkova hodnota primeérné deviance je sice pomérné vysokd, ovSem i

tak je lepsi neZ RMS u klasické alohy.
6.2.3.3 Geologicka stavba seismoaktivni oblasti

Magnetotelurického méfeni v Zapadnich Cechach jsem se ti¢astnil v ramci projektu
EMERES (Electromagnetics in the Eger Rift System), ktery fidila GFZ Potsdam ve spo-
lupréci s Geofyzikalnim tistavem AVCR a Univerzitou v Uppsale. Projekt byl rozdélen
na tfi ¢asti: (1) zahrnovala dva 50 km dlouhé regiondlni profily v oblasti Chebska; (2)
cilila na oblast chebské panve a méla podobu podrobné lokalni sité na plose cca 50 km?;
(3) zahrnovala mélké radiomagnetotelurické méfeni na lokalité HartouSov. Z téchto tii
fazi, jsem se ti¢astnil prvnich dvou a pro testovani stochastické inverze jsem pouzil
prvni z nich.

Oblast Zapadnich Cech spadé do sasko-durynské jednotky Ceského masivu a je vy-
znamnd zejména z hlediska stéle probihajici geodynamické aktivity. Nejvyznamnéjsimi
lokalitami je oblast okolo obce Novy Kostel, narodni piirodni rezervace Soos a okoli
obce HartouSov. VSechny tyto lokality lezi zhruba na kiiZeni severojizni regensburgsko-
lipsko-rostocké zény (jejiz soucéstije i maridnsko-lazerisky zlom uvedeny v kap. 6.2.3.1)
s VSV-Z]JZ probihajicim oherskym riftem.

Geodynamicka aktivita Zapadnich Cech se projevuje zejména periodicky se opa-
kujicimi zemétfesnymi roji dosahujicimi az magnituda 4,5; pfitomnosti CO; a isotopti
He plastového ptivodu v mineralnich vodach a mofetach; a doklady pleistocénniho
vulkanismu reprezentovaného sypanymi kuZely Komorni a Zelezné hirky, & nedavno
objevenymi maarovymi strukturami Mytina a Neualbenreuth.

Prvni ¢ast projektu méla podobu dvou 50 km dlouhych vzdjemné kolmych profilt
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cca ve sméru S-J] a Z-V o0 25, respektive 22 stanicich (obr. 41). Cilem méfeni bylo odhalit
geologickou stavbu v seismicky aktivni oblasti a pokusit se potvrdit ptivod geodyna-
mické aktivity v korovych fluidech. Za timto ticelem se na vSech stanicich méfilo Siroké
spektrum period 0,0001 - 1000 s, jeZ mély pfinést informace o odporovych pomérech
od prvnich desitek metrti po prvni desitky kilometri.
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Obr. 41. Umisténi oblasti (a, b) a geologickd mapa (c) s pozicemi magnetotelurickych
stanic a zlomy: (1) krusnohorsky zlom, (2) oherské zlomy, (3) litométicky zlom, (4)
zlom horni slavkov, (5) maridnsko-lazersky zlom, (6) tachovsky zlom, (7) zéna
pocatky-plesné
Zdroj: Muiioz et al., 2018.

Pro hlubsi analyzu byl po méfeni vybran severojizni profil za¢inajici nedaleko obce
Kraslice a pokracujici na jih okolo obci Novy Kostel (centrum zemétfesnych rojt), Har-
tousov (mofety), Kynsperk nad Ohti, Mytina (maar a sypany kuZel Zelezna htirka)
a koncici v Némecku za obci Neualbenreuth (maar). Z geologického hlediska zaci-
nal profil v sasko-durynské oblasti reprezentované sasko-vogtlandskym paleozoikem,
prekracoval chebskou pénev a jih kruSnohorsko-smréinského krystalinika; a nakonec
prekrocil hranici do moldanubika, kde byl ukoncen.

Data byla zpracovana pokrocilymi statistickymi metodami pomoci softwarového
balicku EMERALD (Ritter et al., 1998; Ritter et al., 2015; Weckmann et al., 2005). Dale
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byla vy¢isténa od Sumové slozky pomoci referen¢ni stanice v rdmci softwaru EME-
RALD (Krings, 2007), filtrovdna na urcité frekvence pomoci delay-line filtru (Chen,
2008) a na zaveér byly v datech detekovany, a pak odstranény vyskoky pomoci Wiene-
rova filtru (Kiitter, 2015). Zpracovand data byla analyzovana na dimenzionalitu a byl
urcen regionalni smér homogenity N35°E (Becken and Burkhardt, 2004). Nasledné byla
data invertovana pomoci algoritmi F[ﬂ inverze (Rodi and Mackie, 2001) a FEH inverze
(Key, 2016; Key and Ovall, 2011).
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Obr. 42. Vysledny model z (A) FD inverze a (B) FE inverze. Pismena R oznacuji
nevodice, pismena C vodice. B a H oznacuji povrchové projevy geodynamické
aktivity - mofety Bubldk a HartouSov, MM znac¢i Mytina maar. Tecky oznacuji lokace
zemétfeseni v zoné Novy Kostel.

Zdroj: Muiioz et al., 2018.

Vysledky (obr. 42) pfinesly nové informace o mocnosti jednotlivych jednotek, ale

zejména ukézaly dvé zony s niZsim odporem: (1) jdouci pfiblizné z hloubky pod Novym

Kostelem smérem do chebské panve a (2) pfiblizné na rozhrani sasko-durynské zény

2finite differences (kone¢nych diferenci)
3finite elements (kone¢nych prvkii)
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s moldanubikem nedaleko kuZele Zelezné hiirky a Mytina maaru. Obé tyto zény lze
spojit s korovymi fluidy, kterd mohou stat za probihajici (¢i probéhlou) geodynamickou

aktivitou. Podrobnosti viz Munoz et al., 2018.
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Obr. 43. Reseni tlohy standardni inverzni metodou (Pek et al., 2012) v hrubé
odporové siti.

Zhruba 50 km dlouhy profil ze Zapadnich Cech lze zafadit mezi deli regiondlni
profily. Pivodni modelovéni (obr. 43) vyuZzivalo inverzni algoritmus zaloZeny na me-
todé konec¢nych diferenci (Rodi and Mackie, 2001) a koneénych prvki (Key, 2016; Key
and Ovall, 2011), které vsak nejsou dostupné na nasem pracovisti. Proto jsem se pokusil
pro ilustraci data invertovat ndmi pouzivanou metodou nelinedrnich sdruzenych gra-
dientti (obr. 43; Pek et al., 2012). Diky budoucimu planovanému vypoctu stochastickou
metodou, jsem opét zvolil pomérné hruby model obsahujici 1200 odporovych bunék.
Model z obr. 43 byl ziskan z pomérné slozitého startovniho modelu s blokovou struk-
turou podél profilu, jehoZ jednotlivé ¢asti byly invertovany zvlast’ po Sesti stanicich,
s cilem dosadhnout, co nejmensi chyby i pfi velké variabilité zdanlivych elektrickych
odporti podél profilu. Invertoval jsem pouze hlavni impedance s prahem chyby 5%.
Pfed samotnym vypoctem chyby jsem v ramci inverze rotoval modelové impedance o
55° na zakladé informaci o dimenzionalité prostfedi. Regulariza¢ni vahy jsem nastavil
dle L-kfivky na 10 v horizontalnim a 10 ve vertikdlnim sméru. Vysledny béh mél 27
iteraci a celkova chyba RMS ziskaného modelu ¢ini 5,38.

Obracena tuloha pomoci algoritmu MT-DREAMzs) invertovala elektrické odpory,

které se mohly pohybovat v rozmezi od od 107°° do 10° Q.m. Celkovy pocet simulaci
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byl nastaven na 200 000, regulariza¢ni parametr mél hodnotu 0,000001 v horizontalnim
i vertikdlnim sméru. Pfed samotnym vypoctem chyby jsem v rdmci inverze rotoval
modelové impedance o 55° na zakladé informaci o dimenzionalité prostiedi. Obr. 44
ukazuje modely pro min. (A) a max. (B) hodnoty 90% kredibilniho intervalu. Celkova
priamérna deviance vychazi 4,24.
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Obr. 44. Regeni tlohy metodou MT-DREAMzg) se zavedenou apriorni informaci: (A)
min. a (B) max. hodnoty 90% kredibilniho intervalu.

Z obr. 44 je patrné, Ze nejistota odhadu modelovych parametrti je pomérné velks,
rozdily mezi min. (A) a max. (B) modely jsou zna¢né. Oba dva modely se chovaji po-
dobné pouze v prostiedni ¢asti profilu, nejvétsi rozdily panuji v prvni ¢asti modelu
mezi stanicemi 1 aZ 9. Pfi porovnani vysledku s klasickym inverznim algoritmem (obr.
43) je vidét, ze stochasticky inverzni program vidi velmi odlisné struktury, zejména v
prostfedni ¢asti profilu, kde modeluje vodi¢, zatimco vSechny klasické inverzni algo-
ritmy zde vyZadujinevodi¢ (obr. 42, 43). Celkova priimérnd deviance dosahuje hodnoty
4,24 a je tak lepSi nezZ RMS u klasické tlohy, i kdyZ vysledek stochastické tlohy je velmi

diskutabilni a nejisty.
6.2.3.4 Geologicka stavba jihovychodniho okraje Ceského masivu

Cilem méfeni bylo ziskat elektricky obraz ze stykové zény Ceského masivu a Za-
padnich Karpat. Samotné méfeni bylo realizovdno v letech 2007-2010. V ramci 140
km dlouhého profilu bylo poloZeno 29 stanic, na kterych se méfilo vétsinou Siroké
spektrum period mezi 0,0001 - 1000 s.

Profil ptes jihovychodni okraj Ceského masivu zaéinal ptiblizné u Jind¥ichova

Hradce a koncil zhruba 20 km severné od Bieclavi (obr. 45). Méfeni zac¢inalo v mol-
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danubiku, pfekracovalo vSechny tfi jeho litologické jednotky (monoténni, pestrou,
gfohlskou), pfeslo do moravika, zahrnujictho brnénsky masiv a koncilo v karpatské
predhlubni a pfikrovech vnéjsich Karpat. Z pohledu geologie se tak jednalo o litolo-
gicky slozity profil zastoupeny jak metamorfity (moldanubikum), vulkanity (brnénsky

masiv) tak i velkym mnoZstvim sedimentti (karpatska pfedhlubeti, vnéjsi Karpaty).
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Obr. 45. Geologicka mapa s magnetotelurickymi stanicemi: variskij orogén:
CMP-centralni moldanubicky pluton, PMZ-pfibyslavska mylonitova zéna,
MVM-monoténni a pestra skupina moldanubika, GM-gfthlské skupina
moldanubika, TP-tfebi¢sky pluton, NGM-naméstsky granulitovy masiv,
UM-nerozliSené moravikum, BG-bite$ska ortorula, SD-svratecky dém, D-devon,
C-karbonsky flys; kadomsky orogén: DT-dyjsky teran, MZ-metabazitova zéna,
ST-slavkovsky terdn; alpinskij orogén: BF-boskovickéd brazda, DCTZ-tektonicka linie
diensdorf-¢ebin, KF1-spodni miocén karpatské predhlubné (eggenburg-ottnang),
KF2-spodni miocén karpatské pfedhlubné (karpat), KF3-stfedni miocén karpatské
pfedhlubné, PU+ZU-pouzdfanské a Zdanicka jednotka vnéjsich Karpat, VB-videriska
panev.
Zdroj: Klanica et al., 2018.

Data jsem zpracoval pomoci robustnich metod (Friedrichs, 2004), prozkoumal je-
jich dimenzionalitu a urcil regionalni smér homogenity N90°E (Bahr 1988, 1991; Bailey
and Groom 1987; Caldwell et al., 2004; Swift, 1967). Nakonec jsem data invertoval
Occamovskym inverznim algoritmem REBOCC (Siripunvaraporn and Egbert, 1999).
Vysledek (obr. 46) pfinesl nové informace o mocnostech jednotlivych geologickych
jednotek (moldanubicky pluton, litologické jednotky moldanubika), ukdzal vztah mezi

moldanubikem a brunovistulikem a zejména bliZe odhalil geologickou stavbu brnén-
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ského masivu pod sedimenty karpatské pfedhlubné a vnéjsich Karpat. Podrobnosti viz
Klanica et al., 2018.
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Obr. 46. Vysledny model s geologickou interpretaci: variskyj orogén: R1-centralni
moldanubicky pluton, R2-monoténni a pestra skupina moldanubika,
R2a-migmatizované horniny monoténni skupiny, R3-gféhlska skupina moldanubika,
R4-moravikum, CA1,2-grafitické zény v moldanubiku, PMZ-pfibyslavska mylonitova
z6éna; kadomsky orogén: R5-brnénsky masiv, R5a-zapadni ¢ast dyjského teranu,

7 Yz

R5b-vychodni ¢ast dyjského terdnu, R5c-metabazitova zéna, R5d-slavkovsky terdn,
C2-spodni ¢asti brunovistulika, DCTZ-tektonicka linie diensdorf-¢ebin; alpinsky
orogén: Cl-karpatska pifedhluber a vnéjsi Zapadni Karpaty
Zdroj: Klanica et al., 2018.

Z profilu mé v3ak nejvice zajimala pomérné kratka centralni ¢ast v okoli obce DeSov.
Zde se v hloubce prvnich kilometri nachazi ne zcela jasny prechod mezi brunovistuli-
kem a moldanubikem projevujici se na elektrickém obrazu vodivymi zénami. Ty maji
pravdépodobné plivod v grafitizovanych zénach spjatych s byvalou stfiznou zénou
mezi obéma velkymi geologickymi celky ¢&i s grafitovymi lozisky. Nékolik MT stanic
zde ma nestandardni prtibéhy fazovych kfivek, které se projevuji pfechody kiivek pfes
vice kvadranti. Takové chovani 1ze vysvétlit vice zptisoby: galvanickymi distorzemi,
2D strukturou s velkym odporovym kontrastem nebo 3D strukturami kanalizujicimi
silné proudy. Dal$i moZnosti je vSak anizotropni struktura (Marti 2014), jakou by mohla
byt pravé grafitizovana zoéna.

Prechody fazovych kfivek pies vice kvadrantii mohou byt zptisobeny anizotropnim
blokem lezicim na anizotropnim podloZi o velmi rozdilném anizotropnim thlu (Pek
a Verner, 1997). Pozdéjsi studie vSak ukazali (osobni rozhovor s Josefem Pekem), Ze
stejného efektu 1ze docilit i pouze v pfipadé mélkého anizotropniho bloku, nad kterym

se rotuje modelovymi kfivkami. S rozdilnym tthlem rotace se méni diagonalni fazové
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struktur.

Z celého profilu jsem tedy pro vypocet stochastickou tilohou vybral pouze malou
oblast mezi stanicemi 4 az 8 o délce zhruba 30 km, ktera se projevuje vySe zminénymi
netradi¢nimi fazovymi kfivkami. Vzhledem k vypoctu stochastickou metodou jsem
opét vytvofil pomérné hruby model s burikami o délce 3 km, ktery mél dohromady 266
parametri. Pro vypocty jsem aktivoval anizotropii v 6 km mocné piipovrchové vrstveé,
ktera se rozkladala podél celého profilu. S aktivni uniaxidlni anizotropii s azimutem a

v uvedené vrstvé vzrostl celkovy pocet parametr na 590.
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Obr. 47. Reseni tlohy standardni inverzni metodou (Pek et al., 2012) v hrubé
odporové siti.

Obr. 47 ukazuje invertovany model pomoci inverzni tilohy metodou nelinedrnich
sdruZenych gradientti (Pek et al., 2012). Jako startovni model jsem pouzil homogenni

poloprostor o odporu 100 Q.m v izotropnich ¢astech modelu, v anizotropnich burikach
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jsem nastavil odpor 100/100/100 Q.m a anizotropni tihel as 0°. Invertoval jsem hlavni
i vedlejsi impedance s prahem chyby 5% pro hlavni a 10% pro vedlejsi. Regulariza¢ni
vahy jsem nastavil v horizontalnim i vertikalnim sméru na 100. Vysledny model byl
ziskan po 24 iteracich a mé celkovou chybu RMS=4,42. V anizotropni vrstvé ukazuje
model dvé vodivé struktury pod stanicemi 4 a 6 a pod stanicemi 7 a 8. Stfed profilu
mezi stanicemi 6 a 7 je nevodivy. Jak je patrné, rozdil mezi vSemi tfemi odpory (x, y,
z) je pomérné maly, anizotropni thel se pohybuje v nizkych hodnotach blizko nuly. Z
toho vyplyva pomérné slaba anizotropie, jelikoZ prostfedi se ve vSech smérech chova

velmi podobné.
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Obr. 48. Regeni tlohy metodou MT-DREAMzs): (A) min. a (B) max. hodnoty 90%
kredibilniho intervalu.

Vypocet pomoci algoritmu MT-DREAM,7s) se standardni parametrizaci invertoval
elektrické odpory, které se mohly pohybovat v rozmezi od 107°° do 10* Q.m a azimut
anizotropie v rozpéti od -90° do 90°. Celkovy pocet simulaci byl nastaven na 150 000.
Obr. 48 ukazuje modely pro min. (A) a max. (B) hodnoty 90% kredibilniho intervalu.
Celkové hodnota priimérné deviance dosahuje hodnoty 1,95.

Z obr. 48 je patrné, Ze diky absenci apriorni informace je model velmi variabilni. Z

pravdépodobnostniho hlediska se vSak min. a max. modely prakticky nelisi. Na rozdil
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od klasické inverze, stochasticka ukazuje pomérné silnou anizotropii, coZ oviem mtize
byt zptisobeno absenci apriorni informace. Celkovéa hodnota priimérné deviance je na
tlohu s redlnymi daty pomérné malé a jeji hodnota je vyrazné lepsi nez RMS v pfipadé

klasické dlohy.
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Obr. 49. Reseni tlohy metodou MT-DREAMzs) se zavedenou apriorni informaci: (A)
min. a (B) max. hodnoty 90% kredibilniho intervalu.

Nasledujici vypocet pomoci algoritmu MT-DREAMzs) se standardni parametrizaci
pracoval s jiZ zavedenou apriorni informaci. Vzorkované elektrické odpory se mohly
pohybovat v rozmezi od 107%° do 10* Q.m a azimut anizotropie v rozpéti od -90° do 90°.
Regulariza¢ni parametr mél hodnotu 0,001. Celkovy pocet simulaci byl nastaven na 80
000. Obr. 49 ukazuje modely pro min. (A) amax. (B) hodnoty 90% kredibilniho intervalu.
Celkové hodnota primeérné deviance vychazi 2,32. Obr. 50 ukazuje histogramy pro
vzorkované parametry pro prvnich devét vrstev uprostfed modelu mezi stanicemi 6 a
7.

Obr. 49 ukazuje, Ze nejistota odhadu vzorkovanych parametri je pomérné malé v
pripadé izotropnich bunék, anizotropni butiky maji nejistotu vétsi. Min. i max. model
jsou si podobné, vétsich rozdilti dosahuji v anizotropnich ¢astech. Odporové histo-

gramy na obr. 50 ukazuji, Ze odpory ve sméru x maji unimodalni rozloZeni, zatimco
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zbylé odpory vykazuji silnou nejednoznacnost. Jasné feSeni dava pouze azimut anizot-
ropie, ktery ma unimodalni histogramy okolo -5°. Na rozdil od klasické inverze
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Obr. 50. Odporové a tthlové histogramy pro prvnich devét vrstev uprostfed modelu
mezi stanicemi 6 a 7.

asS

| | [
()
90 60 -30 0 30 60 90

[ N N | e
—— . ()
90 60 30 0 30 60 90

4 6 7 8 4 6 7 8

v v \4 \4 v v v v
5 anizotropie anizotropie

10
£
= 15
N

20

25

30

0 10 20 30 40 0 10 20 30 40

(A) x (km) =)

0

5
10
15

z (km)

20
25

30

X (km)
EETT T (og, O.m
1 2 3

Obr. 51. Regeni tlohy metodou MT-DREAM|zg, s alternativni parametrizaci: (A) min.
a (B) max. hodnoty 90% kredibilniho intervalu.
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itento stochasticky béh naznacuje fddové silnéjsi anizotropii. Celkova hodnota primeérné
deviance je o0 néco horsi neZ v minulém béhu bez zavedené apriorni informace.

Dalsi béh algoritmu MT-DREAMzs) pracoval s alternativni parametrizaci pomoci
logaritmického tenzoru vodivosti bez zavedené regularizace. Algoritmus invertoval
elektrické vodivosti, které se mohly pohybovat v rozmezi od 10~ po 10! pro diago-
nalni komponenty tenzoru vodivosti a v rozmezi od 1078 po 108 pro nediagonalni
komponenty tenzoru. Celkovy pocet simulaci byl nastaven na 150 000, regularizace ve
vypoctu zavedena nebyla. Obr. 51 ukazuje modely pro min. (A) a max. (B) hodnoty
90% kredibilniho intervalu. Celkova hodnota priimérné deviance dosahuje 2,44.

Obr. 51 ukazuje pomérné velké rozdily mezi obéma modely, coZ indikuje vysokou
nejistotou odhadu modelovych parametr. Vysoka nejistota panuje, jak v izotropni
¢asti modelu, tak v anizotropni ¢asti. Celkova hodnota priimeérné deviance je o néco
hors$i nez v pfipadé standardni parametrizace.

Nasledujici vypocet pomoci algoritmu MT-DREAMzs) pracoval s alternativni para-

metrizaci pomocilogaritmického tenzoru vodivostisjiz zavedenou regularizaci pomoci
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Obr. 52. Resent tilohy metodou MT-DREAMzs) s alternativn{ parametrizaci se
zavedenou apriorni informaci: (A) min. a (B) max. hodnoty 90% kredibilniho
intervalu.
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Algoritmus invertoval elektrické vodivosti, které se mohly pohybovat v rozmezi od
1077 po 10! pro diagonéalni komponenty tenzoru vodivosti a v rozmezi od 1078 po 10®
pro nediagonalni komponenty tenzoru. Celkovy pocet simulaci byl nastaven na 100

000, regulariza¢ni parametr mél hodnotu 0,0008. Obr. 52 ukazuje modely pro min. (A)
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Obr. 53. Histogramy komponent tenzoru impedance pro prvnich devét vrstev
uprostied modelu mezi stanicemi 6 a 7.
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Obr. 54. Odporové a tthlové histogramy pro prvnich devét vrstev uprostied modelu
mezi stanicemi 6 a 7, pfepoctené z komponent tenzoru impedance (analogie obr. 53 v
prostoru odport a thlt).
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a max. (B) hodnoty 90% kredibilniho intervalu. Celkova hodnota priimérné deviance
dosahuje 2,42. Obr. 53 ukazuje vodivostni histogramy pro vzorkované parametry pro
prvnich devét vrstev uprostfed modelu mezi stanicemi 6 a 7.

Jak je patrné z obr. 52, zavedeni apriorni informace vyrazné pomohlo sniZit nejis-
totu odhadu modelovych parametri. Izotropni ¢asti modelu se v rdmci 90% intervalu
kredibility lisi jen velmi mélo, v anizotropni ¢asti je vétsi rozdil pouze u p3 a u azimutu
as. Vodivostni histogramy na obr. 53 vykazuji multimodalni rozloZeni. Multimodalita
zustava i po prepocteni na odpory a tlohy (obr. 54). U azimutalnich histogramt pak na-
vic dochazi k pfeskakovani thlu o 90°. Histogramy celkové potvrzuji nejistotu ohledné
odhadu modelovych parametrii v anizotropnich butikach. Celkova hodnota primeérné

deviance je velmi podobna té z minulého béhu.
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Obr. 55. Reeni tilohy metodou MT-DREAMzs) s alternativn{ parametrizaci s apriorni
informaci na silu anizotropie: (A) min. a (B) max. hodnoty 90% kredibilniho intervalu.

Posledni béh algoritmu MT-DREAMzs) pracoval s alternativni parametrizaci po-
moci logaritmického tenzoru vodivosti se zavedenou regularizaci na hladkost a na silu
anizotropie. Algoritmus invertoval elektrické vodivosti, které se mohly pohybovat v
rozmezi od 1077 po 10! pro diagonalni komponenty tenzoru vodivosti a v rozmezi od

1078 po 10® pro nediagonélni komponenty tenzoru. Celkovy pocet simulaci byl na-
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staven na 150 000, regulariza¢ni parametr na hladkost mél hodnotu 0,0009 a na silu
anizotropie 0,002. Obr. 55 ukazuje modely pro min. (A) a max. (B) hodnoty 90% kre-
dibilniho intervalu. Celkova hodnota priimérné deviance vychazi 2,6. Obr. 56 ukazuje

vodivostni histogramy pro vzorkované parametry pro prvnich devét vrstev uprostied
modelu mezi stanicemi 6 a 7.
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Obr. 56. Histogramy komponent tenzoru impedance pro prvnich devét vrstev
uprostfed modelu mezi stanicemi 6 a 7.
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Obr. 57. Odporové a tihlové histogramy pro prvnich devét vrstev uprostfed modelu
mezi stanicemi 6 a 7, pfepoctené z komponent tenzoru impedance (analogie obr. 56 v
prostoru odporti a Ghli).
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Obr. 55 ukazuje velmi malé rozdily mezi min (A) a max (B) modely, jak v izotropni,
tak v anizotropni ¢asti modelu. Stejné jako v minulych pfipadech, i zde algoritmus
DREAM dava fadové silngjsi anizotropii nez klasicky inverzni algoritmus. Vodivostni
histogramy na obr. 56 se proti minulému béhu vyrazné zlepsily, jejich tvar je témér
vSude unimodalni a s vyrazné ostfejsimi vrcholy. Stejna situace nastava i po pfepoctent
na odpory a thly (obr. 57), kdy si odporové a tihlové histogramy ponechévaji unimo-
dalni rozloZeni. Celkova hodnota priimérné deviance se v pfipadé zavedené apriorni
informace na velikost anizotropie proti minulym béhtim s alternativni parametrizaci o

néco zhorsila.
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7. Diskuze

Stochasticky piistup k obracené tloze ma své vyhody i nevyhody. Hlavnim a nej-
vétsim pozitivem je pravdépodobnostni p¥istup k feseni. Uloha se snazi zmapovat
prostor feSeni a urcit tak nejistotu odhadu danych parametrt. Diky postupnému mapo-
vani prostoru feSeni jsou stochastické tlohy také lépe imunni viici lokalnim minimdm.

Na druhou stranu se potvrdilo, Ze stochasticky algoritmus neni vhodny pro dlohy
obsahujici velké mnoZstvi parametrti (cca > 500). Prozkoumani prostoru feSeni trva
velmi dlouho a vynaloZené (¢asové) tsili nemusi byt zcela hodné vysledku. Vyvinuty
stochasticky algoritmus ma tak nejvétsi vyuziti na malych modelech obsahujicich ani-
zotropni struktury, kde mtize efektivné prohledat prostor feSeni a spolehlivé vytesit

tlohy charakteristické vice lokalnimi minimy, se kterymi si klasické tiloha neporadi.
7.1 Syntetické modely

V piipadé 1D syntetického modelu podava vyvinuty algoritmus uspokojivé vy-
sledky. V pfipadé tlohy se zavedenou apriorni informaci a s pevné definovanou moc-
nosti vrstev nasel program pfiblizné podobné feseni s pivodnim modelem. V tloze se
vzorkovanou mocnosti vrstev dosahl algoritmus prakticky dokonalého feSeni. Stejné
jako u vSech anizotropnich tloh, i zde je problém s nejednoznacnosti u azimutu anizot-
ropie, kdy tloha naléza bud'kladna, nebo zaporna feseni, ktera jsou zcela ekvivalentni,
jen se 1isi prohozenim obou odporti ve sméru x a y. V ptipadé 1D tlohy je diskutabilni,
zda pouzivat vétsi pocet vrstev se zavedenou apriorni informaci ¢i jen nékolik vrstev
bez apriorni informace. Ve chvili kdy zkoumané pfirodni prostiedi nezndme, mtiZe byt
maly pocet vrstev omezujici, na druhou stranu pii velkém poctu vrstev mohou, diky
mnohoznac¢nosti tlohy, vznikat neexistujici struktury.

Ve 2D izotropnim pfipadé podéava vyvinuty algoritmus dobré vysledky. Rozptyl od-
hadu jednotlivych parametri vychazi maly, celkové hodnoty primérné deviance jsou
akceptovatelné. Stochasticka tiloha se zavedenou apriorni informaci dosahla lepsiho
vysledku nez klasicka tloha s regularizaci. Paradoxni je, Ze tiloha s apriorni informaci
doséhla lepsiho vysledku nez tiloha bez apriorni informace (déje se to i dale v pfipadé
anizotropnich tloh). Moznym vysvétlenim je pribéh konvergence, kdy tiloha s apriorni
informaci 1épe konverguje a tloha mapuje prostor feseni efektivnéji. 2D anizotropni

uloha prokézala, Ze algoritmus DREAM dokéZe najit feSeni i v pfipadé pomérné vel-
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kého poctu parametra (~ 300) pouze ve vyrazné delSim case proti klasické tloze (cca
hodina u klasické tlohy vs. 3 dny u stochastické).

V ptipadé 2D anizotropni tlohy podava DREAM také dobré vysledky. Celkové hod-
noty prameérné deviance jsou velmi podobné hodnotam RMS z klasické inverzni tlohy
nebo o néco mensi. Vysledné modely se v ramci kredibilnich intervalti pohybuji ve
velmi tzkych mezich. Zajimavé je zde zejména otdzka nejednoznacnosti tilohy spjata s
azimutem anizotropie. Pivodni model generujici data mél v pfipadé anizotropni struk-
tury odpory 3/300/3 Q.m (tzn. vodi¢/nevodic¢/ Vodiéﬁa azimut 30°. Klasick4 obracena
uloha s anizotropii nasla model s odpovidajici chybou v sestavé vodi¢/nevodi¢/vodic.
Stejného feSeni dosédhl i béh algoritmem DREAM se standardni parametrizaci se zave-

denou apriorni informaci.
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Obr. 58. Zaznam stochastického vzorkovani thli ve vSech deviti anizotropnich
burikach v tloze se zavedenou apriorni informaci.

Zajimavé je, Ze stochasticka tiloha nasla thel azimutu anizotropie shodné s ptivod-
nim modelem (kladny) i pfes Siroké vzorkovani tthlu od -90° po +90°. Pokud by tiloha
urcila jako lepsi thel v rozmezi od 0° po -90°, pfifadila by odporovym burikdm konfi-
guraci nevodi¢/vodi¢/vodi¢ (nevodic). V takovém ptipadé by vsak vysledna chyba z

téchto bunék byla zcela identické jako v pfipadé ,spravné” ptivodni konfigurace vo-

4Tfeti odpor ve sméru z je prakticky nerozliitelny, proto v podstaté zavisi pouze na konfiguraci

odporti ve sméru x a y spolu s azimutem anizotropie.
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di¢/nevodi¢/vodi¢ (nevodic€) a tthlu mezi 0° a +90°. Obr. 58 ukazuje zdznam stochas-
tického vzorkovani ahlt ve vSech deviti anizotropnich burikach v dloze se zavedenou
apriorni informaci. Z obrazku je patrné, Ze jednotlivé fetézce v nékolika prvnich tisicich
simulacich prozkoumali jak kladné, tak zaporné feseni a poté se uchylily k hodnoté
blizké 30°, coz dokazovaly i v pfedeslych kapitoldch uvedené histogramy pocitané

pouze z 50% poslednich hodnot.
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Obr. 59. Zaznam stochastického vzorkovani thlid ve vSech deviti anizotropnich
burikach v tloze bez zavedené apriorni informace.

Je otdzkou zda ke spravné (ptivodni - kladné) volbé doslo dilem ndhody, protoZe na
zékladé modelové chyby se algoritmus spravné rozhodnout nemohl. Je tedy mozZné,
Ze vice pocatecnich simulaci padlo do kladného feSeni a tiloha tak vyloucila zaporné.
Jisté je pouze to, Ze k velmi uniformni distribuci tthlu v poslednich 50% simulaci (ktera
se pohybuje od 28° po 29°) ptispélo zavedeni apriorni informace. Pokud se podivame
na vysledek identického béhu bez zavedené apriorni informace na obr. 59, je patrné, Ze
se thly mohou pohybovat velmi variabilné.

Vzhledem k nejistoté u azimutu anizotropie pfi vzorkovani pomoci thlf jsem se
uchylil k alternativni parametrizaci pomoci logaritmického tenzoru vodivosti. Pfi této
parametrizaci, kdy se vzorkuji misto odporu a thlu pouze vodivosti, by jiZ nemélo do-
chézet k singularitdm a vySe zminénym nejistotam v disledku pfetoceni znaménka u

thlu. Vypocet pracoval s modifikovanym a zjednodusenym tenzorem vodivosti, jehoz
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¢leny odpovidaly vyluéné azimutalni anizotropii, tj. konfiguraci se tfemi hlavnimi od-
pory ajednim thlem. Vypocet se zavedenou apriorni informaci ukazuje, Ze vzorkovani
pomoci vodivostnich komponent dosahuje pouze velmi malého rozptylu (obr. 60). Po
prepocteni vodivosti na odpory a thly se vSak ukézalo, Ze nejistota ohledné znaménka
thlu ztstala (je neodstranitelnd) a feSeni pfeskakuje mezi dvéma vysledky: kladnym a

zapornym (obr. 61).
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Obr. 60. Zaznam stochastického vzorkovani vodivostni komponenty XY ve vSech
deviti anizotropnich butikach v tloze s alternativni parametrizaci a se zavedenou
apriorni informaci.

Pokud porovname obr. 58 zahrnujici vzorkovani se standardni parametrizaci s obr.
60 jenz odpovida alternativni parametrizaci, je patrné, Ze fetézce se pohybuji stejnym
zptisobem: po pocate¢nim prozkoumani prostoru se ustéli na jednom z feSeni. Jak je
vSak patrné z obr. 61, po pfepoctu vodivosti pfi alternativni parametrizaci, dochazi k
preskakovani tthlu. K vétsi stabilité feSeni miize pfispét zavedeni apriorni informace
na silu anizotropie, ovSem ani tento postup nemusi byt zcela tispé3ny. NerozliSitelnost
znaménka u azimutu je dana a nelze ji nikdy zcela vytesit.

Celkové v3ak vyvinuty algoritmus podava uspokojivé vysledky a je schopen najit
lepsi feSeni nez klasickd inverzni tloha. K tomu poskytuje nejistotu odhadu vzorko-
vanych parametrt, diky ¢emuz l1ze objektivné zhodnotit stabilitu nalezeného feSeni. I
pfes delsi vypocetni ¢as tak ma stochasticky algoritmus jasné vyhody oproti klasickym

inverznim algoritmtim, které nejsou schopny statisticky zhodnotit nalezené feseni.
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Obr. 61. Zaznam stochastického vzorkovani thli ve vSech deviti anizotropnich
burikach v tloze s alternativni parametrizaci a se zavedenou apriorni informaci. Uhly
byly pfepocteny z vodivostnich komponent v obr. 60, jedna se tak o analogii
komponent vodivostniho tenzoru v prostoru thli.

7.2 Realna data

V pripadé izotropnich modelt si vyvinuty algoritmus vedl v nékterych pf¥ipadech
podobné jako klasicky inverzni program. Na detailnim profilu z lokality Kopanina
dosahl DREAM pomérné stabilniho vysledku, kdy se modely v ramci kredibilniho
intervalu liSily pomérné malo v p¥ipovrchové ¢asti a vétsich rozdiltt dosahovaly az v
poslednich nékolika vrstvach. Pfi srovnani standardni a stochastické inverze je patrné,
Ze oba inverzni algoritmy vidi trochu jiné struktury. Pod stanicemi 1-4 sice vznika
vyrazny vodi¢ a pod stanicemi 5-8 masivni nevodi¢ (obr. 34), jejich struktura je vSak
proti klasické inverzi zasadné odlisna. Stochasticka inverze modeluje nevodic jiz pod
stanici 4 a poté jesté mélky vodic pod stanici 6. Rtizna situace také nastava v nejhlubsich
vrstvach. Vysledna chyba vychézi 1épe pro klasickou inverzi.

V pfipadé profilu ze slovenské I'ubovii doséhl DREAM velmi konzistentniho vy-
sledku, rozdily v ramci kredibilniho intervalu jsou malé. Stochasticky i klasicky al-
goritmus dosahly podobného vysledku. Mélké vodivé zény pod stanicemi 2 a 4 jsou
rekonstruovany prakticky shodné, stejné vysSel i masivni nevodi¢ pod stanici 4 (obr.

39). Nejvétsi rozdil nastal na stanici 1, kde stochastické inverze modeluje nevodi¢. Dis-
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kutabilni je propojeni nevodivych zén pod stanicemi 1 a 4: zde se modely pro 90%
kredibilni interval lisi. Klasické inverze zde dokonce modeluje nevodi¢. Rozdily mezi
obéma inverznimi algoritmy nastavaji téZ pod stanici 7. Vysledek ze stochastické in-
verze je zde vSak na min. i max. modelu konzistentni. Vysledna chyba v tomto pfipadé
vychézi lépe u stochastické tlohy. Stochastickd inverze tedy podévéa vysledek s mensi
chybou a navic pfinasi dtlezitou informaci ohledné nejistoty odhadu vzorkovanych
parametra.

Regionélni profil pfes Zapadni Cechy byl nejslabsim vysledkem stochastické tlohy.
V porovnani s klasickou tdlohou zde vyvinuty algoritmus podava velmi odlisny vysle-
dek a ukazuje jiné struktury. Na nestabilitu vysledku ukazuji i modely v ramci 90%
kredibilniho intervalu - rozdily mezi min. a max. modely jsou pomérneé velké (obr. 44).
Otéazkou je, zda stochasticka tloha provedla dostate¢ny pocet simulaci pfi celkovém
po¢tu 1200 parametrti. Casové naroky na vypocet této tlohy oviem i pi#i 200 tis. simu-
lacich ¢inily téméf 14 dni a tato tiloha tak potvrdila, Ze stochasticka tiloha je uZite¢na
pouze pro tlohy obsahujici prvni stovky parametrt.

V pfipadé profilu na jihovychodni Moravé s anizotropnimi daty si vedla lépe jed-
noznacné stochasticka inverze. Klasicky inverzni algoritmus v tomto pfipadé prav-
dépodobné skoncil v lokdlnim minimu a nedokézal se z né nikam déle posunout.
Izotropni ¢ast modelu se v obou inverzich zhruba shoduje, oviem velké rozdily panuji
v anizotropnich vrstvach. Zatimco klasické inverze modeluje velmi slabou anizotro-
pii, stochasticka tloha ji dava fadové silngjsi (napi. obr. 49). To by bylo v souladu s
MT vysledky nedaleko hlubokého vrtu KTB (Eisel a Haak, 1999), kde byla v pfipadé
grafitizace/fosilni stfizné zény pozorovana velmi silnd makroanizotropie.

V piipadé stochastické tilohy dochazi k pomérné velkym rozdilim mezi standardni
a alternativni parametrizaci pomoci logaritmického tenzoru vodivosti, zejména u azi-
mutu anizotropie. Standardni parametrizace naléza hodnoty azimutu blizké nule, ale
zhruba mezi 0° a -90° (zdporné). Naproti tomu u alternativni parametrizace naby-
vaji hodnoty azimutu Sirokého rozpéti mezi -90° a 90° i v piipadé zavedené apriorni
informace.

U této anizotropni tlohy se naplno ukézala nejednoznac¢nost anizotropnich tloh
i pfi jednoduché anizotropii definované tifemi odpory a jednim azimutem. Ve vSech
bézich dochazi k pomérné velkym rozdilim mezi min. a max. modely v anizotropnich

¢astech modelt v rdmci kredibilniho intervalu. Mensiho rozdilu dosahuje aZ béh s alter-
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nativni parametrizaci se zavedenou apriorni informaci na silu anizotropie. I kdyZ maji
vzorkované komponenty vodivostniho tenzoru unimodalni rozloZeni, pfi pfepoctu na
odpory a tthly dochézii zde ke zvySené nejistoté projevujici se roztaZzenymi histogramy.

Standardni tloha dosdhla celkové RMS chyby 4,42. Stochasticka tloha se naproti
tomu pohybovala s celkovou primeérnou devianci okolo 2,4. Tento anizotropni pii-
klad tak velmi dobfe ukéazal silu stochastické tlohy, kterd nejenZe dokaZe najit lepsi
feSeni, ale hlavné zhodnoti jistotu odhadu jednotlivych parametri, coZ je pro velmi

nejednoznacné tlohy zcela klicové.
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8. Zavér

Obracend dloha je v magnetotelurice vZdy mnohadimenziondlni problém zahrnujici
velké mnozZstvi parametrd. K tomu je jeji feSeni velmi ¢asto mnohoznac¢né a nalezeni
globalniho minima obtizné. To se projevuje zejména u anizotropnich tloh, které se
vyznacuji silnou mnohoznac¢nosti a mnoha lokalnimi minimy. Stochastické alohy jsou
tak jednou z alternativ, jak ti¢inné prozkoumat prostor feSeni, vyvarovat se lokalnim
minimdm a zjistit nejistotu odhadu modelovych parametrt.

S cilem mit moznost ziskat tpIn&jsi feSeni obracené tilohy s pravdépodobnostni in-
formaci jsem vyvinul stochasticky algoritmus pro magnetotelurickou obracenou tilohu
v 1D/2D izotropnim a anizotropnim piipadé zalozenou na vzorkovacim algoritmu
DREAM. Ten pracuje na zakladech MCMC algoritmu, vyuziva paralelni vypocty a do-
voluje tak efektivné prozkoumat prostor feseni i pfi mnohadimenzionalnich dlohéch.

Vyvinuty algoritmus podédva obecné velmi dobré vysledky. V pfipadé izotropnich
uloh jsou srovnatelné s klasickymi nepravdépodobnostnimi algoritmy, ovSem za cenu
vyrazné deldiho vypocetniho ¢asu. U tlohy s mnoha lokdlnimi minimy vSak mtzZe byt
tento algoritmus uZzite¢nym nastrojem pro pravdépodobnostni zhodnoceni vysledku.
V pfipadé anizotropnich tloh podava algoritmus vyrazné lepsi vysledky nez klasické
deterministické dlohy, které v pfipadé anizotropnich dat zatizenych silnou mnohoznac-
nosti selhavaji. I kdyZ se vyvinuty algoritmus vyznacuje dlouhym vypocetnim ¢asem v
fadech dnt, jeho vyuZziti ma u anizotropnich tloh opodstatnéni, protoZe dokaze prav-
dépodobnostné zhodnotit nalezené feSeni a vyvarovat se tak zavadéjicich vysledkt
zalozenych na lokalnich minimech.

Vyvinuty stochasticky algoritmus je tak uZitecnym néstrojem zejména pro malé
modely obsahujici anizotropni struktury. Jeho vyuziti na izotropnich datech je mozZné,
ale je omezeno na mensi modely obsahujici stovky parametrdi, coz je vSak z pohledu
stochastickych tloh stale vysoké ¢islo. Ukazalo se, Ze stochasticka tilloha ma své vyhody
i nevyhody, ale Ze pro urcity typ tloh je velmi efektivnim nastrojem, ktery s rozvojem

vypocetni techniky bude mit stdle vétsi uplatnéni.
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Magnetotelluric study of the eastern margin of the Bohemian
Massif: relations between the Cadomian, Variscan, and
Alpine orogeny

Klanica, R., Cerv, V., Pek, J. (2018)

Abstract

Eastern margin of the Bohemian Massif is a geologically remarkable area, where
three different orogenic cycles are meeting— the oldest, Cadomian, building a basement
for younger cycles; a younger, Variscan; and the youngest, Alpine, covering the older
units. In the past, this area was investigated by gravimetry and seismic methods.
Recently, we have supplemented broadband magnetotelluric measurements within the
period range of 0.001-1000 s, carried out on 29 stations distributed along a 140-km
long west-east regional profile. The profile direction was based on local geology and
then confirmed by a dimensionality and directionality analysis. Data showed moderate
effects of cultural noise in the signals and could be successfully processed by robust
methods. We carried out a 2D inversion of the data using the REBOCC approach. The
inversion results confirm the known near-surface geology and reveal deeper structures.
On the west and in the central part of the profile, units of the Bohemian massif (the
Moldanubian Zone, the Brunovistulicum) are interpreted. In the east, the Western
Carpathians units are encountered. Short-period data agree well with the known near-
surface geology of all inner smaller units and bring new knowledge in particular on their
thickness. In the shallow structure, several conductive anomalies have been identified
which are hypothesized to be related to graphitized layers in the Moldanubian Zone.
From long-period data, a new image of the Moldanubian/Brunovistulicum contact and
about the structure of the Brunovistulicum, especially the Brunovistulian Massifs, was

obtained.
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Geophysical evidence of the Eastern Marginal Fault of the
Cheb Basin (Czech Republic)

Blecha, V., Fischer, T., Tabofik, P., Vilhelm, J., Klanica, R., Valenta, ],
Stépancikova, P. (2018)

Abstract

The western part of the Bohemian Massif hosts an intersection of two regional fault
zones, the SW-NE trending Ohte/Eger Graben and the NNW-SSE trending Marianské
Lazné Fault, which has been reactivated several times in the geological history and
controlled the formation of the Tertiary Cheb Basin. The broader area of the Cheb Basin
is also related to permanent seismic activity of ML 3+ earthquake swarms. The Eastern
Marginal Fault of the Cheb Basin (northern segment of the Marianské Lazné Fault)
separates the basin sediments and underlying granites in the SW from the Krusné
Hory/Erzgebirge Mts. crystalline unit in the NE. We describe a detailed geophysical
survey targeted to locating the Eastern Marginal Fault and determining its geometry
in the depth. The survey was conducted at the Kopanina site near the Novy Kostel
focal zone, which shows the strongest seismic activity of the whole Western Bohemia
earthquake swarm region. Complex geophysical survey included gravimetry, electrical
resistivity tomography, audiomagnetotellurics and seismic refraction. We found that the
rocks within the Eastern Marginal Fault show low resistivity, low seismic velocity and
density, which indicates their deep fracturing, weathering and higher water content.
The dip of the fault in shallow depths is about 60° towards SW. At greater depths, the
slope turns to subvertical with dip angle of about 80°. Results of geoelectrical methods
show blocky fabric of the Cheb Basin and deep weathering of the granite bedrock,

which is consistent with geologic models based on borehole surveys.
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Klippen Belt, Flysch Belt and Inner Western Carpathian
Paleogene Basin Relations in the Northern Slovakia by
Magnetotelluric Imaging

Majcin, D., Bezdk, V., Klanica, R., Vozar, J., Pek, J., Bil¢ik, D., Telecky, J.
(2018)

Abstract

The paper presents the interpretation of magnetotelluric measurements along the
SW-NE profile near Stara uboviia (Northern Slovakia). The profile passes through the
Outer Carpathian Flysch Belt, Klippen Belt and ends in the Inner Western Carpathians
Paleogene NW from RuZbachy horst structure. The interpretation of the older measu-
rements from profile Mt4 was utilized and, moreover, the 3-D geoelectrical model of
studied region was constructed. The magnetotelluric data interpretations verified the
northern inclination of Flysch belt structures and their smaller thickness out of Klippen
Belt in direction to the Carpathian electrical conductivity zone axis. We consider this as
a consequence of the flower structure - more precisely the southern branch of the suture
zone related to mentioned conductivity zone. Northerly from this zone the thickness
of the Outer Carpathian Flysch Belt increases and the structures have inclination to
the south, i.e. to the subduction zone. The contact of Flysch Belt with Klippen Belt
has a fault character and it is subvertical, slightly inclined to the North. The southern
boundary between Klippen Belt and Inner Western Carpathians has also fault character
and is very steep. We detect the continuation of the Ruz'bachy horst to the NE in the
basement of Inner Western Carpathian Paleogene. The structural discordance between
this horst and Klippen Belt direction is a result of younger tectonic processes. Accor-
ding to our results the depth distribution of the pre-Tertiary basement below the Inner
Western Carpathian units is non-uniform; the basement is broken to a number of partial

blocks—horsts and grabens.
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Regional two-dimensional magnetotelluric profile in West
Bohemia/Vogtland reveals deep conductive channel into the
earthquake swarm region.

Munoz, G., Weckmann, U., Pek, J., Kovacikova S., Klanica, R. (2018)

Abstract

The West Bohemia/Vogtland region, characterized by the intersection of the Eger
(Ohfe) Rift and the Marianské Lazné fault, is a geodynamically active area exhibiting
repeated occurrence of earthquake swarms, massive CO2 emanations and mid Pleis-
tocene volcanism. The Eger Rift is the only known intra-continental region in Europe
where such deep seated, active lithospheric processes currently take place. We present
an image of electrical resistivity obtained from two-dimensional inversion of magneto-
telluric (MT) data acquired along a regional profile crossing the Eger Rift. At the near
surface, the Cheb basin and the aquifer feeding the mofette fields of Bublak and Har-
touSov have been imaged as part of a region of very low resistivity. The most striking
resistivity feature, however, is a deep reaching conductive channel which extends from
the surface into the lower crust spatially correlated with the hypocentres of the seismic
events of the Novy Kostel Focal Zone. This channel has been interpreted as imaging
a pathway from a possible mid-crustal fluid reservoir to the surface. The resistivity
model reinforces the relation between the fluid circulation along deep-reaching faults
and the generation of the earthquakes. Additionally, a further conductive channel has
been revealed to the south of the profile. This other feature could be associated to fossil
hydrothermal alteration related to Mytina and/or Neualbenreuth Maar structures or
alternatively could be the signature of a structure associated to the suture between the
Saxo- Thuringian and Tepld Barrandian zones, whose surface expression is located only

a few kilometres away.
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