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A földrengésbiztonság vizsgálatában döntő fontosságú a szeizmológia szerepe. Kezdetben az intenzitások összegyűjtése, az izoszeiszta térképek készítése, később a műszeres megfigyelések, a magnitúdók számítása majd a földrengések fészekmechanizmusát, a szeizmikus hullámok terjedését és az adott létesítmény környezetében elhelyezkedő rétegeken való áthaladását egyaránt figyelembe vevő, felszínen mérhető gyorsulás meghatározása segítette a földrengésbiztonság céljait. Emiatt összefoglaljuk a legfontosabb szeizmológiai mennyiségeket: az intenzitást, magnitúdót, a felszíni gyorsulást, meghatározásukat, kapcsolataikat és a hazai tapasztalatokat. 

A megrázottságot jellemző intenzitásról az mondható, hogy Magyarországon 4o maximális intenzitású rengésre minden évben kell számítani, 6o intenzitású rengés nagyjából évtizedenként egy esetleg kettő fordul elő, 8o epicentrális intenzitású rengés egy évszázadban nagyjából kétszer pattanhat ki, végül a komolyabb károkat okozó 9o intenzitású rengések között átlagosan több mint egy évszázad idő telik el.

A magnitúdóval kapcsolatban megállapíthatjuk, hogy hazánkban több, a Richter-skálán bizonyítottan a 6-os magnitúdót valamivel meghaladó rengés volt (Komárom, 1763 M=6,2, Érmellék, 1834 M=6,2) emiatt nem zárható ki, hogy a jövőben is lesznek 6,0 és 6,5 közötti  esetleg 7,0 magnitúdót is elérő rengések.

Lényeges eleme a földrengésbiztonságnak az építkezés. Fontosak a lokális földtani adottságok és fontosak a használt anyagok és szerkezeti megoldások. Példák sora bizonyítja, hogy megfelelő építkezéssel a károk jelentősen csökkenthetők.

Bevezetés

Témánk fontos és aktuális. A Pannon medence szeizmikus aktivitása viszonylag kicsiny, de nem elhanyagolható. Több nagy földrengés volt az utóbbi évszázadokban, amelyeket történelmi feljegyzések vagy műszeres megfigyelések és részletes kárfelmérés alapján jól ismerünk: Komárom (1763, 1783, 1806, 1851), Kecskemét (1908, 1911), Eger (1925), Dunaharaszti (1956) és Berhida (1985). A mérsékelt szeizmicitás tehát nem jelenti azt, hogy minden földrengés mérsékelt erősségű csak azt, hogy a nagy rengések jóval ritkábbak, mint a nagy aktivitású területeken (Japán, az Egyesült Államok nyugati partvidéke, vagy Európában a mediterrán területek). Hazánkban több, a Richter-skálán bizonyítottan a 6-os magnitúdót valamivel meghaladó rengés volt (Komárom, 1763 M=6,2, Érmellék, 1834 M=6,2) emiatt nem zárható ki, hogy a jövőben is lesznek 6,0 és 6,5 közötti  esetleg 7,0 magnitúdót is elérő rengések. Ez a szám (a 7,0 magnitúdó) máris vitát provokálhat. Komoly jelentősége van a földrengésbiztonság meghatározásában az elképzelhető legnagyobb rengésnek, az úgynevezett MCE (= maximum credible earthquake) nagyságának. Pusztán a múlt földrengés-statisztikái alapján azonban igen nehéz megmondani mekkora földrengés lehetséges egy adott területen. Geológiai, geofizikai, geodéziai vizsgálatok sora adhat szempontokat az MCE meghatározásához. Tanácskozásunkon ezekről a módszerekről is szó lesz.

Lényeges eleme a biztonságnak az építkezés. Fontosak a lokális földtani adottságok és fontosak a használt anyagok és szerkezeti megoldások. Példák sora bizonyítja, hogy megfelelő építkezéssel a károk jelentősen csökkenthetők.
Természetesen a földrengésbiztonság vizsgálatában a szeizmológia szere-
pe döntő fontosságú. Kezdetben az intenzitások összegyűjtése, az izoszeiszta térképek készítése, később a műszeres megfigyelések, a magnitúdók számítása majd a földrengések fészekmechanizmusát, a szeizmikus hullámok terjedését és az adott létesítmény környezetében elhelyezkedő rétegeken való áthaladását egyaránt figyelembe vevő felszínen mérhető gyorsulás meghatározása adott támpontot a földrengés-veszélyeztetettség meghatározásához.

Hazánk területén jelenleg 4 általános célú obszervatórium működik: Sopronban, Piszkéstetőn és Gyulán modern digitális műszerekkel és Budapesten (a Sas-hegy belsejében) analóg műszerrel. Ezt egészíti ki a Paksi Atomerőmű földrengés veszélyeztetettségének megállapítására 1995-ben felállított mikroszeizmikus hálózat és az 5 úgynevezett gyorsulás-mérő (vagy strong-motion) műszer. A Paks körüli hálózat központi feldolgozó számítógépe Budapesten van és a kis földrengések helyének, nagyságának, kedvező esetben a mozgás jellegének meghatározására is alkalmas. A hálózat működtetésétől joggal várják a szeizmológusok, hogy a hazai földrengés tevékenységről néhány év (évtized) után minden eddiginél pontosabb képet fognak kapni.

A földrengések intenzitása és magnitudója

Az intenzitást a földrengések nagyságának jellemzésére a 19. században kezdték használni, a műszeres regisztrálás előtti időszakban. Nem támaszkodhattak másra, mint a földrengés okozta károkra és - a rengés epicentrumától távolabb - ahol károk már nem voltak, a megfigyelők benyomásaira. A leírások kevésbé pontosak mint a mérés. Jelentőségük mégis nagy. Történelmi források ugyanis több száz, néhány országban (Kína, Japán, a Földközi tenger körüli térség) két-, háromezer év földrengéseiről adnak számot és teszik lehetővé földrengés statisztikák készítését. Hazánkban másfél ezer év rengéseiről vannak adatok: [9], [20] és [23]. Vannak olyan területek is, ahol a műszeres észlelés hiányában csak a megfigyelésekre lehet támaszkodni. De még akkor is hasznos az adatgyűjtés, amikor a rengést néhány obszervatóriumban regisztrálják, a megrázottság eloszlásából, esetleg néhány tucat, vagy nagyobb rengés esetén néhány száz intenzitás értékből fontos következtetéseket lehet levonni. 


A jelenlegi gyakorlatban minden számottevő rengés után kérdőíveket küldenek ki az érintett terület lakosainak és a beérkezett válaszok alapján a szeizmológusok intenzitás értékeket határoznak meg. Az intenzitásokat térképen is ábrázolják. A többszöri ellenőrzés, az egymásnak ellentmondó adatok kiszűrése, helyszíni szemlék, a károk objektív megállapítása esetleg évekig is eltart. Végül az elég sok ponton megadott intezitásokból izoszeiszta térképet szerkesztenek. Az izoszeiszta az azonos intenzitású vagy, másképpen fogalmazva, az azonos megrázottságú helyeket összekötő vonal. Legnagyobb az intenzitás az epicentrum környékén, az ún. epicentrális területen, majd attól távolodva csökken. A csökkenés azonban nem egyenletes. A helyi megrázottság függ az epicentrum és az adott hely közötti hullámterjedési viszonyoktól és a lokális geológiai felépítéstől. Az epicentrumtól azonos távolságban lévő helyek megrázottsága között akár 2o intenzitás különbség is lehet. Az izoszeiszta térképek alapján nemcsak a maximális vagy epicentrális intenzitás becsülhető meg, a földrengés fészekmélységére és a kőzetek átlagos energia-elnyelési tulajdonságaira is következtethetünk. Ha a földrengés felszíni vagy kis mélységű, az intenzitás gyorsabban csökken, mint amikor a fókusz nagyobb mélységben van. Az izoszeiszta térkép feldolgozásán alapuló fészekmélység meghatározást egy magyar szeizmológus, Kövesligethy Radó javasolta először, még a múlt század első éveiben és az általa levezett képletet a szakirodalomban ma is Kövesligethy-formulaként ismert. 


Az első intenzitás skálát Rossi és Forel állították össze 1880-ban. A skála elvileg tetszőleges számú fokozatot tartalmaz, hiszen empírikus megfigyeléseket próbál számszerűsíteni. Tetszőleges a kezdőértéke is. Rossi és Forel I-nek nevezték azt a megrázottságot, amit különösen érzékeny személyek kedvező körülmények között egyáltalán érzékeltek és X-nek a teljes épített és természeti környezetet elpusztító rengést. A tíz fokozatot azonban kevésnek találták és Mercalli 1902-ben 12 fokozatú skálát javasolt. A fokozatok mellett ekkor kezdték használni - a hőmérsékleti skálákhoz hasonlóan - a o jelet.


Később részletesebb leírásokat rendelve az egyes fokokhoz kidolgozták a Mercalli-Cancani-Sieberg skálát. Ez MSC-skála néven napjainkban is használatban van. Medvedev, Sponhauer és Kárnik 1964-ben egy igen részletes, gondosan definiált 12 fokú skála bevezetését javasolták. Bár lényegi eltérés az MSC skálától nem volt, az országok egy része ez utóbbi, MSK skálának nevezett leírást használta az intezitások meghatározására. Az elnevezések hasonlósága (MSC és MSK) puszta véletlen - hiszen mindkettő a szerzők neveinek kezdőbetűiből adódott - de néha félreértéseket okozott. A legutóbbi változat az intenzitás meghatározásra az Európai Makroszeizmológiai Skála vagy MSK-92 skála, mely mindkét ma még használatos skálát helyettesítheti. Bevezetését 1992 óta szorgalmazzák. Részletesen megadja az építési módokat és ezeket sérülékenységi osztályokba sorolja (például A: vályogépület, D: megerősített betonszerkezet), pontosan megadja a földrengés okozta épületkárok jellegét ( hajszálrepedésektől a teljes pusztulásig) és százalékosan definiálja a régi skálák “kevés”, “sok”, “majdnem minden” elnevezéseit.


A földrengés-veszélyességi területbeosztás (seismic zoning) három lépésből áll. Az első az intenzitások meghatározása, a második az izoszeiszta térképek elkészítése mindegyik rengésre, melyhez elegendő sok intenzitás adatot lehetett meghatározni. Fontos lépés a maximális intenzitás meghatározása és a fészekmélység becslése. A maximális intenzitás nem feltétlenül azonos a tapasztalt legnagyobb intenzitással. Utóbbi csak alsó határ, és akkor egyezik meg a maximális intenzitással, ha az epicentrum lakott területre esett és emiatt erről a maximális vagy epicentrális intenzitásról is van adatunk. Előfordul, hogy az epicentrumhoz legközelebbi település 10-20 kilométerre vagy annál távolabb van. Ilyen esetekben a maximális intenzitás és a tapasztalt legnagyobb intenzitás között akár 1o eltérés is lehet. Történelmi rengéseknél - különösen azoknál, ahol kevés helyről, esetleg csak egyetlen helyről van leírás és az epicentrum helye bizonytalan - az utólag meghatározott maximális intenzitást csak becslésnek szabad elfogadni. 

A harmadik lépés valamennyi izoszeiszta térkép felhasználásával azoknak a területeknek a körülhatárolása, ahol adott intenzitású megrázottság fordulhat elő. Ez a legnehezebb lépés, mert nem csupán az eddigi rengéseket és hatásukat kell figyelembe venni, de a további rengések valószínűségét, a talaj és a felszín közeli kőzetek rezgést módosító hatását és a geomorfológiai adottságokat is. Nem meglepő emiatt, hogy a régebben készült területbeosztási térképek rendre helytelennek bizonyultak. 

A földrengések magnitúdóját először Richter definiálta 1935-ben. Kaliforniai rengések nagyságát kísérelte meg valamilyen objektív mérőszámmal jellemezni. Az akkor leggyakrabban használt szeizmográf regisztrátumát vette alapul. Megadta a műszer paramétereit is, melyek a következők: sajátperiódus 0.8 sec, nagyítás 2800, csillapítási tényező 0.8. A magnitúdó ezzel a sztandard műszerrel készített regisztrátumon a legnagyobb kitérés mikronokban mért nagyságának tizes alapú logaritmusa. Mivel a rezgés nagysága gyorsan változik a távolsággal is, a definíció csak 100 kilométer távolságú rengésekre vonatkozik. Amennyiben a műszer a földrengés epicentrumától más távolságban van, kalibrációs görbével kell átszámítani az amplitúdót a 100 kilométeren érvényes amplitúdóra. A földrengés mélységével Richter nem foglalkozott, mert az általa vizsgált rengések mind sekélyek voltak. Később ezt a definíciót helyi rengések magnitúdójának nevezték és ML -lel jelölték.

Távolabbi rengések nagyságának mérésére a definíciót ki kellett terjeszteni. 1936-ban Richter már Gutenberggel együtt 15o és 130o közötti távolságokban kipattant, sekély mélységű rengésekre a következő képletet javasolta:


MS = log A + 1.656 log D + 1.818,



(1)

amelyben A a földrengés 20 másodperc periódusidejű felületi hullámának maximális elmozdulása (vízszintes irányban és ismét mikronban mérve) és D az epicentrum távolsága. Az M indexe a felületi hullám angol nevének (surface waves) kezdőbetűjére utal. 


Számos további képletet is javasoltak kissé különböző együtthatókkal. A IASPEI nemzetközi szervezet hivatalosan az


M = log (A/T)max + 1.66 log D + 3.3



(2)

képletet fogadta el, amelyben (A/T)max a felületi hullámban előforduló összes különböző hullámcsoportokra meghatározott amplitudó/periódusidő hányadosok közül a legnagyobb. A T = 20 másodperc periódusidőre a képlet csaknem pontosan azonos Gutenberg 1945-ben javasolt formulájával. Lényeges előny Richter első definíciójához viszonyítva az, hogy a műszertől függetlenné válik a meghatározás. Tetszőleges műszerrel észlelve is számíthatjuk a magnitúdót, csak először meg kell határozni a regisztrátumból a valódi talajmozgást. Ez a műszer átviteli tulajdonságainak ismeretében könnyen megoldható feladat. 

Egy másik magnitúdó skálát is bevezettek, mely nagyobb távolságról érkező (D>13o) térhullámok maximális amplitúdóját vette alapul. A használt képlet hasonló alakú:


mb =  log(A/T)max  + Q,





(3)
ahol Q = Q(D,h) a távolságtól és a földrengés fészekmélységétől is függő korrekciós tag, az (A/T)max tetszőleges térhullám beérkezésre (P, PP vagy SH beérkezésre) meghatározott maximális talajmozgás amplitudó-periódusidő hányados. Természetesen az egyes hullámbeérkezésekhez más-más korrekciós tényező tartozik. A Q menetét az egyes hullámfázisokra táblázatokban vagy diagramokkal adják meg. Az első kalibrációs görbét Gutenberg és Richter 1956-ban publikálta és azóta többször javították.

A távolság határait lényegében a Föld szerkezete határozza meg. A jelenségek megértéséhez emiatt röviden vázolni kell a Föld szerkezetét. A fontosabb egységek: a legfelső, viszonylag igen vékony kéreg, a köpeny, a külső majd a belső mag. A kéreg és a köpeny legfelső része együtt a litoszféra. Ez a viszonylag merev, nagyjából 100-150 vastagságú rész felel meg a Föld arculatát alakító litoszféra lemezeknek. Alatta - még mindig a felső köpenyben - az asztenoszféra helyezkedik el. Ez anyagának részben olvadt állapota miatt jóval kisebb viszkozitású a kőzetlemezeknél és benne a földrengéshullák terjedési sebessége is jóval kisebb. Mélysége változó, különböző az óceánok és a kontinentális területek alatt. A köpeny alatt mintegy 2900 kilométer mélységben döntő változás következik be. A magban az anyag folyadékszerűvé válik, ugyanakkor sűrűsége csaknem kétszeresére nő. A folyadékszerű jelző arra utal, hogy itt transzverzális (nyírási) hullámok nem terjednek és a longitudinális hullámok sebessége is jelentősen csökken. Úgy látszik a nyírási modulusz - akárcsak a folyadékokban - a külső magban zérus vagy legalábbis igen kicsiny. A belső magban már ismét terjedhetnek nyírási hullámok és a longitudinális hullámok sebessége is nagyobb. A földrengéshullámok terjedésének geometriai viszonyait az egyes részek sebességei határozzák meg. A terjedési viszonyok azonban módosítják az amplitúdókat is.


A közeli, jól értékelhető zóna után úgynevezett “árnyékzóna” alakul ki a csökkent sebességű öv miatt. Itt a beérkezések amplitúdója kicsiny, sőt bizonyos távolságban akár érzékelhetetlenné is válik. Mivel a földrengés nagyságát akarjuk meghatározni, nem a Föld belső szerkezetét - pontosabban a csökkent sebességű öv mélységének változását - kívánjuk megismerni, csak azokat az adatokat használjuk, melyek már elég nagy D > 13o   távolságban beérkező hullámokra vonatkoznak. Ezek amplitúdója nagyjából már független a csökkent sebességű öv hatásától. A felső határra a Föld belső magja miatt van szükség. Azokat a hullámokat is ki kell hagynunk a vizsgálatokból, melyek a Föld belső magjába is 
behatoltak és amplitúdójuk ezen óriási gyűjtőlencse hatására változott. 


A magnitúdó meghatározásának módját, az értékek megbízhatóságát évtizedekig vitatták. Kiderült, hogy a földrengésvizsgáló obszervatóriumok földtani környezete is befolyásolja a számított értéket, ezért minden állomásra célszerű saját korrekciós állandót meghatározni. De egyes rengéses területek sem viselkednek azonos módon. Voltaképpen forrásterület korrekcióra is szükség van. Végül nem szabad elfelejteni azt sem, hogy a rengéshullámokat egy gyorsan terjedő felszakadás hozza létre, mely különböző típusú hullámokat különböző irányokban más-más intenzitással sugároz. Mindezek a hatások együttesen azt okozzák, hogy a magnitúdó még a leggondosabb számítások és korrekciók után is csak közelítőleg, kisebb-nagyobb hibával meghatározható mennyiség. A hiba legalább 0.1, de sok rengésre 0.2 is lehet.


A bizonytalanságok ellenére a magnitúdó bevezetése és használata igen nagy jelentőségűnek bizonyult. Lehetővé tette a földrengések területi és időbeli statisztikáinak elkészítését, a földrengések és robbantások elkülönítését és alapul szolgál a földrengés-veszélyeztetettség tudományos meghatározására is. A jelenlegi gyakorlatban az obszervatóriumok kétféle magnitúdó az MS és az mb meghatározására törekszenek. A felszíni hullám magnitúdó, az MS alkalmas a pusztító földrengések nagyságának jellemzésére. A térhullám magnitúdó, az mb előnye pedig az, hogy bármilyen, például mélyfészkű rengések értékelésére is használható.

A magnitúdó számítási módszere alig több mint fél évszázados. A műszeres regisztrálás jóval előbb kezdődött. Azokra a rengésekre, amelyeket ismert paraméterű műszerekkel regisztráltak és a regisztrátumokat megőrizték, a magnitúdó utólag is számítható volt. De a szeizmológusok hasznosítani kívánták a történelmi rengéseket is, a műszerek előtti évszázadok gazdag megfigyelési anyagát. Emiatt a feljegyzésekből is becsülhető maximális intenzitás és a magnitúdó között kerestek kapcsolatot. Mivel a legegyszerűbb kapcsolat lineáris, Gutenberg és Richter l943-ban az


M = a I + b + c log (H) 




(4)

képletet javasolta. Ebben M a számítandó magnitúdó, I a maximális (epicentrális) intenzitás, H a rengés fészekmélysége, végül a, b és c meghatározandó állandók. Utóbbiak kissé különbözőek lehetnek különböző területeken. A meghatározás módszere egyszerű: össze kell gyűjteni az adott területen az összes olyan rengést, melyre megbízható magnitúdó és megbízható maximális intenzitás adat is van, majd valamilyen illesztési módszerrel (például a legkisebb átlagnégyzetes hiba módszerrel) meg kell határozni a paraméterek értékét. Nem meglepő, hogy különböző kiinduló adatrendszerekből kissé eltérő a, b és c értékekre jutunk. Magyarországon az MTA Szeizmológiai Obszervatóriumában használt képlet:


M = 0.6 I - 1.3 + 1.8 log (H).



(5)

A magnitúdó és maximális intenzitás közötti lineáris kapcsolat megbízhatósága 
elég kicsiny, a formula csak közelítésnek tekinthető, a történelmi rengések becsült maximális intenzitásaiból magnitúdót számítani csak eléggé nagy hibával lehet. 

A magnitúdó és fészekmélység nem határozza meg pontosan a maximális intenzitást, arra még más tényezők is hatással vannak. A tapasztalatok szerint a maximális intenzitás - és így nagy rengéseknél a pusztítás is - a felszín közeli rétegek rugalmas tulajdonságaitól függ. Laza talajon (lösz, folyami üledék, feltöltés) számos ismert rengés szomorú példájának tanúsága szerint a megrázottság akár 1 vagy 2 fokozattal nagyobb is lehet, mint kemény, szálbanálló kőzeten. 


A magnitúdók statisztikus feldolgozása alapján megállapítható volt, hogy a nagy rengések sokkal ritkábbak, a kisebb magnitúdójúak sokkal gyakoribbak. Eléggé jó közelítés a logaritmikus kapcsolat, a gyakoriság logaritmusa lineárisan csökken a magnitúdóval:


log N = a - b M,





(6)

az  a és b állandók függenek a vizsgált területtől. A Föld egészét tekintve legnagyobb aktivitás a Csendes óceán körüli övre jellemző. A rengések száma már a 6 magnitúdójú rengésekre is több mint egy nagyságrenddel több, mint egy átlagos aszeizmikus területen és a különbség a magnitúdó növekedésével tovább növekszik. Az Alp-Himalája övben a 6 magnitúdójú rengések gyakorisága még az aszeizmikus övek azonos magnitúdójú rengéseinek gyakoriságánál is kisebb, de a nagyobb rengések felé haladva lassabban csökken és az igen nagy rengések tartományában már a Csendes óceán körüli övhöz is közel kerül. Fontos megfigyelés, hogy még aszeizmikus területen is vannak nagy rengések - akár 8 vagy annál nagyobb magnitúdójú rengések is - csak sokkal ritkábban. 

A hazai földrengés tevékenység jóval kisebb mint Japáné vagy akár az Egyesült Államok nyugati területeié, sokkal nagyobb azonban, mint Nagybritanniáé és nagyjából az Egyesült Államok keleti területeinek aktivitásával egyezik meg. A magnitúdó és maximális (epicentrális) intenzitás között közel lineáris kapcsolat van - ld. (6) egyenletet. Emiatt a maximális intenzitásra is elfogadható közelítés, hogy gyakoriságának logaritmusa fordítva arányos nagyságával: nagy intenzitás vagy nagy megrázottság sokkal ritkább mint a kicsiny.  

A teljes országra vonatkozó kapcsolat a gyakoriság (N = rengések száma egy év alatt) és maximális intenzitás (Io) között az MTA Szeizmológiai Obszervatóriuma szerint az utóbbi, valamivel több mint 100 év megfigyelési anyagának alapján:


log N = 1.73 - 0.42 Io .





(7)

(Az első együttható bizonytalansága 0.12, a másodiké 0.02.) A képletből kitűnik, hogy 4o intenzitású rengésre minden évben kell számítani, 6o intenzitású rengés nagyjából évtizedenként egy esetleg kettő fordul elő, 8o epicentrális intenzitású rengés egy évszázadban nagyjából kétszer pattanhat ki, végül a 9o intenzitású rengések között átlagosan több mint egy évszázad idő is eltelhet. A kapcsolat statisztikus jellegű és csak azokra az intenzitásokra megbízható, melyeket a kapcsolat levezetésénél ténylegesen felhasználtak.

A felszíni gyorsulás


A mérnöki tervezés a felszíni gyorsulást tudja a legjobban hasznosítani földrengésbiztos szerkezetek létrehozására. Minden építménynek állva kell maradnia a normál gravitációs térben - azaz ki kell bírnia saját súlyát. A tervezésben rendszerint, bizonyos ráhagyással, ennél nagyobb terhelés elviselésére méretezik. Emiatt a földrengéshullámok vertikális (függőleges irányba eső) összetevőjének hatása - eltekintve különlegesen nagy rengésektől - nem kritikus. A vertikális irányú gyorsulásokat az építmények még akkor is károsodás nélkül viselik, ha a potenciális földrengések hatását a tervezésnél nem vették figyelembe.  Annál fontosabb a horizontális (vízszintes síkba eső) gyorsulás összetevő számításba vétele. Tapasztalatok szerint a vízszintes gyorsulás egy kritikus érték felett jelentős károkat okoz. A gyorsulást rendszerint a gravitációs gyorsulás tört részeként adjuk meg. Például 1 ms-2 gyorsulás 0.1g, 2 ms-2   gyorsulás 0.2g  stb.   Lényeges a gyorsulás csúcsértéke is, de még fontosabb az az időtartam mely alatt - mindvégig - nagy a gyorsulás. Ennek meghatározásához rendszerint a 0.05 küszöbértéket használják, és azt adják meg, milyen hosszú időtartamban nagyobb a gyorsulás a küszöbértéknél.


A gyorsulások mérésére különleges szeizmográfokat kell használni, melyek képesek igen nagy gyorsulások, akár g-nél is nagyobb gyorsulások regisztrálására. A normál szeizmográfok - mivel feladatuk éppen a nagyon gyenge mozgások láthatóvá tétele - jelentős nagyítást alkalmaznak és emiatt nagyobb gyorsulások feljegyzésére alkalmatlanok (túlságosan nagy gyorsulásoktól rendszerint tönkre is mennek). A különleges berendezéseket erős mozgást regisztráló (strong motion) vagy gyorsulásmérő szeizmogáfoknak nevezik, a regisztrátumot - ismét megkülönböztetendő a normál regisztrátumtól - gyorsulási szeizmogramnak vagy akcelerogramnak mondják. Az utóbbi két évtizedben igen sok gyorsulásmérőt helyeztek el mind obszervatóriumokban, mind bizonyos védendő épületek különböző részeiben és akcelerogramok ezreit értékelték ki.


Alapvető tapasztalat, hogy szilárd talajon, néhányszor tíz kilométer távolságban kipattant, mérsékelten nagy (5 és 7 közötti magnitúdójú) földrengésre a maximális gyorsulás 0.05g és 0.35g  közé esik. Néhány esetben a nagyfrekvenciás hullámok meglepően nagy gyorsulásokat is létrehozhatnak. Például a Bear Valley (Kalifornia), 1972 szeptember 4-i rengés, melynek magnitúdója csak 4.5 volt vagy az 1972 június 21-i Ancona (Olaszország) rengés, melynek magnitúdója 4.7 volt egyaránt 0.6g-nél nagyobb horizontális gyorsulásokat okoztak néhány kilométeres észlelési távolságokban.

Ugyancsak általános tapasztalat, hogy a vertikális irányú gyorsulás maximuma mintegy fele a horizontális irányú gyorsulásnak. 


Végül igen lényeges megfigyelés, hogy egy földrengés hullámainak laza talajon mért gyorsulása jelentősen nagyobb, mint ugyanazon földrengés hullámainak ugyanakkora távolságban, de kemény kőzeten mérhető gyorsulása. A különböző rugalmas paraméterű rétegek vagy rétegsorok átviteli tulajdonságainak számításával ez a megfigyelés magyarázható illetve előre is jelezhető. Nem ritka bizonyos frekvenciákon a különböző típusú rétegekre jellemző átviteli függvények közötti kétszeres vagy még nagyobb szorzó. Ha ez a talajmozgás jellemző (domináns) periódusú összetevőire is érvényes, a rezgések az adott területen, például a laza talajrétegek felszínén mintegy felerősödnek. Szomorú gyakorlati példát adott erre a Mexikóváros környéki, 1985. szeptember 19-i földrengés. A város egyes - szilárd 
alapozásra épült - részei mérsékelten sérültek, míg a laza talaj fölötti épületek szinte teljesen elpusztultak. 

Mért akcelerogram hiányában számításokkal határozhatjuk meg az adott helyen várható legnagyobb gyorsulásokat. A helyi geológiai viszonyok mellett ekkor szükségünk van egy bemeneti akcelerogramra is. Az adott helyet érintő lehetséges földrengések távolságát, a földrengés hullámokat gerjesztő felszakadás síkjának adatait, az úgynevezett fészekmechanizmust és a várható legnagyobb rengés magnitúdóját kell figyelembe vennünk. Mivel igen sok és sokféle fészekmechanizmusú, magnitúdójú és távolságú rengés akcelerogramját regisztrálták és tárolják az adatbankokban, rendszerint sikerül kiválasztani néhány bemeneti akcelerogramot, melyek elég jól jellemzik a veszélyeztetett létesítmény közelében elhelyezkedő földrengéses területek várható legnagyobb rengéseit. Feltételezve, hogy a szilárd alapkőzeten a gyorsulás az így kiválasztott bemeneti akcelerogram szerint fog változni, a helyi geológiai viszonyok alapján számítani tudjuk azt is: milyen gyorsulás menet várható a felszínen. 

A földrengés-veszélyeztetettség megítélésének változása


Napjainkban a földrengés-veszélyeztetettséget  másként ítélik meg mint akár egy vagy két évtizede. Ennek alapvető oka az, hogy a földrengések igen sok - esetenként katasztrófális - meglepetést okoztak, csak századunkban mintegy két millió halálos áldozatot követeltek és több száz milliárd dolláros kárt okoztak - annak ellenére, hogy a leginkább érintett országok hatalmas összegeket költöttek kutatásra, obszervatóriumi hálózatok kiépítésére és földrengés előrejelzésre.


Kínában például az 1966 évi nagy  Xingtai földrengés után igen sokan - közöttük amatőr szeizmológusok is - törekedtek olyan megfigyelési anyag összegyűjtésére, ami az előrejelzésben használható. Néhány rengést sikerült is előre jelezni - például a haicsengi, 1975. évi, 7.3 magnitúdójú rengést - de nem tudták megelőzni az 1976. évi katasztrófát: a Tangshan környéki, 7.8 magnitúdójú rengésnek több mint 200 000 halálos áldozata volt. A Japán hivatalos földrengés előrejelzési program 1965-ben kezdődött, az 1964. évi niigatai, 7.5 magnitúdójú rengés után. Az Egyesült Államokban az érdeklődés az 1964. évi alaszkai rengés után növekedett meg, bár az előrejelzési program hivatalosan csak 1977-ben indult el. A program a szorosan vett szeizmológiai vizsgálatokon túl kéregmozgásokat, kéreg-deformációkat is vizsgál és laboratóriumi mérésekkel, elméleti modellszámításokkal egészült ki. A mérések a Szent-András törésvonal (Kalifornia) egyes részeire különös figyelemmel vannak pl. a törésvonal  Parkfield szegmensre Közép-Kaliforniában, ahol  közepes és nagy rengések várhatók már a közeljövőben is. A földrengés-veszélyeztetettség meghatározására és földrengés előrejelzésre az egykori Szovjetunióban már 1950 óta számos geofizikai, szeizmológiai, tektonikai és egyéb módszert alkalmaztak. A világ nagy és veszélyeztetett államainak programjai, a kutatók erőfeszítései, az erre a célra költött jelentős összegek sem tudták azonban megakadályozni a kellemetlen meglepetéseket.


A Moszkvai Földfizikai Intézet hosszú tudományos előkészítés után 1968-ban jelentette meg a Szovjetunió javított földrengés-veszélyeztetettségi térképét, melyet mindenütt egyben építési szabványok alapjaként is elfogadtak. Ezen a térképen Örményország déli részét a 7o néhol 8o maximális várható intenzitásértékek jellemezték. Egészen pontosan Spitak városra a 8o intenzitást adták meg. 1988 december 7-én a várost és környékét szinte teljesen elpusztította egy földrengés), amelynek intenzitása legalább 10o volt (magnitúdó: 6.9, halottak száma több mint 25 000. 

Az építkezés módja és a károk közötti kapcsolatot jól illusztrálja, hogy az örményországi földrengés után nem sokkal, 1989 októberében San Francisco környékén is volt egy 7.1 magnitúdójú rengés, melynek anyagi kára ugyan meghaladta a 6 milliárd  USD-t, de halálos áldozata csak 63 volt (az örményországi 25 000-rel szemben).


A meglepetések nem szorítkoztak a (volt) Szovjetúnió területére. Kanadában sem bizonyultak minden szempontból megbízhatónak a földrengés-veszélyeztetettségi térképek. 1985-ben például az Észak-keleti területeken egymástól mindössze néhány hónapnyira egy 6.6 és egy 6.9 magnitúdójú rengés pattant ki - ott, ahol a veszélyeztetettségi térkép szerint legfeljebb 6.0 magnitúdójú rengésnek lett volna szabad előfordulnia. Szerencsére az epicentrumok minden emberi településtől távol estek és így a rengések károkat nem okoztak. A veszélyeztetettségi térképeket a szeizmológusok mindenesetre villámgyorsan átrajzolták és a várható maximális értékeket megnövelték.

A földrengés-veszélyeztetettség meghatározásA


A földrengés-veszélyeztetettség meghatározásának jelenleg két alapvető módszerét használják: a statisztikus módszert és a determinisztikus módszert. Csak a hazánkban is használt statisztikus módszerrel foglalkozunk [7], [10], [21]. Az első lépés - mely mindkét módszerre közös - valamennyi szeizmológiai, geológiai és geofizikai adat összegyűjtése. A statisztikus módszer alkalmazásakor ezeket az ismereteket arra használjuk, hogy az egyes földrengés generáló zónákat elkülönítsük. Amikor ez sikerült, minden zónában meg kell határoznunk a jellemző gyakoriságokat. Az időbeli gyakoriságot a már ismertetett



log N = a - b M




(8)
képlettel írjuk le. A zónán belüli területi eloszlásról rendszerint azt tételezzük fel, hogy egyenletes. Ennek szemléletes jelentése az, hogy minden kis részterületen például egy-egy négyzetkilométeres négyzetekre bontott zóna minden négyzetkilométerében azonos valószínűséggel pattan ki földrengés. Mélység szerinti eloszlást is figyelembe vehetünk, ha elég jól ismerjük az eddig kipattant rengések fészekmélységeinek eloszlását. Gyakran eltekintenek azonban a fészekmélységek számításba vételétől éppen a mélység szerinti eloszlás pontos ismeretének hiányában. Voltaképpen az történik, hogy a teljes földrengés generáló zónát helyettesítjük nagyon sok kis, földrengést generáló térfogatelemmel, melyek a további vizsgálatok szempontjából akár forráspontoknak is tekinthetők. Egy-egy forráspont sokkal ritkábban “bocsát ki” magából rengéshullámokat, mint a forrásterület, hiszen a teljes forrásterület - az összes forráspont - együtt adja a történeti és műszeres feljegyzésekből levezetett statisztikát. Ha például felosztásunkban 10 000 forráspont van és egy 4.0 magnitúdójú rengés a teljes 
zónában évente egyszer fordul elő, egy-egy forrás csak 10 000 évenként generál egy  4.0 magnitúdójú rengést.


A következő lépés a vizsgált pontban a megrázottság statisztikájának számítása a zónában generált földrengések hatására. Itt egy további lényeges hatást is figyelembe kell vennünk: a földrengéshullámok gyengülését a megtett út hatására. Mivel a felosztás forráspontjai különböző távolságban vannak a vizsgált ponttól a gyengülés mértéke is különböző lesz. Szigorúan véve a vizsgált pont és a forráspont közötti geológiai felépítést is figyelembe kellene venni, de rendszerint megelégszünk egy átlagos csökkenési együtthatóval, esetleg a területen belül is valamilyen egyszerű függvény szerint lassan változó csökkenési együtthatóval: [22] Amikor a felosztásokat valamennyi forrásterületre elkészítettük és a gyengülési együtthatókat összegyűjtöttük, elegendő adatunk van a vizsgált pont megrázottságának statisztikus vizsgálatára. A számítások eredménye egy, rendszerint intenzitás-gyakoriságot megadó adatrendszer. Ez most már kizárólag a vizsgált pontra vonatkozik, annak lehetséges megrázottságát jellemzi. A gyengülés miatt a nagyobb intenzitásokhoz jóval kisebb gyakoriság tartozik, mint a log N = a - bIo szerinti csökkenésből következő érték. Rendszerint valamilyen kezdeti értéktől, például a 4o intenzitástól 0.1 lépésenként felfelé haladva  valamilyen felső határig, például 10o-ig számítják ki az adott vagy annál nagyobb intenzitásértékek gyakoriságát. Jelölje ezt az adatsort f(I’).


Az utolsó lépés valószínűségek meghatározása a gyakoriságból. Mivel a földrengések jó közelítéssel Poisson eloszlású, ritka események, annak a valószínűsége, hogy T időtartam alatt Io  ( I’ intenzitást tapasztalunk:



P(Io ( I’) = 1 - e -f(I’)T .



(9)


Különösen fontos és védendő létesítmények földrengés-veszélyeztetettségét az időtartamok és valószínűségek különböző szintjeivel jellemzik. Az építési szabványokban is rendszerint az adott időtartamhoz és valószínűséghez tartozó intenzitás vagy az abból következő horizontális gyorsulás szerepel. Például atomerőművek esetén a biztonságos működésre vonatkozó érték a T = 100 év és a 0.5 valószínűségi szint lehet (ugynevezett OBE = operation basis earthquake) míg a biztoságos lezáráshoz tartozó érték meghatározásához a  T = 10 000 évet és ugyancsak a 0.5 valószínűségi szintet választhatjuk (ugynevezett SSE = safe shutdown earthquake). Az első adat annak a földrengésnek az intenzitása, melynek bekövetkezése esetén a működésben még semmilyen zavar nem lesz. A második azt adja meg, hogy a működést ugyan abba kell hagyni egy ekkora rengés esetén, de az erőmű biztonságosan lezárható - anélkül, hogy a környezetébe radioaktív anyagok kerülnének ki. 


Nagyméretű víztárolók gátjaira lakott területek közelsége esetén rendszerint T = 30 000 évet írnak elő: [5]. Még hosszabb időtartamra kell számításokat végezni nagyaktivitású radioaktív hulladékok elhelyezésekor, hiszen az anyagot több százezer évig kell biztonságosan elszigetelni környezetétől.


A nukleáris erőművek veszélyeztetettsége közismert és komoly erőfeszítéseket is tesznek a biztonságos működtetésre - többek között Magyarországon is. A Paksi Atomerőművel kapcsolatos vizsgálatokat foglalja össze a [7] könyv, amelynek egyes fejezetei a geofizikai kutatásokat, az erőmű környezetébe telepített speciális szeizmológiai hálózatot és a helyi geológiai viszonyok hatását stb. részletesen tárgyalják: [8], [18], [10] és [3]. 


Kevésbé megnyugtató a helyzet más nagy létesítmények földrengésbiztonságával kapcsolatban. Talán a mérnökök számára beláthatatlannak tűnő időtartamok miatt a földrengés-veszélyeztetettséget elhanyagolhatónak vélik. Ettől azonban a veszélyeztetettség nem szűnik meg. Az, hogy az utóbbi évtizedekben Magyarországon nem volt nagyobb földrengés nem jelenti azt, hogy nem is lesz. A kis rengések mutatják, hogy a tektonikai folyamatok nem álltak le. A geodéziai módszerekkel jól nyomon követhető szintváltozások jelzik egyes területek emelkedését, mások süllyedését: [6]. A feszültségmérésekből világosan kitűnik, hogy Magyarország nem feszültségmentes terület: [2] és [4]. A nagyobb mélységek viszonyait felderítő szeizmikus mérések sok törésvonalat - tört, zúzott övet - tártak fel, melyek egy része ma is aktív lehet vagy tektonikai aktivitása felújulhat: [18]. 

ÖSSZEFOGLALÁS, KÖVETKEZTETÉSEK


A földrengésbiztonság követelményeinek teljes kielégítéséhez még sok teendőnk van. A földtudomány oldaláról több évtizedes, a szeizmológiában csaknem egy évszázados megfigyelési anyag, tapasztalat, ismeret áll rendelkezésre. Egyre finomodó, egyre megbízhatóbb képünk van hazánk tektonikai viszonyairól, a földrengések eloszlásáról térben és időben, a földkéreg deformációiról, a szintváltozásokról. Egyre pontosabb műszerekkel tudjuk nyomon követni a változásokat. A szeizmológia területéről kiemelem a Paksi Atomerőmű kör
nyezetét figyelő hálózatot, amely igen kis magnitúdójú rengéseket is észlelni tud illetve lehetővé teszi azok paramétereinek meghatározását. A veszélyeztetett létesítmények környezetét, geológiai felépítését is biztonságosan meg tudjuk határozni szeizmikus, geoelektromos és más geofizikai módszerekkel. Ismereteinkre támaszkodva elfogadható biztonsággal számítani tudjuk a földtani környezet rezgést módosító hatását vagy az építmény és egyes részeinek elképzelhető mozgását. 

Mindezeket a méréseket, megfigyeléseket, számításokat azonban folytatnunk kell, annak érdekében, hogy a földrengések okozta károkat minimálisra csökkentsük, a katasztrófákat elkerüljük. Jelentős előrelépésre van szükség az Európai Unióban használt földrengésbiztonságra vonatkozó építési szabályzatok átvételében és betartatásában.

Remélem, hogy ezeknek a céloknak az eléréséhez a most kezdődő konferencia is hozzájárul.
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