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ВВЕДЕНИЕ

Успех в изучении современного тектогенеза во многом зави­
сит от точности и детальности представлений о механических 
свойствах горных масс земной коры и верхней мантии, о  кинемати­
ческих и динамических характеристиках тектонических структур не 
глубинах, недоступных для прямого наблюдения.«Эти представления 
основываются на информации, получаемой геофизическими методами, 
главным образом сейсмическими и. сейсмологическими, 'и на резуль­
татах лабораторных исследований горных пород того типа н е ус­
ловиях тех температур и давлений, существование которых предпо­
лагается на той или иной глубине.

Большую часть геофизической информации получают методами, 
основанными на измерении споростей распространения и затухания 
сейсмических волн. Эти • методы позволяют определить реакцию 
материала Земных недр только на весьма быстро (с периодами от 
0,1 с до максимум 1 ч) меняющиеся напряжения и на деформации 
весьма малой величины. Однако механические свойства тех же 
самых горных масс, такие, как жесткость, прочность, вязкость, 
характер их реакции на действие нагрузки, не постоянны, а силь­
но меняются в Зависимости от величины нагрузки, масштаба време­
ни и рассматриваемых пространственных взаимоотношений [Кузнецо­
ва, 1969; Аки, 1985; и д р .] .  Поэтому такие данные не могут 
непосредственно характеризовать упругие или реологические свой­
ства горных масс по отношению к длительной геологической 
деформации. С другой стороны, выводы о реакции горных масс на 
длительные напряжения, получаемые При лабораторных исследовани­
ях, сильно зависят от предположений о  распределениях (прежде
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всего по глубине) их вещественно-минерального состава, темпера— 
турк и скорости деформации. Наконец, метода, разработанные в 
сейсмологии, в принципе позволяют определять тензор скорости 
деформации, вызываемой совокупностью динамических смещений по 
разшвам сплошности и в очагах землетрясений [Риьниченко, 
19656; Костров, 1975; и д р .] , оценивать величины снимающихся в 
очагах напряжений [Райс, 1982; и д р .] ,  но не дают информации о 
механических свойствах этих подверженных сейсмическому процессу 
горных масс и о величине действующих в них напряжений.

Таким образом, каждый из методов имеет свои достоинства, 
но не свободен и от недостатков. Поэтому при исследовании про­
цесса современного тектогенеза используется комплекс данных, 
получаемых разными методами, и , чем шире этот комплекс, тем 
лучше•

Е настоящей работе предлагается метод, позволяющий оцени­
вать величины, характеризующие механические свойства горных 
масс, гео динамические параметры и вариации их в пространстве и 
во времени. Он основан на интерпретации в терминах сейсмическо­
го течения горных масс характеристик главной статистической 
закономерности, которой подчиняются совокупности землетрясений, 
-  распределения их по энергии.

Деформирование, перемещение горных масс под действием тек­
тонических нагрузок осуществляется не только за счет непрерыв­
ной деформации -  вязкого, пластического или катакластического 
(по микротрещинам) течения, но и за счет разрывно-непрерывной 
деформации -  квазипластического течения. Элементы такого, сейс­
мического, течения горных масс -  это упругие деформации, пред­
шествующие землетрясениям и дискретные в пространстве и времени 
подвижки в очагах землетрясений [Ризниченко, 19656, 1976а]. В 
тектоническом течении горных масс квазипластическая его часть 
может быть довольно большой, особенно в условиях относительно



невысоких давлений и температур, характерных для '‘гранитного’ 
слоя земной коры [Николаевский, 1982; и д р .] .  &же одно &т; 
определяет необходимость изучения количественных характе-чстик 
сейсмического процесса при исследовании современного тектогене- 
за . Сейсмический процесс, как одно из проявлений тектогекезз, 
протекает в том же субстрате и при тех же условиях, поэтому его 
параметры могут характеризовать и процесс тектогенеза. Для это­
го нужно только наполнить их физическим содержанием, интерпре­
тировать их в терминах геодинамики, таких, как жесткость, 
прочность, вязкость, скорость деформации горных масс, сдвиговое 
напряжение, лито.статическсе давление, температура.

Сейсмический процесс формально может быть представлен в 
виде функции трех пространственных координат, времени и величи­
ны события (землетрясения) [Методы . . . .  I960] или в виде много­
мерного случайного процесса [Ризниченко, 1965а; Каган, 1973], 
который обычно изучают в отдельных сечениях: пространственном 
(картирование сейсмичности), временном (анализ последователь­
ностей землетрясений), пространственно-временном и магнитудком 
или энергетическом (распределение событий по величине;, г 
зависимости от масштаба рассмотрения, от уровня генерализации 
при изучении сейсмического процесса выявляются разные его сто­
роны и специфические их свойства. Так, можно говорить о прост­
ранственно-временных областях, превышающих или много меньших, 
чем размеры очагов и средний период возникновения землетрясений 
данного .диапазона энергий. То же явление на одном уровне гене­
рализации может рассматриваться как закономерность, а на другом 
-  как одна из флуктуаций.

Будем рассматривать сейсмичность как процесс квантовой 
диссипации тектонической энергии, который условно можно назвать 
"сейсмологическим излучением" тектонически нагруженной среды. 
Каждое землетрясение представляет квант этого "излучения".



Энергия ® кванта "излучения" может определяться той или иной 
энергетической характеристикой очага землетрясения: сейсмичес­
кой энергией, сейсмическим моментом и т . п. Можно говорить о 
спектре, или спектральной плотности сейсмичности ("сейсмологи­
ческого излучения") S(®). В терминах сейсмологий 2 % )  -  это 
обшая энергия землетрясений в энергетическом интервале ® * 5®. 
По аналогии с тепловым (электромагнитным) излучением можно так­
же искать соответствия между характеристиками спектра и пара­
метрами диссипирушего ("излучавшего") объекта.Спектр теплового 
излучения определяется температурой излучателя и свойствами его 
вешества (лучеиспускательной способностью) [Рибо, 19343. Анало­
гией температуры в нашем случае может быть среднее значение 
сдвигового напряжения среды, генерирующей землетрясения; свой­
ства среды ("излучателя"' можно характеризовать макроскошчес-

■г
кими эффективными параметрами сейсмического течен и я .'

Повторяемость п(® ) -  количество землетрясений с энергией 
от Ш1 -  0® дс т{ + 5®, генерированных единичным объемом среды 
за единичное время, -  можно определить как п(® ,) = S (® .) / ш . .t t t
Соответственно плотность распределения повторяемостей п{т) 
определяется описанной выше спектральной плотностью сейсмолсги- 
ческого излучения: п (п )  = - S ( m ) / m .  Характеристики плотности 
распределения повторяемостей характеризуют и спектральную 
плотность.

Плотность распределения повторяемостей землетрясений по 
энергии в сейсмологической практике принято характеризовать
Л

Конечно, эта аналогия не полная. Так, в сейсмичности нет 
прямой аналогии частоте электромагнитного излучения; с другой 
стороны, кванты-землетрясения, в отличие от фотонов, различают­
ся не. только энергией, но и размерами очагов. Ниже мы покажем, 
что аналогичный температуре параметр 6, который измеряется по 
спектру сейсмичности, определяется не только средним напряже­
нием, но и объемом излучателя -  среды, генерирующей землетрясе­
ния.



графиками повторяемости -  зависимостями lg  П(М) или lg  n i l '  
логарифма повторяемости п  землетрясений от их магнитуда М или 
энергетического класса К -  логарифмических величин, широк: 
применяющихся для энергетической классификации землетрясений. 
Графики повторяемости аппроксимируются в первом приближении 
линейными зависимостями; параметры их (уровень и наклон графи ­
ка) безразмерны, т .е .  имеют смысл геометрический.

Интерпретация наблюденных графиков повторяемости в терми­
нах процесса сейсмического, течения возможна только в том слу­
чае, если их можно описать некоторым выражением (в общем случае 
нелинейным) с одним или несколькими параметрами, имеющими раз­
мерность и допускающими физическое истолкование. Графики lg  п(М) 
l g  п ( К ) получаются в узких диапазонах AM, АК по данным о земле­
трясениях в ограниченных пространственном и временном интерва­
лах, осложнены поэтому большими флуктуациями повторяемостей 
сильных землетрясений. Если иметь в виду только какой-либо один 
график повторяемости, то невозможно установить, аппроксимирует­
ся лион нелинейно лучше, чем линейно, тем более невозможно 
выбрать конкретный вид нелинейной кривой.

Нелинейность зависимостей lg  п{М) в широком магнитудном 
диапазоне нами установлена сначала для частного случая внутри- 
коровых землетрясений. Использованы данные о большой совокуп­
ности линейных приближений в узких диапазонах AM графиков 
повторяемости землетрясений в различных сейсмических районах 
Земли. Оказалось, что эта совокупность составляет систему, что 
позволило установить не только факт нелинейности зависимостей 
lg  п(М) ,  но и конкретизировать их вид.

Графики повторяемости коровых землетрясений подчиняются (с 
естественным разбросом, отклонениями) семейству кривых, харак­
теризующемуся тремя постоянными коэффициентами. Форма каждой из 
этих кривых определяется конкретным значением одного параметра,



имеш ег: размерность "энергии". Это семейство ниже мы называем 
законом повторяемости коровых землетрясений. Далее по данным об 
очаговых параметрах сильных землетрясений и о графиках повторя­
емости их афтершоков, а также по данным о графиках повторяемос­
ти "нормальных" землетрясений е земной коре выяснен физический 
смысл параметра графика повторяемости (аппроксимирующей кривой) 
е терминах процесса сейсмического течения горных масс.

С использованием результатов моделирования сейсмического 
процесса и данных о графиках повторяемости землетрясений, гене­
рированных в условиях заведомо различной эффективной сейсмичес­
кой вязкости, полученный закон повторяемости обобщен на случай 
произвольного, любого значения етой величины, отличающегося от 
среднего для земной коры. При вариациях эффективной сейсмичес­
кой вязкости ■;точнее, времени релаксации^ меняются коэффициен­
ты, характеризующие семейство кривых, которому подчиняются гра­
фики повторяемости; установлены зависимости между этими коэффи­
циентами и связь их с величиной, характеризующей время релакса- 
-ЛП- • - ЕСП̂ ЛЪЗ свзнием уравнения состояния горных масс, подверг­
нутых сейсмическому процессу (максвелловское тело), и обобщен­
ного закона повторяемости землетрясений получены соотношения, 
которые выражают величины, характеризующие макроскопические па­
раметры сейсмического течения через коэффициенты, в выражении, 
описывающем семействе нелинейных графиков повторяемости, и 
параметр конкретного графика. Значения коэффициентов и парамет­
ра , соответствующие наблюденному графику повторяемости, опреде­
ляются из параметров его линейного приближения в узком 
энергетическом диапазоне.

Для количественной оценки макроскопических параметров 
сейсмического течения графики повторяемости необходимо строить 
по энергетической характеристике очага в отличие от магнитуды, 
имеющей ясный физический смысл (и размерность энергии). В прин-



цине такой характеристикой может служить сейсмический момент 
очага землетрясения (Мо ) . Однако в настоящее время величина 
пои рутинной обработке землетрясений не измеряется. Поэтому 
графики lg  п (lg  HQ) можно получить только пересчетом из 
графиков lg  п{М)  -  или lg  п ( 7 )  -  с помощью корреляционных соот­
ношений между величинами lg  UQ и И (или К ) ,  -  способом, анало­
гичным переходу от одной магнитудной шкалы к другой. Вычислен­
ные таким образом параметры графиков повторяемости lg  7i(lg MQ) ,  
особенно коэффициенты и параметры нелинейных приближений, могут 
и отличаться от тех, которые получались бы щ к  непосредственном 
измерении значений Jf^.

Зависимость величины lg  JfQ от магнитуды не может быть 
выражена как функция одной переменной. При прочих равных усло­
виях магнитуда в отличие от сейсмического момента зависит от 
трудно учитываемых кинематических параметров очагового излуче­
ния, от спектрального его состава; при той же величине lg  
энергетический класс (и магнитуда) землетрясения может быть 
различным в зависимости от формы очагового спектра, и наоборот 
[Экспериментальные . . . ,  1931]. Эту форму можно характеризовать, 
рассматривая наряду с lg  JfQ величину Т углового периода 
спектра, которая зависит главным образом о? линейного размера I  
очага землетрясения.

Нами исследованы различные зависимости между величинами 
lg  MQ, М(К), lg  Г, получены выражения для величины lg  JL как 
функции двух переменных: М (или К)  и lg  Г. По. данным наблюле:-:::: 
частотно-избирательных сейсмических станций, исследованы плот­
ности двумерных распределений повторяемостей fl(lg  lfQ, lg  Т) и 
п (К ,  l g  Т) местных землетрясений Гармскогэ района Таджикистана. 
В результате установлены соотношения для пересчета наблюденных 
графиков повторяемости магнитуд или энергетических классов (в 
линейном, а затем и в нелинейном приближениях) в графики повто-



ряемосте ig  71 ( lg  М. ), что завершает предлагаемый метод интер­
претации параметров ’■рафика повторяемости е термина! процесса 
сейсмического течения. Получены также результаты, которые могут 
быть использованы при построении теории сейсмического процесса. 
Ь частности, это вывод с подобии очагов слабых и сильных земле­
трясений, о тем, что наблюдаемое нарушение его е области слабых 
землетрясений обусловлено технической ограниченностью регизтри- 
руших систем.

Разработанный метод опробован при исследовании пространст­
венных вариаций сейсмического и тектонического течения в 
сейсмоактивных честях земной коры и верхней мантии районов 
Камчатки и Еамиро-Гиндукушскогс. Полученные результаты согласу­
ются с известными данными, полученными другими геофизическими 
методами, и дополняют их.

to



Г л а в а  п е р в а я

СЕМЕЙСТВО НЕЛИНЕЙНЫХ ГРАФИКОВ ПОВТОРЯЕМОСТИ МАГНИТУД КОРОВЫХ
ЗЕМЛЕТРЯСЕНИЙ

1.1. Постановка задачи
Графики lg  л (JO строятся в диапазоне магнитуд LM, который 

справа ограничен магнитудой JL максимального наблюденного 
землетрясения, а слева магнитудой , такой, что землетрясения 
с И < М1 уже непредставительны, регистрируются неполностью. 
Обычно этот диапазон невелик: LM = 1 ,5тЗ . Повторяемости оп­
ределяются как количества землетрясений с магнитудами в ин­
тервалах U t  6Jf, как правило, равной ширины (5Jf = const) и нор­
мируются по площади (обычно на 1000 км^) и по времени (на 1 
го д ). Упрошенное нормирование по площади оправдано при изу­
чении коровой сейсмичности, когда толщина поверхностного слоя, 
генерирующего землетрясения, примерно одинакова в разных рай­
онах. Пример графика повторяемости lg  л (Я) землетрясений по 
энергетическому классу, полученному .по материалам трехлетних 
наблюдений в Гармском районе Таджикистана,представлен на рис.*1. 
Он построен по интервалам Я±бЯ=0,6 ( т .е .  6Я=0,3).

Б узких диапазонах магнитуд (или классов Я) графики повто­
ряемости обычно описываются эмпирическими линейными выражениями 
следующего вида:

lg  л = а  -  b (М -  I ) ,  (1 .1 )
где lg  л и а  -  логарифмы повторяемостей землетрясений в магни- 
тудных интервалах М±5И и И+вМ соответственно; Ь -  модуль угло-



F и с. 1. Графики повторяемос­
ти местный землетрясений в 
Гармском районе

1 - lg n(Ez5K) при бК- 0,3; 
2 - lgn(lgif0±6igif0 ) при 6lgJfQ=
=0,2

зогс коэффициента (наклон). Магнитуда У Еыбирается произволь-- 
нс: У=0; ?=8 (в шкале энергетического класса -  1=7, 1=10).

Понятие "повторяемость" вместо "вероятность" р=п/Ип  упот­
ребляется и з-за  ограниченности наблюдаемых диапазонов ДУ и не­
возможности по этой причине определения суммы 2л как интеграла 
в бесконечных пределах от п(М) по аУ. Однако, как и для веро­
ятности, можно говорить о распределении повторяемостей, плот­
ности распределения и т .п . Б частности, (1 .1 ) можно рассмат­
ривать как выражение для плотности распределения повторя­
емостей магнитуд землетрясений.

Статистическая закономерность, выражаемая графиком пов­
торяемости, выполняется тзкже для магнитуд или энергетических 
классов горных ударов, максимальных амплитуд (или их квадратов) 
сейсмоакустических импульсов,•возникающих при образовании мик­
ро трещин в образцах горных пород и модельных материалов в про­
цессе их. деформирования под прессом [Виноградов, 1964 и д р .; 
Mogi, 1962а и д р .;  Scholz, 1968а; Neimhofer, 1969b; Каган; 1969 
и д р .) .  В узких энергетических диапазонах они также могут 
описываться линейным приближением (1 .1 ) .

U» п



Параметры а  и Ь графиков повторяемости в линейном прибли­
жении t i . 1 ) варьируют в пространстве и во времени. Это установ­
лено многочисленными исследованиями по данным наблюдений (как 
долговременных, так и краткосрочных) землетрясений (как сильных, 
так и слабых) в различных сейсмических районах разного масштаба 
(от глобального до локального). Повторяемость П(М ± 6И) = 10й 
при том же или при не слишком сильно меняющемся наклоне грь- 
фкков .lg  п(М) может служить мерой сейсмической активности 
[Методы . . . ,  I960], она меняется от района к району и особенно 
высока там, где можно предполагать повышенные тектонические 
напряжения (например', в районах островных дуг или альпийских 
горных сооружений Евразии). В континентальной 'земной коре сейс­
мическая активность и величина а  быстро уменьшаются с ростом 
глубины. Параметр Ь варьирует от одного сейсмического района к 
другому: в магнитудной шкале в пределах примерно от 0 ,3 -0 ,6  ie 
нижней части земной коры и в верхней мантии) до 1 ,1 -1 ,2  (ь 
районах срединно-оке аниче ских хребтов).

Если сейсмический процесс представляет собой один из важ­
нейших физических процессов, протекавших в Земле, то распреде­
ление землетрясений по величине (график повторяемости -  это од­
на из важнейших его характеристик, привлекающая внимание сейс­
мологов не только как основа для расчета количественных харак­
теристик сейсмичности, но и своим физическим смыслом.

Б многочисленных работах [Ризниченко, 19646; Бутов ска,-:, 
Кузнецова, 1971; Востриков, 1973, 1980; Wyss, 1973; Арефьев :: 
др ., 1980; Соловьев, Полякова, 1981; Шенковз, Карник, 1952; 
др.] рассматривались внутренние коррелята: между параметрами 
графика повторяемости (такими, как коэффициенты а  и Ь его ли­
нейного приближения, величина (энергия) максимального наблюден­
ного в данном сейсмическом районе землетрясения, количество I: :  
и общая энергия землетрясений дэннсго энергетического диапз-



зона б единицах объема и времени; или между этими параметрами, 
с одной стороны, и параметрами очэгсе землетрясений, а такя:е их 
глубиной -  с другой. Параллельно проиодались работы по мате­
матическому и физическому моделированию, направленные на выяс­
нение внутренних причинных связей между показателями сейсмич­
ности, на изучение закономерностей, физических факторов, уп­
равляющих сейсмическим процессом и параметрами графика пов­
торяемости, в частности.

В лабораторных условиях сейсмичность моделируется про­
цессом образования микротрещин при разрушении образца горных 
пород или модельных материалов. Испытания проводятся, как 
правило, в условиях одноосного или трехосного сжатия с раз­
личными, постоянными в течение опыта скоростями осевой де­
формации образцз. Графики повторяемости lg  n ( lg  .4) упругих 
импульсов, возникающих на микротрещинах, по максимальной 
амплитуде А е области относительно сильных импульсов, .как 
правило, испытывают излом, правый загиб енкз, но б остальных 
своих частях, в узких амплитудных диапазонах Alg 4 * 1 ,  могут 
рассматриваться в линейном приближении (1 .1 ) . Установлены за-4 
висимости параметров этих линейных приближений от механи­
ческих свойств материала образцов, таких, как гетерогенность, 
эффективная упругость и прочность (напряжение, при котором про­
исходит разрушение образцов), к от характеристик режима нагру­
жения, таких, как скорость деформации образца и эффективное 
напряжение сдвига, действующее в нем.

При построении моделей сейсмического процесса использова­
лись как общие принципы механики [Ризкиченкс, 1968], так и ана­
логии, более или менее формальные, с другими, подобными физи­
ческими процессами [Челидзе, 1979; Петров, 1981; и д р .] .  Пос­
редством континуальной энергетической модели сейсмического ре­
жима [Ризниченкс, 1968; Ризниченко, Артамонов, 19753 сейсмич-



несть как самовоспроизводящийся процесс разрушения-восстансь- 
леккя среда была описана дифференциальными уравнениями, решение 
которых позволило предложить объяснение пространственно-времен­
ной квззипериодичнссти высвобождения сейсмической энергии и 
количественно оценить некоторые эффективные физико-механические 
параметры среда. Разрабатываемая модель сейсмического процесса 
как последовательности статистически охарактеризованных по про­
чности мгновенных состояний случайно неоднородной среды [Кузне­
цова, 1969, 1976, 1983] учитывает и опирается на фундаменталь­
ное его свойство -  дискретность в пространстве и времени. Дру­
гими словами, процессу дробления горных масс в модели соот­
ветствует эволюция статистически охарактеризованного состояния 
системы различных по прочности дискретных элементов (среды), 
макроскопические параметры которой выражены в терминах процесса 
сейсмического течения, таких, как упругость, прочность," вяз­
кость, напряжение сдБ:!га. Распределение вероятностей сейсмичес­
ких событий по величине определяется условиями распространения 
разрывов сплошности, трещин в случайно неоднородной среде, т . е .  
макроскопическими параметрами системы и режимом внешнего воз­
действия (скоростью деформации); .изменения этих условий приво­
дят к изменению статистики событий (графика повторяемости), 
пространственные координаты которых остаются детерминирован­
ными. При определенных соотношениях между параметрами модели 
характеристики расчетных графиков повторяемости, а также зави­
симости их от механических свойств среды и режима внешней: 
воздействия качественно совпадают с полученными при лаборатор­
ном испытании образцов.

Работы по моделированию были направлены главным образом на 
выяснение физического смысла и причин, вызывающих вариации 
величин наклона Ь графиков повторяемости. В результате этих 
работ установлено, что величина Ъ не является функцией только



какого-либо одного кз параметров образца (модели) или режима 
нагружения, но зависит от всех исследованных параметров. К 
уменьшению (или увеличению) наклона графика повторяемости при­
водят следующие изменения в величине этих параметров: "уменьше­
ние (или увеличение) эффективного модуля упругости или степени 
гетерогенности среды [Виноградов, 1964; Mogi, 1962а; Кузнецова, 
1969; Виноградов и д р ., 1979], увеличение (или уменьшение) 
прочности или скорости осевой деформации . [Виноградов, 1964; 
Кузнецова, 19693 или среднего напряжения в образце (модели) 
[Scholz, 1968а, Ъ].

В отличие от модельных исследований вариации наклона 
графиков повторяемости землетрясений, наблюдаемые в естествен -1 
ных условиях, могут вызываться изменением не одного (или двух),
гео динамических параметров при постоянстве остальных, а многих! 
или всех исследованных на " моделях параметров, причем эти1
изменения могут быть направлены и в противоположные (в смысле 
влияния на величину Ь) стороны. Поэтому данные о величине ж\

i

вариациях только наклона, только одного параметра наблюденных 
графиков повторяемости недостаточны для суждения о значениях и 
вариациях характеристик горных масс и режима тектонического 
нагружения.

Закономерности и причины вариаций уровня о графиков повто­
ряемости в работах по моделированию либо не исследовались 
[Scholz, 1968а; Кузнецова, 1969, 1983], либо исследовались в 
гораздо меньшей степени, недостаточно [Виноградов, 1964; Вино­
градов и д р ., 19753. Опубликованные данные [Виноградов и д р ., 
19751 позволяют, однако, установить, что, когда наклон графиков 
повторяемости, например, уменьшается при увеличении макроскопи­
ческой прочности материала образца или скорости осевой деформа­
ции или эффективного среднего напряжения, то уровень их увели­
чивается; при уменьшении величины Ь, вызванном уменьшением



гетерогенности (увеличением однородности) материала,уровень а 
также уменьшается.

Согласно данным, представленным в некоторых работа! по ис­
пытанию образцов в условиях трехосного сжатия [Ec'nolz, 19ь8а, 
Ъ] интенсивность процесса микротоешинообразования и соответ­
ственно уровень й  графиков повторяемости упругих импульсоЕ 
возрастает при прочих равных условиях с ростом обжиманиего 
давления (Sohols, 1968а, Ъ]. "Пластичность" образцов возрас­
тает , "хрупкость" уменьшается, наклон графиков йоЕторяемост:: 
увеличивается. Однако при атом растут предел упругости и 
прочность образцов. При тех же относительных (к разрушающим) 
напряжениях наклоны b примерно одинаковы (для той же' горной 
порода) при разных значениях всестороннего сжатия [Soholz, 

1968а, Ь ].

При длительных нагружениях и малых скоростях деформации в 
земной коре и верхней мантии наклоны графиков повторяемости 
землетрясений уменьшаются с ростом глубины, как и их уровни 
[Бутовская, Кузнецова, 1971; Шенкова, Карник, 1982; Аверьянова,

1975).

Гетерогенность горных масс с ростом глубины уменьшается, 
а литостатическое давление и температура увеличиваются. Рост 
температуры способствует пластическому течению при длителен: 
действующих напряжениях -  ползучести, рост же давления, напро­
тив, увеличивает сопротивление зещества ползучести. Наоборот, 
афтершоки сильных землетрясений генерируются в условиях повы­
шенной гетерогенности среды и поля напряжений, поэтому сейс­
мическая активность (и параметр а) при этом существенно выше, е 
наклоны графиков повторяемости афтершоков не меньше (во многих 
случаях и больше) соответствующих параметров графиков поето-



ряемоетк "нормальных" землетрясений # Изменения других меха­
нических свойств сейемсгенерируших горных масс и режима их 
тектонического нагружения вызывают противоположно направленные 
вариации параметров Q и Ъ графиков повторяемости землетрясений: 
уменьшение уровня при увеличении наклона, и наоборот.

Механические свойства блоков горных масс к режим их текто­
нического нагружения удобно характеризовать средними значениями 
макроскопических параметров сейсмического течения^, такими, как 
напряжение сдвига о , модуль сдвига ц, скорость разрывко- 
непрерывной (сейсмической) деформации £с , сейсмическая вязкость 
(понимаемая как коэффициент пропорциональности между напряже­
нием и скоростью дефоомашш: Г) = а / к  ) и Бремя релаксации т = 
= Tj^/ii. Тогда гетерогенность горных масс, температура, которым' 
они подвержены, и различные вариации этих характеристик опи­
сываются значением и вариациями одного параметра -  сейсмической 
вязкости Ч)п. Можно говорить также и о соответствующих макро­
скопических паоаметрах о , а , £ . и . т оплошного -  истинноД Д А
вязкого или пластического -  течения горных масс (и значения а , 
ц считать одинаковыми для истинного и сейсмического течения).

Б отличие от параметров истинно вязкого течения величины 
а ,  |Х, Бс , Т)̂  понимаются не только как средние, но и как эффек­
тивные параметры; значения их зависят от объема горных масс, 
подверженных сейсмическому процессу, а также от масштаба рас-;

В отличие от "нормальной" сейсмичности афтершоковый процесс; 
существенно нестационарен. При затухании его с течением времени' 
наклон графиков повторяемости афтершоков изменяется, причем мо-; 
нссонно (Аверьянова, 1975). Поэтому прямое сравнение среднего’ 
для той иди иней афтершоковой последовательности значения этого! 
параметра с соответствующими значениями,* характерными для "нор-j 
мальной" сейсмичности, может оказаться неправомерным.
2 О параметрах о и Бг мы для простоты изложения говорим как о 
скалярных величинах.1 i



смотрения, от уровня генерализации, на котором он изучается.
Макроскопические параметры }1 к к я сейсмического течения е 

том или ином блоке горных масс можно оценить соответственно по 
дптшм о скоростях распространения поперечных сейсмических волн 
и из среднего значения суммы ХМ сейсмических моментоЕ зем­
летрясений, генерированных в единице объема за  единицу вре­
мени [Костров, 1975], полученной по данным долговременных сейс-

1
мологических наблюдений . Неизвестными остаются два других 
параметра -  напряжение к сейсмическая вязкость. Работу по уста­
новлению детерминированных связей этих параметров с харак­
теристиками графиков повторяемости землетрясений целесообразно 
начинать с частного случая, когда один из этих параметров можно 
считать не изменявдикся, постоянным. Такой случай реализуется 
при статистической обработке большого числа графиков повторя­
емости землетрясений с очагами в земной коре, наблюденных в 
самых разных районах земного шара [Востриков, 1980].

При низких скоростях деформации, свойственных процессу 
тектогенеза, аффективную вязкость 7) в первом приближении мскео 
считать не зависящей от напряжений (или слабо уменьшающейся при 
росте напряжения) [Кузнецова, 1969]. Факторы, определяющие 
квазивязкость верхнего, наиболее сейсмически активного слоя 
земной коры, такие, как температура, литостатическое давление, 
гетерогенность, можно считать колеблющимися от одного сейсми­
ческого района к другому около средних значений, характерны:-: 
для сейсмически активных частей этого слоя земной коры в це­
лом. Именно для случая землетрясений в земной коре наблюдаются 
обратные корреляционные зависимости между параметрами а  к О 
графиков повторяемости при вариациях их как во времени [Бунз, 1

1
Подробно на оценке величины мы остановимся в третьей 

главе.



'9 7 0 ], так и е пространстве (от одного сейсмического района к 
другому) [Востриков, 1930]. По тенденции эти зависимости совпа­
дают с аналогичными зависимостями, полученными при испытаниях 
образцов различных горных пород с постоянной скоростью осевой 
деформации [ВострикоЕ, 1980] и образцов того же материала с 
различными постоянными скоростям!! деформации [Виноградов,1964].

3 каждой из перечисленных выше зависимостей между наклоном 
и уровнем графиков повторяемости параметр а мы определяем как 
логарифм повторяемости землетрясений той же, постоянной магни­
туды U : а  = Ig r (U t  8J0 (или для графиков повторяемости 
lg  n ( lg  А) амплитуд упругих импульсов: а = lg  n ( ig  А ± 61g А ) ) ,  
но не произвольной магнитуды М (или величины lg  А) ,  а средней в 
диапазоне АН (или Alg 4 ) , в котором графики повторяемости 
аппроксимированы линейным выражением вида (1 .1 ) . Б следующем 
разделе мы покажем, что только такие зависимости имеют физичес­
кий смысл. Если же, как это часто делается [Chouhan, 1970], 
сравнивать наклоны графиков повторяемости, полученных в диапа­
зоне магнитуд от М, = 5,5т6,0 до X- = 8 ,0  - Ь  8 ,5  со средними 

знэч-ниями, равными I  = 6 ,5 ^7 ,0 , с их уровнями а-, измеренными 
при магнитуде М = 0 (много меньшей среднего значения), то 
зависимость между этими параметрами может получиться (и получа­
ется) прямой, поскольку величина а  уже заранее (по определению) 
связана с параметром Ъ сильной прямой корреляционной зависи­
мостью. Выбор магнитуды 5 = 0 для определения уровней а  графи­
ков повторяемости землетрясений много большей силы условен, 
определяется только удобством вычисления; если величины а 
определять при еще меньшей магнитуде или при магнитуде (иного 
большей среднего в диапазоне АН значения, то зависимость их от 
наклонов графиков повторяемости будет в первом случае еще более 
сильной, а во втором -  тоже сильной, но уже обратной.



Существование зависимости между наклоном .и уровнем (изме­
ренным в средней точке диапазона AJf) графиков повторяемости 
землетрясений в земной коре, построенных в узких диапазонах М , 
дает основание для следующих предположений. В более широких 
диапазонах магнитуд графики повторяемости lg  п(М)  могут опи­
сываться кривыми (или прямыми), зависящими только от одного 
параметра, а не от двух, как линейное приближение (1 .1 ) . 
Поскольку эффективная сейсмическая вязкость сейсмически актив­
ных горных масс в земной коре примерно постоянна', флуктуирует 
около некоторого среднего значения, то этот параметр графиков 
повторяемости должен зависеть ' от эффективных значений 
напряжения сдвига и от скорости деформации при квазивязком 
течении горных масс. Кроме того, нужно ожидать зависимости 
этого параметра от объема горных масс, вовлеченных в сейсмичес­
кий процесс и от пространственного масштаба, на котором этот 
процесс изучается (очаговая зона сильного землетрясения, ло­
кальный сейсмический район, регион).

При увеличении диапазона LM, особенно в области относи­
тельно сильных событий -  не только землетрясений [Gutenberg, 
R ich te r , 1956; Neunhoter, 1969а], но и горных ударов [Neun- 
h o fe r, 1969b], и сейсмоакустических импульсов в шахтг1 [Каган, 
1969]. часто отмечают отклонения графиков повторяемости от ли­
нейности, увеличение их наклона с ростом магнитуды. Тогда г.:, 
аппроксимируют либо двумя отрезками прямых вида (1 .1) [Guter- 
berg , R ic h te r , 1956], либо гауссовскими [Каган, 1969; Кс’~.- 
h o fe r , 1969а] и другими [C osentino, Lusio , 1977] кривыми. 
Нелинейны также и графики повторяемости упругих импульсов, 
регистрируемых в образцах горных пород и модельных материалов. 
Если их аппроксимировать двумя отрезками прямых вида (1 .1 ) , 
наклоны этих отрезков оказывается связанными прямой зависимос­
тью: с увеличением наклона графика в области относительно сла­



бых импульсов увеличивается и наклон второй ветви -  в областях 
сильных импульсов [Виноградов и д р ., 1975].

5 зависимости ст силы землетрясений, глубины их гипоцен­
тров и эпицентральных расстояний землетрясения регистрируются 
различней аппаратурой и классифицируются в различных шкалах 
магнитуд \U I£ , щ я  и д р .) ,  основанных на р а з и т  типах волн и 
разных частотах колебаний. Все эти магнитуды являются относи- 

"тельными характеристиками силы землетрясений в ограниченном ее 
диапазоне. Переход от одной магниту дней шкалы к другой осущест­
вляется с помощью корреляционных соотношений, получаемых в 
енергетичеоком диапазоне, е :sc тором шкалы перекрываются. Коэф­
фициенты в этих соотношениях варьируют от района к району, за ­
висят от многих трудно учитываемых факторов. Точность переход­
ных соотношений, если их использовать для построения графиков 
повторяемости в широком энергетическом диапазоне путем "сши­
вания" разных магнитудных шкал, может оказаться недостаточной 
для установления наличия или отсутствия зависимости наклона 
графиков повторяемости от магнитуды. Таким образом, большая 
часть графиков повторяемости по необходимости строится в диапа­
зонах LM слишком узких, по малому количеству относительно 
сильных землетрясений, повторяемости которых, как события ред­
кие, подвержены большим флуктуациям. Поэтому вопрос о линейнос­
ти или нелинейности каждого из таких графиков по отдельности в 
большинстве случаев остается открытым.

Нелинейность зависимостей lg  п{М) для коровых зеь!летря­
сений в широких магнитудных диапазонах была установлена [Вос­
триков, 1980], исходя из описанных выше предположений, по 
большому количеству линейных аппроксимаций в узких диапазонах 
ЬМ графиков повторяемости землетрясений в различных сейсмически 
активны! районах Земли. i



1 .2 . Взаимосвязь параметров линейных приближений
Екд зависимостей lg  Д(U) -  графиков повторяемости б ширс- 

ксм .диапазоне М  -  можно установить, а не задавать его зара­
нее, если параметры линейных приближений (1 ,1 ) графиков повтс-- 
ряемости в различных у з и н  диапазонах. М  варьируют не произ­
вольно, но подчиняются при этом некоторому закону. Предпсложе- 
ние с существовании такого закона основывается на следующем. 
Вид функции, описывающей плотность распределения повторяемостей 
землетрясений, определяется процессом деформирования горных 
масс, образования в них нарушений сплошности под действием тек­
тонических сил.Этот процесс качественно един; при вариациях его 
количественных характеристик меняется не вид функции l g  п (11), а 
только ее количественные параметры (коэффициенты). Тогда кривые 
lg  гг (if), графики повторяемости, соответствующие различным кон- 
кр-тным значениям параметров тектонического процесса, должны 
составлять некоторое семейство, т .е .  количественные параметры 
их должны варьировать не произвольно, а так,, чтобы любая воз­
можная функция lg  п(И)  являлась частным решением некоторого 
дифференциального уравнения:

-----f ig  П (Jf)l = ( lg  п)  « •? [* , lg  n (Jf)] . (1 .2)
dif *■ ' •*

Общее решение этого уравнения соответствует семейству графийов 
повторяемости. Зависимости вида (1 .1 ) можно считать линейными
приближениями искомых функций lg п(М)  е узких диапазонах Л .  
Если их параметры А, й,  0 варьируют (от района к району или в: 
времени) не произвольно, но подчиняясь некоторым взаимным 
висимостям, то эти зависимости и определяют функцию F в пос­
леднем уравнении; изучая их, можно эту функцию найти, т .е .  сос­
тавить дифференциальное уравнение, решение которого даст иско­
мую функцию lg  п ( А ) .



Такая работа проделана по литературным данным о долгозре-» 
менных графиках повторяемости вида (1 .1 ) коровых землетрясений, 
наблюденных б различных сейсмических районах Земли. Причины, п: 
которым использованы данные о землетрясениях только в пределах 
земной коры, изложены выше, в разделе 1 .1 . Магнитуд* " принима­
лась не постоянной, а в каждом случае равной среднему в диапа­
зоне AJf значению. Тогда величина а  в зависимости (1 .1 ) равна 

значению соответствующей нелинейной функции lg  п(М) при М = I .
Б дальнейшем значения функции lg  п{Х)  при конкретных значениях 
магнитуда (Й) мы будем обозначать как lg  П, а сами в г /  , 
значения, когда путаница исключена, просто как М. При не 
слишком больших h i  коэффициенты Ъ в зависимостях (1 .1 ) можно в 
каждом случае считать равными (с точностью до знака) производ­
ной искомой функции по t  при М = И : -  Ъ = Alg n{U) /LM  =
* d lg  n(Jf)/dJf = ( lg  г.)/ . Таким образом, из большого количества 
исходных зависимостей вида (1 .1 ) , построенных в различных диа­
пазонах АК и отличающихся параметрами а  и Ъ (и I ) ,  был получен 
трехмерный массив магнитуд М = М (аргументов), соответствую­
щих им значений функций lg  п  (при М = М) и производных этих 

функций по магнитуде ( lg  п) (при И = М).
Геометрически, в трехмерном пространстве, этот массив пред­

ставляете.; совокупностью точек с координатами И, lg  П, ( lg  п ) 1 . 
Если вариации параметров исходных зависимостей тагдя (1 .1 ) 
подчиняются некоторому закону, точки не будут располагаться 
хаотично; они должны принадлежать некоторой поверхности, урав­
нение которой -  (1 .2 ) . Тогда все возможные графики повторя­
емости lg  п(И) образуют семейство кривых (а может быть, и 
прямых), лежащее на упомянутой поверхности и являющееся графи­
ческим представлением общего решения уравнения (1 .2 ) . Теперь, 
изучая линии пересечения поверхности с плоскостями, параллель-;



НЫМИ координатным, и с другими плоскостями заданной ориентации, 
т е . изучая зависимости между величинами (lg  ти и ig  п при к - 
= co n st, между (lg  п /  и М при lg  п  = oonst, между ig  п  и М при 
(lg  П)' -  const и другие, можно найти функцию ?  в уравнении 
(1.2) и, решив его , получить семейство ^рафиков повторяемости

lg  n(Jf).Отбор и методика обработки исходного материала. Для
решения поставленной задачи необходимо, чтобы выборка зависи­
мостей вида (1 .1 ) перекрывала большой энергетический диапазон, 
хотя К8ЖД8Я зависимость получена в небольшом диапазоне. Поетому 
в выборку вошли графики повторяемости очень- разных по силе 
землетрясений, а значит, и построенные в районах, сильно разли­
чающихся по площади Q и во временных интервалах At очень раз­
личной продолжительности. Характеристики отобранного материала 
представлены в табл. 1. Ниже изложены критерии отбора из лите­
ратуры данных, пригодных для решения нашей задачи.

1. Использовались только графики, построенные в районах, 
однородных в геолого-тектоническом и сейсмологическом отноше­
ниях. Например, отброшены данные для региона Урал-Иран, выде­
ленного Б.Гутенбергом и Ч.Рихтером [Gutenberg, R ic h te r , 1904). 
Конечно, об однородности или неоднородности района можно гово­
рить только в пределах конкретного структурного уровня столь­
ко районы, сравнимые по площади: глобальные регионы, сейсмичные 
районы Европы и т . д . , см. табл. 1 ).

2 . Не использовались графики повторяемости, полученные 
объединением двух совокупностей землетрясений -  относительно 
слабых и более сильных, если они наблюдены разнотипной аппа­
ратурой и последующей стыковкой магнитных шкал и (или) в рай­
онах с несовпадающими границами и в отличающиеся интервалы вре­
мени. (Так, не использована большая часть данных из книги [Сейс­
м и ч еск о е ..., 1968].)



Т а б л и ц а  1 . Характеристики использованных графиков 
1г п = а -  Ъ(М -  1 )

найон j
i
1
j

Шка­
ла м м

Q  ,
1S10ZKM2

At,
год N С.О.

Лите*
тура

1
Глобальные м .О 6 ,3 -7 ,3 5 1 ,5 -2 ,3 32-480 32-4С 21 МП* 8

регионы
СейсмоактиЕ- м ш 5 ,15 -6 ,25 1 ,7 -3 5-40 г г

DD 20 МП* 2,1
ные районы 
Еьвопы

Зона Балкан- м ш 5 ,2 -6 ,0 2 ,2 -3 5-18 66 9 . НК* 10
ского региона 

Юхнзя Кали- ML 4 ,5 -4 ,7 5 0 С,-*} £ 8-85 29 5 НК 6
форния

ML 4 ,5 -6 ,0 2 ,5 -3 ,5 9-20 19-39 11 НК 9
Северная и ML 3 ,7 -4 1 ,5 -2 ,1 5-16 5 2 НК 7
центральная
Калифорния

Бассейн реки К 9-12 ,5 3-4 3-15 - 10 НК 3
Пяндж

Армения МШ 4 ,5 -4 ,8 3 ,4 -4 28 28 2 НК 5
Грузия м ш 4 ,8 -5 ,1 5 2 ,7 -3 , 5-60 - 2 НК цj
Курилы м ш 5 ,8 2,25 - 11 Г

0 НК 5
острова

Сан-Фоашискс ML 2 ,6 -3 ,2 1 ,8 -2 ,8  0 ,01-0 ,1 4 10 МП* 11
Паркфилд

Тары К 8 -8 ,5 5-7 0 ,3 -1 ,1 Л С. 12 НК 4
Памиро- к 12 7 - 3 10 НК* 1

Гиндукуш

П р и м е ч а н и я :  1 -  условные обозначения: N -  количество 
отобранных графиков повторяемости; С.О. -  способ оценки 
параметров; МП -  метод максимального правдоподобия; НК -  метод 
наименьших квадратов; * -  аппроксимация или нормирование по 
площади и по времени проведено нами. 2 -  литература: 1 -  [Гай­
ский, Каток, 1964]; 2 -  [Карник, 19691; 3 -  [Лукк, 19711; 4 -  
[М етоды..., 19601; 5 -  [Сейсмическое.., 19681; 6 -  [A llen  et- 
a l . ,  19651; 7 -  [B o lt, M ille r , 19711; 8 -  [Chouchan, 1970]; 9 -  
[Hileman e t  a l . ,  19731; Ю -  [N iklova, Kamifc, 19691; 11 -
[Pflufc, S teppe, 19731; 12 -  [Prochaskova, 19751.



3. Диапазон LM, б  котором построен график повторяемости, 
не должен быть меньшим 1 ,5  и большим 3; землетрясения в век 
должны регистрироваться полностью, без пропусков. При М ; 
или при наличии отклонений от линейности (загибов,' графики об­
резались так, чтобы удовлетворить етим условиям, и параметры 
линейных приближений пересчитывались по методам максимального 
правдоподобия [Utsu, 1965] или наименьших квадратов в 
зависимости от полноты опубликованных данных .(см. табл. 1 ) .

4. Количество 2л землетрясений, по которым построен гра-
*

фик, не должно быть меньшим 100. Исключение сделано только для 
графиков повторяемости сильных (Jf = 6т6 ,5 ) землетрясений, 
построенных по дополненному каталогу Гутенберга-Рихтера 
[Chouhan. 1970]. Б шести регионах взяты даже распределения с
2п = 40, но это все графики, почти без разброса укладывающиеся

/
в зависимости вида (1 .1 ) . Параметры lg  п  и ( lg  П) по ним оп­
ределяются хорошо. Из графиков, представленных в рабств! 

Б.Карника [1969], Д.Прохановой и Д.Никловой [Prochaskova, 
1975; N iclova, R arnik , 1969], отбирались только те , для которых 
среднее квадратическое отклонение a fc < 0 ,1 . Может быть, большой 
разброс экспериментальных данных в перечисленных работах обус­
ловлен тем, что магнитуда старых землетрясений в Европе 
В.Карник оценивал по макроскопическим данным.

5. Использованы только магнитудные шкалы J?g , S IB , М^гх  
(магнитуда "Атласа .землетрясений в СССР"), опирающиеся на из­
мерения в поверхностных волнах. Эти магнитуда равны с точнос­
тью до постоянных коэффициентов [Банек, 1962; и д а .] ;  при не­
обходимости учитывались и региональные поправки [Федотов, 1966; 
и д р .] и все магнитуда пересчитывались в шкалу 1д (в дальнейшем 
мы обозначаем ее просто М -  без индекса). Для местных в  близких 
землетрясений использованы также шкалы ML и К .



с. Любая магнитудная шкала, в том числе и К,  применима 
только £ ограниченном диапазоне "энергии". Эти шкалы становятся 
нелинейными, изменяют цену деления в области относительно силь­
ны! землетрясений, время работы очагов которых (угловые пери­
оды не попадают уже в  полосу пропускания периодов регистрирую­
щей аппаратуры [Запольский и д р ., 19?4]. Поэтому для местных и, 
близких землетрясений Таджикистана использовались два переход-; 
ных корреляционных соотношения [Востриков, 19786; Эксперимен­
тальные . . . ,  1981]:

Ш  = 0 ,5 6Я -  2,22 при К < 11, (1 .3 )

Ш  = 0 ,67Е -  3,33 при К > 11. (1 .4 )

Зависимости lg  п ( Е ) ,  построенные в диапазонах АЕ = £„ -  К /
. . . .  л с 1

. * 1 < не использовались . Как правило, они получаются
:• большой дисперсией экспериментальных данных и имеют излом как 
таз б области К * 11 [Луке, 19716]. Такие зависимости, например! 
из работы к . к .Л у к к а  [19716], использовались раздельно для' 
областей Е > 11 и I  11 .Зависимости lg  п ( Е )в районах, где 
переходные соотношения вида (1 .3 ) и (1 .4 ) не известны, не обра­
батывались .

7 . При пересчете к единой магнитудной шкале изменяются ин­
тервалы осреднения М , по которым построены исходные графики 
повторяемости и наклоны D их линейных аппроксимаций. Если неко­
торая ( t -тая ) мэгнитудная шкала связана с М линейной зависи­
мостью U ос Ц{ / А  (где А -  постоянный коэффициент, см. ниже фор­
мулы (1.13) и (1 .1 6 )) , то Ъ = и 5if = № {/ А .  Кроме то го ,_ и 
сами исходные графики повторяемости построены при разных интер­
валах осреднения. Чтобы величины lg  п можно было сравнивать, 
все данные мы. пересчитывали к единому интервалу 5Jf = 0 ,2 5 . При

«|
Например, из работы Ю.А.Мамадалиева [1972].



этом использовалась следующая формула, полученная из анализе
зав и си м о стей  вида (1 .1 ) [Ризниченко, 19б4г5:

6 t bi f 26bi 1 10 110 -  1J
п = .... ...................%  f

6bi f 2V t  ]10 1 (.10 1 4 -  1J

где л ( , 6 ( , t>{ -  параметры t -той исходной зависимости вида 
(1 .1 ) ; 8 = 0 ,2 5 ; п -  повторяемость земле тряоещй в интервале 

магнитуд М ± S.
8 . Измеренные и исправленные значения lg  п  нормирована по

р
площади на 1000 км и по времени на 1 год. Если исходные зави­
симости не были нормированы, ато- делалось нами (см. табл. 1 ). 
Площади сейсмических районов при атом измерялись по карте. Для 
точного нормирования этого недостаточно. Ясно выделяются два 
вида тектонически активных провинций и определяемых ими струк­
тур поля сейсмичности. Первые -  узкие, резко ограниченные ли­
нейные структуры -  вто побережье Тихого океана, срединво-окее-
нические хребты. Вторые составляются из зон разломов разного 
масштаба, различно ориентированных. Они определяют пятнистую
структуру сейсмического поля, в котором пятна большой плотности 
эпицентров перемежаются почти асейсмичными участками. Таковы 
Монголия, Китай и др. При грубом нормировании по площади пара­
метры lg  л в таких районах получаются резко заниженными. В рас­
смотрение они не принимались.

Изучение полей М, lg  n , ( lg  п) '  и частных зависимостей.
Пятнистость поля сейсмичности проявляется не только на глобаль­
ном, но и на любом другом, более мелком, структурном уровне. 
При изучении местной сейсмичности границы районов проводятся 
более тщательно, они включают меньше асейемичных участков, чем 
большие регионы, выделенные по карте. Площади больших регионов 
завышаются и з-за  большей дисперсии эпицентров крупных землетря­
сений по сравнению с местными. Параметры'1 ?  п, полученные в



-чень больших и очень малых районах, оказываются несопоставимы­
ми. Поэтому совокупность местных (относительно слабых) и более 
сильных землетрясений мы вынуждены исследовать раздельно. Этс 
области Jf<4,5 и Jf>4,5 поля №, lg  n, (lg  л /  .

Некоторые сведения, указывающие на регулярность поля Jf.lg п. 
lg  п / , имеются в литературе. Так, Б.И.Буне [1970], изучая г 

Згхшском районе Таджикистана вариации параметров линейных приб­
лижений графиков повторяемости землетрясений во времени, полу­
чил обратную линейную зависимость между наклоном Ь и уровнем а. 
Гранины диапазона М  при этом были постоянными и величина а  из­
мерялась как раз в средней его точке. Примеры таких же зависи­
мостей, построенных нами по данным о совокупностях землетрясе­
ний Гзрмского района Таджикистана [М етоды..., 1960], представ­
лены на рис. 2 , С и 6. Такой же характер имеют зависимости 
между величинами u g  л /  и lg  п ,  построенные по данным 
2 .л.Виноградова [1964], которые получены при регистрации акус­
тических макроимпульсов в образцах горных пород, деформируемых 
с постоянной скоростью .(рис. 2 , а ) .

Нз рис. 3 представлены значения поля if, lg  n, (lg  Л) \  и з­
меренные в области U 4 ,5- Значения (lg  п ) /  сгруппированы в 
интервалы (lg  л)' = < -1 ,2 ;  ( lg  ЛУ  = - ( 1 ,2  -  1 ,01) ;  ( lg  п ' / =  
= - ( 1 ,0  -  0,81) и т .д .  Сам факт регулярности поля виден уже из 
графика (рис. 3 ) .  Действительно, при М = oonst абсолютная вели­
чина производной (lg  л /  возрастает с уменьшением lg  л ; при 
lg  л = co n st, | ( lg  л /  j уменьшается с возрастанием if. Рассмот­
рим теперь подобные частные зависимости детально. На рис. 4 
представлены зависимости между величинами (lg  л)' и if, полу­
ченные по сечениям графика на рис. 3 прямыми lg  л =■ 4Uf + С с 
разными значениями коэффициентов А и С. Геометрически, в трех­
мерном пространстве if, lg  л, ( lg  л /  , это линии пересечения 
искомой поверхности с плоскостями, параллельными оси' ( lg  П)г . '

зо
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Р и с .  2 . Примеры зависимостей наклона — (lg  п) от повторяе­
мости событий с енергией, средней в диапазоне, по которому пос­
троены графики повторяемости

а  -  для мшфоимпульсов, зарегистрированных при деформиро­
вании образцов горных пород с постоянной скоростью: 1 -  мрамор, 
2 -  базальт, 3 -  гранит, 4 -  кварцит; б -  при вариациях пара­
метров во времени в Термосом районе; в -  для разных участков 
Гармского района

Р и с .  3 . Совокупность точечных измерений поля М, l g  n , ( lg  п)  
1-5 -  значения модуля производной ( lg  п ) ' :  1 -  < 0 ,6 ; 2 -  

0, 61- 0, 8; 3  -  0 ,8 1 -1 ,0 ; 4 -  1 ,0 1 -1 ,2 ; 5 -  > 1 ,2 ,
а-5 -  сечения, по которым строились зависимости рис. 4; 

черточки -  значения, полученные по данным о графиках повторя­
емости землетрясений в Памиро-Гиндукушской гшоцентральной об­
ласти

Линии хорошо аппроксимируются отрезками прямых, углоьпе 
коэффициенты которых зависят от коэффициента А секущей 
плоскости так, как если бы искомая поверхность была плоской. 
Хорошо аппроксимируются линейно и зависимости между величинами 
lg  п и if при (lg  п )/ = o o n st, между (lg  п У  и Jf при lg  г * 
co n st, между ( lg  п У  и lg  п  при М -  ocnet -  линии пересечения
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Рис. 4. Зависимое л  производное (lg п) от магнитуды, полу* 
чанные so сечениям поля И, lg п, (lg пУ , отмеченным на ряс. 3 

а - 1и п « l,5(Jf-5) - 4,1(±0,3)» б - lg п * 0,35(1-5)- 4,4 
($0,2); б - 1н п » -0,5(1г5) - 2,8(±0,2); г - lg п * -0,7(1-5)- 
- 1,8(40,2); 8 - lg п * -i,2(I-5) - 1.5(40,2)

Р и с. 5. Сводные зависимое л  между параметрами И, lg n, (lg п) 
а - lg п от Jf при (lg п)' * -0,8 * const; б - (lg я)' от К 

при lg П * -2,7 = const; о - (lg я)' от lg п при Г = 4,7 = const.; 
7-5 - индивидуальные зависимости (для а и б) при: 7 - lg л= 

-3,640,2, К = 4,7±0,25; 2 - lg Я « -2,65tO,15, К * 5,2$0,25;
- lg я * -2,3540,15, К * 5,7±0,25; 4 - if * 6,2*0,25; 5 - Jf * 
6,8 $ 0,25



искомой поверхности с плоскостями, параллельными коордшатныы 
п лоскостям  М l g  л, (1g  п ' /М ,  ( l g  л /  l g  л .  соответственно. 
Сводные графики этих зависимостей представлены на рис. 5.

Графики рис. 5» (3 получены наложением индивидуальных соот­
ношений на зависимость со средним значением углового коэффици­
ента, перемещением их параллельно оси (lg  п /  так, чтобы р аз- , 
брос экспериментальных точек был наименьшим. Уравнение ортого­
нальной регрессии величин lg  л и М имеет следующий вид:

lg  л = 0,49 -  pJf при ( lg  п Y  = - 0 ,6  -  c o n s t, ' (1 .5)

где р * 0 , 58 , а среднее квадратическое отклонение при регрессии 

lg  л на Jf равно 0 ,2 5 .
Представленная на рис. 5, б средняя зависимость получена 

совмещением индивидуальных, приведением их к значениям lg  71 = 
-  - з ,б  — oon st. При атом использовалось соотношение (1 .5 )»  т .е .  
к координатам U индивидуальных зависимостей прибавлялись поправ- 
ки АМ -  i  -  ( lg  п + 3 ,6 ) /0 ,5 8 . Вычислено следущее уравнение 
ортогональной регрессии:

( lg  л /  = 0 , 17М -  2 ,0  при lg  л = - 3 ,6  = co n st. (1 . 6 )

Так же получалась и зависимость рис. 5, в между величинами 
(lg  л /  и lg  Л при М — o o n st. Здесь прибавлялись поправки Alg п= 
= 0 , 5 8 (Jf -  4 ,7 ) :

( lg  л /  = 0,29 lg  Л -  0,11 при М = 4,7  = co n st. (1 .7 ' 
Индивидуальные зависимости рис. 5, 0 и 5, 6, объединенные 
помощи соотношения (1 .5 ) , хорошо согласуются. Средние квадрати­
ческие отклонения при регрессиях (lg  л /  на М и на lg  л состав­
ляют соответственно 0 ,09  и 0 , 12 .

Отрезки прямых ортогональной регрессии, аппроксимирувшиг 
зависимости рис. 5, представлены на рис. 6 . Их наклоны варьи­
руют. Рассмотрим, например, зависимости между lg  л и М при 
(lg  л /  = const (рис. 6 , 6 ) . Б случае, когда графики повторяе-

зз



мости lg  n i t )  линейны в как угодно широком диапазоне изменения 
J f , 'угловые коэффициенты зависимостей рис. с , б были бы равны 
(lg  п) ' , т .е .  наклон представленных отрезков прямых увеличивал* 
ся бы с ростом | ( lg  п1  | .  Если считать, что на рис. 6 , б есть 
какая-либо тенденция к изменению углового коэффициента, то он а; 
обратная -  уменьшение наклона с ростом j ( lg  п ) ‘ | .  Совместный: 
анализ возможных тенденций закономерного изменения угловых ко­
эффициентов зависимостей рис. 6 , а , С, б убеждает в том, что' 
вариации их случайны, что их значения колеблются около некото­
рых средних. Другими словами, в пределах точности наблюдений1 
можно считать искомое дифференциальное уравнение (1 . 2 ) линей-| 
ным, т .е .  уравнением плоскости в пространстве U, lg  п ,  (1 g п /  J

Найдем уравнение (1 .2 ) как уравнение плоскости в отрезках,
отсекаемых ею. на осях координат [Г.Корн, Т.Корн, 1S6 8 ]: 

t  (1« п)/ос Q S п )оо
(lg  п /  + --------- — lg  п + ------------  М « (lg  п /  , (1 . 8 )

п г  л . и
1 8 *'00  *оо

где i 00 = Jf при lg  Г; = О и ( lg  П)/ = 0 , ( lg  п) * lg  п при 
d g . n ] '  = О и М = О, (lg  П ) ^  = (lg  П) при М * 0 и lg  п * 0 .



Из различных комбинаций выражений (1 .5 ) , (1 .6 ) , (1 .7 ) получа­
ется по четыре значения для величин отрезков J?oc , ( lg  n )QC и 
(]_g tl)'o q . Средние величины и разброс крайних значений таковы: 

*ос = 5,53 г 0 , 10 ; ( lg  п >00 = ‘ 3,19 ± 0 ,08 ; ( lg  п ) ' ^  =-0,93 г 
±0,04. Подставляя средние значения в (1 .8 ) , имеем

(lg  П)' -  0,291g П = 0,17Jf -  0 ,9 3 , (1 .9)

или в общем виде
d (lg  п) ,
--------------a  lg  п * 7# + ( lg  л) , (1 . 1 0 )

с\М

где сц * - (lg ^ ^оо* ^ ~ ^ о о ^ о о *
Если в уравнении (1 .9 ) попеременно фиксировать величины lg  п  и
jf, легко видеть, что коэффициенты 7 и а , совпадают (до второго 
знака после запятой) с соответствующими параметрами зависимос­
тей (1 . 6 ) и (1 . 7 ) .Зафиксировав ( lg  п ) ' , получаем lg  п «• - 7К /а.=  
= -(ЗК, причем значение р практически совпадает с соответствую­
щим коэффициентом зависимости (1 . 5 )*

Коэффициенты СЦ, 7 и ( lg  л ) ^  вычислены и другим способом: 
уравнение (1 . 1 0 ) можно составить для каждой из имеющихся 
точек с координатами М, lg  п, ( lg  п / . Если i  Ф j Ф k ,  для 
вычисления коэффициентов получаются формулы. [Г.Корн, Т.Корн, 
1968):

[ ( lg  n ) ' - ( l g  n ) ' f ) { Xj - U^ ) - f ) [  { l g  n ) , - ( l g  n / } ]
a   ------------------------ ------ ----------------- ‘------------- 1------------ —. ’

[ ( lg  n ) ( - ( l g  п ) } Ш г ик ) - М г ^ П { 1 1  n ) r i lg  n )k )

[ ( lg n ) /r ( lg n ^ ] [ ( ig n ) ^ - ( lg n ) Jt] - [ ( lg n ) r (ignJi) ] t ( lg r i )/1- ( lg p ) ,i .

7 * — ------------------------------------------------------------------------------- --------------
(Mr  n ) j -  ( lg  n )k ) -  [ ( lg  n ) t -  ( lg  n ) j ] {M j-  Uh )



/ •
Из-за ошибок б измерениях М, Ig  n , (lg  п) при вариациях С, 

/ ,  я к  получаются разные значения коэффициентов. Всего можно 
выделить количество пар значений а 1 и 7 , равное числу сочетаний 
из Л по три. Гакие вычисления проделаны для области М > 4,5 
исследуемого поля точек. Распределения полученных значений оц 
и 7 похожи (визуально) на нормальные. Средние значения равны: 
а .=  0 ,30 , 7 = 0 ,1 6  (Р= 0 ,5 3 ). Из уравнения (1 . 1 0 ) с этими сред­
ними значениями коэффициентов определены N значений ( lg  п ) ^  и 
их среднее (Ig n ) QQ -  -0 ,9 7 . Средние квадратические отклонения 
вычисления величин колеблются от 0 ,03  до 0 , 06 .

Уравнение (1 .10) -  это линейное дифференциальное уравнение 
первого порядка. Его общий интеграл находится по формуле 
[Г.Корн, Т.Корн, 1958]

lg  п  * exp(a,Jf) jj^yJf + ( lg  n)[)0J e x p (-a 1Jf)dJf + С 

из которой после вычислений получается

lg  п = lg  пп -  fig + С е х р ( М ) ,  (1.11 )■
где п0 -  постоянная: lg  nQ = -  [ ( lg  n ) ^  + p ] /a ,*  ( lg  n ) ^ -  
-P /a 1 . Графически решению (1 . 1 1 ) соответствует семейство интегт! 
ральных кривых, каждая из которых определяется конкретным зна­
чением произвольной постоянной С. Коэффициент Р -  это модуль 
углового коэффициента изоклин, прямых, проходящих через точки-

f __
поля М, lg  г., ( lg  п )  с равными, постоянными значениями произ­
водной (lg  п )  . Общее решение (1 .11) можно переписать в белее 

удобном виде:
1 (Х(Х-1в 6 )

lg  П = lg  n0 -  p ( j f -  jf1 > -----------10 • ,  (1 . 12 )
1ft 10.

где Jf, -  некоторая постоянная магнитуда(в частном случае И., * 0 ], 
nQi  р, a  -  постоянные коэффициенты; 6 -  параметр, величине,



которого определяет конкретное частное решение. С произволь­
ной постоянной в (1 . 1 1 ) этот параметр связан соотношением 8 = 
s  -1/(С*1п 10) ' . Размерность величины lg  6 соответствует раз­
мерности магнитуда. Величина 6 определяется из параметров а ,  Ь,
5 линейного приближения наблюденного графика повторяемости. В 
исследованные: глобальных и европейских районах она изменяется в, 
диапазоне, превышающем 8  десятичные порядков: Alg 8 * 8((рис. 7).

Выражение (1.12) получено по зависимостям от магнитуды т а к ’ 
называемых элементов вероятности 2П*5К, т .е .  повторяемостей в 
интервалах М ± дМ. Однако око описывает и плотности распреде­
ления повторяемостей магнитуд -  п (И ) . Расчет . [Г.Корн, Т.Корн, 
1968; Ризниченко, 19в4а j показал, что при переходе к непре­
рывным распределениям, в которых повторяемость в интервале маг­
нитуда от U до U + дМ равна n (U )6 l i ,  коэффициенты а  ь  р (1 . 1 2 ) 
меняются в исследованных диапазонах Ш  незначительно (примерно 
на 0 , 0 2 ). ф актически такой переход сводится к удвоению вели- 

• чины iIq (увеличению lg  r.Q на 0 , 3 ).
, Для коэффициентов а  и (3 приняты средние по разным способам

определения значения; а  = a . / l n  10 = 0 , 13 ; 0 - = 0 ,55  (средние1 /
значения для коэффициентов 7 и ( lg  п )00получаются равными 
соответственно 0,16 и -0 ,9 5 ) .  Если нормировать повторяемости по 
площади на 1000 км , по Бремени Еа 1 год и принять К1 = 0 ; 5J( -  
=0,25 = c o n s t, то коэффициент tlq в (1 . 1 2 ) оказывается равным 2~ 
(lg  71 = 1 ,3 8 ) . Он тлеет смысл повторяемости 3eM.ceтрясеккй з
интервале К1 ± 0 ,25 = 0 ± 0,25 при 9 -♦ » . в области И < 4 ,г , 
т .е .  по данным о местных землетрясениях, значение коэффициента 

‘п  получается несколько большим. Это объясняется существенным 
(в 10 -  100 раз) уменьшением площадей сейсмических районов. 
Границы малых районов проводятся точнее, они содержат меньшую 
долю асейсмичнкх участков, поэтому при нормировании по плошада
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Р и с .  7 . Семейство графиков повторяемости lg  n(Jf, 0 ) . Ограни-' 
чена область измерений в варианте Jf>4,5

Р и с .  8 . Разброс измеренных значений lg  п (уровней) относи­
тельно вычисленных по формуле (1 .12) в зависимости от площади.! 
сейсмического района

1 -  глобальные районы; 2  -  районы европейского масштаба.
Светлые кружки -  для М < 4 ,5 , прочие символы -  для if > 4 ,5

повторяемости (значения а в (1 . 1 )) относительно завышаются 
(точнее говоря, относительно занижаются повторяемости землетря­
сений в больших районах). На рис. 8 представлена зависимость от 
площади Q районов величины бп -  а  -  ( lg  n )g , равной разности 
логарифмов повторяемостей землетрясений с И = й ± 0 ,25 ;. 
значения а  получены из индивидуальных исходных графиков вида 
(1 . 1 ), a (lg  п)  вычислены согласно (1 . 12 ) с принятыми значе­
ниями коеффициентов а ,  6 , пг . Для больших районов Европы и мира1 
\Q > 10 ,w кмс ) величины бп с большим разбросом дают нулевое 
среднее. С уменьшением площади района наблюденные значения сис­
тематически увеличиваются относительно вычисленных. Если осред- 
нить значения бп, соответствующие области й < 4 , 5 , то получа­
ется 6п * 0 ,2 5 . На этом эффекте мы еще остановимся в главе 3' 
(раздел 3 .3 ) .  Его необходимо учитывать при сравнении графиков 
повторяемости для сейсмических районов, существенно различаю­
щихся размерами.



1 .3 . Однопаракетрическое семейство графиков повторяемости
Обозначим через го любую энергетическую характеристику оча- 

г в  зем л етр ясен и я  (сейсмический.момент JfG, сейсмическую энергию 

и пр*) и будем называть ее "энергией". Если магнитуда связана с

величиной ш СООТНО2Р0НИ&М
lg ro  = JIf + B, , (1 -13}

где А и В - ‘коэффициенты, то графики повторяемости в линейном 
приближении и более общ е нелинейные функции lg  п  ( lg  я ) бу­

дут соответственно описываться следующими выражениями:
lg  n ( lg  го) = а  -  b ( lg  го -  Ig ro ) ;  О .Н )

lg  n ( lg  и) = lg  п -  p ig
г о .

• — [ - Г111 10 l  0 J
(1.15)

параметр! которых можно рассчитывать, зная соответствующие 
параметр! (1 . 1 ) и (1 . 12 ) по следующим формулам:

lg  го = АВ + В, lg  го1 = АМ̂  + Б, lg  е * A lg0a + В; 1

Ь = Ьм /А  , р = р¥ / А  , а  = 0^  / А  ,
(1.16)

в которых символам, относящимся к выражениям (1 . 1 ) (и (1 . 1 2 ) ) ,  
присвоен индекс И. В простейшем случае, представленном на рис. 
9 , о , го « 10й .

Выражение (1 .15) -  и (1 .12) -  описывает однопараметриче:- 
кое семейство кривых lg  n ( lg  го, 6 ) , уровень которых тем ниже, 
наклон увеличивается с ростом "энергии" тем быстрее, чем меньг: 
характеризующий ее параметр 9 . При увеличении 0 иди (и) при 
уменьшении го кривые асимптотически стремятся к прямой lg  г. 
(lg  го) = lg  nQ -  P (lg  я  -  lg  го.) , наклон которой (р) равен нак­
лону изоклин, а уровень при го = го. определяется коэффициентом 
Пд (см. рис. 9 , а ) .
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Коэффициенты п  , а ,  р б (1 .15)  безразмерны (точнее, ко эф-
-1фиикент я0 имзет размерность: объем * время ')  и постоянны, 

они не изменяются от одной совокупности коровых землетрясений к . 
другой и являются характеристиках! всего семейства к р и в т
(1.15)» т .е .  закона повторяемостей землетрясений. Каждая инди­
видуальная кривая -  плотность распределения повторяемостей -  
характеризуется только параметром 6 (в простейшем случае, пред­
ставленном на рис. 5» величина 9 = 10^®  ̂ имеет размерность 10^ ) .

Существование нелинейного закона повторяемости lg  n ( lg  яг, 
0 ), или lg  л (Jf, 0 ), которому подчиняются графики повторяемости, 
интерпретируемые в линейном приближении, означает, в частнос­
ти, что угловой коэффициент Ь в (1 . 1 ) не может служить харак­
теристикой. графиков повторяемости сам по себе, без учета диа­
пазонов ЬМ (одинаковы или различны магнитуды Й, в которых эти 
графики построены). Вообще для характеристики графиков повторя­
емости ' в терминах линейного приближения (1 .14) необходимо не 

•менее двух параметров: либо а  и Ь, либо а  и F, либо b и L

Параметр 0 может служить единственной характеристикой графиков 
повторяемости, построенных в узких диапазонах М  или Alg ш. 
Связь его с параметрами а , о ,  lg  т можно получить из формулы

Р и с .  9. Закон повторяемости магнитуд коровых землетрясений 
а  -  общий вид: 1 , 1 1  -  графики повторяемости в линейном 

приближении (1 .1 ) , U J  -  Соответствующие кривые вида (1 ,12 ): 1 -  
асимптота закона при т/В -» 0; 2 , 3  -  прямые яг /в  const

5 О
и * 3*10 «const; остальные обозначения см. б тексте.

б -  примеры графиков повторяемости f  глобальных сейсмичес­
ких районах Гутенберга-Рихтера: J-3  -  наблюденные повторяемос­

т и  магнитуд землетрясений и соответствующие криьые вида (1 .12 ):
: ' * N14 (Новые Гебриды), lg  0 = 5 ,9 ; 2  -  N3 (Калифорния), lg9 = 
Is 3 ,9 ; 3 -  срединный хребет Ледобитого океана, lg  0 = 1 ,1 ; *4 -  
асимптота.

б -  аппроксимащм наблюденных повторяемостей кривой вида 
(1 .2 1 ). Условные обозначения см. на рис. 9* С



(1.15) и ее первой производной по логарифму "энергии" 
l i e  я/d lg  ш = (lg  п) :

(lg  я) •  - р  -  а
ш 1

Перегодя к терминам линейного приближения (1 .1 4 ) , т .е .
подставляя в выражения (1 . 1 5 ) , (1 . 1 7 ) вместо величин lg  ш,
lg  n ( lg  ш) и U g я) соответственно lg  ш. a-- lg  n ( lg  и) и Ъ = ______ 1 '
= - [ lg  7i(lg яг)] получаем

ю 1®”
0 = ------------------------------- -----------------------г-яг . (1 .18)

[lg nQ- lg Ji(ig я) - pig m) in 10) 

10^

i/a  *

e =

lib -  P)/ a]
i/a  * (1 -19)

На рис. 9, б представлена иллюстрация подчиненности 
графиков повторяемости коровых землетрясений едином закону 
повторяемости. Экспериментальные графики построены по данные из 
работы [Chouhan e t  a l . ,  1968] для трех из глобальных сейсми­
ческих районов, выделенных Б. Гутенбергом и Ч.Рихтером. [1948]. 
Параметры 6 аппроксимирующих кривых вычислены по формуле (1.18) 
при п  * 10* , '  после чего для вычисления повторяемостей lg  я  (if) 
использована формула (1 . 12 ).

Плотность распределения повторяемостей n(JR) "энергии" ш 
получается [Г.Корн, Т.Корн, 1968] из формулы (1 .15) в виде

я(а) v /  -е- 1-------- ш
In 10

'
exp ■

st '

0 ~.
( 1 . 20)

Переходя к еовой переменной igun /9) и логарифмируя, прихо-



дим к выражению, аналогичному (1 .1 5 ). Его можно записать б виде
.а

, 0 . 2 1 ;lgn[lgO n/0 )}+ Р ^ 9/ ^ ) ®  1«П0+ pig
r?v rmi 1 ’ЯГ)

pig -  p ig — — -

к LeJ im o LeJ

где 01 -  некоторая постоянная, в частности 61 = 1. Это выраже­
ние можно получить и непосредственно из (1.15),. Оно представ­
ляет собой уравнение кривой в координатах lg  п + p ig (0 /9 1) е 
lg (m /B ) -  lg(w 1/ 9 1), т .е .  уравнение кривой из семейства (1 . 1 5 ) 
при 9 = 0.,. Если парам етр  некоторой совокупности графиков 
повторяемости с разными значениями -0 удовлетворяют выражению
(1 .2 1 ) , то ати графики подчиняются закону (1 .1 5 ) . На рис. 9 , б 
проиллюстрировано такое соответствие по данным о графиках пов­
торяемости для трех районов Гутенберга-Рихтера, тех, что пред­
ставлены на рис. 9 . б и характеризуются различными значениями 
параметра 9. Принято lg  Ш1 * 0 и lg  б, = 3 , 9 .  Кривая вида
(1 . 2 1 )  , аппроксимирующая данные рис. 9 , б, соответствует значе­
нию lg  0 = 3 ,9  = lg  01 , которое получено для района 3 (Калифор­
ния), такому, что lg ( 0/ 0 1 ) = 0 .

Подтверждением подчинения совокупностей коровых землетря­
сений закону повторяемости (1 . 1 5 ) может служить и зависимость 
общего количества 2п  землетрясений с "енергиями", не меньшак 
некоторой величины mQ, от параметра 9 соответствующей аппрокси­

мирующей кривой lg  п {lg  яг). Представленные на рис. 10 график:: 
зависимостей 2п(0) построены по данным из работы [Chouhan, 
1970] о графиках повторяемости в глобальных районах Гутенберга- 
Рихтера. Величина 2п может быть подсчитана как интеграл функции 
(1 . 2 0 ) в пределах от яг до "энергии'* ягн максимального наблюден- 
ного землетрясения. Переходя, как и выше, к новой переменней



Р и о .  10. Зависимости общего количества землетрясений с "энер­
гией" не меньшей чем ш. от параметра 6 в глобальных сейсмичес­
ких районах, полученные при Ш^/В * 101’6 * const ( I )  и Ш^/В *
X ‘•О’5*'-' * ООПЕХ ( I I )

1 , 2 -  данные наблюдений в районах Гутенберга-Рихтера (I)  
и укрупненных ( I I ) :  а  -  2 ,3 , б -  3 ,4 , 6 -  2 -4 , £ -  3-5» б -  2 -5 , 
S -  3-6. ж -  2-6 , 3 -  3-7, U -  2-7, К -  4 ,5 , Л -  5 ,6 , л  -  5 -7 , ч -  4-6, с -  л -” (ип£ры -  црмера районов Гутенсергз-Рпхтера); S-
ЗЗЕНСИМ32ТП ^#7 = СОЛЕ и/С

интегрирования т/6, получаем [Г.Корн, Т.Корн, 1968]:
нПm

&  -

3 2
w  -?Г

Я[ш)дт * --------- 6 {а. J

- р - 1
ж

м \ г* d -  , (1 . 2 2 )
lei

где к .  = Яр/б, = т г / 6 . Вклад в интеграл (1 .22) землетрясений 
с "энергиями", сравнимыми с величиной пР (и л и  большими), 

,ничтожен, поэтому его можно считать зависящим только от нижнего 
предела интегрирования el/G . Если# в каждом случае выбирать 
"энергию" ш, такой, чтобы отношение шг/ 8  не изменялось, было 
постоянным, независимым от параметра 6 конкретной совокупности 
землетрясений, то интеграл в (1 . 2 2 ) будет всегда равен постоян-



Яой величине и зависимости 2л (6 ) будут иметь вид: 2л =oonst-c~K* 
* const *6~0 ,5 5 » от выбора отношения зависит только величи­
на постоянного члена в этом соотношении.

Зависимости рис. 10 построены при двух значениях 
Ю3 ,0  и Ю1 ,6 . Экспериментальные значения сумм 2л(ш0 ^  ш ^ п? ) 
землетрясений с '‘энергиями" от mQ до т® получены непосредст­

венно из оригинальных графиков повторяемости. Параметры 
линейных приближений этих графиков, по которым вычислялись со­
ответствующие значения параметра 0 , весьма различаются: наклоны 
Ь меняются от 0 ,7  до 0 , 98 , уровни а  -  от -3 ,97  (при ¥ = 6,95) 
до - 3*4  (при ¥ = 7 ,2 5 ) , величины lg  ш = ¥  варьируют от 6,95 до 
8 ,3  (см. ниже табл. 3 ) . Тем не менее зависимости рис. 10 
соответствуют формуле (1 . 2*2 ) при (3 = 0 ,5 5 , подтверждая таким 

образом нелинейность графиков повторяемости землетрясений и 
соответствие их закону повторяемости (1 .1 5 ).

Из модельных экспериментов, качественные выводы которых 
справедливы и для сейсмологического диапазона энергий, извест­
но, что наклон Ь графиков повторяемости вида (1 . 1 4 ) зависит от 
режима нагружения образцов горных пород; он уменьшается при 
увеличении скорости деформации [Виноградов, 1964], при увеличе­
нии среднего уроьня напряжений к общей энергии, выделяемой при 
микротрещкнооброзоЕании в единице объема за  единицу времени 
[Scholz, 1968а, Ь ]. Из формулы (1 .19) и рис. 9 , а , <5 можно ви­
деть (достаточно принять lg  п  = c o n s t) ,  что это соответствует 
увеличению параметра 6 .

Однако параметр 0 закона повторяемости имеет размерность 
"энергии", поэтому естественно искать его связи с энергетичес­
кими характеристиками сейсмического процесса, такими, как 
"энергия" максимального возможного землетрясения (т ), общая 
"энергия", выделяемая совокупностью очагов землетрясений ь



едините объема горных пород эа единицу времени (Эй), и др.
Пользуясь тем, что коэффициент (5 в формуле (1 .20) меньше 

единицы, связь величин 6и Эй можно выразить аналитически: 
[Г.Корн, Т.Ксрн, 1968]:

г пош^  р - р )  1-р !
* Jm-n(m)djn = --------rj-j-J 6 , (1.23)

о Д1

где п(т) -  это функция (1 . 2 0 ) , а Г[(1-|3)/а]-гамма-функция. Б( 
отличие от вычислений Эй на основе линейного приближения (1 . 1 4 )! 
расчет по этой формуле не требует ограничения "энергии" 
максимального возможного землетрясения (обрезания графикой, пов­
торяемости справа), общая "энергия" и без того получается ко­
нечной.

Однако объемы генерирующих сейсмичность массивов горных

пород в любом случае конечны, так же как и плотность "энергии", 
снимающейся в очагах землетрясений, поэтому все же приходится 
использовать понятие "максимальное возможное землетрясение" . 1 
Используя (1 . 2 0 ) и переходя к новой переменной интегрирования 
Щ/В, получаем:

ш

Зй = П ‘ П(т)дт

о .

«  /0  Ш
n0ffl1 1-0

Ш
'Ш 1 -Р ’ п  '

а W
0 — ехр -  — d —

а 1 J L©  J e j Le J
о

(1-24)

Заметим, что интеграл в последней формуле зависит только 
'о т  верхнего предела интегрирования. Поэтому, если отношение 
т не изменяется от района к району, т .е .  постоянно независи­
мо от величины 6 , то этот интеграл равен постоянной величине. 
Тогда отношение общих "энергий") определяемых формулами (1.23) 
и (1 .2 4 ) , также постоянно и, таким образом, формула (1.23)



позволяет с точностью до постоянной оценивать общую "анергию", 
выделяющуюся в единице объема генерирующих зег не трясения горных 
масс за едеасцу времени. В атом случае параметр 9 пропорциона­
лен "анергии" максимального * возможного землетрясения и в 
дрянципв может использоваться для ее оценки.

В главе 2 представлены корреляционные зависимости парамет­
ров 6 графиков повторяемости землетрясений от соответствующих 
наблюденных значений величин л и  Зй. Кроме того, исследуется 
«геям, этого параметра с объемом сейсмогенерирующей области V 
горных масс, которую мы понимаем как некоторую сейсмически 
активную область в  лйтЬсфере, квазиоднородную в геологическом и 
тектоническом смысле, а также по сейсмическому режиму, область, 
ответственную за  подготовку максимального возможного землетря­

сения.
Как синоним термина *" сейсмогенерирующая область" мы будем 

также употреблять выражение "сейсмогенерирующий объем".



ПАРАМЕТР НЕЛИНЕЙНОГО ЕИЕЛЗЕВК ГРАФИКА ПОВТОРЯЕМОСТИ
2.1. Параметр 0 и ’’энергия’’ максимального возмонного

землетрясения
Ввиду крайней редкости сейсмических событий, Слизких к 

максимальным, опенка "энергии" тт максимального землетрясения, 
возможного б том или ином сейсмическом районе, чрезвычайно за ­
труднена. Это землетрясение всегда может оказаться большим, чем 
максимальное из уже наблюденных. Современный подход к проблеме 
максимального возможного землетрясения основывается на исполь­
зовании комплекса геологических, геофизических и сейсмологи­
ческих данных [Сейсмическое.. . ,  1950].

Проблема оконтурив аки?, сейсмогекерпруюшей области не менее 
сложна. В первом приближении можно отождествить ее с таь: назы­
ваемой областью подготовки [Кейлис-Бсрок, Малиновская, 1966] 
наблюденного максамальнсго -или близкого к ’максимальному) 
землетрясения. В течении некоторого времени перед землетрясени­
ем (Бремени подготовки) в этой области наблюдаются различные 
геофизические, геофизические, геохимические и сейсмологические 
аномалии [Ижитаке, 1979] , в частности закономерно изменяются 
параметры сейсмического режима [Кэйлис-Берок, Малиновская, 
19сс: Буне и д р ., 19сЕ]. Чем больше область подготовки и чем 

■дольше готоеится землетрясение, тем больше его "энергия” [Кей- 
лис-Всрок, Малиновская, 19*66; Рзжитвке, 1979]. Процесс подго­
товки землетрясения (ь том числе и максимального) происходит в 
объеме (сейемсгенерируюш-м) горных пород много большем, чем 
объем его очага. Так, для одного из сильнейших землетрясений -



Ассамского (1950 г . ,  с магнитудой J? = 8 ,6 )  площадь зоны под­

готовки составляет ( 2 , 5 - 5 )*10б км“ , в площадь разрыва в очаге 

2 . 1  о4 км2 [G ibovioz, 1977].  Бремя подготовки гг ого земле­

трясения равно 20 годам [КеЙлис-Бсрок, Малиновская, 1966].  
Сейсмический процесс, протекающий в сейсмогенерирущем с съеме 

зэ время, значительно большее Бремени подготовки максимального 

землетрясения, приближенно можно считать стационарным.

Поскольку четких геолого-тектонических или сейсмологичес­
ких критериев для оценки энергии максимальнкх возможных земле­
трясений и для выделения ответственных за них сейсмогенериру- 
шпгопг объемов в настоящее время не существует, зависимость 0 (Е ) 
(и 6 (7 !) мы изучили на примере афтершоковых последовательнос­
тей, сопровождающих сильные землетрясения. В атом случае сейс- 
могенерирукше объемы, т .е .  объемы гипоцентра'льных областей аф­
тершоков, можно измерить с хорошей точностью. Оценкой величины 

может служить "энергия" максимального афтершока или главного 
землетрясения. Кроме того, зная эти величины, можно оценить 
плотность "энергии", выделившейся в очаге главного землетрясе­
ния.

Данные о параметрах сильных землетрясений и графиках пов­
торяемости их афтершоков в основном заимствованы из литературы 
(табл. 2 ) .  Основными принципами отбора были возможность так иди 

иначе оценить объем афтершоковой области и наличие достаточке
надежного графика повторяемости, построенного не менее чем по 
30 событиям.

Оценки наклонов Ь графиков вида (1.1 ) сделаны авторами
оригинальных статей методом наименьших квадратов [А: 
ДР.» 1975], по формуле Утсу [Utsu, 1969; Rana

гянова
•  П -Jb . »

Gibovics, 1973] и визуально по кумулятивным графикам повторяе­
мости [Utsu. 1961]. При наличии явных правых загибов сриги-



I а о л z  i: a основные параметры сильных землетрясений к 
грайикос повторяемости афтершокоЕ

Номер МёХЭ”
зекле- Год Район if Шка- AM V низы Источник

трясения лэ очага
зL. 3 4 ь ь 7 8 и

1 11927 Танго, *7,6 S 2 ,7 -5 ,3 0,67 — 1 1 ,1 2 ,1 8 ,4 ,
Япония 14,24

£ 1930 Кита-Иху 7 ,0 S - - - 7 ,9 ,1 1 ,6 ,2 4
1931 Саитама 7 ,0 пй -- - 0 4,24/ 1933 Санрику 8 ,5 S 6 ,5 -7 ,25  0 ,9 6 - 7 ,9 ,1 0 ,1 9 ,4 ,

23
* 1938 Фукушима 7 ,6 S 2 ,3 -4 ,6 0,54 - 10 ,19 ,1 ,24
6 1943 Тоттори 7 ,4 5 2 ,7 -5 ,3 0,83 7 ,9 ,1 0 ,1 1 ,2 3 -• S 2 , 7 - 6,1 0,83 24п 1944 Тонанкай 8 ,0 S 2 ,4 -6 ,6 0 ,5 8 + 7 ,9 ,1 9 ,2 3 ,2 4
Б 1944 Нанкайдо 8 ,2 S 3 ,0 - 7 ,0 0 ,5 8 + 7,9 ,10 ,19*24
Q *mf 1945 Микава 7,1 S 2 , 6- 4 ,6 0 ,58 - 7 ,23 ,24

10 1948 Фукуи 7,3 S 2 ,7 -4 ,7 0,72 0 7 .9 ,1 1 ,2 3 ,2 4
11 1952 Токачи 8 ,2 ш 5 ,0 -6 ,5 0 ,5 0 - 7 ,9 ,1 1 ,1 0 ,1 9 ,

ш 5 ,5 -7 ,0 0,70* 1 ,4 ,2 4
12 1953 Бозо 7 ,5 си 5 , 0- 6 ,6 0,87 - 1 ,23 ,24

S 3 , 6- 6 ,6 0,75
13 1960 Санрику 8 ,0 ш 5 ,0 -6 ,2 5  0,62 - -1,24
14 1963 Шизен-

Мизаки
6,9 S — 0 7 ,24

15 1964 п-ов 0га 6 ,9 S - - + 9 ,1 ,2 4
16 1964 Ниигата 7 ,6 S 4 , 1- 6,1 0,83 + 7 ,9 ,1 1 ,2 4
17 1968 Токачи 8 ,0 ш 5 ,0 -6 ,5 0 ,62 + 7 ,9 ,1 ,4 ,2 4

S 3 ,7 -7 ,5 0,75
S 5 ,0 -7 ,5

18 1952 Камчатка 8 ,5 ш 5 ,0 -6 ,7 5  0 ,5 0 - 9 ,1 3 ,1 9 ,6 ,1 ,
S 5 , 2- 6 ,8 0,74 24
S • 6 ,7 5 -7 ,5  1,04

49 1957 Алеуты 8 ,3 ш 6 ,5 -7 ,5 0,98 - 5 ,1 9 ,1 ,2 0 ,2 4
20 1958 Курилы 8,25 Ш 5 ,0 -7 ,2 5  0,65 + 4 ,1 9 ,1 ,2 4п, л£ I 1959 Камчатка 8 ,2 ш 4 ,7 5 -6 ,5  0.75 - 4,19 ,24
22 1963 Ю&тные 8,25 Iff 5 ,0 -7 ,2 5  0,75 7 ,9 ,1 ,1 9 '

23 1964
Курилы
Аляска 8 ,5 1Я 5 ,0 -7 ,1 0,74 + 9,19,6,1,20,241

24 1965 Алеуты 8 ,2 т 5 ,0 -6 ,2 5  0,59 0 7,8 ,9 ,13 ,19 ,1»!
I f f 6 ,2 5 -7 , 5 0,80 24 ‘

25 1968 Курилы 7,5 ш 4 , 0 - 6 , 2 5 0 ,6 0 I + - 1,24
. 2 6 logo и м 8 , 0 L 5 ,0 -7 ,0 0 ,6 2 + 7 ,9 ,1



1 2 3 4 5 6 7 I
______L

8 9

~27 1933 Лонг-Бич 6,3 L  3 ,85-5 ,45 0,55 0 20,24
28 1944 Дезерт 6,5 £ 3 ,0 -4 ,9 0,69 -  .5 ,8 ,2 0 ,2 4

Хот
Спрингс

4 ,1 -6 ,4 0 ,6 6

I
I

29
I

1952 Керн- 7 ,7 I + 17 ,8 ,9 ,5 ,1 1 ,2 0
Каунти 24

30 1957 Сан- 5 .3 L 2 ,0 -4 ,4 0 ,5 6 5 ,8 ,2 0 ,2 4
Франциско

1 ,5 -4 ,6! 31 1963 Салинас 5 ,4 1  - 0,41 8,20 ,24
32 1964 Коррали-

тос
3 ,5 1 1 ,5 -3 ,5 0,51

%8 , 20,16

33 1965 Антиох . 4 ,9 L 1 , 5- 2 ,8 0,57 8,20,17
1966 Паркфилд 5 ,6 L 2 , 0- 5 ,0 0,61 0 7 ,8 ,1 4 ,2 0 ,2 4

35 1966 Траки 5 ,8 L 2 ,3 -4 ,9 0,57 0 7 ,8 ,4
36 1971 Сан- 6 ,6 L 3 ,3 -5 ,5 0,62 + 17,9,8

Фернандо
6 ,4 -7 ,437 1960 Чиы 8 ,5 S 0 ,9 8 Т 7 ,9 .1 3 .1 3 ,2 2 ,

24
38 1962 Гавайи 6,1 S - 0 15,24
39 1971 Сахалин 7 ,2 ш -  - - + 3,9
40 1973 Мексика 7 ,5 S - - 21
41 1956 Гарм 13 к 6-9 0,73* + *
42 1959 It 13 к 6-9 0,59
43 1966 II 1 2 ,8 к 6 , 0- 9 ,0 0,57* + *
44 1966 II 13,1 к 6 ,5 -9 ,5 0,50* + *
45 1970 Дагестан 6 ,6 к 9-11 0,41* 0 21

( Ш ) к 11-13 0,97*

П р и.м е ч а н и я : 1. Условные обозначения: * -  наша оценка
параметров очага или графика повторяемости; S, Ш ,  L , К  -
шкала, в которой измерена магнитуда М главного землетрясения и

iпостроен график повторяемости афтершоков (в диапазоне M l) ;  Ъ„ -мо
наклон графика повторяемости по сейсмическому моменту; ( - ,  О, 
+) -  механизм очага: (- )  -  сбросы и сбросо-сдвиги, (0 ) -  сдви­
ги, (+ )- взбросы и взбросо- сдвиги. 2 . Литература: 1 -  [Аверь­
янова, 1975]; 2 -  [Арефьев и д р ., 1980]; 3 -  [Оскорбил, 1971];
4 -  [Ф едотов, 19 6 5 3 ; 5 -  [B a th ,  D uda, 1 9 6 4 ] ;  6 -  [C h in n e r i ,  
1 9 6 4 ) ; 7 -  [ G e l l e r ,  1 9 7 6 ] ;  8  -  [G ib o v ie z  , 1 9 7 3 ] ;  9 -  [G ib o - 
y i e z ,  1 9 7 7 ] ;  10 -  [G o to , 1 9 6 2 ] ;  11 -  [ I i d a ,  1 9 6 5 ] ;  12 -  [K ana- 
m o r i,  1 9 7 3 ] ;  13 -  [K an am o ri, 1 9 7 7 ] ;  14 -  [K in g , K n o p o ff , 1 9 6 e ] ;  
15 -  [K o ja n a g i  e t  a l . ,  1 9 6 6 ] ;  16 -  [M o E v illy ,  1 9 6 6 ] j 17 -  
[M c E v illy , 1 9 6 7 ] ;  18 -  [M ogi,. 1$62 b ] ;  19 -  [M ogi, 1968.]: 20  -  
[ R a n a l l i ,  1 9 6 9 ] ;  21 -  [R ey es  e t  a l . ,  1 9 7 9 ] ;  22 - [ B u y e h ir c ,  
1 9 6 6 ]; 23 -  [U ts u , 1 9 6 1 ] ;  24 -  { U tsu , 1 9 6 9 ] .
—1 -  - * - ---- ^’ 51



нальных графиков ениз мы обрезали их так, чтобы исключить об­
ласти загибов, и наклон Ь определяли заново только в диапазоне
M l, б котором графи: линеен. Для оценки Беличин Ь использован 
метод наименьших квадрзтов. Графики повторяемости афтершоков 
землетрясений 6 , 11 , 12 , 17, 18, 24 и 45 (см. табл. 2 )
существенно нелинейны. Сии аппроксимировались двумя или тремя 
отрезками кусочно линейной зависимости.

Б табл. 2 представлены только основные параметры главных 
землетрясений и графиков повторяемости их афтершоков. Прочие 
динамические, геометрические параметры очагов и единицы их из­
мерений видны из соответствующих рисунков, нумерации точек на 
которых соответствуют номерам землетрясений в табл. 2 . Мы опе­
рировали следующими параметрами: сейсмическим моментом очага 
Мп , скачком напряжений б очзге До (сбрршенкнм напряжением), 
площадью S эппцентральной зоны и объемом гипоцентральной об-' 
ласти афтершоков; средним значением Ig~I_ в диапазоне t i g  JL, в

w‘ W '

котором построен график повторяемости афтершоков, и, наконец, 
площадью Ш  поверхности разрыва в очаге главного землетрясения. 
Последняя величина равна произведению длины L  разрыва на его 
ширину У; по предложению Х.Кэнзмори [Eanamori, 1977], она изме­
ряется по размерам и конфигурации гипоцентральной зоны афтер­
шоков, происходящих б первые 24 ч после главного землетрясениям

Сейсмические моменты очагов землетрясений 41-44 оценива­
лись нами по кода-волнам, зарегистрированным аппаратурой СКМ-ЗМ 
сети станций Комплексной сейсмологической експедиции (КСЭ) 
О ститу та 'физию: Земли (ИФЗ) АН СССР [Востриков, 19753. 8 
величины 5 , V и параметры графиков повторяемости измерены по& £к
данным каталога KCS.

Переходные соотношения. Для того чтобы сделать параметры 
графиков повторяемости сравнимыми, их необходимо привести к 
единой ’'энергетической" ж а л е . В качестве таковой выбрана шкале



сейсмического момента очага. Для работы отобраны афтершоковые 
последовательности из тех районов и зарегистрированные в тех 
магнитудны! шкалах, для которых существуют надежные зависимости 
рряя (1 . 1 3 ), позволяющие пересчитать величину Ъ в зависимостях 
вида (1 . 1 ) в величину наклона графика повторяемости афтершоков 
по логарифму сейсмического момента. Поскольку соотношения вида 
(1 . 13 )» связыва- вдие магнитуду и сейсмический момент, являются 
корреляционными, то такой пересчет подобен широко применяемому 
пересчету коэффициентов а  и Ь из одной магнитудвой шкалы е 

другую.
Использовались следующие конкретные переходные соотноше­

ния. Основная формула, полученная [Экспериментальные..., 19913 
пре анализе данных по различным' сейсмическим районам в диапазо­

не 1 ,8  < Ш  < 7 , 4 :
lg IQ, (дин*см) * 1 ,2 0 0 5  + 17,7 . * (2.1)

Магнитуды М_ сначала переводились в шкалу М1Л, а затем ужеС
применялась формула (2 .1 ) . При атом использовались следующие 
выражения, полученные Е. И. Хал туриным [1974]:

UL4 = US *  0 ,3

для землетрясений Алеут, Аляски, Курил, Камчатки, Японии и

* Ш - 1 8 + 0 ,15 (2.2V
для других районов.

Для афтершоковых последовательностей, зарегистрированных 5 
шкале энергетического класса, использсвалюь формулы [Востри­
ков, 19786]

lg  JfA = 0 ,61  + 14,94 ери К < 11 , '2 .3 )
lg  * 0,79Я + 1 2 ,8  при К > 11 . (2.4 •

Для зарегистрированных в шкале UL афтершоков б Калифорнии 
использовались сначала соотношение

= 1 .2 0 0  -  1,63 при ]I I  < 5 ,0 , и . * )



? e c . 11. Зависимости 
объема афтершоковой об­
ласти от площади ешшен- 
тральной зоны афтероокоЕ 
(а) и от площади разрыва 
в очаге главного земле- 

| трясения (0 )
| Цифры на рис. 11-13 -  
! номера землетрясений (см. 

табл. 2)

2_______(
2 1 U UW),km*

полученное Т.Г.Раутиан (личное сообщение), а затем формул
(2.2) и (2 .1 ) . Если для афтершоковой последовательности какого-
либо землетрясения, например для Паркфилдского [Wyss, Brunei
1968], в оригинальной статье приведено переходное соотношение
1г  К .(MX), то применялось непосредственно это соотношение. w иИзмерение объемов гипоцентральных областей афтершоков.
Только в немногих случаях объемы афтершоковых зон измерены не­
посредственно. Чтобы увеличить статистику, мы получили корре­

ляционные соотношения Y (S ) и 7 (Хй). Для аппроксимирования 
экспериментальных зависимостей применен метод ортогонально! 

регрессии.
Объем статистики в зависимости lg  V ( lg  S ) ,  представлен- 

ной на рис. 11 , невелик, но так же невелико и рассеяние экспе­



риментальных данных. График рис. 11 хороню аппроксимируется 
двумя линейными выражениями:
lg  7^ = 1 ,4 6 lg  Sft -  0 ,12  (±0 , 2 1 ) при 1 ,5  < lg  Sa < 4 ,0  , (2 . 6 ) 
lg  7* = 1 ,1 3 lg  S_ + 1 ,18(±0 ,13) при 4 ,0  < lg  S < 5 ,5  . (2 .7 )

Нелинейность зависимости рис. 11 (уменьшение коэффициенте 
при lg  S по сравнению с отвечающими геометрическому подобию 
lg  7а« 3 lg  $а/ 2 ) объясняется изменением формы очагов с уве­
личением их объема: очаги очень, сильных землетрясений увеличи­
ваются больше за счет горизонтальной протяженности', чем за  счет 
вертикальной.

График зависимости lg  S ( lg  I f f ) ,который мы здесь не пред- 
ставляем, хорошо аппроксимируется единой линейной зависимостью

.lg  Sa =^0,971g(IT) + 0,41 (±0 , 1 4 ) при 2 ,0  < 1& { Щ )  < 5 ,3 . (2 .8 )

Из формул (2 .6 ) -  (2 .8 ) получаются следующие зависимости, 
наряду с выражениями (2 . 6 ) ,(2 .7 ) использованные для оценки V :  

lg  7а  = 1 ,421g(Iff) + 0 ,48  при lg (Iff) < 3 , 6 , 
lg  7 * 1 , 10lg (Iff) + 1,64 при lg(Xff) > 3 , 6 .

Графически они представлены на рис. 11 , из которого можно 
видеть сходимость рассчитанных значений с измеренными непосред­
ственно.

В случаях, когда имелись оценки как Iff, так и 5 ,Cl
предпочтение отдавалось последним и формулам (2 .6 ) ,  (2 .7 ) .  Ког­
да имелось несколько оригинальных оценок S , принимались сред- 
ние. Относительно большие разбросы крайних значений S показа- 
ны на рис. 11 .

Зависимость параметра 6 графиков повторяемости афтершоков 
от объема их пшоцентральной области и от сейсмического момента 
очага главного землетрясения. Статистические характеристики со­
вокупности землетрясений могут зависеть не только от режима на­
гружения, не только от упругих свойств горных лород, но и от



- н с .  11. Зависимости 
: Зъеиа афтершоковой об­
ласти от плошали ешшен- 
гральной зоны афтероокоЕ 
(а) и от плошади разрыва 
в очаге главного зеиле- 

| трясения (б)
I Цифры на рис. 11-13 -  
\ номера землетрясений (см. 

табл. 2)

1_______j_______*_______ 4 sa,* * *
Z Ч и UW)t*M*

полученное Т.Г.Раутиан (личное сообщение), а затем формул
(2.2) и (2 .1 ) . Если для афтершоковой последовательности какого- 
либо землетрясения, например для Паркфилдского [Wyss, Brune, 
1968], в оригинальной статье приведено переходное соотношение 
1я M.(ML), то применялось непосредственно это соотношение.

Измерение объемов гипоцентральных областей афтершоков. 
Только в немногих случаях объемы афтершоковых зон измерены не­
посредственно. Чтобы увеличить статистику, мы получили корре- 

. лянионные соотношения 7 (S } и 7 ( Ш ) .  Для аппроксимировании 
экспериментальных зависимостей применен метод ортогональна 
регрессии.

Объем статистики в зависимости lg  7 (lg  S ) , представлен 
ной на рис. 11 , невелик, но так же невелико и рассеяние экспе-



риментальных данных. График рис. 11 хорошо аппроксимируется 
двумя линейными выражениями:
l g  7 = 1 , 46lg  Sft -  0 , 1 2 (±0 , 2 1 ) при 1 ,5  < lg  < 4 ,0  , (2 . 6 )
lg  7* = 1 ,1 3 lg  Sa + 1 ,18(±0 ,13) при 4 ,0  < 1g S a (  5 ,5  . (2 .7 )

Нелинейность зависимости рис. 11 (уменьшение коэффициенте 
при lg  S по сравнению с отвечающими геометрическому подобию 
lg  7 ос 3 lg  Sa/ 2 ) объясняется изменением формы очагов с уве­
личением их объема: очаги очень, сильных землетрясений увеличи­
ваются больше за  счет горизонтальной протяженности', чем за счет 
вертикальной.

График зависимости lg  S ( lg  IFF),который мы здесь не пред- 
ставляем, хорошо аппроксимируется единой линейной зависимостью

l g  Sa =J},971g(IT) + 0,41 (±0,14) при 2 ,0  < lg (II f )  < 5 ,3 . (2 . 8 )

Из формул (2 .6 ) -  (2 .8 ) получаются следующие зависимости, 
наряду с выражениями (2 . 6 ) , ’(2 .7 )  использованные для оценкиF : 

lg  = 1,42lg(DF) + 0 ,48  при lg(UF) < 3 , 6 ,
lg  V * 1 , 10lg (Iff) + Т,64 при lg (Iff) > 3 , 6 .

Графически они представлены на рис. 11, из которого можно 
видеть сходимость рассчитанных значений с измеренными непосред­
ственно.

В случаях, когда имелись оценки как W ,  так и S ,&
предпочтение отдавалось последним и формулам (2 .6 ) , (2 .7 ) . Ког­
да имелось несколько оригинальных оценок S , принимались сред- 
ние. Относительно большие разбросы крайних значений показа­
ны на рис. 11 .

Зависимость параметра 6 графиков повторяемости афтершоков 
от объема их гипоцентральной области и от сейсмического момента 
очага главного землетрясения. Статистические характеристики со­
вокупности землетрясений могут зависеть не только от режима на­
гружения, не только от упругих свойств горных пород, но и от



таких их характеристик, как степень неоднородности, компетент­
ность и пр. Поэтому в гл . 1 мы сознательно ограничились земле­
трясениями в земной коре. Очевидно, что графики повторяемости 
афтершоков (или подкоровых землетрясений) не удовлетворяют 
семейству кривых (1.15) с коэффициентами, значения которых 
получены по данным о "нормальной" коровой сейсмичности. При 
прочих равных условиях повторяемости афтершоков относительно 
вычисленных по формуле (1 . 12 ) при nQ = 25 , а  = 1 , 13 , (3 = 0,55  
повышены ,̂ а повторяемости подкоровых землетрясений -  понижены 
[Ragan, Knopoff, 1980] (см. рис. 19).

Зудем полагать, что плотности распределений повторяемостей 
афтершоков сильных землетрясений в земной коре подчиняются вы­
ражению вида (1 . 1 5 ), но с коэффициентами п , а , р, отличающи­
мися от характерных для "нормальной" коровой сейсмичности. 
Другими словами, предположим, что все возможные графики повто­
ряемости вида (1 . 1 4 ) афтершоков приближенно удовлетворяют се­
мейству кривых, описываемых формулой (1 . 15 ), с неизвестными, но 
постоянными коэффициентами nQ, а , (3, и являются .линейными 
приближениями этих кривых в узких диапазонах Alg М. Как и в 
случае "нормальной" сейсмичности, коэффициенты характеризуют 
семейство кривых в целом; каждая же индивидуальная кривая (или' 

график вида (1 . 1 4 )) отличается только параметром 0 .
3 отличие от "нормальной" сейсмичности афтершоковый про­

цесс . не стационарен, а затухает с течением времени после глав­
ного землетрясения. Поэтому, чтобы избежать принципиальных 
трудностей при нормировании повторяемостей афтершоков по време­
ни, относительные значения параметра б определялись по угло­
вым коэффициентам (наклонам) квазилинейных графиков повторяе­

мости вида (1 .1 4 ).



Логарифмируя формулу (1 .1 9 ) , получаем
1 (Ь -

i g  е « W l0 ------- ^  —

Если некоторые величины, например Va или ?0 
нальны параметру 0 (так, что 7& = c o n s t*6 ; JfQ = 
lg  7 = lg  0 + const; lg  JfQ = lg  0 + c o n s t) ,
получаются соотношения:

'? O'

9 пропсрцис?- 
c o n s t*6 или 

то иг (2 . 9 )

lg  JfQ = lg  7a + C ^ b );- (2 .10)

lg  Jf0 « l g ?0 + C2 (b ) , (2.11) 
где c.,(b) * lg [ (b  -  P ) /a ] /a  -  c o n s t^  c2 (b) = lg [ (b  -  p ) /a ] /a  -  
-constg . При нашем предположении, последний член в формуле (2 .9) 
и коэффициенты С1 (Ь), С2 (Ь) зависят только от углового коэффи­
циента Ь и при b = const равны постоянным величинам. Иначе го­
воря, если экспериментальные зависимости lg " ?  ( lg  V ) и 
Ig“?0 (lg  ? 0 ) , построенные при условии b = oon st, удовлетворяют 
соотношениям (2 . 1 0 ), (2 . 11 ) при c ^ b ) ,  c2 (b) = c o n st, то вели­
чины 7 и ?0 пропорциональны параметру 0 соответствующей афтер­
шоковой последовательности.

Согласно, например, [R a n a lli , 19091 и по нашим оценкам, 
погрешности измерения наклонов b обычно составляют ±(0,1  -  
0 , 2 ), но иногда бывают и большими (о. = 0 ,3  -  0 , 5 ) , сравнимыми

С

с диапазоном, в котором варьируют наклоны индивидуальных гра­

фиков повторяемости (ДЬ = 0,41 -  1 ,0 4 ). Поэтому зависимости 
lg  MQ(lg  7 f b) и lg  ?0 ( lg  ?0 , b ) ,  представленные на рис. 12 , 
построены всего для двух групп значений наклонов графиков, 
повторяемости: Ь = 0,41 -  0 ,75 (среднее значение Ъ = 0 , 6 2 ) и Ь- 
= 0,76 -  1,04 (Ь = 0 ,9 0 ) . Для обеих групп значений Ь экспери­
ментальные зависимости рис. 12 , а  хорошо аппроксимируются 
выражениями вида (2 . 10 ) при С1 (b) = co n st, а зависимости



Р и с . ".2. Зависимость среднего значения диапазона Alg JfQ, в
которой построен график повторяемости афтершоков, от объема ги- 
пэцентральнэй области афтершоков (а) и от сейсмического момента 
очага главного землетрясения (б)

1 -  Ъ < 0,75; 2 -  Ъ > С,75 ,

р и с .12, б -  выражениями вида (2 .11) при С^(Ь) -  co n s t. При 
этом, в согласии с (2 . 9 ) и (2 . 1 0 ), (2 . 1 1 ) коэффициенты С1 (Ь) и" 
J .(C ) (т .е .  значения lg  if при 1g 7 = const и lg  X = const) 
тем больше, чем. больше среднее значение наклона &, при котором 
построена зависимость.

На первый взгляд, прямая пропорциональность величин lg  t Q 
и lg  является просто следствием закона Бота, согласно кото­
рому разность- магнитуд главного толчка (М) и максимального аф- 
тершска (X ) для коровых землетрясений примерно постоянна. Дей-

Cl
стБИтельно, если считать, что графики повторяемости афтершоков 
построены в примерно одинаковой длины диапазонах АХ, включающих 
в себя величину X , то максимальная магнитуда будет пропсрцио- 
нальна средней, и тогда М -  I  = co n st. В шкале сейсмического 
момента это соотношение, т .е .  lg  XQ = lg  XQ -  co n s t, совпадает



Р и с .  13* Зависимость отклонения от прямых пропорциональнос­
тей аппроксимирующих рис. 12, от наклона графика повторяемости 
афтершоков (а и б -  соответственно)

1 -  границы доверительных коридоров; 2 -  условные р а с ч е т ­
ные 1фивые; 3-5 -  механизм очага главного землетрясения: 3 - 
оброс или сбросо-сдвиг, 4 -  сдвиг, 5 -  взброс или•взбросо-сдвиг

с зависимостью рис. 12, б . Если объем афтершоковой области 
пропорционален сейсмическому моменту очага главного землетря­
сения, то следствием закона Бота является и зависимость рис. 
12, а .  Дисперсия экспериментальных точек на рис. 12, а , б при 
этом должна быть случайной, не зависящей от наклона графиков 
повторяемости.

Однако это не так, дисперсия -  величина отклонения экспе­
риментальных данных от единых пропорциональных зависимостей -  
зависит от наклона Ъ соответствующего графика повторяемости. 
Отклонение (-той точки на графиках рис. 12, а , б  от зависимос­

тей (2 . 10 ) , (2 . 11 ) при некоторых средних значениях коэффициен­
тов с ^ Ь ) ,  С2 (Ь) описывается разностями (lg  -  ig  i  )
(1g -  lg  JfQ) {. Зависимости этих разностей, которые, согласи:
(2 .5 ) , (2 .6 ) , равны соответственно -С.,(Ь{) и -С2 (Ь{), от нак­
лона Ь{ соответствующего графика повторяемости представлены на 
рис. 13. В соответствии с формулами (2 .9 ) и (2 .1 0 ) , (2 .11) эти 
зависимости оказываются нелинейными и обратными. Для сравнении 
представлены также кривые - с 1 (Ь) -  const - . l g [ ( 0  -  P ) /d j / i



■ рис. '3 ,  а)  и - c r.i'D) -  const -  i g [ ( b  -  (3 )/а]/а  (рис. 13, 5). 
Величины констант и значения а  = 0 ,251 ,  0 = 0 ,268 приняты 
узлового такими, чтобы кривые согласовывались с эксперименталь- 
нкмк данными'. Границы коридоров, в которые попадает 61% точек, 
проведены на гл аз.

Графики рис. 12, 13 могут служить экспериментальным под- 
тверждением сделанного выше предположения. Действительно, пос­
тоянстве коэффициентов С1 ( b f  и с„(Ь) в (2 .5 ) и (2 .6 ) при усло­
вии о = oonst означает, что графики повторяемости афтершоков, 
пс данным о которых построены зависимости рис. 12, подчиняются 
(во всяком случае, приближенно) выражению вида (1 .15) с коэф­
фициентами а и р  постоянными, не изменяющимися систематически :с 
изменением величины lg  Jl , а следовательно, и параметра 6 . Б
свою очередь, зависимости рис. *Гз, а ,  б удовлетворяют кривым

* •
с„(Ь) ,  с2 (Ь), рассчитанным при а , б = co n st.

Из сравнения формул (2.9) и (2 .1 0 ), (2 .11) следует (см. 
выше;, что графики рис. 13 могут служить оиеикой точности оп­
ределения параметра 6 плотности распределения повторяемости до 
формуле (2 .4) .  Например, при 0 -  0 ,9  = const среднее квадра­
тическое отклонение величины lg  6 не превышает (поскольку ве­
личины V и  М. сами измерены с погрешностями) 0 ,2 5 -0 ,3 . Са  и
уменьшением Ь оно увеличивается: до (0,4 -  0 ,5)  при Ъ = 0 ,7 ; до 
0 ,7  при Ъ = 0 ,6  и т .д .

Поскольку зависимости (2.10) ,  (2.11) в отличие от (2.9)  не 
функциональные; а корреляционные, то дисперсия эксперимен- 

■ талвкых зависимостей рис. 12, а , б должна зависеть и от тесно­
ты связей величин 7 и if с параметром 6. На рис. 12, а , б 
представлены также линии средних квадратических отклонений от

Однако соотношение между а  и р не произвольно, а определено 
согласно данным, представленным в гл .~ 3 .



зависимостей вида (2 .10 ), (2.11) при средни* значениях коэф­
фициентов С1 ( Ь )  и С2 ( Ъ ) .  Во втором случае (см. рис. 12, б )  

стандартное отклонение меньше (Olg 7ft = 0,69 и dig M Q -  0 ,47 ). 
Заметим, что если зависимость* lg  k Q (lg  7 , b) рис. 12, с 
состроить по той хе выборке землетрясений, что и рис. 12, С ,  

(т .е . если исключить из графика рте. 12, а точки 5 , 12, 13, 19, 
20, 25» 28, 30, 21, 32, 33 ), то дисперсия ее только возрастет.

Таким образом, рис. 12, б  и 13, б  свидетельствуют о про- 
порционвльности параметра 6 величине JfQ, которая является £ 
дпдттлц случае "анергией" максимального землетрясения или по 
крайней мере величиной, пропорциональной этой "анергии" (пос­
кольку, согласно закону Бота, отношение "энергии" главного тол­
чка и максимального афтершока колеблется около постоянного зна­
чения).

Сейсмический момент главного землетрясения моино предста­
вить как произведение объема 7& очага на скачок напряжения в 
нем АО, происшедший при землетрясении [Ризниченко, 19766], т .е . 
величина 40 может рассматриваться как плотность "ввергни", сня­
той в очаге. Поскольку графики рис. 12, а  и .13, О свидетель­
ствуют о пропорциональности параметра 0 объему 7 , то одно­
временно 0 *  const*7^ и б *  oonst*Ao*7a = oonst*I0. Следова­
тельно, скачок напряжений не изменяется систематически в зави­
симости от объема очага землетрясений (диапазон изменения вели­
чин JfQ и 7^ на рис.12, а , б  составляет 7 порядков). Однако пг: 
тех же размерах очагов землетрясений скачок напряжений взрьпт; - 
ет от случая к случаю. Поскольку параметр 6 имеет размерное:; 
сейсмического момента, то теснота связи величин в первой из нэ- 
писанЕых выше зависимостей меньше, чем во второй. Это подчер­
кивает зависимость параметра 6 не только от величины сейсмсге- 
нерирушего объема, но и от плотности снимающейся ввергал, ст 
величины напряжений, питающих сейсмический процесс.



Сейсмсгенеригуший объем V и его напряженное состояние в, 
случае "нормальной" сейсмичности (не афтершоков) могут бить а!

s
взаимозависимыми. Так, магнитуды сильных землетрясений растут/ 
по-видимому, быстрее, чем объемы зон их подготовки [Кейлис-Бо- 
рек, Малиновская, 1966] (см. раздел 2 . 3 ) .  Тогда параметр 6 мо-: 
жет быть связан с величиной 7 более сложно, чем это описано) 
выше. j

2 .2 . Параметр 6 и общая "энергия" землетрясений ; 
Связь параметра 6 с другими характеристиками сейсмического 

процесса изучалась по данным о коровых землетрясениях в сейсми-) 
ческих районах земного шара, выделенных Б.Гутенбергом и Ч.Рих­
тером [1948]. Использованы графики повторяемости магнитуд зем- 
летрясений, построенные по данным долговременных (больше 40 
лет) наблюдений [Chouhan e t  a l . ,  1968]. Оригинальные графим 
повторяемости построены по магнитудным интервалам Jf{ ± 0,25, 
где Jf( -  5 ,7  + 0 ,5*1, a i  = 0, 1, 2 , . . .  (см. рис. 9, б ) .  № 
отобрали графики, включающие (после отбрасывания связанных с; 
пропусками слабых землетрясений левых загибов внизу) больше 30 
событий, и определили коэффициенты Ь (по формуле Утсу [Utsu, 
19651) и lg  n ( lg  ш) (по методу наименьших квадратов) в аппрок-. 
симируших графики зависимостях вида (1 .1 4 ). Поскольку для 
большинства районов нет надежных переходных соотношений между 
магнитудой и сейсмическим моментом (или сейсмической энергией)

и
очага, под "энергией" мы понимаем здесь величину ш *  10 . 

Повторяемости нормировались по площади на 1000 км^ и по времен! 
‘ на 1 год. Площади сейсмических районов оценивались при этом пс 

соответствующим картам епицентров (см. гл . 1 ) . Основные даншй- 
о размерах сейсмических районов и о параметрах графиков повто­
ряемости представлены в табл. 3.'

параметры 6, характеризующие совокупности землетрясений! 
вычислялись по формулам (1 .1 8 ), (1 .1 9 ) . Сходимость результата



а б л и и а 3* Параметры глобальных сейсмических районов 
^текберга-Гихтера и графиков повторяемости магниту! огре- 
t -истпированных в них землетрясений

Комер Q AU S ис Ь - а 0*4 CD 3 щ - 0*4 CD и -
S i

района ______1h-----
- le e

1 9,33 1 ,8  7 ,4 8 ,3 0,78 3,65 5> 5 5,2 5 ,5 'З С
4» ♦ W

3 8,51 2 ,0  7 ,0 8 ,3 0,86 3,79 3 ,8 3.9 3,9 4 , 4

5 12,02 1 ,6  7 ,3 8,1 0,70 3,25 5 ,8 6,7 5 ,8 2 ,4
✓

14,45 1 ,8  6 ,9 7 ,8 0,80 3,77 3,5 4 ,4  . 3,5 4 ,3
8 41,66 2,1 7,55 8 ,6 0,73 4,08 4,3 6 ,3 - 2,3

12 11,48 2 ,3  7,15 8 ,3 0,72 3,57 5 ,0 6,1 6.1 2 ,2
14 6,92 1,7  7.55 8,2 0,84 3,52 5 ,9 4,5 5,9 0 ъ

15 9,55 1,5  7,25 8 ,0 0,79 3,58 5,3 5 ,0 5,3 2,7
16 6,31 1,5  7,25 8,1 0,75 3,40 6 ,2 5,7 5,9 Л  Л

18 6,16 2 ,0  7 ,0 8 ,0 0,93 3,62 4,3 4,5 4 ,4 3 •  2
19 11,75 1,5  7,75 8 ,5 1.14 3,64 6,3 2,5 -

24 20,42 1,7  7,35 8 ,2 0,90 3,90 4 ,4 3 ,8 4 ,4 3 ,8
32 85,11 1 ,5  6,75 7 ,5 1.12 4,36 1 .8 1 .5 1 ,8 •6,0
33 30,90 1 ,9  6,95 7 ,9 0,99 3,97 3,1 2 ,6 2 ,9 4 ,8
37 97,72 *>3 6 >65 7 ,3 1.2 4,71 1 .0 1 .4 1 .0 6.3
40 47,86 1 ,6  6 ,3 7,1 1,17 4,26 1.1 0 ,8 1.1 6 ,0
43 39,51 1 .0  6 ,5 7 ,0 1,18 3,79 2 ,5 1 .0 2,5 4,5

>,и м е .ч  a н и я : 1 .  Q - площадь района, 1О5 - км2 ; а  » lg  n
'С • км год ;  9 и 0. -  определения по формулам (1 .1 6 )

(1 . 19 ); 9 -  принятое значение; остальные обозначения см. в 
тексте. 2. Сейсмические районы: 1. -  Алеутские острова- и Аляска: 
3 -  Калифорния; 5 -  Мекйжа; 7 -  Карпбгкий бассейн? 5 -  Южная 
Америка; 12 -  Кермадек и Тонга; 14 -  Новые Гебриды; 1? - Сол:- 
мокобы  острова; ifc -  Новая Гвинея; 15 -  Марианские-острова: 
Японские, Курильские острова и Камчатка; 24 -  Зондская дуге: 
Средикно-Атлантический хребет: 23 -  хребты Индийского оке а:-:-.: 
37 -  Африка; 40 -  Арктический хребет; 43 -  Юго-Восток Злхгг- 
океана.

вычислений можно видеть из табл. 3. Б некоторых случаях iосо­
бенно для района 19) они весьма различны. С использованием ве­
личин 9п и 6h по формуле (1 .12) вычислялись логарифмы повторя­
емостей в интервалах М, t  0 ,29  (где Мг * 5 ,7  + 0 * 5 •tp f * 0, 1,



2. . . . ,  к пс критерию минимума суммы квадратов разностей•лога* 
рифмов расчетных и наблюденных повторяемостей выбиралось зна­
чение 6 (8_ или 6^).

Оценки по формуле (1.19) очень чувствительны к величине Ь,
так как а  « 1 и Ь -  (3 < 1, а погрешности последней бывают вели*
ки. Погрешности измерения величины 6 меньше; они определяются
в основном только ошибкой при нормировании по площади. Поэтому
кривые вида (1 .1 2 ), рассчитанные с использованием величин 0
лучше согласуются с наблюденными графиками повторяемости. Толь»
ко в трех случаях для параметра 6 приняты оценки по формуле
(1.19) (см. табл. 3 ) . Данные о районах 8 и 19 в дальнейшем ве
учитывались; в этих случаях с использованием как б , так и 0,« ь
не получается удовлетворительного согласия кривых вида (1.12) с 
наблюденными графиками повторяемости.

Параметр б и общая "энергия” землетрясений. Зависимость 
обшей ’’энергии" Эя, выделяющейся из очагов землетрясений в 
единице сейсмогенерирующего объема за единицу времени, от 
параметра б графика повторяемости этих землетрясений описывают­
ся формулами (1 .23) и (1 .2 4 ). Первая из них никаких ограничений 
"энергии"возможного землетрясения не требует: Эя £ Эя(0 < ш <« 
В величину Эя, вычисляемую по второй, входят только землетря­
сения, "энергия” которых не больше некоторой величины ш , назы-ГО
вземой "энергией" максимального возможного землетрясения: Эя * 
= Эя(0 < п  < ш ). Для последовательностей афтершоков сильныхГО
землетрясений величины 6 и яг пропорциональны, поэтому спргвед-

^ ”1 -Ллибо соотношение Эя = Эя (С < яг  ̂яг ) * const • б , и зкаченй
Ш

Эя, определяемые по формулам (1.23) и (1 .2 4 ), отличаются только 
постоянным коэффициентом. Если максимальные "энергии", наблю­
денные в том или ином сейсмическом районе (ягЕ ;,  равны или близ-ГО
ки -к максимальным возможным, то такие же соотношения должЯ 
существовать и для "нормальней" сейсмичности.



Обозначим через (Зл)Р и (2га)р значения общей "анергии", 
вычисляемые соответственно по формулам (1 .23) и (1 .2 4 ) , и через 
(Эл)Е значение, получаемое из данных наблюдений.

Величины (2и)р вычислялись в магнитудных диапазонах от if »
_ q д0 ц  = J r  численным методом. По известному значению пара­
метра 6 (см. табл. 3) вычислялись с помощью формулы (1 .12) пов­
торяемости п {  при Jft = 0; 0 ,5 ; 1 , 0 ; . . . ,  т .е .  в точках =
= 0 ,5* t ( t  = 0 , 1, 2, . . . ) .  В интервалах мезду втими точками 
функция (1.12) аппроксимировалась отрезками црямых lg  n  = lg  п {-  
-  Ъ.М с наклоном Ь , (т .е .ф у н к ц и я  (1.20) аппроксимировалась

V 1отрезками степенной функции 7 1 {ш ) = п ^ ш /ш  • , и значение (2л)р 
получалось как сумма величин "анергий" (2(Ш{ ) ,  ваделяшейся в 
каадом из этих интервалов' [Г.Корн, Т.Корн, 1968]:

И - Ь . ) / 2  
10 1 -  1

с rf-io?«
2бш, = Г т>п{т)№  ------- —— -

И- ^JliilO
л  1 и

где = Ю l ;  к 2 « 10 1+1; b { = -A lg  п/AJf = (lg  п{ -  
- lg  п(+1 ) /0 ,5 .  В крайнем правом интервале, включающем "анергию" 
максимального землетрясения, интегрирование проводилось до ве­
личины щИ.

Наблюденные значения (2и)н получены в  магнитудных диапазо­
нах от М = 5 ,5  до М = ifE ггоосто как суммы произведений 

. и  • ш *
210 «п., где К. -  магнитуды средние в интервалах, по которым
I  1 1
построены оригинальные графики повторяемости (1 .1 ) , -  норми­
рованные по площади и по времени повторяемости землетрясений б 
этих магнитудных интервалах (см. выше). Погрешностями такого 
способа оценки величин (3 R)p мы пренебрегли.

На рис. 14 расчетные (Зп)ри наблюденные (Эн)н общие "энер­
гии" отнесены к соответствующим значениям- (Эй)р , рассчитанным:



I r z с .  1 4 . Зависимости о тн р - 
i гения обшей "энергии" (2ш)н>^= 

= 2 я (0  < те ^ те ) к  тэассчитан-I ш
ней по формуле (1.23) от отно­
шения ш /б  ш

?, 2 -  тзасчет го значениям:
' ~ ® ’ ш и * наблюден­

ным б глобальных сейсмических 
районах (цифры на рис. 14-16 -  
номера вагонов Гутенберга-Рих- 

|  тера), 2 -  (2я)р , рассчитанным, 
1 по формуле (1.24)

по формуле (1 .2 3 ), к представлены в зависимости от отношения
п

Х /Ь ,  которое является верхним пределом интегрирования в форму­
ле ч' .2 4 ). Отношение (Ln)p/(2m )p общих "энергий", рассчитанных 
по формулам (1 .24; и (1 .2 3 ), увеличивается с ростом ffl®/0. 
Применительно к конкретному графику повторяемости (9 = const) 
это означает увеличение "энергии" максимального землетрясения.

Экспериментальная зависимость отношений (Эп)н/ ( 2 я ) р от 
величин х | / 8 ,  также представленная на рис. 14, хорошо совпада­
ет с расчетной. За исключением района 37 (Африка) разность ло­
гарифмов наблюденной общей "энергии" и рассчитанной по формуле 
(1 .24) нигде не превышает 0 ,15 .

Особенно сильно отношение общих "энергий" возрастает при
6 ,5  отношение

(2.71)p/(ZTi )p примерно равно единице, и в практических целях мо­
жет использоваться формула (1 .2 3 ), в которой общая "энергия" 
определяется единственной переменной величиной -  параметром 0 
графика повторяемости землетрясений.

Зависимости величин общей "энергии" и "энергии" максималь­
ного землетрясения, наблюденных в сейсмических районах Гутен­
берга-Рихтера, от характеризующих районы значений параметра 0

увеличении Х у8  от 3 ,0  до 5 ,5 . При



-  J  -2
lg ilm), 10 км год

Р и с .  15. Зависимо ста общей "энергии" (а)  и максимальной маг­
нитуда (С) землетрясений от параметра б

1-4 -  данные наблюден:®: If -  в сейсмических районах Гутен- 
берга-Рихтера, 2 -4  -  в районах укрупнены! (2 -  на основе района 
3; 3 - 5; 4 -  того и другого вместе); 5, 6^ зависимости: 5 
Da(8 ), рассчитанная по формуле (1 .2 3 ), 6 -  Jf“ -  1е 6 « 3,75

представлены на рис. 15. Здесь же представлена зависимость 
Эя(9), рассчитанная по формуле (1 .2 3 ). Как и следовало ожидать, 
наблюденные значения в общем занижены относительно расчет­
ных. Однако экспериментальная зависимость lg  2m(lg 6) оказыва­
ется более слабой, чем выражаемая формулой (1 .2 3 ) . Она резко вы- 
полакивается (отношение (2л)н/( 2 т ) £  уменьшается) в области боль­
ших значений параметра 9 (районы 1, 5, 12, 14-16; см. табл. 3 ).

Чем меньше параметр 9 графиков повторяемости и "энергия" 
максимального землетрясения, наблюденного в районе, тем больше 
отношение (Тм)Е/  {%п)Е приближается к единице. Это объясняется 
возрастанием отношения ш®/8 при уменьшении величин ^  и 6 , ко­
торое непосредственно видно из графика зависимости Jf®(lg д) 
рис. 15: при уменьшении величины lg  9 от 4 ,5  до 1 магнитуда J r



уменьшаются в значительно меньше пределах ;от 6,2 до 7 ,0 ) .  Б 
ооласти больших значений параметра 8 ( lg  В > 4 ,5 ) магнитуда Xе 
максимальных землетрясений, наблюденных в разных районах, при­
мерно одинаковы, т .е .  .отношение ш^/6 изменяется с изменением 
параметра 6 еще сильнее.

Покажем, что увеличение отношения лР/В обусловлено заниже­
нием параметра 8 в относительно более крупных районах. Непо­
средственное сравнение площадей Q районов Гутенберга-Рихтера и 
параметров 8 графиков повторяемости землетрясений в ©тих рай­
онах показывает их обратную зависимость (см. табл. 3 ) . Эта за ­
висимость настолько сильна, что отношение лР/В  в таких райо­
нах, как, например, 32, 37, 40, 43; (см. табл. 3 ) , увеличено,- 
несмотря на то, что "энергии" (магнитуда) максимальных наблю­
денных землетрясений понижены сравнительно с другими районами.

Площади таких глобальных сейсмических районов, как 32, 37, 
40, 43 (см. табл. 3 ) ,  заведомо и значительно превышают площади 

областей подготовки наблюденных там максимальных землетря­
сений: Jf3 = 7 ,5 ; 7 ,9 ;  7 ,3 ; 7 ,1 ; 7 ,0  соответственно (площадь зо -а
нк подготовки землетрясения с М -  8 ,6  составляет примерно 
(2 ,5 -5 )*10е км2 [Кейлис-Борок, Малиновская, 1966)). Можно ду­
мать, что в таких больших и неоднородных в сейсмическом отноше­
нии районах наиболее активны области, в которых наблюдены мак­
симальные землетрясения. Бел: площадь района, в котором получен 
график повторяемости, во много раз больше площади области под­
готовки максимального наблюденного землетрясения, то при норми­
ровании по площади повторяемость nOt) сильно занижается отно­
сительно значения, среднего для упомянутой области. За счет 
присоединения относительно менее сейсмоактивных областей, т .е .  
включения в график повторяемости относительно слабых землетря­
сений, наклон Ь графика повторяемости должен при этом увеличи-



Т а б л и ц а  4. Параметры укрупненных райокоь и графике* 
повторяемости магнитуд зарегистрированных в них землетрясений

Район
Q -lgr.(Jr«7) (П CD 3 lg (2 n )H JfHm i F - l e iГГ

укруп- • 
венный

Гутенберга-
Рихтера

2 8,91 — _ • 3,55 7 ,3  ' —
3 8,51 - 3-9 4,10 8 ,3 4,4
4 3,24 - - 7 ,6 -
5 12,02 - 5 ,8 4,36 8,1 2,4
6 4,27 - - 4,41 8 ,0 -
7 14,45 — 3,5 3,77 7 ,8 4,3

а 2 ,3 17,4 3,78 3,8 3,890 8 ,3 4,5
б 3 ,4 11,75 3,604 4,4 4,051 8,3 3,9
в 2 ,3 ,4 20,65 3,768 3,9 3,895 8,3 4.4
г 3 ,4 ,5 23,75 3,545 4,7 4,228 8,3 3 .6
д 2 ,3 ,4 ,5 32,65 3,637 4.3 4,121 8 ,3 4 ,0
е 3 ,4 ,5 ,6 28,10 3,481 4,9 4,267 8 ,3 3 ,4
X 2 ,3 ,4 ,5 ,6 37,00 3,554 4,6 4,142 8 ,3 3,7
3 3 ,4 ,5 ,6 ,7 42,6 3,600 4 ,4 4,147 8,3 3 ,?
и 2 ,3 ,4 ,5 ,6 ,7 51,5 3,622 4,4 4,085 8,3 3,9

к 4 ,5 15,25 3,622- 4 ,4 4,283 8,1 ». г*
л 5 ,6 16,35 3,434 5,1 4,374 8,1 3,0
м 4 ,5 ,6 19,60 3,570 4,6 4,321 е ,1 3,3
н 5 ,6 ,7 30,85 3,584 4,5. 4,178 8.1 3,6
О 4 ,5 ,6 ,7 34,10 3,686 4,1 4,155 8,1 4,0

П р и м е ч а н и е . п(М=1) -  нормированная повторяемое?ъ зем-
летрясений в магнитудном интервале if = 7±0,25. Остальные
начения см. в табл.З и в тексте .

ваться относительно среднего для области подготовки значения. 
Согласно формулам (1 .1 8 ), (1-19)* параметр 6 , определенный по 
графику повторяемости для всего района Гутенберга-Рихтера, 
будет в таком случае занижен относительно, неизвестного парамет-



та 0.. графика повторяемости, характеризующего именно сейсмоге- 
нерирунзий ооъем V, объем горных масс, ответственный за подго­
товку максимального землетрясения. Возможно также, что значения 
а , полученные в относительно небольших районах (1, 5, 1 4 -1 6 ;' 
ем. таол. 3 ) , завышены в сравнении с соответствующими величи­
нами i y ,  вследствие чего отношения ш®/0 в таких районах пони-

Эти предположения проверены следующим образом. По ориги­
нальным данным [Chouhan e t  a l . ,  19681 для районов западного по­
бережья Северной Америки (2-7; табл. 4, см. табл*. 3) были по­
строены графики повторяемости и определены параметры 0, а также 
суммы (2ffl)h для районов Солее крупных, чем каждый из этих рай­
онов. В качестве осноеы для укрупнения взяты районы 3 и 5. В 
первом из них за  время наблюдений произошло наиболее сильное 
землетрясение, а второй, кроме большого значения Af̂ , характери-, 
зуется еще и .большой величиной параметра 0. Укрупнение заклю­
чалось в объединении основного района с одним или несколькими' 
смежными с ним: 5 + 4 ; 5  + 6 ; 5  + 4 + 6 и  т .д . Основные данные 
об укрупненных районах и вычисленных в них ’ характеристиках 
сейсмического процесса представлены в табл. 4.

Данными по укрупненным районам дополнены зависимости
2 я (0 ), я г (0 ) рис. 15 и 0(Q), полученные по характеристикам гло- 

°  *1
Сальных районов Гутенберга-Рихтера . Эти данные показывают 
(рис.* 15, табл. 4 ) , что по мере укрупнения высокосейсмичного 
района 5, характеризующегося большими значениями величин -0 и

и
(2я) , средний для укрупненного района параметр 0 быстро умень­
шается (см. табл. 3, 4 и рис. 15), а отношение Ш^/0 (и
(2 я)н/ ( Й 1)да) быстро увеличивается, приближаясь к значениям, ха-

 ̂ Последняя зависимость графически не представлена, она видна из 
табл. 3.



рактерным для районов 7 и 24, размеры которых сравнимы с разме­
рами у крушенных районов. При укрупнении на основе рчйонв 3. 
для которого характерны относительно большая "энергия" макси­
мального наблюденного землетрясения и относительно меньшая 
сейсмическая активность ( т .е .  меньшие значения б и (Эй)Е ), па­
раметр 0, наоборот, возрастает (см. табл. 3, 4 и рис. 15), в 
отношения я^ /0  и (2ю)н/(2 т ) £  уменьшаются,-также, но с другой 
стороны приближаясь к значениям, характерным для районов 7 и 
24. Наблюденные значения общей "энергии" при втом изменяются б 
меньшей степени: при укрупнении на основе района 5 уменьшают­
ся примерно в 2 раза , а при укрупнении на основе района 3 в ко­
нечном счете увеличиваются в 1 ,5  раз (см. табл. 4 ) .

Если считать, что наблюденное значение пР может служитьГО
оценкой "енёргии" я  максимального землетрясения, возможного в
том или ином сейсмическом районе (равно величине я  или близко

т v
к ней), то , как установлено в предыдущем разделе, "энергия" яг 

должна быть пропорциональна параметру 6у долговременного графи­
ка повторяемости, построенного для соответствующего сейсмоге- 
нерирувдего объема. Эта пропорциональность графически представ­
лена на рис. 15 прямой lg  б * -  3 ,75 , которая проведена ус­
ловно так,'чтобы  она проходила примерно посредине облака экспе­
риментальных точек на графике зависимости iP ( lg  б),построенной 
по характеристикам районов Гутенберга-Рихтера (неукрулненным:. 
Экспериментальные точки в зависимости i(E(0 ), построенной п.- 
данным для укрупненных районов, по мере укрупнения все более 
приближаются к этой прямой: как справа, со стороны большого 
значения 6 , характерного для района 5, так и слева, при укруп­
нении района 3 .

В сейсмических районах, по размерам превышающих ответст­
венные за максимальные землетрясения сейсмогенерирующие облас-
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- “ rsEHL’f нзсдЕдекй: ? - в районах ГутеЕЗергэ-Рихте-
J-2* ;* * 5 У^рУЗ£гНЭ2 РЗЙСКЗ2 (СМ. ТЗ^Л. 4 ); 3 , 4 -  ЗЗЕИСХШОС-i
tz: о -  рассчитанная по формул? (2.11), 4 -  прямспрспсршюнзль-1 
язя

та , занижаются относительно соответствующих характеристик (ЭгОу
g

стах областей также и наблюденные средние величины (Эл) общей 
"энергии" землетрясений, происходящих в единице объема района 
за  единиц:/ воемени. Если енергия шЕ максимального наблюденного 
землетрясения пропорциональна параметру 6у , среднему для соот­
ветствующей сейсмогенерирукшей области, то из формулы (1.24) 
получается следующее соотношение (в логарифмическом виде):

1г (Эв)„ * (1 -  6)#* + co n st, где р * 0 ,5 5 .w Ш
Однако представленная на рис. 16 , а  вкспериментальная зависи­
мость между величинами 1е (Эл)н и Jf5 оказалась более сильной.

w ID



Это объясняется относительным занижением обшей “энергии" (Эе г  
в больших районах 32, 33, 37, 40, 43, для которых характерны 
пониженные значения магнитуд JfE, и относительным завышением ее 
в районах 1, 5, 14-15, 19, в которых наблюдены большие магниту- 
да J^ , но площадь которых меньше.

При укрупнении районов 5 и 3 (см. табл. 4) величины (Эе :‘ 
уменьшаются, и зависимость рис. 16, а  выполаживается по мере 
приближения размеров укрупненных районов к размерам относи­
тельно больших районов Гутенберга-Рихтера (32, 33, 37, 40, 43>.

tr
Уменьшение общей "анергии" (Эл) происходит только при укрупне­
нии, осуществляемом за счет присоединения к району основному 
районов менее сейсмически активных. Так, при укрупнении на ос­
нове района 3 это наблюдается только до тех пор, пока в укруп­
ненный район не попадает высокосейсмичный район 5 Гутенберга- 
Рихтера (см. табл. 4 ) .

2 .3 . Параметр 6,сейсмогенерирущий объем и "анергия" 
максимального землетрясения

Для шести сильных {М > 6) и одного средней силы коровых 
землетрясений, происшедших в разных районзх Евразии, Б.И.КеЙ- 
лис-Борок и Л.Н.Малиновская [1966] выделили области, в которых 
в течение некоторого времени, предавствушего землетрясению, 
закономерно изменяется сейсмический режим, -  области подготов­
ки. Эти области выделялись путем сравнения карт эпицентров за 
последовательные промежутки времени перед изучаемым "готовящим­
ся" землетрясением. В каждом случае на некотором количестве 
карт было видно увеличение со временем (от карты к карте: плот­
ности эпицентров и одновременное расширение занимаемой т с . 
области. Эта расширенная область после существенной генерализа­
ции ее границ и принималась за  область подготовки.

Сейсмический режим в области подготовки характеризовался
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где -  число землетрясений с магнитудой ¥ за время от t - L t  до ы.
z; F -  вес землетрясений с магнитудой if; if* -  магнитуда ".гото-М
зяшегося" землетрясения; 7 = 1 /4  или 1/2 -  в зависимости от 
точности определения магнитуды &; 6U -  интервал магнитуд зем-j 
летрясений, включенных в суммирование. Беса Р„ подбирались так,Я
чтобы в сумме 2 (f )  были существенно представлены все землетря­
сения в изучаемом диапазоне "энергии", т .е .  так , чтобы сумма 
2 ( t ) одинаково зависела как от количества землетрясений в этом 
диапазоне, так и от общей "энергии", выделяющейся в иг очагах.

Площадь $п области подготовки землетрясения зависит от его ; 
"энергии". Эта зависимость, заимствованная из работы В.И.Кейли- 
са-Борока и Л.Н.Малиновской [1966], в логарифмическом виде 
(lg  S (if)) представлена на рис. 17, а . Б области if > 6 мы ап­

проксимировали ее следующим выражением:
lg  Sn (Ю3 км2 ) = 0,55if -  1 ,15 . (2 . 1 2 )

Индекс при магнитуде в (2 .12) и ниже опущен. На рис. 
17 , а  представлены также экспериментальные данные о зависимости:i
между логарифмами величин площади Q глобального сейсмического 
района и "энергии" ш® максимального наблюденного в нем земле-: 
трясения. Некоторые районы (32, 37 и д р .) оказались значительно' 
большими, чем области подготовки (как они определены В.И.Кейли- 
сом-Бсроком и Л.Н.Малиновской) максимальных наблюденных в них 
землетрясений. Прочие районы (1, 5, 12, 16, 19) меньше областей ' 
подготовки землетрясений с магнитудой М = if®. Только -районы 7 и 
24 примерно равны по площади областям подготовки наблюденных в; 
них землетоясений. i
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F z  с . 17. Зависимости площади области подготовки сильного 
землетрясения от его магнитуда (а) и зависимости плошали (а) и 
ширины (б)  глобального сейсмического района от магнитуда макси­
мального наблюденного землетрясения

1 -  плошали областей подготовки и размах возможных значе­
ний по Б.И.Кейлису-Бороку и Л.Н.Малиновской [1966]; 2 -  данные 
для районов Гутенберга-Рихтера; 3 -  зависимость (2 .6)

На рис. 18 в логарифмическом виде представлены значения 
flF/б ,  полученные в том или ином сейсмическом районе, '  б  зависи­
мости от отношения Q/Sn площадей ©того района и области 
подготовки максимального наблюденного в нем землетрясения. 
Площадь S_ при атом определялась из соотношения (2 .1 2 ). Для

I “
больших по площади сейсмических районов (32, 33, 37, 40, А3 
характерны повышенные значения отношения ffl^/0, 8 для меныпг: 
(1, 3, 5, 12, 14, 16, 18, 19) -  пониженные, несмотря на то, что 

в первых наблюдены относительно меньшие •‘анергии” (К^= 7 ,0  - 
7 ,9 ) ,  чем во вторых (iF  * 8 ,0  -  8 ,5 ) .. Чем больше сейсмический 
район превышает по площади область подготовки максимального 
наблюденного землетрясения, тем больше среднее для района зна­
чение параметре 0 занижается относительно ’'энергии” етого зем­
летрясения, а значит, и относительно параметра 8„, характеркзу-
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? и с. 16. Зависимость между отношениями максимальной наблю­
денной "анергии" к параметру 6 в глобальном сейсмическом районе, 
а также его .плошали к плошали области подготовки максимального 
землетрясения, определенной согласно выражению (2 .8 ) . Условные 
обозначения см. на рис. 15

вдего область подготовки, т .е .  сейсмогенерирующую область. На­
оборот, значения параметра 6, полученные в малых районах (Q/S^ 
< 1 ) , завышены относительно величин (wm}v и V  укрупнении 
сейсмических районов 3 и 5, характеризующихся соответственно 
повышенными и пониженными отношениями flF/0, вкспериментальные 
данные приближаются (с разных сторон) к общей зависимости рис. 
18 между величинами lg  (nF/0) и lg  Н а ­

значения Э, определенные в районах, для которых отношение 
Q/Sn равно единице, соответствуют параметру 0у , среднему для 
сейсмогенерирующей области. Величину отношения flF/0v в таких 
районах можно оценить из зависимости рис. 18. Логарифм ее JF -

Ш

- lg  бу колеблется в пределах от 3 ,4  до 4 ,2 , что в общем согласу­
ется  с прямой JF -  lg  0 = 3 ,75 , проведенной на рис. 15 визу- 
ально. Примем для логарифма. отношения flF/Gy. значение, рввное



четырем (к  = 4 ) . . Пользуясь постоянством бтого отношения, моки: 
оценивать значения параметра Qy  (долговременные средние для 
сейсмогенерирующих областей, ответственных за максимальные наб­
люденные землетрясения) по "внергии" этих землетрясений: 6 =
= я^/10^ * # .1 0 ~ 4 , или lg  By = -  4.

Поскольку отношение ш^/0у постоянно, то постоянно и отно­
шение Эл(0 < т < л Р ) /  Эя(0 < ш < ®) сумм Зй, вычисляемых по

Ш '

землетрясениям с "энергиями" в диапазонах от 0 до 1^ (формула 

(1 .24)) и от 0 до оо (формула (1 .2 3 )) :
2 п (0  < п  < л Р )  ■ 2 i ,2n (0  < Ш < ®),  , (2 .13)

где Й1 -  коэффициент. Вообще, коэффициент ^  зависит от отноше­

ния (см. рис. 1 4 ) ,  но к о гд а -0 * 0у  и l ^ / 6 y  » оопбХ, т . е .  

когда по формуле (2.13) вычисляется общая "энергия", средняя 
для сейсмогенерирующего объема V , . этот коэффициент равен пос­
тоянной величине. Согласно расчетной зависимости рис. 14, при
л Р / в „  « 104-  = 0 ,49 , (если принять отношение• wF/Йр. равным
10'

103 *8 , то к

1 .............. ....................... ..........V 7
, то коэффициент ft1 в (2 ,13) будет равен 0 ,4 3 ; если яг/6..=

0,38).

Таким образом, формула (1 .2 3 ) , скорректированная коэффици­
ентом й1, может использоваться для расчета среднего значения 
общей "анергии" (Эл)у землетрясений в диапазоне 0 < п  <

происходящих в  единице сейсмогенерирующего объема за единицу 
времени. Значение параметра ву  (среднее для сейсмогенерирушег; 
объема) может при етом оцениваться по величине лР "внергии"
максимального наблюденного в сейсмическом районе землетрясения:

К
(2в),

W
а ,

Г ч -р

а
л Рm

1-4
(2.14)

10 '"I
Подставляя в  (2 .14) численные значения коэффициентов (X, Р, 
семейства графиков повторяемости коровых землетрясений пс 
магнитуде и принимая к  = 4 , ft. * 0 ,49 , получаем следующее прос-
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гое соотношение между величинами "энергии” irP -  10 m максималь- 
кого наблюденного в сейсмическом районе землетрясения и общей

р
"энергии" (2и) (нормированной по площади на 1000 км и по вре­
мен:: яг * год), средней для сейсмогенерирукщий области, которая 
ответственна за ето максимальное землетрясение:

< ao v -  г ,9 ( ”^ ) 0 "*5 .
или в логарифмическом виде:

lg(SrOT, = 0,45Jf® + 0 ,46 . (2.15)!г m
Прямая (2 .15) графически представлена на рис. 16, а . Е 

больших по площади районах (Q/S > 1 ) ,  характеризующихся повы­
шенными значениями отношения я г /0  (районы 7 , 32 , 33 , 37 , 40 , 
43 ), средние нормированные значения общей "энергии" (Эя)н за ­
нижены. Б районах, которые по площади меньше, чем области под­
готовки наблюденных в них максимальных землетрясений, наблюден­
ные значения (Эя)Е завышены.

Для пространственного распределения коровой сейсмичности в 
глобальном масштабе характерна локализация землетрясений в 
сейсмических поясах, имеющих очень большое протяжение, ветвя­
щихся и изменяющих направление. Б частности, ато относится к 
землетрясениям в сейсмических районах 32, 33. 40, 43 Гутенбер­
га-Рихтера, тяготеющим к поясу срединно-океанических хребтов т 
связанным с ними трансформным разломам (см. табл. 3 ) . Расчлене­
ние такого пояса на генетически самостоятельные сейсмические 
районы может быть и неоднозначным и неправомерным. Более уве­
ренно на карте эпицентров можно измерить ширину сейсмического 
пояса в области локализации эпицентра максимального землетрясе­
ния (ширину д  сейсмического района).

На рис. 17, б представлена зависимость логарифма величины 
Ъ от магнитуды соответствующего максимального землетрясения, 
заимствованная из работы [Кейлис-Борок, Малиновская, 1966]. От­



мечены номера больших (океанических) районоь. Б отличие от пло­
щадей (см. рис. 17, а ) поперечные размеры втих районов не завы­
шаются, они тем меньше, чем меньше "энергия" максимального наб­
люденного б районе землетрясения.

Для пространственного распределения сейсмичности характер­
на также тенденция к сосредоточению в "гранитном" слое земной 
коры, во всяком случае в литосферном слое, подошва которого 
расположена на глубинах 100-150 км под континентами и на глуби­
нах 50-100 км под океанами. Ниже, в астеносфере 'с ее пониженной 
вязкостью и повышенной текучестью, тектонические напряжения 
накапливаться не могут. Поэтому форма областей подготовки мак­
симальных землетрясений существенно неизометрична; сейсмогене­
рирующие объемы различаются по величине в основном за счет раз­
личия их горизонтальных размеров. Из зависимостей рис. 17, а , С 
следует, что в противном случае сейсмогенерирушие области, от­
ветственные за землетрясения с магнитудой Л  * 8 ,5  распространя­
лись бы глубоко в астеносферу, до глубин порядка 1000 км. Инте­
ресно, что "энергия" сильных землетрясений примерно в одинако­
вой степени зависит как от плошали области подготовки (рис. 17, 
а ) ,  так и от ширины соответствующего сейсмического района (рис. 
17, б ) . Возможно, что объем сейсмогенерирующей области опреде­
ляется даже не просто ее горизонтальными размерами, а в основ­
ном поперечными размерами геологических структур, тектонический 
процесс в которых приводит к возникновению землетрясений.

Главным образом за счет горизонтальных размеров уведпчиьг- 
ются с ростом магнитуды землетрясений не только объемы ответст­
венных за них областей подготовки, но и. собственно объемы оча­
гов землетрясений. Б какой-то мере форма очага как области, ::: 
которой высвобождается "энергия" землетрясения, определяете.-, 
формой гипоцентральной области его афтершоков [Ризничекк:. 
1976а]. Представленная на рис. 11 экспериментальная зависимость



между величинами объема 7 гипоцентральной области афтершоков а! 
плошали S& их эпицентральной зоны в области S& < 10 кмс описи-i 
взется выражением (2 .6 ) -  lg  V а  1 ,4 6 lg S  , допускающим изомет-: 
ричность и геометрическое подобие гипоцентральных областей аф-, 
тершокоБ относительно слабых и более сильных землетрясений.; 
Очаги больших (S > 10 км ) землетрясений уже не изометричны и! 
не подобны геометрически; объемы гипоцентральных областей афь: 
тершоков таких землетрясений увеличиваются с ростом магнитуды! 
только (в основном) за счет горизонтальных размеров (за счет1 
увеличения площади S ): lg  7 а  1 ,1 31g S (2 .7 ) . Согласно мно-1 
гочисленным корреляционным соотношениям lg  S (М) [Востриков, 
1973 ; и д р .] ,  площадь впицентральной зоны афтершоков порядка! 
10 км характерна для землетрясений с Магнитудами, близкими' к! 
7 ,5 . В втой области (М *7 ,5) терпит излом и кривая зависимости! 
объема 7 от площади Ш  главного разрыва в очаге землетрясения1 
(см. рис. 11).

Объемы областей подготовки во много раз больше, чем объемы, 
очагов "подготовленных" ими землетрясений. Повтому замедление 
(и прекращение) роста их вертикальных размеров с увеличением;

I
магнитуды "подготовленного" землетрясения должно наблюдаться

л о
уже в области более слабых (1К7 ,5 ;  10 км ) землетрясений.

Рассмотрим теперь зависимость от величины (и, следовэ-
Ш

тельно, от параметра 6у ) среднего значения общей "внергии" 
землетрясений, происходящих в единицу времени не в единице объ- 
ема, а во всем сейсмогенерирующем.объеме: (Эй) * 7 (Пт) , или с

7нучетом вышесказанного (2уЛг)у = oonst*Sn *On) . Согласно (1 .2 4 ), 
вта зависимость в логарифмическом виде должна выражаться соот­
ношением

ig(& t) = const + lg  7 + (1-f3)Jf®, 

или ! ig [S  • (Эп)в ] * const + (1-$+x )JF, (2 .16)’



если логарифм величины сейсмогенерирувдего объема (или площади>» 
области подготовки) связать с магнитудой максимального наблю­
денного землетрясения линейной зависимостью lg  7 = oonst +
+ lg  = oonet + x  U^. Если' угловой коэффициент X в этой зави­
симости меньше единицы, если, например, х  *  (3 как в соответ­
ствующем експериментальным данным соотношении (2 .1 2 ) , то выра­
жение (2 .11) будет близко к прямой пропорциональности: lg d te )

<х Jf®, т .е .  (2и)., « и Р .  Если, как в случае последовательностей 
ш у  у  ш

афтершоков сильных землетрясений (см. выше), "энергия" макси­
мального землетрясения пропорциональна' величине подготовившего 
его сейсмогенеркгоующего объема (X = 1 ) , то; зависимость (2.16) 
более сильная: lg  (2n)v  а  (2 -  § )lF . В другом же крайнем случае

-  при постоянстве величины V и независимости ее от я г  ( 1 * 0 )  -  
угловой коэффициент (1-(J) в (2 .16) будет меньше единицы.

Оценкой общей "энергии" (2n)v может служить также величина
v  v

(2n)® = (2m)H*Q, т .е .  среднее значение общей "энергии" всех 
землетрясений, происходящих в пределах сейсмического районе за 
1 год. При построении графиков повторяемости iChouhan e t  a l . ,  
1968] и при определении их характеристик, в том числе и общей 
"энергии", учитывались только землетрясения с глубинами гипо­
центров от 0 до 60 км (поверхностные). Поэтому можно считать, 
что толщина производящего землетрясения слоя горных масс при­
мерно одинакова во всех районах, т .е .  что площадь Q сейсмичес­
кого района характеризует объем этого слоя. Очевидно, что суммы

и
(2п) дают тем более завышенные относительно значений (2й'._

4 V s
оценки общей "энергии", чем больше "объем” сейсмического района 
завышен относительно сейсмогенерирущего объема, контролируемо­
го площадью 5д области подготовки, и наоборот.

Зависимость логарифм величины (2й)^ от магнитуды мвкот-Ч



м-льного землетрясения, наблюденного в сейсмическом районе, 
представлена на рис. 16 , б. При прочит равных условиях с увели­
чением "объема" Q (отношения Q/S) обшая "бнергня" (Эя)*! не 
уменьшается как нормированная величина (Эл) , а увеличивается, 
и наоборот. Поэтому експериментальная зависимость рис. 16, б 
оказывается более слабой, чем определяемая выражением (2 .1 6 ). 
Злкако при укрупнении районов 3 и 5 Гутенберга-Рихтера, неболь- 
~:d: по плошали, но характеризующихся большими магнитудами 

максимальных землетрясений, суммы (Эл) 7 •увеличиваются. Если на
графике рис. 16, б принимать во внимание величины (Эп)? и тянW гп
только для больших районов, т .е .  для районов 32, 33. 37, 40, 43
и укрупненных (см. табл 
величинами сказывается

ос■ - I е .jm ! ^

. 3 и 4 ) , 
близкой к

то зависимость между етими. 
прямой пропорциональности:

Представленные на рис. 16-18 экспериментальные данные сви­
детельствуют о том, что в случае "нормальней" коровой сейсмич­
ности с увеличением (или уменьшением) сейсмогенерируищего объ­
ема "энергия" максимального землетрясения растет (или уменьша­
ется) быстрее, чем этот объем. Если зависимость'между величина­
ми 7 к яг описать степенней функцией, то показатель степени ее 
оказывается примерно равным коэффициенту (3 семейства графиков 
повторяемости коровых землетрясений: 7 <х ?я

Эту зависимость не следует путать с зависимостью между 
объемом очага землетрясения и его "энергией" (не максимальны­
ми). Последняя, как показано выше, может Сыть и прямой пропор­
циональностью (так, показатель степени в зависимости площади

v
зпииентральной зоны афтершоков от "энергии" т * 10 главного- 
землетрясения варьирует ст одного сейсмического района к друго­
му в пределах от 0 ,8  до 1 ,0  [Востриков, 1973; и д р .З ) .



г л а в а  т р е т ь я

ЗАКОН ПОВТОРЯЕМОСТИ ЗЕМЛЕТРЯСЕНИИ
3.1. Связь характеристик графика повторяемости 

с макроскопическими параметрами сейсмического течения
Поскольку сейсмогенерирувдая область многократно превыша­

ет по объему очаг максимального возможного землетрясения, упру-
»

гие деформации, предшествующие землетрясениям,, и дискретные в 
пространстве и во времени смещения в очагах землетрясений — 
слабых и сильных, 'вплоть до максимального, можно рассматривать 
как елемевты, составляющие единый процесс квазипластическсгс 
деформирования горных пород [Ризниченко, 1965а, 1976 б; Кост­
ров, 1975]. Этот процесс является частью тектонических деформа­
ционных движений (тектонического течения) литосферы в больших 
пространственно-временных областях, которая обязана совокупнос­
ти происходящих здесь землетрясений. Ю.В.Ризниченко назвал его 
сейсмическим течением горных масс.

Граница между дискретностью и сплошностью деформации, меж­
ду частью е е , относимой к непрерывному тектоническому течению, 
и частью, обязанной подвижкам в очагах землетрясений, в общем 
условна и зависит от масштаба рассматриваемого процесса [Кузне­
цова, 1969; Костров, 19751. Так, если речь идет об относительно 
крупном тектоническом разрыве длиной 1 , • то сопровождающая его 
формирование "пластическая" деформация складывается не только 
из дислокаций в кристаллах и микротрещин, но -включает и сумму 
макроскопических смещений по разрывам сплошности в очагах отно­
сительно слабых землетрясений. Смещения по разрывам, длина ко­
торых меньше некоторого граничного значения l Q (такого, что 
10/1<<1 = co n st) и которым соответствуют объемы очагов земле­
трясений, меньшие некоторого граничного значения vQ, относятся

е'з



к сплошной, "пластической" деформации, смешения в больших ^ 
объему очагах землетрясений (v  Z V ) рассматриваются как дц^ 
кретные акты. Пространственный масштаб процесса сейсмическое 
течения определяется величиной V сейсмогенерирующего объема (| 
объемом v очага максимального землетрясения), поетому объем j 
очага минимального землетрясения изменяется от одного сейсмц. 
ческого района к другому так, что всегда выполняется условщ, 
Vq/ v << 1 = const (и = c o n s t) .

Аналогично можно говорить и об "энергии" минимального у  
том или ином сейсмическом районе землетрясения. "Энергия” яу 
также зависит от масштаба сейсмического процесса; величина ее, 
не постоянна, а меняется от одного сейсмического района к дру­
гому так, что всегда остается пропорциональной "энергии" макси­
мального землетрясения и параметру 6у , среднему для ответствен­
ного за  это землетрясение сейсмогенерирующего объема: «
<< 1 = const и ш^/Q y «  1 = co n st.

Нормированное на единичный объем и единичное время общее 
количество 2п землетрясений с "энергиями" в диапазоне т0 < п  < 

, нижняя граница которого изменяется пропорционально масштабу
Ш

сейсмического процесса, конечно и уменьшается с увеличением 
'этого  масштаба, т .е .  с ростом параметра 6^, среднего для объе­
ма, в котором этот процесс протекает. Это подтверждается экспе­
риментальными зависимостями рис. 10, которые согласуются с рас­
четами величины 2п  по формуле (1 .2 2 ) , если в  том и другом слу­
чае под символом 6 понимать соответствующую характеристику ву  
сейсмогенерирующего объема (формулы (1 .17) -  (1 .24) справедливы 
для любой сейсмически активной области, в теш числе я  для сейс­
могенерирующих объемов, для которых 0 = 0у <* т^.

Определяемая по формуле (1 .24) при 0 = 0^ обшая "энергия" 
землетрясений, происходящих в единице сейсмогенерируюцего объе­
ма за  единицу времени, практически не зависит от того, равен ли



уухний предел интегрирования нулю или любому достаточно малому 
значению т^/бу.. Величина 2г., определяемая по формуле ( ' .2 2 , ,  
наоборот, практически не зависит от верхнего предела интегри­
рования ( »  или % /Ъ у ) ,  зато сильно зависит от выбора отношения 
Я1ф/6у ( т .е .  от выбора конкретного значения величины mQ при 
заданных значениях 6„  и П ) . Поэтому средняя "анергия" т земле- 
трясений в диапазоне < яг <& я г  так же сильно зависит от ниж­
ней границы втого диапазона, т .е .  от выбора значения ш0 при 
заданных значениях 6у , тт иди от величин т ^/ву ,  Я1ф/Я1а  в общем 
случае.

/V

Средняя "анергия" т по определению [Г.Корн, Т.Корн, 1966] 
равна отношению ‘величин Эл и 2п, если их вычислять соответст­
венно по формулам (1 .24) и. (1 .2 2 ) . Если выполняются условия 
Яф/бу. = co n st и rn0/uim = c o n s t, то интегралы в этих формулах 
равны постоянным величинам и средняя "анергия” яг = 2яг/2п оказы­
вается равной параметру 6у с точностью до постоянной, величине 
которой зависит от т о го , каким конкретно выбрано отношение 
mQ/n m (или Шф/бу).

"Энергия" землетрясения зависит от объема V его очага и от 
средней плотности, выделяющейся в  очаге "анергии": ш = рА£ (ес­
ли, например, под "анергией" понимать сейсмический момент зем­
летрясения, то величина А| эквивалентна среднему значению сня­
того в его очаге напряжения АО [Ризниченко, 1976С]). Подобно 
"анергии" ш величины V и I f  можно рассматривать как случайные :: 
говорить об их средних (для совокупности землетрясений} знач-- 
ниях V и h \ .  Если еейсмогенерирующий объем V, средняя плотного-

fV
упругой анергии в которой равна 5 , мысленно разбить на некото­
рое количество меньших объемов, "микрообъемов", то в каждом к: 
них будет своя, в общем случае отличающаяся от средней плот­
ность упругой энергии С увеличением етих "микрообъемов" к 
уменьшением их количества дисперсия величины £{ относительно



среднего значения Е гудет уменьшаться, индивидуальные для 
"микросбъемов" значения £, будут Есе более приближаться к 
среднему. Плотность "энергии" A t,, снимающейся в том или ином 
счзге , также отличается от среднего для данной совокупности 
землетрясений значения А?. Поэтому "энергия" землетрясений, 
произведенных одинаковыми по объему очагами, может быть 
различной. С увеличением размеров очагов плотности снимающейся 
е них "энергии" все меньше варьируют от случая к случаю и все 
больше приближаются к среднему для сейсмогенерирущего объема 
значению Ас, так что для "энергии" максимального землетрясения 
можно записать следующее приближенное равенство: ш = v h i ." Ш Ш

Аналогичное равенство можно записать и для "энергии" мини- 
мального землетрясения: m = и.ДЕ. Если при образованииw L
нарушения сплошности в некотором объеме горных пород, равном 
величине у_, снимается плотность "энергии" меньшая, чем средняя 
Д£, т .е .  выделяется "энергия" меньшая, чем величина гг.0 , то это 
событие относится не к земле трясениям, а к "пластической" де­
формации.

Таким образом, для. сейсмогенерирующего объема справедливы 
следующие соотношения:

9v = Р11’сД = Р£итД = Р57 Д* (3.1)
где р , , р_, р , -  постоянные коэффициенты. Величина р 1 (р1 >>1) 
зависит от конкретного выбора о т н о ш е н и я . .

Ё случае, если величины ДЕ и V независимы, среднее для 
совокупности землетрясений значение "энергии" равно произвела-

Л* ги _

ало средних значений этих величин: ш = [Г.Корн, Т.Корн,
б 96в1. Тогда для параметра 6„ совокупности землетрясений в сей- 
смсгенерирующем объеме получается следующее соотношение:

Bv - p m * p v  U ,  (3 .2 )
где р -  постоянный коэффициент, величина которого зависит от



конкретного выбора отношения п 0/71т (или я с/ 6 у ): увеличивается г 
Уменьшением этого отношения. Если величины У и А; взаимозависг- 
ин, то параметр 0;г связан со средними значениями и z  более 
сложной, чем выражаемая соотношением (3 .2 ) , зависимостью, но, 
как и (3 .2 ) , эта зависимость прямая.

Подставляя в соотношение (3 .1 ) установленные выше завись- 
мости У а  ( Я ^  а  е£; ev ос v1/j% приходим к выводу, что сред­
няя величина плотности "энергии", снимающейся в очагах земле­
трясений сейсмогенерируюцей области, увеличивается с увеличени­
ем ее объема:

L I «. y l i - . P ) / P f где р < 1 .

4Этот вывод согласуется со следующим эффектом, впервые, не­
видимому, указанным К.И.Кузнецовой [1969]. С увеличением мас­
штаба рассматриваемого процесса (объема 7 )  все большее число 
мелких нарушений сплошности относятся к "пластической" деформа­
ции. Эти нарушения увеличивают пластическую энергоемкость рас­
сматриваемой системы, т .е .  при прочих равных условиях снижают 
вероятность образования больших, близких к  максимальным в 
объеме 7 ,  разрывов. Одним из способов "компенсации" повышения 
пластичности является увеличение скорости деформации. Следова­
тельно, для формирования относительно более крупных разрывов 
нужны и большие скорости деформации. При прочих равных условиях 
(неизменные температура,, всестороннее давление и эффективная 
вязкость) повышение скорости деформации вызывает увеличение 
среднего для объема 7  напряжения, а следовательно, среднего 
значения перепада напряжений в очагах землетрясений.

Связь параметров нелинейного графика повторяемости н про­
цесса сейсмического течения горных месс. Скалярными макроскопи­
ческими параметрами сейсмического течения, средними для отве­
ченного им объема 7  горных масс (сейсмогенерируюошй объем), яв-



лянтся напряженке С. сейсмическая скорость деформации = 
= о Е _ /о :  за счет течения и сейсмическая эффективная еязкость Т)_, 
которая посредством модуля упругости и связана со средним 

-качением сейсмического Бремени релаксации т = Т}_/ к-»
В дальнейшем, если из контекста понятно, что имеется в ви­

д у . мы будем иногда опускать индексы "с" у символов £, Т|, % и 
называть обозначаемые ими величины просто скоростью деформации, 
вязкостью и временем релаксации.

X.И.Кузнецова ,[1969] исследовала модель неоднородной упру­
гой к релаксируюшей среды с постоянным временем релаксации (те­
ло Максвелла,1 и с временем релаксации, экспоненциально завися­
щим от напряжения; прочность характеризовалась экспонендаалъны- 
ми функциями, связывающими скорость роста трещин в среде с нап­
ряжением. Лля различных комбинаций значений параметров среды и 
для разных скоростей деформации (сдвига) рассчитаны зависимости 
относительного количества образовавшихся в среде трещин от их 
длины и от величины выделяющейся на них упругой энергии. Е би- 
лсгзряфмическсм масштабе эти кривые нелинейны и похожи на гра­
фики повторяемости вида (1 .1 5 ). На основе сравнения получен­
ных кривых с данными сейсмологических наблюдений К.И.Кузнецова 
пришла к выводу, что эффективная средняя квазивязкость геологи­
ческой среды не зависит или слабо зависит от средних напряжений 

зависимость эта обратная), что обобщенные реологические свойс­
тва этой среды отличаются от свойотв отдельных горных пород и 
приближаются к свойствам максвелловского тела.

Уравнение состояния (скалярное) такого тела имеет следую- 
пий вид:

d£„ do о
Ц— " * — + -------- • (5 .3 )

dt dt T j o )
Этим уравнением в его классическом линейном приближении



/<г s conet) или в более общем виде (Т = т , (0)) будем описывать
' с  С С

состояние среда в сейсмогенерирующей области V. Б среднем за 
время Т, много большее времени подготовки максимальны! земле­
трясений, среднее в объеме 7 напряжение можно считать п о с т о я е -  

зым и тогда из (3 .3 ) получается уравнение:

Цес ' ° Л с (о ) . (3 .4)

Если считать, как обычно делается в практике обработки 
массовых сейсмологических данных, что смешения'в очагах земле­
трясений имеют чисто сдвиговый характер, то величине ц в урав­
нениях (3 .3 ) , (3 .4 ) -  это средний в объеме 7 модуль сдвига !? и 
бл -  сдвиговые напряжения и деформации). Тензор скорости сей :- 
мической деформации в этом случае равен [Костров, 1973: 
Ризниченко, 1976а] сумме тензоров сейсмического момента ЯU1Ж
всех землетрясений, происходящих, в единице объема за единицу 
времени. Б применении к  значениям, средним в сейсмогенерируюшем 
объеме 7 за  время Т, это равенство можно записать в следующем 
виде:

Е Ik 2Ц VT

где 3 L  -  сумма тензоров сейсмического момента всех земле-

трясений, генерированных в объеме 7 за время Г.
Если считать, что главные оси тензоров Mr i }  

соответственно Б .ь ) всех землетрясений, происходящих в ооъемг 
за время Г, направлены одинаково, то последнее тензорное ра­
венство превращается в скалярное ( тензор UQ{k превращается, i  
принятую в сейсмологии скалярную величину сейсмического моменто 
MQ) .  Запишем это равенство так , чтобы его левая часть совпадала



о левей частью уравнения (3 .4 ) :

ЦБ =-
С (L

TV

7Т
(3.5)ь

где Slf.-сумма сейсмических моментов землетрясений, генерирован-'
7 у

них в объеме 7 за время Г, низший гоедел величины JL этих зем-
С- ;

летрясений равен нулю, а верхний -  максимальному наблюденному! 
значению

Для того чтобы связать макроскопические параметры сейсми- 
ческого течения и характеристики нелинейного приближения графи-: 
ка повторяемости землетрясений, представим сумму 2JL в (3.5)

у  0
как функцию параметра 6у и коэффициентов a ,  0, nQ. Эта функция; 
определяется формулой (2 .14) (или формулами (1 .23) и (2 .1 3 )),; 
если под "энергией" в ней понимать величину JfQ. Б этом случае 
параметр 0у  в выражениях (1 .15) и (1.23) имеет размерность 
сейсмического момента (сила«длина), как и "энергия" в формуле
(2 .1 4 ). Напомним, что коэффициенты а  и (3 в выражениях (1 .15 ).
(1 .2 3 ), (2 .14) безразмерны, а величина п- имеет размерность; 
(объем • время), поскольку повторяемости в (1 .15) и суммы 2т 
(SJf ) в (1 .23) и (2 .14) нормированы на единицу объема (на пло-

°  3 2щадь в 1 0 к м , при допущении, что мощность сейсмогенерируюшего 
слоя примерно одинакова) и на единицу времени (1 го д ). Чтобы 
получить сумму сейсмических моментов землетрясений, происшедших 
в сейсмогенерирующем объеме V за время Г, нужно домножить фор­
мулу (2 .14) на величины V и Т. Сделаем это, вводя безразмерный 
коэффициент (nQ)y = д07Т:

( P°v
<По V  *01

1 Г 0

Используя последнюю формулу, представим

ev •

правую часть выра-



*ения (3*5) аналогично правой части уравнения (3 .4 ) , т .е .  г 
зиде дроби, числитель которой имеет размерность напряжения, г 
знаменатель -  размерность времени:

q -6v /27
0/т(0) -----------------т---------------------------г , (3.6;

Ч <х,е£ т/|(п0)т rui-f)/a]>
где q "  безразмерный коэффициент.

Формула (2 .6 ) получена на основании нижеследующих сообра­
жений. Параметр 0 определяет конкретный график повторяемости и 
не зависит от коэффициентов a ,  р, п0 , характеризующих все се­
мейство кривых lg  n ( lg  JfQ,0 ) вида (1 . 1 5 ) -  графиков повторяе­
мости землетрясений. Он связан с характерными для сейсмогенери- 
рущей области величинами объемов vQ, t>m, 7 и со средним значе­
нием напряжений, снимающихся в очагах землетрясений (АО), соот­
ношениями (3 .1 ) : например, 0у  = р37 АО, где р3 «  1 . Отношение 
0 / 7  = р  До имеет размерность напряжения, поэтому отнесено в 
числитель. Однако величина его много меньше', чем АО, а следова­
тельно и чем среднее для объема 7 напряжение. Чтобы сделать 
числитель (3 .6 ) равным величине О, в него (а следовательно, и в 
знаменатель) введен коэффициент q .

Безразмерный коэффициент (П0 )у и связанные с ним величины 
7 и Т введены в формулу (3 .6 ) только для того,..чтобы подчерк­
нуть размерности других входящих в нее величин и то обстоятель­
ство, что они относятся не к  произвольному массиву горных по­
род, а именно к сейсмогенерирующему объему.

При изменении сейсмической вязкости и времени релаксации 
среды, производящей землетрясения, меняются количественные ха­
рактеристики семейства графиков повторяемости -  коэффициенты а , 
Р, Цу Вместе с тем время релаксации может зависеть от среднего



для сейсмсгенерируыего объема напряжения. Поетому величина 0^-
» Ра для сохранения размерности и *0. -  отнесена в знаменатель

Формула (3*6) является единственно возможным выражением 
отношения цо/т на основе графика повторяемости вида (1 .1 5 ). 
Другие преобразования формулы для расчета суммы в дробь с 
размерностью (напряжение/время) невозможны.

Возвращаясь в формуле (3 .6 ) к  размерному коэффициенту nQ и 
з е о д я  некоторую величину 7 ’ , имеющую размерность объема, и 1 
такую, что 7 * 27/ q  , получаем для числителя и знаменателя
(3 .6 )

о

т(о )
CL0р

п0Г и 0 * Т 1 С \ - р ) / а ]

(3 .7 )

(3 .8 )

Вопрос о численном значении величины 7* (точнее, отношения 
V ' / Y ) ,  остается открытым так же, как остаются- неопределенными 

отношения Uq/ 7  и и /7 .
Зависимость времени релаксации от напряжения определяется 

в формуле (3 .8 ) отношением 0 ^ /7 ’ (или 0 ^ /7 ) , т .е .  тем, как свя­
заны между собой величины сейсмогенерирущего объема и соответ- 
твуш его ему параметра 0^. Представленные выше данные позволяют 
описывать ату связь степенной зависимостью. Для общего случая 
запишем ату зависимость в следующем годе:

Р+х
7 = 0 , (3 .9 )

где р, X положительные величины, причем (3 < 1.
Если подставить это соотношение в формулу (3 .7 ) , можно



получить следующую зависимость между параметром 6 к напряже­

нием:

i-P-ав
О а  6 , (3.10}

а также и зависимость между величинами сейсмогенерируицего объ- 
ема и напряжения:

d-p-ae)/(P+ae)
о « V . (3.11)

Подставляя то же соотношение в формулу (3 .8 ) , можно полу­

чить

а -*
Ч (а )  ос------------------- е ,п0Г[(1-р)/а]

а также

(3.12)

-авлр+ае)
т (а )  « 7 ,  (3.13)

-ае/п-Р-эе)
к о )  ос о  .  ( 3 . 1 4 )

Введенная величина эе определяется зависимостью времени ре­
лаксации от напряжения и характеризует отражение этой зависи­
мости во взаимосвязях других параметров сейсмического течения и 
графика повторяемости вида (1 .1 5 ) . Так, если X > 0 , то, соглас­
но (3 .1 4 ), время релаксации уменьшается с ростом напряжения 
(при ае < 1 -  (3), а также с увеличением сейсмогенерируидегс 
объема (уравнение (3 .1 3 )) . Согласно (3.11) и (3 .1 0 ) , напряжение 
увеличивается с ростом еейсмогенерируодего объема (при X < 1- 
-(3) и параметра В. Если я  > 1- (3, то параметр 0 растет медлен­
нее, чем сейсмогенерирувдий объем (3 .9 ) ; напряжение при этом 
уменьшается (3 .1 0 ) , (3 .1 1 ) , так ж е .к ак  и время релаксации 
(уравнения (3 .1 3 ) , (3 .1 4 ) ) .



Если £ < 0 , тс время релаксации с ростом напряжения увели­
чивается; сейсмогенеркруюший ооъем при етом тоже возрастает, но 
слабее, чем в случае £ ^ 0. При £ = -(3 достигается пропорцио­
нальность с « 0 к независимость объема 7 от величин 6 и с , а 
при „ше меньших значениях £ <-(3 напряжение растет быстрее па­
раметра 9 и объем 7 при этом уменьшается.

Описанные е главе 2 экспериментальные результаты позволяют 
считать, что параметры сейсмического течения в земной к о р е ,‘ а 
также графиков повторяемости (1 ,15) "нормальных" внутрикоровых 
землетрясений, сеязэны зависимостями (3 .9) -  (3 .14) при £ = 0. 
Сейсмическая вязкость не зависит ни от напряжения, ни от объема 
(7 ), схваченного течением; величина ее определяет значения ко­
эффициентов iсредние для условий земной коры) семейства графи­
ков (1 .1 5 ): т = т(г. ,а ,р ) .  Среднее для сейсмогенерирушего объ­
ема напряжение прямо связано с его величиной (7).

Е очаговых областях происшедших сильных землетрясений во 
время афтершокового процесса реализуется, согласно результа­
там главы 2, случай £ = 1- (3, т .е .  случай пропорциональной за­
висимости между величинами объема очаговой области и параметра 
9 графике повторяемости афтершоков: 0 * c o n s t-7. При этом нап­
ряжение от величин 7 и 0 не зависит (точнее, определяется зна- 
чениями постоянных ' в соотношениях и * oonst*7 * c o n s t*0), а 
сейсмическая вязкость уменьшается с их ростом по степени р -1 
(3 .8 ) , (3 .1 3 ). Уменьшением сейсмической вязкости хорошо объяс­
няется возрастание интенсивности и продолжительности афтершоко­
вого процесса с увеличением силы (и объема 7) главного земле­
трясения (Аверьянова, 1975; и д р .] .  У слабых землетрясений 
афтершоки не регистрируются вовсе.

л
' Б соотношениях (3 .7 ) , (3 .9)' -  (3 .11) ати постоянные опущены.



формулы (3 .1 0 ) , (3.12) в принципе могут быть использованы 
для определения напряжения и времени релаксации (сейсмической 
вЯЗкости), средних не только для сейсмогенерирунпей области, но 
е для любого об§ема горных масс, однородного ь смысле сейсми­

ческого режима.
Чтобы использовать формулы (3 .1 0 ), (3 .12) нужно еще выяс­

нить, как изменяются коэффициенты а, (3, nQ в (1 .13) при вариа­
циях сейсмической вязкости, установить взаимосвязи между втими 
коэффициентами. Другими словами, нужно найти закон повторяемос­
ти, которому подчиняются совокупности землетрясений, генерируе­
мые в условиях различной (какой угодно) сейсмической вязкости.
3.2. Влияние квазивязкости горных касс на параметры графика

повторяемости
Взаимосвязи коэффициентов а, {3, nQ и тенденции их 

изменения при вариациях реологических свойств сейсмогёнерирую- 
щих горных масс можно установить, изучая зависимость от этих 
свойств параметров линейного приближения графиков повторяемости 
вида (1 .1 4 ): уровня и наклона в узком диапазоне Alg т.

О такой зависимости можно судить уже по результатам, сейс­
мологических наблюдений. На рис. 19 представлены типичные гра­
фики повторяемости коровых и подкоровых землетрясений, а также 
афтершоков сильных землетрясений в земной коре. Они нормированы 
по объему (на 1 км ) и по времени (на 1 го д ). Перепады напряже­
ний в очагах афтершоков сильных землетрясений не выходят за 
пределы, в которых варьирует величина АО для "нормальных" коро­
вых землетрясений [Ризниченко, 1976а и др. 3. Одинаковы в том и 
другом случае и так называемы? кажущиеся напряжения ка [Экс­
периментальные..., 1981; и д р .]  (к  -  это сейсмический КПД,-от­
ношение сейсмической энергии к общей энергии, выделяющейся в 
очаге землетрясения, о -  среднее напряжение, полусумма напряже-



Р и с .  19. Таллчные графики псвтося- 
емости афтершокоЕ И ) ,  ксроных (2)  и 
псдкоровых (3 ' землетрясений

? -  афтершоки Дагестанского 
землетрясения 1970 г . [Дагестан­
с к о е . . . ,  1980]; 2,  3 -  землетрясения 
5 районе Камчатки с гипоцентрами на 
глубине: 2  - до 20 км, 3 -  от 60 до 
80 км

яий в очаговой зоне перед землетрясением и после н его ). Однако, 
повторяемости афтершоков на несколько порядков вш е повторяв- j 
мостей '‘нормальных" коровых землетрясений той хе энергии (см. 
рис. 19). По-видимому, процесс образования главного разрыва в 
очаге сильного землетрясения сопровождается образованием в; 
некотором (очаговом) объеме среды более мелких нарушений сплош-| 
ности. Эти нарушения служат концентраторами напряжений и вместе! 
с тем понижают компетентность горных масс в области очага глав-! 
ного землетрясения, что в совокупности приводит к возникновению1 
последовательности афтершоков в условиях пониженной сейсмичес­
кой вязкости [Пшенников, 1965]. Заметим, что в различных сейс­
мических районах наклоны графиков повторяемости афтершоков не' 
меньше (зачастую больше) наклонов графиков для "нормальных" 
коровых землетрясений [Аверьянова, 1975; и д р .] .

Известно, что с увеличением глубины сейсмическая актив­
ность -  величина обшей энергии, выделяющейся из очагов сово­
купности землетрясений в единице объема за единицу времени, -  
уменьшается. Это проявляется в понижении уровней (а) линейные 
96 :



приближений графиков повторяемости землетрясений, что, согласно 

gypasceHHjo (1.15) с постоянными коэффициентами а , р, nQ, должно 

соИРОБОЗДаться Увеличением наклонов Ь. Однако с увеличением 
„дубины уменьшаются только уровни, но и наклоны графиков 
повторяемости (см. рис. 19). Так же как и в случае афтершоков, 
еТИ графики не подчиняются выражению (1.15) с постоянными коэф­
фициентами а ,  (3, nQ, но тенденция изменения ев параметров 

противоположна тенденции, проявляющейся в графиках поЕТоряе- 

Мости афтершоков.
Можно думать, что при прочих равных условиях уменьшение 

сейсмической вязкости (времени релаксации) проявляйся в увели­
чении количества землетрясений и , возможно,' в увеличении накло­
на графика повторяемости, увеличение же сейсмической вязко с о:: 
(например, при возрастании давления) вызывает уменьшение обще­

го количества (повторяемостей) землетрясений и уменьшение нак­
лона графика повторяемости.

Такое заключение согласуется с упоминавшимися уже резуль­

татами расчета кривых lg  n ( lg  ш) [Кузнецова, 1969]. Эти к о ш т  
получались безразмерными, поэтому можно говорить только об их 
форме: при прочих равных условиях увеличение вязкости проявля­

ется в уменьшении наклона кривых, и наоборот.
В терминах нелинейного приближения вида (1 .15) вэризинк 

повторяемостей, такие, как представленные на рис. 19, могут 
описываться только - изменением коэффициента nQ: 'увеличением его 
при уменьшении сейсмической вязкости и уменьшением -  при увели­
чении вязкости.

Наклон Ь линейного приближения графика выражается через ко­
эффициенты а и р  так, что в области малых "энергий" (ffl/9 v: 1 ' 
определяется в основном величиной (3.. Поскольку значения б для 
кривых, представленных на рис. 19, неизвестны, определенного



вывода о зависимости коэффициента Р от сейсмической вязко, стд 
иска сделать нельзя.

О зависимости уровня и нэклонэ линейного приближения гра-! 
фикз повторяемости от квазивязкости и от напряжений можно су-} 
лить и по необработанным нами результатам экспериментов К.Шоль-;* • I
ца [Scholn, 19ь5а, Ь ]. Б этих опытах образцы различных горных!
пород (гранит, песчаник, кальцит, мрамор, туф) подвергались од-t

* -5 -1 '■носе ному сжатию с постоянной скоростью деформации е * 10 с 
Б процессе каждого опыта регистрировались амплитуды упругих им-; 
пульсов, возникающих при образовании микротрещин в образце;;} 
строились графики повторяемости. Опубликованы [Schclz, 1968а]' 
значения наклонов Ь графиков повторяемости логарифмов амплитуд! 
упругих импульсов lg  n ( lg  А ) ,  которые строились в интервалах}' 
изменения осеЕсго напряжения в несколько сотен бар, а также; 
значения средних в этих интервалах напряжений а . Кроме того,; 

представлены величины с 1 напряжений, при которых происходило, 
разрушение той или иней породы. |

Когда напряжение достигало примерно половины от разоупаю-} 
шего С1, характерного для данной горней породы,- возникала и за - | 
тем возрастала неупругая деформация £у  увеличения объема образ-i 
ца; с увеличением напряжения скорость деформации йу  = d s^ /d t. 
возрастала. Зта объемная деформация связана с возникновением z ‘ 
увеличением с ростом напряжения интенсивности процесса образо­
вания в образце микротрещин отрыва.

Для образцов тех же горных пород, Деформируемых в тем же' 
режиме, в другой работе [Schclz, 19бЭЬ] измерялись зависимости: 
величины от напряжения, а также представлены квивые 0(£) 
зависимостей напряжения от осевой деформации и кривые Е„(о): 
зависимостей деформации увеличения объема от напряжения (В: 
долях от разрушающего напряжения £ , ) .



Неупругая деформация увеличения объема образцоЕ вычисля­
лась [Scholz, 1968b] как разность наблюденной объемней деформа­
ц и я  и упругой объемной деформации сжатия, полученной пс экстра­
поляции линейной части кривой 'В(С) в нелинейную (неупругую) 
область.

Скорость объемной деформации By нами рассчитывались как 
произведение

dEy do de 

d t do d£ d£

где de /d t * 10“5* co n st, а первый и второй члены в правой части 
получены дифференцированием представленных в оригинальной ста­

тье зависимостей Еу(о) и 0 (e ) .
Для всех испытанных горных пород зависимости £у(о) совпа­

дают по форме с кумулятивными кривыми 2л(о) зависимости обще­
го количества упругих импульсов от напряжения. Поскольку упру­

гие импульсы при испытаниях всех типов пород регистрировались ь 
том же фиксированном диапазоне амплитуд, то увеличивающаяся но­
мере нагружения сумма 2л(а) характеризует и общую энергию, вы­
деляющуюся на микротрещинах, и связанную с ними остаточную 
деформацию образца от начала опыта до момента, когда напряжение 
достигает той или иной величины. Это согласуется и с тем фактом 
[Soholz, 1968а], что микротрещинообразование и остаточная де­
формация объема образцов начинались с выходом ‘соответствующей 
зависимости а (6 ) на нелинейную (неупругую) часть, связанную с 
релаксацией напряжений путем квазш ластической деформации, обу­
словленной смещениями по микротрещинам.

Разрушающие напряжения с.,и cg для образцов тех же горных 
пород различались незначительно. Поэтому наклоны Ь графиков 
повторяемости lg  л = а -  b ( lg  А -  lg  Л) можно сопоставить с аб­
солютными значениями напряжения, со скоростями объемной не упру -



гой деформации, средними в интервалах Бремени, для которых пос­

троек каждый из графиков lg  n ( i g  4 ) ,  а также с некой условной 

ве>"гч:!ной РЮ), характеризующей способность породы к квази- 

пластическому течению. Эту уменьшающуюся с ростом напряжения: 

величину мы определили двумя способами: как эквивалентную ква- 

тибязкость тj ( с ') = <J0/d£r, характеризующую процесс неустаноЕив- 
шейзя ползучести [Магницкий, 1965],  и просто как u / i y ,  т . е .  по 

аналогии с зависящей от напряжения вязкостью при установившей-.
д* г г , - ,  т г * ; ч * г т р  o * m \ j r  --- - ‘i C  u, a. Ju •

Известно [Аки, 1985; и д р . ] ,  что при прочих равных услови­
ях, чем более пластична горная порода, тем более она способна и; 

к. ползучести, течению под действием долговременной нагрузки, и‘ 

наоборот. Поэтому условные величины Т)(о) при сопоставлении 

тенденций их изменения с вариациями параметров графиков повто­
ряемости можно считать характеристиками (квази- и сейсмической) 

зязкости.

Необходимые данные удалось получить только для трех типов 
горных пород. Для них на рис. 20  представлены зависимости между 

упомянутыми средними значениями напряжения и скорости деформа­

ции Еу. Величина G / S y ,  соответствующая каждому конкретному гра­

фику повторяемости, равна ординате обозначающей его точки кри­

вой рис. 20 , отнесенной к абсциссе, а эквивалентная квазивяз­
кость Т)(0) -  наклону кривой (производной й п / й Е у )  в этой точке. 

Тенденции изменения этих Ееличин одинаковы. Они варьируют от 

породы к породе: наибольшие характерны для туфа, наименьшие -  

Для мрамора, различаются и зависимости их от напряжения (и от 

скорости объемной деформации j : для гранита и мрамора nmr умень­

шаются с ростом напряжения, а для туфа примерно постоянны,

Для тех же горных пород на рйс. 21 представлены зависимос­
ти наклона графиков повторяемости lg  я = о -  b ( l g  А -  T g ~ 2 )  от

too



P e c . 20. Средние напряжения и скорости неудругой объемней 
деформации, в условиях которой К.Шэльцем [S ch o li, 1966а, Ь] 
получены графики повторяемости амплитуд упругих импульсов щш 
одноосном сжатии образцов туфе ( I ) ,  мрамора ( I I )  и гранита ( I I I )

Р и с .  21. Зависимость наклона трафиков повторяемости амплитуд 
упругих импульсов в образцах туфа ( I ) ,  мрамора ( I I )  в  гранита 
( I I I )  от скорости не упругой объемной деформации и напряжения.
Цифры над экспериментальными точками и под ними означают еоот- . 
ветственно напряжение (кбар) и  величину (уел. ед . 1

1 , 2 -  условные линии: ) -  о  *  co n s t, 2 -  О/ку *  const

соответствующих средних значений скорости неупругой объемной 
деформации. Средние значения величины о  (в килобарах) простав­
лены над вкспериментальными точками, а величины о /к у -  под ними. 
Повторяемости п {lg  А) К.Нкэльц не опубликовал, однако очевидно, 
что величине (Ц. не только пропорциональна нормированному по 
времени количеству упругих импульсов, по которому построен гра­
фик повторяемости Ig  n ( lg  А) (см. выше о совпадении.зависимос­
тей к у {и )  и  Е п(о)), но поскольку диапазоны Alg А невелики 
характеризует и повторяемость lg  n ( lg  А ).

При увеличении напряжения скорость неупругой объемной 
деформации возрастает; величины, характеризующие квазивязкость 
при етом не остаются постоянными: средние их значения обратны 

"пластичности" и способности к  шдаучеети» увеличивающимся от 
туфа к мрамору. Наклоны графиков повторяемости.при етом умень-



льются, а суммы 2я упругих импульсов (и повторяемости n ( lg  4 ))
- увеличиваются. Можно провезти условные линии постоянного нап- 
тяжекия и постоянной аффективной (эквивалентной) квазивязкости. 
Последняя ло тенденции совпадает с получаемыми при ig  ш -  const 
зависимостями Ь (d) между наклоном и уровнем графиков повторяем 
мости землетрясений вида (1.14) (см. рис. 2 и 5, б ) , соответст-1 
дующими выражении (1.15) с постоянными коэффициентами а , 3. ^  
л поэтому также интерпретируемыми как линии постоянной квази- 
зязкости (см. выше).

Таким образом, нельзя интерпретировать вариации параметров 
линейных приближений графиков повторяемости пс отдельности. Ес­
ли при сравнении графиков вида (1 .1 4 ), построенных в том же 
диапазоне Alg ш (lg  х  -  c o n s t) , наклон Ь увеличивается, а уро­
вень а  = ig  п ( ig  ш) уменьшается, то это означает уменьшение 
среднего напряжения., действующего в среде.

Квагивязкость при этом может не изменяться; тогда сравни­
ваемые графики повторяемости удовлетворяют семейству кривых,, 
описываемому выражением (1.15) с постоянными коэффициентами а , 
S, л„. Она может и меняться -  уменьшаться или увеличиваться, 
тогда изменяются коэффициенты в (1 .1 5 ).

Если наклон Ь и уровень а  уменьшаются, то это прежде всего 
означает увеличение квазивязкости среды, производящей землетря­
сения; напряжения могут уменьшаться, увеличиваться или оста­
ваться неизменными.

В качестве примера на рис. 22 представлен график изменения 
ес времени уровня lg  п {К  = 13) и наклона графиков повторяемости: 
коровых землетрясений в Вахшском районе Таджикистана (ф = 37 ,8-
-  39,7° с .ш ., \  * 69,0 -  7 0 ,3 °  в . д . ) на площади, равной

3 231,2*10 км . В 1949 г .  в етом районе произошло Хаитское земле-; 
трясение с магнитудой М = 7 ,4 . Представленные параметры рассчи­
таны по данным [Бунв и д р ., 1968] о графиках повторяемости зем-



Р и с .  22. Временные вариации наклоне и уровня графиков повто­
ряемости землетрясений в Б атском  районе

1 -  по десятилетним интервалам при й = 13 (lg i Q = 23.9)
[Буна и д р .,  1968] (цифры -  год , к которому отнесен тот или 
иной график повторяемости); 2 -  по годовым интервалам при £. -  
* 10 ( 1 р 0 * 21 ,5) [Мамадалиев, 1972]; 3 -  тенденции увеличения
среднего напряжения и сейсмического времени релаксации (т^)

летрясений с X > 11, полученных методом скользящего среднего с 

шагом в 1 год за десятилетние интервалы. Параметры линейны! 
приближений графиков lg  п (К )  пересчитаны в шкалу lg  UQ по фор­
мулам вида (1 .1 6 ) . Использована корреляционная зависимость вида
(1 .1 3 ), предложенная [Экспериментальные. . . ,  1981] для землетря­
сений Средней Азии в диапазоне К  = 8 - 1 6 :

lg  JfQ, дан-см = 0,8Х + 1 3 ,4 7 .. (3 .15 '

Зв уровень во всех случаях принят логарифм повторяемости 
землетрясений с X * 13 ( lg  UQ, дин «см = 2 3 ,9 ) . Показаны направ-



.тения е поле значений параметров lg  п (К  = 1 3 ) и btfC, в которых 
увеличивается напряжение и сейсмическое время релаксации.

Дс 19*1 г .  и после 1952 г .  вариации параметров можно рас-; 
сматривать как случайные (но взаимозависимые) флуктуации . Для', 
сравнения на рис. 22 представлены Бариации параметров lg  п (Е = 
= 10) и t ’ в "спокойный", не осложненный сильными землетрясе-Я U 4
ниями период с 1955 г .  по 1964 г .  Эти параметры получены из 
графиков повторяемости землетрясений с О  8 [Мамадалиев, 1972] 
в несколько большем районе (ф * 37 50 -  39 30 с .ш ., Я *
= 68u00 -  71°30 в .д . ,  площадь 57*103 км£ ).

Б период с 1942 по 1 9 5 1 'г . ,  возмущенный сильным земле­
трясением (он отмечен на рис. 22 стрелками), параметры lg  П(Я = 
=13) и изменяются, по-видимому, не случайно. Используя по­
лученные выше данные, можно в принципе выяснить тенденции изме­
нения в этот период относительных значений среднего напряжения 
и сейсмической вязкости (времени релаксации) -.Так, можно ви­
деть, что в период с 1944 по 1948 г .  напряжение увеличивается, 
а после землетрясения 1949 г .  -  уменьшается; в период с 1946 п о 1 
1949 г .  уменьшается время релаксации.

Более подробная интерпретация возможна лишь в терминах з а ­
кона повторяемости вида (1.15) с меняющимися в зависимости от 
сейсмической вязкости коэффициентами.

3 .3 . Закон повторяемости землетрясений 
по сейсмическому моменту

Выражение (1 .15) для семейства графиков повторяемости 
lg  п (lg  m, 0) коровых землетрясений получено как решение 
линейного дифференциального уравнения первого порядка, связыва-

1 Пространственно-временные области, в которых строятся графики 
повторяемости, должны быть много большими, чем рмш цш  очагов и 
средний период повторяемости землетрясений.



доего параметры линейных приближений lg  n i lg  m, - b ) ,  где -Ь -  
sdlg n /d lg  ш (см. гл . 1 ) . Если такое уравнение линейно только г 
первом приближении, то графики повторяемости могут описываться 
не только выражениями (1.15)» (1 .2 0 ) , но и более сложными. Од­
нако экспериментальные данные, представленные в главе 1. не 
указывают на возможность более сложного уравнения.

Геометрически полученное линейное дифференциальное уравне­
ние описывает плоскость в пространстве lg  ш, lg  п , Ъ. Его коэф­
фициенты оц, р, nQ -  они же и коэффициенты закона повторяемос­
ти, в котором принята величина а  = сц/ l n  10, -  служат характе­
ристиками этой плоскости. Коэффициенты ^  и р являются танген­
сами углов соответственно между линией ее пересечения с коорди­
натной плоскостью lg  m = lg  = const и осью lg  п и между ли­
нией пересечения с плоскостью Ь = const и осью lg  п , коэффици­
ент п0 определяется отрезком, отсекаемым плоскостью на оси lg  п.

Нет оснований считать, что и при любых значениях сейсми­
ческой вязкости и времени релаксации, отличающихся от характер­
ных для земной коры, коэффициенты а 1, Р, nQ не связаны уравне­
нием плоскости.

Цри изменении времени релаксации (и сейсмической вязкости) 
в пределах от нуля до бесконечности коэффициенты сц , р, nQ в 
принципе могут изменяться в тех же пределах. При стремлении 
времени релаксации к предельным значениям, к нулевому или верх­
нему (не обязательно бесконечному) пределам должно стремиться 
значение nQ; возможно, это относится и к значению Р, и даже а . 
Формально возможны 27 сочетаний тенденций изменения коэффициен­

тов а 1, р, nQ при изменении сейсмической вязкости среды. Напри­
мер, увеличение т может вызвать уменьшение коэффициентов nQ, р 
и увеличение 0^ или уменьшение коэффициента nQ и увеличение сц ,
Р и т .д . Приведенные выше данные о зависимости .от вязкости сре­



ды к действующих в ней напряжений параметров о = lg  п (lg  т) и Ь ‘ 
линейного приближения графика повторяемости позволяют резко . 
ограничить число возможных сочетаний.

"Наклон о связан с коэффициентами |3, а  = а  In  10 ссстношеч 
нием (1 .17 ). Олин из них (8) определяет величину b в области 
малых "энергий” (т/В «  1 ), влияние другого (а) ощутимо в об­
ласти щ/8 > 1. Согласно графику рис. 21, увеличение вязкости' 
среды при постоянном напряжении сопровождается уменьшением нак­
лона графиков повторяемости, величина которого становится знач 
чителько меньше единицы. Это возможно только при уменьшении ко­
эффициента р ф  < 1) или, если Р = 0, при уменьшении коэффици­
ента а . Б том и другом случае предельным значением коэффициента 
С при стремлении е я з к о с т и  к бесконечности является нулевое' 
(если Т) -  оо, то £ -* 0 ) .

Величины I n ,  ig  n ( lg  А ), характеризующие уровень графиков! 
повторяемости (рис. 21) при стремлении вязкости к бесконечнос­
ти, также уменьшаются. Согласно формулам (1 .1 5 ), (1 .2 2 ), при 
конечном а 1 и стремлении £ к нулю это означает уменьшение коэф­
фициента nQ, стремление его к нулевому предельному значению. -

Таким образом, при увеличении вязкости среды коэффициенты1 
nQ и р уменьшаются, стремясь к своим предельным нулевым значе­
ниям; коэффициент а 1 при этом равен конечной величине.

При стремлении вязкости к бесконечности определяемая фор­
мулой (1 .23) сейсмическая скорость деформации ё = стре­
мится к  нулю при любых конечных значениях напряжения и парамет­
ра 0, связанных соотношением (3 .1 0 ).

Уменьшение вязкости среды при постоянном напряжении (см. 
рис. 21) вызывает увеличение уровня и наклона линейного приб­
лижения графика повторяемости. Это объясняется увеличением ко­
эффициентов и  Р приближения (1 .1 5 ) . Действительно, в  услови-



n lt средних для земной коры, т .е .  при конечном значении вязкос-
получены (см. выше) конечные значения коэффициентов TL, 6 

(к а ) .  Следовательно, с уменьшением Г) коэффициент р не остается 
нулевым (как при Т) -  со), а возрастает. Очевидно, что не может- 
ge увеличиваться и коэффициент П0 . ;

Если при стремлении вязкости к нулю коэффициент п г стре-; 
мится к конечному пределу, то пределы для коэффициентов а  г  ^  
тоже должны быть конечными. Случаи, в которых хотя бы один из! 
них равен бесконечности, не имеют физического смысла. Семейство 
кривых (1 .15) -  (1 .20) -  вырождается тогда в отрезок прямой 
декой  nQ, параллельный оси ординат ( ig  п ) :  повторяемость зем­
летрясений любой "энергии" ш f  при этом равна нулю, а повто­
ряемости землетрясений с т' = ш не существует. Это справедливо 
и при стремлении коэффициента nQ. т .е .  длины упомянутого отрез­
ка, к бесконечности. Таким образом,- при вариациях сейсмической 
вязкости от нуля до бесконечности коэффициенты а и р  изменяются, 
в.конечных пределах.

Среди возможных значений коэффициента р особенным является 
единичное: 6 = 1. Согласно формуле (3.10) при зе = 0, по мере- 
увеличения коэффициента р от нуля до единицы зависимость между 
величинами среднего напряжения и параметра 9 становится все бо­
лее слабой. При р = 1 параметр» 9 не зависит от среднего напря­
жения с , действующего в сейсмогенерируюДей среде, т .е .  при том 
же напряжении может иметь любое значение.

При вязко :тк , близкой к нулю, напряжения е  среде накапли­
ваться не могут. При любом конечном напряжении сейсмическая 

скорость деформации В -  DJL/ р  бесконечна и не зависит от вели­
чины напряжения. Согласно формул» (1 .2 3 ), величине 2М- не зави­
сит от параметра 6 (:; с-т напряжения) при р -  1 . Это значение 
естественно считать верхний пределом возможных значений коэффи­

циента 6.



При увеличении коэффициента р до единицы сейсмическая ско­
рость деформации может (независимо от параметра 0) возрастать, 
дс бесконечности и при конечных значениях повторяемостей 
lg  n ( lg  т ), т .е .  при конечном количестве землетрясений, при ко­
нечном значении nQ. Для этого достаточно, чтобы при уменьшении 
сейсмической вязкости коэффициент а 1 также уменьшался, стремясь 
к нулю. Б пределе, при а , = 0  (и р = 1 ), графики повторяемости 
землетрясений существуют (т .е . не обращаются в бесконечность), 
но перестают зависеть от параметра 0. Семейство графиков вида
(1 .15)вырождается в прямую с единичным наклоном:ig  п  = lg  (Пф/е)- 
-  lg  {Ш/Ш  ̂ ) . Цри увеличении вязкости величина сц возрастает, 
стремясь к верхнему пределу. Так как наклоны линейных приближе­
ний графиков повторяемости с увеличением вязкости уменьшаются 
(см. рте . 21 ), то , согласно (1 .1 7 ) , этот предел должен быть ко­
нечным. По аналогии ^ верхним пределом для Р, удобно положить 
его равным единице (соответственно для а  -  0 ,4 3 ).

Особо подчеркнем, что имеется в виду только возможность 
изменения величины сц. Равно возможно, что эта величина не за­
висит от вязкости: а 1 = 0,29 = co n st.

Равенство пределов изменения коэффициентов а 1 и Р в терми­
нах геометрической интерпретации дифференциального уравнения 
lg  n ( lg  Ш, -Ъ) означает одинаковую скорость изменения углов, 
тангенсами которых эти коэффициенты являются, в пределах от ну­
ля до a ro tg  1 = 45°. Противоположная направленность изменения 
коэффициентов а , и р при уменьшении или увеличении вязкости оз­
начает, что при уменьшении угла a rc tg  а 1 угол a rc tg  (3 увеличи­
вается, и наоборот, но сумма этих углов остается равной 45° 

Семейство графиков Повторяемости магнитуд коровых земле­
трясений характеризуется следующими значениями коэффициентов и/
определяемых ими углов: а , = 0 ,2 9 , a ro tg  а., = 1б°10 , {3 = 0,55» 
a ro tg  Р = 28°50/ . Практически, в пределах точности измерения



коэффициентов, эти углы являются дополнительными до 4 5 '.  Это 
зсзБсляет предполагать, что коэффициент а  изменяется в преде­
лах от 0 (при Т) -* 0) до 1 (при Т) -  оо), так же как и коэффициент 
р (3 = 1 при Т| -  0 и (3 -  0 при Т) -  оо). Таким образом, связь 
между коэффициентами а  и pi (1 .1 5 ) , изменяющихся при вариациях 
сейсмической вязкости, можно описать следующим соотношением:

а , = tg  (45° -  a rc tg  р ) . (3.15)

При увеличении сейсмической вязкости коэффициент (3 умень­
шается, стремясь к нулю, а коэффициент а. увеличивается, стре­
мясь к значению 0 ,43; при уменьшении вязкости, наоборот, (3 уве­
личивается, стремясь к единице, а а уменьшается, стремясь к 
нулю. Гамма-функция Г[ (1— (3 )/а], входящая в формулы (1 .23 ),
(2 .14), (3 .8 ) , (3 .12) для сейсмических скоростей деформации и 
времени релаксации, стремится в первом случае к конечному зна­
чению, а во втором -  к бесконечности.

Строго говоря, интеграл в формуле (1 .23) для расчета ско­
рости деформации в случае |3 = 1 обращается в бесконечность не 
только при нулевом, но и при любом конечном значении а  [Г.Ксрн, 
Т.Корн, 1968]. Тем не менее, если при неограниченном уменьшении 
сейсмической ’вязкости общее количество землетрясений, происхо­
дящих в единице объема за  единицу времени, остается конечным, 
То коэффициент а  должен уменьшаться, стремясь к кулю. Это выте­
кает из ниже следующих соображений.

Время релаксации и вязкость характеризуют разрывное, мак­
роскопическое течение вещества, обусловленное образованием рез­

кого масштаба разрывов его сплошности. Поэтому интегрирование б 
Формуле (1 .23) должно производиться не от нуля, а от как угодно 
малой, но конечной величины. Когда ( 3 ( 1 ,  этим обстоятельством 
можно пренебрегать, поскольку вклад в общую энергию 2яг мелких



нарушений сплошности иопсротрешин) пренебрежимо мал и уменьша­
ется с уменьшением размеров этил нарушений и коэффициента 6. 
Величина 2г остается конечной при интегрировании от нуля д о ' 
:еоконечности. При 6 = 1 ситуация меняется: при любом г  в лога­
рифмически равнкг интервала! lg  т. ± 6 ig  ш выделяется одинаковое 
колггчестбо  "энергии". Поэтому нижний предел интегрирования в 

' . 2 3 ;  должен Рыть конечным. Е этом случае (гц конечно. 6 - 1 ;  
величина 2й, определяемая формулой И .2 3 ;, стремится к беско- 
нечности только при а -  0.

Верхний предел интегрирования в И .23 > необходимо оставить 
бесконечным. Действительно, макроскопическая сейсмическая вяз.- 
кость (время релаксации) зависит от объема 7 пород, вовлечен­
ных е процесс. Увеличение 7 сопровождается уменьшением вязкос­
ти, поскольку при этом с б о й  вклад 'в  сейсмическое течение'и  Об­
щую "энергию" 2г. вносят все более крупные нарушения сплошности. 
Можно считать, что при стремлении сейсмической е я з к о с т и  к  нулю 
сейсмогенерирующий объем стремится к бесконечности, и наоборот, 
случай бесконечной вязкости соответствует нулевому значению V, 
т .е .  отсутствию- сейсмического процесса.

Зависимость между коэффициентам! р и nQ при их вариациях, 
обусловленных изменением сейсмической вязкости, мы установили 
по данным о графиках повторяемости энергетических классов зем­
летрясений в различных участках Камчатской и Памиро-Гиндукут- 
ской гштспентральных областей. Для этого • отбирались графики, 
построенные (в диапазоне К = Ю -  14) по большому числу событий. 
7. характеризующиеся небольшой дисперсией наблюденных повторяе­
мостей е  области относительно сильных землетрясений (К = 
= 13 ,14). Все использованные графики повторяемости построены по 
интервалам 2*5л = 1 ,0 . На рис. 23 представлены некоторые типич­
ные .(ненормированные) графики повторяемости из числа отобран­

ных.
по



Р и с .  23- Некоторые ненормирован­
ные графики повторяеиостп из исполь­
зованных для определения зависимоега 
между коэффициентами р и пс закона
повторяемости

1-4 -  наблюдения в 1962-1975 г г . 
в районе Камчатки ( 1-3)  и в 1962- 
1975 г г .  в Гйндукушском районе {4] 
на глубине: 1 -  21-40 км, 2  -  31-50 
км, 3 -  0-30 км, 4 -  130-150 км

Исходные графики нормировались по объему на 1 км° .и по 
времени на 1 год. В диапазоне К  = 10 -  13 (со средним значением 
Е -  11 ,5) они аппроксимировались методом наименьших квадратов 
линейными выражениями вида (1 .1 ) ; таким образом измерялись ве­
личины наклонов Ь и уровней а  = lg  п(К=11,5) графиков.

Пересчет графиков в шкалу логарифма сейсмического момента 
осуществлялся согласно переходному соотношению (3 .15) по форму­
лам вида (1 .1 6 ). Графики соответствуют диапазону изменения ве-

21 *1 25 1 Нличины MQ от 10 * до 10 ’ дин*см; повторяемости П{ этих
графиков относятся к логарифмически равным интервалам lg  Jf ± 

±0,4 (lg  JfQJ = 21 ,5 ; lg  Mq2 = 22 ,3 ; ^  *03 = 23,1 и т *д *'* 
Линейно графики аппроксимированы в диапазоне lg  MQ. от 21,1 до 
24,3 со средним значением lg  BQ -  22 ,7 . К этому значению отно­
сятся уровни а  = lg  71 (lg  tiQ) и наклош b = -Alg n/A lg UQ всех 
графиков.

В том же диапазоне величины lg  Мп (от 21,1 до 25 ,1) наблю- 
денные графики lg  fl( (lg  MQ l) атроксш ировались также кривыми

IgA



вида v1.1=) с различными значениями коэффициентов а ,  р, г^ :

1 adgif. -lg6)
lg  лР. = lg  n -  pig  I --------- 10 ot . (3.17)

1 0 01 1П10
Для того или иного задаваемого значения р, согласно соот­

ношению (3 .16 ), определялась соответствующая величина а ,  а за ­
тем по известным параметрам lg  М, и Ь линейного приближения вы-'О
числилось по формуле (1 .1 9 ), при т = значение 0. Это вычис-
ленное значение подставлялось в формул:: (1 .1 8 ), повторяемость
lg  п (lg  1L) е которой также известна, и вычислялась величина

lg  Rq , соответствующая заданному значению р. Найденные таким, 
образом величины a , р, пс и 0 подставлялись затем в формулу! 
(3 .1 7 ), согласно которой и вычислялись повторяемости лР зем л е-:

V

трясений в интервалах lg  JfQ{ ± 0 ,4 . Перебором с последователь­
ным приближением для каждого графика повторяемости находилось 
такое значение 6 и соответствующие значения a , nQ, 0, при кото­
рых достигается минимум суммы 2[ (лР. -  лР)г/лР.] (квадраты ̂ I I I
разностей расчетных и наблюденных повторяемостей суммируются с 
весами, обратными расчетным значениям повторяемостей). Такое 
взвешивание основано на известном в теории флуктуаций и доста­
точно хорошо соответствующем действительности положении, что 
квадрат амплитуды флуктуации величины пропорционален этой вели­
чине.

Зависимость между коэффициентами RQ и Р кривых вида (3.17) 
или вида (1 .1 5 ), в смысле наименьших квадратов наилучшим обра-- 
зом аппроксимирующих отобранные наблюденные графики повторяе­
мости, представлена на рис. 24, а . Ордината каждой точки на 
графике соответствует величине lg  nQ -  2 2 ,7р, равной уровню 
(логарифму повторяемости) асимптоты соответствующего семейства 
кривых вида (1 .15) при lg  Jf = lg  Un = 22 ,7 . Облако эксперимен- ;



Р и с .  24. Зависимости иехду коэффициентами Р и закона пов­
торяемости землетрясений по сейсмическому моменту

а  -  при а , изменяющемся согласно (3 .1 6 ); б -  при а  * 0,10*
* co n st; результаты вычислений по данным о линейных приближени­
ях графиков повторяемости землетрясений: 1 -  в  Паниро- Гикду- 
кушском районе, 2 -  на Камчатке

тальных точек, соответствующих Камчатской сейсмофокальной зоне, 
хорошо аппроксимируется экспоненциальной зависимостью, с- кото­
рой согласуются и значения, полученные для Памиро-Гиндукушской 
зоны. Аппроксимируя график рис. 24, а  единой зависимостью, по­
лучаем

lg  Л0-  2 2 ,7 0 -  9 ,20? -  9 ,3 0 , (3.18)

или

-10
710=5*10 • ехр(73 ,45р). (3.19)

Для того чтобы удовлетворить условию одновременного стрем­
ления коэффициентов nQ и (5 к нулю при стремлении сейсмической 
вязкости к бесконечности, зависимость между ними можно предста­
вить в следующем виде:

П0 *  ftl.expfl^P) -  1 ], (3.20)
где к ,  к^ -  постоянные. При к^$  «  1, т .е .  ес всех практически 

реализующихся случаях, формула (3 .20) совпадает с выражением 
(3.19) и соответствует экспериментальной зависимости ш с . 24, а .



Землетрясения Памкро-Гикдукушской области классифицирова­
лись по анергии согласно шкале КСЭ [М етода...,4 I960], энергети­
ческий класс Я, в которой определяется по суш е максимальных 
амплитуд е продольных и поперечных волнах. Энергетические клас­
сы землетрясений района Камчатки определены по шкале ТСЭ [Федо­
тов и д р ., 1969], основанной на отношении амплитуда к периоду в 
максимальной фазе поперечных боле. Относительно классов они 

•занижены в среднем на 0 ,5 -0 ,6  единицы [Федотов, 1968], так что 
среднему в диапазоне Ж  графиков повторяемости камчатских зем­
летрясений значению ( I  = 11,5) соответствуем величина «* 
* 12 ,1 , пересчет которой в шкалу lg  Jf с использованием соотно-' 

шения (3 . 1 5 ) дает значение I g X  * « . г .
Переходное соотношение (3.15) получено по данным в основ­

ном о землетрясениях Средней Азии [Экспериментальные. . . , 1 9 8 1 ] ;  
аналогичного соотношения для землетрясений района Камчатки мы 
не знаем. Экспериментальные данные о связи с коэффициентом. |3 
величин lg  п .-23,2(3, полученных с коррекцией классов К и с

W 1 С

применением при пересчете графиков повторяемости для района 
Камчатки соотношения (3 .1 5 ), не удовлетворяют единой экспонен-. 
циальной зависимости. Б диапазоне изменения величины (3 от 0 ,40  
до 0,56 эти данные лучше соответствуют логарифмически линейному 
выражению

lg  nQ -  23,20 = 7,32 lgp -  2 ,65 .

Очевидно, что это выражение только эмпирическое, при дру­
гих значениях величины lg  JfQ линейность его не сохраняется. Bj 
отличие от выражения (3 .20) оно не может использоваться во всем 
диапазоне изменения величин и (3. Например, повторяемость 
афтершоков Дагестанского землетрясения при К = 12, т .е .  при 
lg  I  23 [с и . рис. 19), оказывается большей, чем это допуска­
ется последним выражением при любом значении (3 в пределах от 

нуля до единицы.
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За неимением переходного соотношения вида (3.15') для рай­
она Камчатки, предпочитаем не вводить поправки б значения £т _, 
а использовать в обоих районах то же соотношение (3-15 и 
считать справедливой зависимость между величинами пг и р, опи­
сываемую формулами (3 .20) и (3 .1 8 ).

Таким образом, описан закон повторяемости землетрясений по 
величине сейсмического момента. Согласно этому закону, каждый 
график повторяемости lg  n ( lg  MQ) t характеризуемый параметром S, 
принадлежит к семейству кривых' вида (1 .1 5 ) , характеристики 
которого (коэффициенты а ,  р, я . )  меняются в зависимости от сей-

w

омической вязкости так, что их значения связаны ссстдошениямн 

(3.1$) и (3 .1 8 ).
Формулы (1 .18 ; и (1 .19) связывают параметр 6 графика 

повторяемости с коэффициентами а ,  (3, nQ семейства кривых видь 
(3 .1 7 ), одной из которых он аппроксимируется, и с параметрами 

а  = lg  rt( lg  JIQ) , Ь линейного приближения графика е узком 
диапазоне Alg MQ. Перечисленные величины удовлетворяют следую­
щему уравнению, которое можно получить, приняЕ правые часта 
формул (1 .18) и (1 .1 9 ):

(Ь -  р ) / ^  = lg  n Q  -  Alg MQ -  lg  П(lg  i Q) .  (3.21)

Это -  записанное в энергетической шкале т = UQ уравнение 
вида (1 .1 0 ) , которое было получено по данным с графиках повто­
ряемости коровых землетрясений. Если зависимости между изменяю­
щимися коэффициентами d , р, и nQ установлены, например, в Енде 

соотношений (3.16) и (3 .1 8 ) , то в уравнении (3.21) остается 
одна неизвестная, и тогда по известий! значениям параметров 
Ig " I  f lg  n ( lg  10 ) и Ь графика повторяешсти можно вычислить 
коэффициенты (1, р, nQ соответствующего семейства кривых биде

(1 .1 5 ) . Это достигается перебором (с последовательным приблуже­
нием) значений Р с вычислением по формулам (3 .16) и (3.18) co­

n s



отзетствующих величин а  и I f  rc. -  S I F T . , подбором такого s h s -w W u
чения 0 и коэффициентов a , гц, которые удовлетворяют уравнению
(3 .2 1 ).

По найденным значениям коэффициентов вычисляется, согласно 
формуле (1 .18) или (1 .1 9 ) , параметр 6 наблюденного графика пов­
торяемости, а затем по формулам (3 .10) и (3 .12) -  величины, 
характеризующие среднее напряжение и сейсмическую вязкость, в 
условиях которых этот график п ол н ен .

Примеры аппроксимации кривыми вида (1.15) повторяемостей 
землетрясений разной "энергии" т s наблюденных на разных

N-'

глубинах в Памиро-Гиндукушской гипоцентральной области, пред­
ставлены на рис. 25. Коэффициенты и параметр 6 каждой кривой 
получены' по описанной методике с помощью представленных выше 
соотношений, кривые построены по значениям повторяемостей, рас­
считанных для тех же интервалов lg  М ,{ ± 0 ,4 , что и наблюденные.

пб



Р и с .  26. Наклон и уровень линейных приближений наблюденных^ 
графиков lg  71 (lg  MQ) при lg  MQ = 22,7 (дин*см) и зависимости
между ними, рассчитанные на основе соотношений (3.16) и (3.1В) 
при различных постоянных значениях макроскопических параметров 
сейсмического течения

• 1-3 -  данные о графиках повторяемости землетрясений в зем-г 
ной коре и верхней мантии по районам: 1 -  Гиндукуш, 2 -  Южный 
Памир,. 3 -  Камчатка; 4 -  средние квадратические ошибки о ; 5-7 -CL
линии равных значений величин: 5 -  lg  е (дан-см), б -  lg  с  (уел. 
е д . ), 7 — lg  «г (уел. е д . ) .  Цифры на графике -  средние глуби­
ны слоев, для которых построены графики повторяемости. К -  по 
данным земной коры

На рис. 26 представлены линии равных значений параметра В, 
а также величин, характеризующих время релаксации и напряжение, 
в  зависимости от наклона и уровня графиков повторяемости вида
(1.14) при lg  MQ = 2 2 ,7 ;' точнее, втс зависимости, которым под­
чинялись бы параметры Ь и lg  п  (22 ,7) графиков повторяемости 
землетрясений в сейсмогенерирувдих объемах, характеризувдихся 
разными (но постоянными для каждого объема) значениями 6, О, т . 
Эти значения рассчитаны по формулам (1 .1 8 ) , (1 .19) и (3 .1 2 ),
(3 .10) при ЭЕ = 0 (см. выше); значения lg  т и lg  О представлены 
в условных единицах. Расчеты проведены на основе взаимозэвиси-



мостей между коэффициентами a , п , описываемых соотношениями 
;3-1.ъ} и (3.1S)* На рис. 26 нанесены такие данные (параметры) 

линейных приближений графиков повторяемости коровых и Еерхне- 
мантийных землетрясений, наблюденных б районах Памире-Гиндунуша

Камчатки. Отмечены значения гнойны , средние в интервалах ее, i 
:торым ссответствует тот или иной график повторяемости, а так»)'

же средние квадратические ошибки с .  измаренил уровней lg  “ (22,^- 
Поочие значения О поелставлены шике (на вис. 32, 40), так же;!а  “ ■ (
как и сведние квадратические ошибки и. изменения наклона о (см. I* О
рис. 31, 39 ). [

Можно видеть, что в земной коре обоих районов параметры! 
графиков повторяемости соответствуют примерке одинаковому з н а ­
чению сейсмического времени релаксации. С ростом глубины в Кам­
чатской фокальной зоне ето значение систематически увеличивает­
ся. 5 Памирс-Гиндукукской верхнемактийней гипоцентральной об-!

I
ласти сейсмическое время релаксации в целом ниже, чем в земной) 
коре, особенно в ее Памирской ветви. Параметры сейсмического! 
течения, .представленные .на рис. 26, в обоих районах изменяются1
с ростом глубины сложным образом, немонотонно. Подробно ш  ос-i 
тансЕИмся на интерпретации этих зависимостей к кз сопоставлении'
иг с другими имеющимися данными и представлениями ниже, в гла­
зах 4 И 5.

Величина сейсмического момента при рутинной обработке ма­
териалов сейсмологических наблюдений в настоящее- время не опре­
деляется. Поэтому характеристики графиков lg  п (lg  Jf ) мелко по­
лучить только пересчетом из графиков lg  п (М ), или lg  гг (К). Для 
этого используются эмпирические зависимости lg  i '- ( l ')  вида
(1 .13) и вытекающие иг них соотношения (1 , 1 6 ) между характерис­
тиками линейных i1 .1 i )•и нелинейных / Л \ ».1?) приближе­
ний графиков 
должка и ;

ювторяемости в шкалах lg  J? и К . Корректироваться 
:вис1Шость (3 . 1 6 ), согласно которой сумма углов



э?оЧ  a 1Jf + a rc tg  при вариациях величин й1¥, постоянна z 
с8Вц8 45°: согласно (1-13) и (1 .1 6 ) , lg  Jf0 = А-М 4 В, где Л,В - 
* СОПБХ, и а 1¥0 = а  1и/А ,  рмо = ри/А ;  очевидно, что сумме 
arotg a 1Jf0+ aro tg  PMQ не равны сумме, написанной выше (при АФ 1 *.

В среднем для земной коры а ^ ц = 0,29 и = 0,55 (см. 
гл.1 ).Для пересчета этих значенийв шкалу lg  ^  рекомендуется Пе­
реходное соотношение (2 .1 ) [Экспериментальные..., 1931], взаим­
носогласованное с формулой (3 .1 5 ) , если при переходе от шкалы I  
к шкале И применять соотношение [Экспериментальные.^., 1981]:

К = 1 ,5МШ г 5 ,3 . (3 .2 2 ’
При этом получается: = 0 ,46  и a 1Jfo = 0,24(CttfO-  0,10 :. 

Если же последнюю величину рассчитывать по нескорректированном,- 
соотношению (3 .16) -  при = 0 ,4 6 , то получается а 1М0= 0,37. 
Наоборот, при пересчете последнего значения, согласно (2 .1 ,.  
обратно в магнитудную шкалу получается a 1|f -  0 ,44 (о^ = 0,1-9).

Напомним, что соотношение (3 ,16) -  это только одно из воз- 
можных описаний обратной зависимости величин $ и а ;  возможно, в 
частности, что в виде (3,16) она задана слишком сильной. Более 
того, и сама обратная зависимость -  это только возможность; 
альтернативой является случай, когда величина а  постоянна и при 
вариациях сейсмической вязкости изменяются только коэффициенты 
(3 и nQ. Тогда естественно положить 0^ = 0 ,13 (см. гл . 1) и , со­

гласно соотношениям (2 .1 ) , (3 .15) и (1116), о* = 0 .0 9 , 0*0 = 
= 0 , 10.

Представленная на р и с .24, б зависимость между коэффициен­
тами nQ и р при условии Оэд = 0 ,10  = const получена по описан­
ной выше схеме -  как корреляционная по той же выборке графиков 
повторяемости, что и зависимость рис. 24, а . Методом ортого­
нальной регрессии величин lg  nQ и |3 получено:

lg  п0 -  2 2 ,7Р * 5,880 -  7 ,2 3 , (3.23)

и?



так же, как и соотношение (3 .1 6 ), связывающее эти величины екс- 
псненцизльной зависимостью. Заметим, что при а  = const возможна 
значения 8 > 1 .

Пля всех графиков повторяемости, данные о которых приведе­
ны на рис. 26 , вычислены по описанной выше процедуре (но только 
с опорой не на соотношения (3 . 1 6 ) и (3 .1 8 ), а на условие atfG э ; 
= 0 ,10  = const и соотношение (3 .2 3 )) , значения параметра 6 а; 
величин, характеризующих макроскопические параметры сейсмичес-' 
кого течения в районе Камчатки и в Памиро-Гиндукушской гипоцен-! 
тральной области. Их зависимости от глубины представлены ниже, 
соответственно на рис. 33-37 и рис. 41, 42. Линии равных значе­
ний некоторых макроскопических параметров сейсмического течения: 
в зависимости от наклона Ъ и уровня lg  п (22,7) наблюденных; 
графиков повторяемости при lg  = 2 2 ,7 , рассчитанные аналогии-! 
но зависимостям рис. 2 6 , также приведены ниже, на рис. 32 и 40.!

Измерения характеристик графиков повторяемости в-нелиней­
ном приближении (1 . 1 5 ), изменяющихся в зависимости от глубины и  
по латерали в Камчатском и Пэмиро-Гиндукушском районах, исполь-: 
зозаны в дальнейшем для экспериментального определения величины- 
коэффициента а  в условиях различной сейсмической вязко сти .' 
Представляется уместным описание полученных результатов в дэн- 
ной главе, посвященной закону повторяемости землетрясений.

Каждое значение а  получалось при решении системы двух > 
уравнений (3 .2 1 ) . Таких уравнений можно составить столько же, 
сколько имеется наблюденных графиков повторяемости. Каждое из 
них связывает параметры наблюденного графика в линейном прибли­
жении (1 . 1 4 ) с коэффициентами, определяющими семейство нелиней­
ных кривых вида (1 . 1 5 ), одной из которых удовлетворяет наблю­
денный график (см. гл . 1 ) . Величина во всех уравнениях! 
одинакова « Г * о  —■ £»£у i •  c o n s t9 см* т\п* 4 и остзльные вз**!



личины -  переменные. Если д е ) ( i -тый и J -тый) наблюденных гре 
фика вида (1 ,14) с различающимися наклонами и уровнями (Ь{ t  1 Л-, 
а, •  Ч  %  ( lg  Я ^) t  а  ) в нелинейном приближении принадлежат 
одному и тому же семейству единых (1 .1 5 ) ,т .е .  если (а , (3,
-  (а , б, n0 )j* то из пары соответствующих уравнений (3 .2 1 } мож- 
ао получить значение а { = а ^ :  а  = (Ь { -  Ь ^ ) / ( а ^  -  а { ) .  Это зна- ! 

чение определяется только параметрами (наблюденными) графиков 
повторяемости в линейном приближении, без предположений о ха­
рактере зависимостей между величинами коэффициентов а ,  £, п ^ .

Величины, определенные на основании соотношений а  = 0 ,10  = 
s oonst, (3 .23) и (3 .1 € ), (3 .1 8 ) , будем называть рассчитанными 
соответственно- в первом и втором вариантах и обозначать их ин­
дексами: nQ1, в1 и т .д .  и Ogf P2 , nC2, Bp и т .д . Пары
уравнений (3.21) для определения а  подбирались по признаку 
равенства значений {3. Значения , (3g , используемые для расчета 
параметров, вариации которых представлены в гл . 4 и 5, опреде­
лены с точностью до третьего знака после запятой. Равными счи­
тались значения, различающиеся не больше чем на 0 ,005; условием 
использования пары наблюденных графиков было равенство значений 
р, рассчитанных как по первому, так и по второму варианту: |р 1{-
-  P1;J| ^ 0,005 и |Р21 -  Р2 ^| < 0,005. При вариациях (в зависи­
мости от сейсмической вязкости) значения £ получаются всегда 
меньшими (не большими), чем {32 . Однако различие это имеет ха­
рактер систематический (поэтому отсутствуют систематические 
различия в представленных на рис. 33, 41, 42 зависимостях от 
глубины параметров сейсмического течения, рассчитанных в первом 
и во втором вариантах). Поэтому оказалось возможным составить 
достаточное количество пар уравнений (3 .21)' со значениями Ри =
-  р2 (= P2 j ,  перекрывающими практически весь наблюденный 
диапазон изменения коэффициентов ^ , (3£ .
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Р и с .  2?. Экспериментальные определения коэффициента а  по; 
парам графиков lg  n ( lg  JfQ) вида (1 .15 ) ,  наблюденным в разных:
участках Камчатского и Памиро-Гиндукушского районов

1 , 2 -  определения по графикам, наблюденным в том не рай­
оне (1) и в разных районах (2) ;  3 -  линия регрессии на величину) ' 
коэффициента 0, определенного на основе соотношения (3.23) • i

Полученные значения а  представлены на рис. 27 в зависимос­
ти от соответствующих величин (3., = (р1{+ Р1^ ) /2 . Значения Р1 

изменяются от 0 ,34 ша Камчатке) до 0,57 (в Памиро-Гиндукушском 
районе); соответствующие вариации коэффициента nQ определяются 
соотношением (3 .2 3 ). Величина коэффициента а  не изменяется и 
практически равна значению, определенному как среднее для усло­
вий земной коры (см. гл . 1 ) и принятому при расчетах е первом 
варианте. Дисперсия значений а  относительно среднего определя­
ется погрешностями измерения величин Ъ . и а  .*»j t « 3

Значения а ,  полученные по парам графиков, один из которых 
построен по землетрясениям Камчатки, а другой -  Памиро-Гинду- 
кушского района, не выпадают из общей зависимости рис. 27. Это 
свидетельствует о правомерности применения соотношения (3.15)* 
полученного для Средней Азии (см. выше), также и для районе 
Камчатки, для пересчета графиков.повторяемости из шкалы 1Тс в 
шкалу lg  KQ.



Таким образом, можно считать установленным закон повторяет- 
лости землетрясений, позволяющий интерпретировать параметры 
рафиков повторяемости землетрясений в терминах процесса сейс­
мического течения горных масс.. Он описывается соотношениями

(1.15) при Ш = 1?0 , (3 .23) и ag0 = 0 ,10 = c o n s t .1
Пересчет графиков повторяемое^ в шкалу lg  MQ основан на 

использовании эмпирических зависимостей lg  ¥Q(¥ ) , или lg  JL (£). 
Однако сейсмический момент не определяется как функция только 
одной переменной -  сейсмической энергии, магнитуды и п р .; при

ч

той же магнитуде величина MQ зависит еще от формы спектра сейс­
мического излучения [Экспериментальные.. . ,  1981; и д р .] .  Поэто­
му упомянутые зависимости только корреляционные, может оказать­
ся, что применение их некорректно. Этот вопрос мы обсудим ниже, 
в гл . 6.

Латеральные вариации сейсмической вязкости в земной коре.
Для глобальных сейсмических районов земной коры в гл . 1 получе­
ны следующие значения коэффициентов в выражении (1 .1 2 ), описы­
вающем семейство нелинейных графиков повторяемости магнитуд 
землетрясений: lg  =1,4; =0,55; &и =0,13. Конечно, пара­
метры линейных приближений графиков 1g  п(М) для разных районов 
земной коры удовлетворяют одному семейству кривых вида (1.12) с 
постоянными коэффициентами тблько приблизительно. Можно ожидать, 
что реологические свойства сейсмогенерирующей среды варьируют 
от района к району и в пределах земной коры, хотя и существенно 
меньше, чем, например, в зависимости от глубины.

Б табл. 5 представлены оценки характеристик сейсмической 
вязкости и напряжения, средних для глобальных районов Гутенбер­
га-Рихтера. Они получены по данным табл. 3 б параметрах линей-

1
Значения |3 и п_ определяются в каждом случае из уравнений 

(3 .21 ), (3 .2 3 ) . \



х а :  л п  а 5. Параметры графиков повторяемости и 
сейсмического течения в района! Гутенберга-Рихтера

Группа 
райеков

Гайок 1е 9 
(0=0,55)

Р ig  е - lg  г
I

lg  а а 
(1 -p )ig  9

уел,.ед.

В Т О А\ 5,5 0,557 5 ,4 1,87 2,41
J 3,9 0,541 3 ,8 1,77 1,74
С 5 ,8 0,518 6 ,0 1,62 2,91
е 0,452 4 ,8 1,18 2,64

дп 0,105 2,2 0,69 1,17Г*ТТ
\j h 0,517 5 ,0 1,61 2,42

С 'Т» Аw * V и 5,9 0,617 5 ,4 2,18 2,06
16 5 ,9 0,569 6 ,0 1,94 2,591C, 5,3 0,561 5,2 1,89 2,23
18 4,4 0,547 4,3 1,81 1,96
12 6,1 0,507  ̂ ч!J 9 1,56 2,63
ДП 1,7 0,110 А »7 1 9 1 С,62 0,67
СП 5,5 0,560 го 1 ,88 2,30

С 0 X 43 2,5 0,679 1,7 2,46 0,56
33 2 ,9 0,584 2 ,9 2,02 1,21
40 1,1 0,576 1,0 1,98 0,41 |
32 1,8 0,574 1,7 1,97 0,72 •
ДП 1,8 0,105 1,9 0,49 0,80
СП 2,1 0,603 •1,8 2,11 0,72
 ̂ 4 4,4 0,583 А 0 2,02 1,74

37 1 .0 0,505 1,2 1,54 0,59гпf 3,5 0,498 : ,9 1,50 1,95 i
П и и м е ч а н и е . БТО,, зтс -- районы восточной и западной ок-j
раин Тихого океана; СОХ -• районы срединно-океанических хребтов;)

иП -  ргзма! экстремальны! значений и средние значений:
параметров. Остальные обозначения см. б табл. 2. I

i

пых приближений вида (1 .1 ) на основе установленного закона пов­
торяемости в магнитулком варианте. Зависимость между изменяющи­
мися коеффициектами lg  n QU и (3̂  получена из соотношения (3.23) 
пересчетом его в шкалу магнитуд по формулам вида (1 .16) (для



коэффициентов lg  nQV и 6tf) на основе переходного корреляционно­
го соотношения (2 .1 ) . Получена следующая зависимость:

lg  nQi[ = 9*07(3^ + С, <3.24 •
где С -  -3 ,5 9 . Свободный член С-в зависимости взят таким, чтобы 
она удовлетворяла средним значениям коэффициентов 1е и 
полученным для семейства графиков повторяемости магнитуд коре­
вых землетрясений, т .е .  таким, что при Вж -  0,55 значение 
lg пох равно 1 ,4 .

Глобвльные районы в табл. 5 разделены на три группы: 1-я г 
2-я объединяют районы области перехода от глобальной структуры 
Тихого океана к контийенту -  к Американскому (1-я группа; к к 
Евразийскому (2-я гр у ш а),' в 3-ю группу входят районы срединно- 
океанических хребтов. Первые две группы районов морфологически 
отличаются наличием или отсутствием в их пределах сстроводужных 
структур. Три сейсмических района остались вне гр у ш , едш  из 
них континентальный -  Африка. Представлены диапазоны изменения 
и средние значения параметров в пределах груш .

Иля двух районов из представленных в табл. 3 (8 и 19- 
получены больше различия в оценках величины lg  %s  по формулам 
(1.18) и (1 .19) при р = 0 ,5 5 . Особенно это относится к району 
19, объединяющему Курило-Камчатскую и Японскую эстрсвсдукные 
структуры, различающиеся в сейсмическом отношении. По-видимому, 
из•‘•зг сейсмической неоднородности значение наклона Ь линейного 
приближения графика повторяемости землетрясений этого района 
получилось завышенным (см. табл. 3 ) . Величина lg  ё^, рассчитан­
ная гои изменяющемся значении коэффициента 6^, также оказалась 
сильно завышенной и не включена в табл. 5, как и прочие naps-  
метры для района 19.

Значение коэффициента (3̂  варьирует в диапазоне А$ = С,23 
со средним значением, равным 0,554 (от 0 ,44  до 0 ,6 7 ) . Оно сов­
падает о принятым в среднем для земной коры значением, пелучен-



ним не только по данным о сильных (М 5 , 5)  землетрясениях в 
тойонах Гутенберга-Рихтера, но и по данным о более слабых (И <!

землетрясениях во многих других районах меньших размеров. 
Средние д.'-я выделенных груш  значения 3 и ig  т равны соответ­
ственно 0,56 и -1 ,8 5 , т .е .  совпадают с соответствующими величв- 
нами, средними для группы районов западного обрамления Тихого 
океана. Относительно этих средних величин логарифм сейсмическо­
го времени релаксации варьирует от района к району в диапазоне,, 
равном 1,3 (от -2 ,5  до -1 ,2 ) .  В районах восточного обрамления1 
Тихого океана значения ig  % немного повышены, а в районах сре­
динно-океанических хребтов понижены.

Статистика, представленная в табл. 5, недостаточна, чтобы 
установить, является ли значимым различие между средними значе­
ниями ig  т в 1-й и 2-й группах районов. Но все же диапазоны,I
вариаций ig  т в той и другой груш ах меньше совокупного; 
диапазона вариаций lg  т в районах, переходных от Тихого океана 
к континенту -  0 ,69; 0,62 и 1,00 соответственно. Различие между 
средниьш значениями ig  т для этих районов, с одной стороны, и 
для группы районов срединно-океанических хребтов,- с другой, 
скорее всего, значимо. Максимальные значения ig  % в этой пос­
ледней груш е (равные -2 ,0  для районов срединных хребтов Атлан­
тического и Ледовитого океанов) меньше значений lg  т для всех 
других районов, представленных в табл. 5, за исключением Новых 
Гебрид (район 14). Размах вариаций величины логарифма сейсмичес­
кой вязкости в груш е районов срединно-океанических хребтов по­
чти в три раза меньше, чем во всей совокупности данных табл. 5.

Средние значения характеризующих напряжения параметров 8 
п а  (lg  9 и lg  а ) в районах восточного и западного обрамления 
Тихого океана отличаются незначительно. По зтим параметрам рай­
оны 1-й и 2-й груш  можно считать одинаковыми. Районы срединно-!



океанических хребтов в сравнении с ними имеют значимо МвНЪПП1̂  
характеристики lg  6 и lg  а . По данным табл .5, ь частности и: 
средним для группы значениям, намечается прямая зависимость 
сейсмическсго времени релаксации от напряжения при вариация! 
8и!Х параметров от района к району. При этом величины б к 8 
меняются существенно в больших пределах, чем время релакгати: 
«г . Согласно результатам гл . 2 , различие значений параметров р

С
(и 0) в районах обрамления Тихого океана и в - районах средник:- 
океанических хребтов уменьшится, если учесть различие в разме­
рах районов, в среднем меньших в первых двух группах табл, о 
больших в третьей. ■

Величина ( lg  П ^ )^  в зависимости ее' от коэффициента £
(3.23) нормирована по объему на 1 км", а величина (lg  г., .
входящая в соотношение (3 .2 4 ) , -  по плошали нв 1000 км~. Сто 
нужно учитывать при пересчете соотношения (3.23) в магниту дну::
шкалу. Если принять мощность сейсмогенерирушего слоя земной 
коры (в частности, в глобальных районах табл. 5) равней 20 км. 
то свободный член при пересчете соотношения (5 .23) б магнитуд- 
ную шкалу согласно (2 .1 ) и нормировашш по объему на 'ГСО

■з
«20 км получается равным -2 .9 3 , т .е .  на 0 ,об большим, чем при­
нятое в соотношении (3.24) для глобальных районов значение ~ = 
= -3 ,5 9 . Другими словакга, при нормировании по плошали повторяе­
мостей сильных коровых землетрясений в глобальных сейсмических 
районах среднее значение коэффициента г. (при 61Г ■= . . г :

SJO. ' JL

получается в 4-5 раз меньшим, чем соответствующая величико.. 
полученная по относительно слабым землетрясениям в меньших: п: 
объему сейсмически активных областях. Среднее для земной корь 
значение ( lg  nn )tf, полученное по данным с землетрясениях о

O' Ж

№ < 4,5 в сейсмических районах, меньших чем глобальные, оказы­
вается равным примерно 1,65 (см. рис. 8 , гл . 15. Если формулу
(3.24) согласовать с этим значением, то свободны!! член ее ("'■



"случаетел равным -3 ,3 4 . Среднее значение коэффициента л (при) 
р = 0,35) примерно в 2 ,5  раза меньше соответствующей величины,' 
полученной по данным-о землетрясениях в. верхней мантии (см .гл.

Различие в оценках коэффициентов пГх объясняется, по-види- 
мому, особенностями, различием пространственного распределения 
сейсмичности в земной коре и в гипоцентральных областях, свя­
занных с Еерхнемантийными землетрясениями, таких, как Памиро- 
Гикдукушскэя и Камчатская. В последних сейсмический процесс ло­
кализован в относительно резко ограниченных вмещающей асейсмич- 
яой средой объемах. Коровая же сейсмичность, как отмечено в 
гл . 1, имеет пятнистую структуру. Так или иначе выделенный 
сейсмический район включает в себя участки высоко- и низко-: 
сейсмичные и вовсе асейсмичные; границы участков и районов' 

на любом структурном уровне)* размыты, в целях нормированияj 
повторяемостей по объему они могут быть проявлены только весьма; 
условно. Еше более неоднородно распределен сейсмический процесс; 
в земной коре по глубине -  сильно затухает с ее ростом. Поэтому 
трудно говорить о мощности сейсмогенерирующего слоя земной коры 
е том или ином районе. Подавляюще большая часть очагов слабых| 
землетрясений формируется в верхнем 10-километровом слое коры. 
Более того, с увеличением точности локализации гипоцентров; 
местных землетрясений оказалось [Пономарев и д р ., 1976], что и 
в этом слое они распределены не равномерно, а тяготеют к 
одному-двум очень узким слоям. С другой стороны, очаг сильного 
землетрясения может распространяться на всю толщину земной коры.

Трудности нормирования по объему заставляют изменять сво­
бодный член в зависимостях вида (3 .1 8 ) , (3 .23) или (3 .24) между

л / г
коэффициентами пп и р, при изменении пространственно-временно-; 
го , а следовательно, и мэнергетического" масштабов -  уровня, на;

i
котором исследуется сейсмический процесс. Например, пространст-;



венные масштабные уровни -  глобальные районы, регионы, районы, 
отдельные структуры или участки; "энергетические" уровни -  
сильные землетрясения с М > (5 -5 ,5 ) , "сильные" местные и близ­
кие землетрясения с К = 10-14, слабые местные землетрясения. 
Поэтому можно сравнивать оценки макроскопических параметров 
сейсмического течения в пределах того или иного пространствен­
но-временного и энергетического уровня -  структурного уровня 
(например, глобальные районы, см. табл. 5, или различные участ­
ки Памиро-Гиндукушской верхнемантийной гшоцентраЛьной облас­
ти). Так, менее уверенно можно сопоставлять оценки по данным о 
землетрясениях с И > 5 ,5  для глобальных районов и по землетря­
сениям с Е = 10-13 для различных локальных участков. Менее на­
дежными могут быть также и сопоставления оценок на тех же 
энергетическом и пространственном уровнях параметров сейсмичес­
кого течения для участков верхней мантии и для земной коры над 
ними. Это относится, в частности, к Памиро-Гиндукушскому району 
с относительно слабой и затухающей с ростом глубины вкутрикоро- 
вой сейсмичностью и не относится к району Камчатки (см. гл . 4,5;

Погрешности определения величин, характеризующих макроско­
пические параметры сейсмического течения, определяются главным 
образом ошибками (о и о . ) измерения уровня и наклона исходногоOL О
графика повторяемости в "энергетическом" диапазоне, в котором 
он аппроксимирован линейно (см. рис. 26, а также рис. 31, 32 и 
39, 40), из которых первая ошибка зависит главным образом ст 
погрешностей определения объема съйсмогенерпруюсцк горных масс, 
необходимого для нормирования графиков повторяемости, а Еторая 

сильно зависит от величины флуктуаций повторяемостей относи­
тельно сильных землетрясений в упомянутом "энергетическом" диа­
пазоне, т .е . в конечном счете от общего количества землетря­
сений, по которым построен график повторяемости.



Г л а в а  ч е т в е р т а я

ГЕОЛИНШ1ЧЕСКИЕ ХАРАКТЕРИСТИКИ ГИПОЦЕНТРАЛЬНОЙ ОБЛАСТИ 
ПОВЕРХНОСТНЫХ И ПРОМЕЖУТОЧНЫХ ЗЕМЛЕТРЯСЕНИЙ КАМЧАТКИ

4.1 Общее геофизическое описание Курило-Камчатской 
островодукной системы

Курило-Камчатская островная дуга включает в себя вссточнуц 
Камчатку, Курильские острова и о-в Хокайдо. Она прослеживается, 
как единая структура по особенностям рельефа суши и дна Тйюго 
океана; элементами ее служат глубоководный желоб и пояс дейст­
вующих вулканов. Глубинные элементы островодукной системы про-! 
являются в вулканизме, в особенностях геофизических полей я 
распределения сейсмичности. Это самый сейсмически активный рай­
он на территории бывшего СССР; в нем отмечены не только саше 
сильные, но и самые глубокофокусные землетрясения. Как и в 
других островодужных системах, гипоцентры землетрясений скон­
центрированы здесь в довольно четко пространственно ограничен­
ной области, которая в первом приближении представляется как 
слой мощностью 75 км и более, падающий под континент и просле­
живающийся до глубины 600-650 км.

Аномалии геофизических полей в Курило-Камчатском районе 
имеют типичный вид узких и длинных полос, вытянутых согласно 
простираниям цепи действующих вулканов и глубоководного желоба. 
Связь атих аномалий с особенностями сейсмической активности и 
строения гипоцентральной области прослеживается только в общих 
чертах и только для первых 200 юл глубины. Почти а сейсмичные 
впадины Охотского и Японского морей находятся в состоянии изо- 
статического равновесия; здесь наблюдаются положительные грани-



анионные аномалии и максимально высокий тепловой поток. Иля 
5ысокосейсмичной области континентального склона глубоководного 
*елоба характерны положительные гравитационные и магнитные ано­
малии, а также пониженный тепловой поток; в промежуточной части 
-  дугообразной полосе локализации действующих вулканов -  все 
перечисленные аномалии имеют обратные знаки.

Непрерывные сейсмологические наблюдения курило-камчатских 
землетрясений были начаты в 1904 г .  С увеличением точности и 
детальности наблюдений и по мере поступления новых данных изу­
чались пространственное распределение гипоцентров землетрясе­
ний, а такаю строение земной коры и верхней мантии. Общие пред­
ставления о пространственном распределении гипоцентров земле­
трясений были получены уже в 20-30-х годах. Область сейсмогене- 
рирущих горных масс, связанную с Курило-Камчатской островной 
дугой, впервые описал К.Бадати [Wadati, 19351. Б отечественной 
литературе она называется зоной Бавариикогс-Беньофа [Завариц- 
кий, 1946; B en io ff, 19541, а также просто фокальной зоной [Фе­
дотов и д р .,  1969; и др.1 или фокальным слоем [Токарев, 1970]. 
Изучение приуроченных к етой зоне особенностей геофизических 
полей (магнитного, гравитационного, теплового) было начато 
позднее, в 50-х годах. Современные представления о фекальной 
зоне, строении и свойствах вмещающей ее верхней мантии получены 
за последние 30, лет в основном трудами советских и японских 
исследователей, базирующимися главным образом на сейсмических и 
сейсмологических наблюдениях и методах, в том числе и на иссле­
довании пространственных вариаций параметров графиков повторяе­
мости землетрясений.

Б главе представлены данные о вариациях величин, характе­
ризующих сейсмическое течение горных масс верхней части фокаль­
ной зоны (до глубины 200 км) в районе Камчатки между 51 и 55° 
с.ш. Они получены изложенным в гл .1 -3  методом *• путем интерпре-

131



-zizs: f итспессз течения ко&ффЕпиектсв графиков побто- 
тяем сгт:: не основ? законе повторяемости землетрясений по вели* 
чине сейсмического момента. Для зоны в целом исследованы вариа­

ции по глубине, а для верхнего сейсмоактивного блока (до глуби­

ны еО кз/ . кроме того, и вкрест простирания блока.Эти величин 

являются средними для того или иного узкого интервала глубин 

фокальной ЗОНЫ (ТОЙ или иной узкой полосы, вытянутой по прости*

верхнего сейсмоактивного блока) в части ее , ограниченной
рамками выбранного района. Повтому при обшей характеристике 
района мы будем отвлекаться от существующих вариаций сейсмичес­
ких и прочих параметров по простиранию островной дуги (см. ни­
же ) и описывать в о сноен ом  вариации по глубине и вкрест прости­
рания.

Сейсмологические и геофизические исследования (Федотов и 
д р ., 1969; Болдырев, 1976; и др. ] позволяют считать выбранный 
.-айсЕ типичным для всей Курило-Камчатской островодужкой систе­
мы. Поэтому е ос-ших чертах нами списаны результаты, касающиеся 
всей Курило-Камчатской и примыкающей к ней Японской островных 
дут. Зависимости от глубины сейсмических и геофизических пара­
метров фокальной зоны и вмещающей ее верхней мантии в выбранной, 
районе Камчатки рассмотрены более подробно, однако все же с той 
ограниченной детальностью, которая необходима для сопоставления 
с ними изложенных ниже данных.

Тектонические землетрясения Курило-Камчатской области по 
характеру связи с различными структурами можно разделить на две 
группы. Первая обусловлена перемещением, "течением" горных масс, 
в собственно верхнемантийной фокальной зоне, вторая -  с текто­
ническими движениями в земной коре и в самой верхней части 
(кровле ) ■ верхней мантии. Очаги землетрясений второй группы ло­
кализованы между вулканической дугой и осью глубоководного 
желоба в приповерхностном слое мощностью около 60 км. Очаги



землетрясений, образующие фокальную зону, достигают глубины 
600-650 км.

Фокальная зона имеет довольно сложную конфигурацию, пред­
ставление с степени етс;' сложности изменялись по мере увеличе­
ния точности и детальности сейсмологических наблюдений и мето­
дов. Х.Бекьоф [E eniof, 1954] установил, что угол наклона фо­
кальной зоны к земной поверхности в Курило-Камчатском районе 
увеличивается скачком примерно с 34 до 54° на глубине около 300 
км. Нс при более детальных исследованиях с построением попереч­
ных простиранию фокальной зоны вертикальных разрезов по отдель­
ным достаточно небольшим ее участкам этого излома обнаружить не 
удалось [Токарев, 1958, 1970; Кондорская, Постоленко, 1959*,' 

•Сайкс, 1970; Тараканов, Ким Чун Ун, 1975; Гусев, Шумилина,
1976]. По-видимому, излом появляется и з-за  методической погреш­
ности -  в результате проекции на одну вертикальнуг плоскость 
гипоцентров со значительного участка, внутри которого" наклон 
зоны изменяется [Токарев, 1970; Т ектон и ка..., 1980].

Б 1961 г .  на Камчатке были начаты детальные сейсмологичес­
кие наблюдения. Используя их результаты и данные долговременных 
наблюдений сильных землетрясений, П.И.Токарев [1958, 1970] ап­
проксимировал поверхность, к которой можно свести фокальную зо­
ну, частью прямого кругового конуса, ось симметрии которого 
проходит через центр Земли й центр вулканической дуги (на по­
верхности), а вершина лежит на глубине 1560 км. Дуга окружнос­
ти, образуемая основанием ©того конуса на поверхности Земли, 
имеет радиус 2010 км; она концечтрична как поясу вулканов, так 
и дуге, образуемой осью глубоководного желоба, и расположена на 
расстоянии 125 км от первого. Построив ряд поперечных фокальной 
зоне вертикальных разрезов, П.И.Токарев нашел ее мощность и 

•наклон разными соо.ветственно 75 км и 4 3  i  3 ° , а глубину подош­
вы погружающейся в районе Камчатки в направлении с севера на



вг. Последующие результаты [Тараканов, Ким Чун Ун, 1975; Гусе$ 
Шумилина, 1976] по существу не противоречат этому первс^ 
приближению, уточняют и дополняют его.

По материалам наблюдений за 1905-1971 г г . и детальных нас. 
явлений за '961-1971 г г . установлено [Тараканов, Ким Чун yg 
'°7 5 : Тектоника.. . ,  i960 ], что модность фекальной зоны в Кур®. 
ле-Камчатской области колеблется от. 60 до 90 км и равна 75 яц 
только в среднем. Глубина подошвы этой зоны в средних частях 
еетроведужной системы 600-650 км, а к  ее краям уменьшается при- 
мерно до 350 км. Наклон фокальной зоны уменьшается в направле­
нии : севера (Командорские острова) на юг (о-в Хокайдо) от 50 
до 36".

лрк увеличении точности локализации гипоцентров землетря­
сений, используемых для построения поперечных вертикальных 
разрезов, средняя мощность фокальной зоны оказывается меньшей, 
а геометрия ее более сложной. На глубинах свыше 100 км в преде­
лах Камчатки ередаяя мощность фокальной зоны раЕна 50 км, если 
ее определять по землетрясениям с К > 9, и примерно 25 км -  по 
землетрясениям с Е > 11: максимальные значения равны соответст­
венно 80 и 40 км [Гусев, Шумилина, 1976]. Детальные наблюдения 
в районе Южных Курил [Федотов и д р ., 1969] дают для максималь­
ной мощности фокальной зоны оценку в 50 км. В северной части 
Камчатки угол падения фокальной зоны растет с глубиной до 
60-S0u , в то время как в южной части поперечные разрезы имеют 
•5-образную форму: фокзльйая зона круто падает в верхней части, 
выполаживается на глубинах порядка 350 км до углов 25-30° и 
затем опять падает круто [ГуееЕ, Шумилина, 1976].

Полученные А.А.Гусевым и Л.С.Шумилиной данные о резком 
расширении фокальной зоны в интервале глубин от 100 до 70 км, 
возможно, обусловлены методическими причинами. Используя земле­
трясения с погрешностью определения глубины гипоцентров не
134



большей ±5 км, И.П.Кузин И 974] построил горизонтальные сечения 
фокальной зоны в районе Камчатки на глубина! 60 , 80, 100 и 120 
ял. Выяснилось, что на глубине 60 -  120 км мощность этой ?^hl 
меняется от 20 до 50 км. При проекции гипоцентров на одну вер­
тикальную плоскость, проходящую вкрест простирания фокальной 
зоны, тонкие ее участки маскируются более толстыми, поэтому 
максимальная мощность принимается за типичную для некоторого 
интервала глубины [Кузин, 19743.

Более того, гипоцентральная область верхнемантийкых земле­
трясений, по крайней мере в некоторых ее участках, не может 
представляться как сплошная, цельная фокальная зона или слой. В 
работах К.Цумары, Н.Умино, А.Хагисавы и др. [Методы прогно­
з а . . . ,  1984] на основе высокоточных телеметрических наблюдений 
микроземлетрясений в северо-восточной части Японии установлено,
«то до глубины по меньшей мере 200-250 км гипоцентры их сосре-

*
доточены в двух тонких наклонных слоях, разделенных асейсмичнсй 
зоной мощностью 30-40 км. Эта тенденция наблюдается в районе 
о-ва Хокайдо и по наблюдениям сильных (М > 5) землетрясений 
[Сайкс, 1970].

Представления о распределении в фокальной зоне плотности 
гипоцентров землетрясений и сейсмической активности получены 
благодаря работам Е.Н.Аверьяновой, Б.А.Андреева, А.Б.Горячева, 
С.Д.Когана, Н.В.Кондорской, С.Миямуры, Л.Сайкса, С.Л.Соловьева, 
Р.З.Тараканова, С.А.Федорова и других исследователей [Тарака­
нов, Левый, 1967; Федотов и др .,1969; Сайкс,1970; Аверьянова, 
1975; Т ектон и ка ..., 1980; Метод» црогноза.. . ,  1984; Банек, Га- 
нуш, 1985; и д р .] .  Сейсмическая активность характеризовалась 
при этом разными величинами, в сущности являющимися параметрами 
графиков повторяемости землетрясений lg  n ( lg  ffl), так или инэче 
нормированных по времени и по объему сейсмогенерирувдих горных 
масс (см. гл . 1 ) . К таким параметрам относятся: общее количест-



вг. Последующие результата [Тараканов, Ким Чун Ун, 1975; Гусе*
Шумилина, 1976] по существу не противоречат атому перво^ 
П?ЕС:ЛИЕгЕЕЮ, уточняют и дополняют его.

По материалам наблюдение за 1905-1971 г г .  и детальных нас* 
лишений за '961-1971 г г . установлено [Тараканов, Коз/ Чун yg( 
'975 ; Тектоника.. . ,  i9 6 0 ], что модность фокальной зоны в Кура» 
де-Камчатской области колеблется от. 60 до 90 км и равна 75 кц 
только в среднем. Глубина подошвы этой зоны в средних частя* 
островедужкой системы 600-650 км, а к ее краям уменьшается при» |
мерно до 350 км. Наклон фокальной зоны уменьшается в направле- |I
нии с севера (Командорские острова) на юг (о-в Хокайдо) ст 50 ;
до 36 *.

ирк увеличении точности локализации гипоцентров землетря­
сений, используемых для построения поперечных вертикальных 
разрезов, средняя мощность фокальной зоны оказывается меньшей,, 
а геометрия ее более сложной. На глубинах свыше 100 км в преде­
лах Камчатки ередояя мощность фокальной зоны равна 50 км, если 
ее определять по землетрясениям с К > 9, и примерно 25 км -  но 
землетрясениям с Е > 11: максимальные значения рэены соответст­
венно 80 и 40 чем [Гусев, Шумилина, 1976]. Детальные наблюдения 
в районе Южных Курил [Федотов и д р ., 1969] дают для максималь­
ной мощности фокальной зоны оценку в 50 км. В северной части 
Камчатки угол падения фокальной зоны растет с глубиной до 
60-80'"', в то время как в южной части поперечные разрезы имеют 
5-обргзнув форму: фокзльйая зона круто падает в верхней части, 
выпслаживается на глубинах порядка 350 км до углов 25-30° и 
затем опять падает круто [ГусеЕ, Шумилина, 1976].

Полученные А.А.Гусевым и Л.С.Шумилиной данные о резком 
расширении фокальной зоны в интервале глубин от 100 до 70 км, 
возможно, обусловлены методическими причинами. Используя зем ле-’ 
трясения с погрешностью определения глубины гипоцентров не
134



большей ±5 км, И.П.Кузин [1974] построил горизонтальные сечения 
фокальной зоны в районе Камчатки на глубинах 60, 80, 100 и 120 
км. Выяснилось, что на глубине 60 -  120 км мощность втсй 
меняется от 20 до 50 км. При проекции гипоцентров на одну вер­
тикальную плоскость, проходящую вкрест простирания фокальной 
зоны, тонкие ее участки маскируются более толстыми, поэтому 
максимальная мощность принимается за типичную для некоторого 
интервала глубины [Кузин, 19743.

Более того, гипоцентральная область верхнемантийкых земле­
трясений, по крайней мере в некоторых ее участках, не может 
представляться как сплошная, цельная фокальная зона или слой. В 
работах К.Цумары, Н.Умино, А.Хагисавы и др. [Методы прогно­
з а . . . ,  1984] на основе высокоточных телеметрических наблюдений 
микроземлетрясений в северо-восточной части Японии установлено, 
i i o  до глубины по меньшей мере 200-250 км гипоцентры их сосре- 
доточены в двух тонких наклонных слоях, разделенных асейсмичнсй 
зоной мощностью 30-40 км. Эта тенденция наблюдается в районе 
о-ва Хокайдо и по наблюдениям сильных (М > 5) землетрясений 
[Сайкс, 1970].

Представления о распределении в фокальной зоне плотности 
гипоцентров землетрясений и сейсмической активности получены 
благодаря работам В.Н.Аверьяновой, Б.А.Акдреева, А.Б.Горячева, 
С.Д.Когана, Н.В.Кондорской, С.Миямуры, Л.Сайкса, С.Л.Соловьева, 
Р.З.Тараканова, С.А.Федорова и других исследователей [Тарака­
нов, Левый, 1967; Федотов и др .,1969; Сайкс,1970; Аверьянова, 
1975; Т ектон и ка ..., 1980; Метод, п р о г н о за ...,  1984; Ванек, Га- 
нуш, 1985; и д р .] .  Сейсмическая активность характеризовалась 
при этом разными величинами, в сущности являющимися параметрами 
графиков повторяемости землетрясений lg  n ( lg  я ) ,  так или иначе 
нормированных по времени и по объему сейсмогенерирующих горных 
масс (см. гл . 1 ) . К таким параметрам относятся: общее количест-



во 2п и общая "энергия" Эл землетрясений с "энергией", большей 
некоторого минимального значения ш , которое зависит от качест­
ва системы наблюдений; "энергия" ш максимального наблюденногоГО
землетрясения и , наконец, повторяемость землетрясений n ( lg  п)  в 
фиксированном "энергетическом" интервале lg  ш ± 6 lg  гл1 . в 
качестве "энергии" разные авторы использовали величины ш * 
= p*10Qjf при т = 10е , где U и К -  магнитуда и энергетический 
класс землетрясения, р  и q -  коэффициенты.

По падению и простиранию фокальной зоны сейсмическая ак­
тивность распределена неравномерно. Она повышена во фланговых 
частях зоны -  о-в Хонсю, п-ов Камчатка,-а в пределах Камчатки - 
особенно в районах мысов. В земной коре и верхней мантии (до 
глубины 200 км) можно выделить поперечные островной дуге 
линейные области повышенной сейсмической активности, из которых 
многие совпадают с зонами разломов, отмеченными на тектоничес­
кой карте [Т ектоника..., 1980].

По материалам долговременных наблюдений относительно 
сильных (М > 5)  землетрясений установлены [Сайкс,* 1970; Текто­
ника. 1980; и д р .]  приуроченность подавляющего их большинст­
ва к верхней части зоны до глубин 100-130 км, почти полное, 
отсутствие гипоцентров на глубинах около 130-160 км и мевду 200 
и 300 км. На больших глубинах, в нижней части фокальной зоны, 
сейсмическая активность вновь возрастает; гипоцентры наиболее 
сильных землетрясений тяготеют к нижней кромке (к низу нижней 
части) фокальной зоны.

Мощность верхней области пониженной сейсмической активное-, 
ти, которая, по данным о сильных землетрясениях [Ванек, Гануш,
Л

Последняя величина предложена Ю.Б.Ризниченко [М етоды..., 
I960]. Как стандартная характеристика сейсмической активности в 
отечественной сейсмологии используется повторяемость землетря­
сений энергетического класса К = 10 (± 0 ,5 ), рассчитываемая с 
учетом повторяемостей более сильных землетрясений.
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19в5Ь полностью аеейсмична, меняется по простиранию зоны от 30 
до 70 км. Однако слабые землетрясения в пределах етой области 
все не происходят (см. ниже), а мощность ее , по-видимому, мень­
ше. В верхней части фокальной зоны выделяются еще области пони­
женной сейсмической активности на глубинах около 70 и 190 т  
[Аверьянова, 1975]. Абсолютный максимум сейсмической активности 
приурочен к интервалу глубин 30-50 км,' вторичные максимумы тя­
готеют к глубинам около 100 и 140 км [Аверьянова, 19751. 
Проявляющиеся за этими флуктуациями генеральные тенденции 
уменьшения с ростом глубины до 200 км величин 2гт, Эл, n ( lg  П ) ,  
характеризующих сейсмическую активность, близки к экспоненци­
альным [Сайкс, 1970; Аверьянова, 1975; и д р .3. Наклон Ь графи­
ков повторяемости магнитуд относительно сильных (Jf > 5 ,0 ) зем­
летрясений максимален в интервале глубин примерно от 40 до 70 
до, ниже эта величина уменьшается с ростом глубины, локальные 
минимумы ее намечаются на глубинах около 100 и 140 км ’ [Аверь­
янова, 1966].

Закономерности изменения с глубиной в верхней части фо­
кального слоя параметров 2п, Эл, n ( lg  ш) и b графиков повторяе­
мости землетрясений района Камчатки не выпадают из общих для 
всей островодужной системы.

Фокальная зона маркирует некоторый блок горных масс, раз­
граничивающий два других основных блока -  континентальный и 
океанический, которые выделяются в верхней мантии северо-запад­
ной части Тихоокеанского пояса, в том числе и в Курило-Камчат­
ской области. Одни исследователи [Кузин, 1974; Болдырев, 1976] 
отождествляют этот блок с фокальной зоной, другие считают его 
устроенным более сложно [Uteu, 1967 и д р .;  O liv e r, Isa c k s , 
1967; Kebeasy, 1969; Is h id a , 1970; Tad*»., i 372; Тараканов, Ким 
Чун Ун, 1975; и д р .] .  И те , и другие шзедставления основаны на



наблюдениях аномалий времен пробега, амплитуд и периодов eeftis 
мичееких волк, генерируемых в очагах землетрясений, а так*е 
особенностей геофизических полей.

Главный элемент предложенной Т.Утсу [Шэи, 1967 и др.] 
модели строения верхней мантии под северо-восточной Японией * 
аномальный наглонный слой модностью около 100 км, отличавшийся 
высокими значениями и_, скоростей распространения еейемичес-

г  О

ких волн и добротности 0 «Фокальная зона занимает только верхи® 
часть этого слоя; во вмешавших его океаническом и континенталь­
ном блоках значения vv , и,, и <3 пожжены, в первом до глубин 300- 
-  400 к».:, во етором до несколько меньших глубин.

Д.Оливер и Б.Айзекс [O liv e r, Isack s , 1967] отождествляют 
зысокодобротный слой с погружающейся под континент океанической 
литосферной плитой; мощность плиты они оценивают примерно в 100 
км, а сейсмические проявления, т .е .  фокальную гену, относят к 
самой верхней ее части. В континент альном блоке при этом выде­
ляется лежащий на Еысокодобротном слое и прослеживающийся да 
глубины примерно 300 км клинообразный в разрезе массив с 
аномально низкими значениями сейсмических споростей и доброт­
ности. Зтот массиЕ, по-видимому, неоднороден и состоит из более, 
мехеих блоков; части его выделяются под Курильскими островами и 
под Камчаткой соответственно на глубинах 60-110 и 30-150 кг/, 
поглощение е них максимально до глубины 100 км. Неоднородность 
массива объясняется чередованием горизонтальных слоев с различ­
ными свойствами, частички!/ плавлением вещества кровли верхней 
мантии в пространственно разобщенных локальных ее областях, а. 
также с обнаруженными по эффекту экранирования поперечных сейс­
мических волн магматическими камерами [Фарберов, 1974].

Р.З.Тараканов и Ким Чуя Ун [1975 к  др. 1 по результатам 
более точных и детальных наблюдений считают фокальную зону и 
подстилающий ее высокодобротный и высокоскоростной слой само-
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стоятельными отдельными образованиями, блоками примерно одина­
ковой мощности -  около 70 км.

Перечисленные общие и довольно условные модели в главны 
своих чертах одинаковы. В дальнейшем, при интерпретации различ- 
ккх комплексов сейсмологических и геофизических данных, были 
золучены результаты, дополняющие и детализирующие их.

По результатам наблюдений аномалий Бремен пробега продоль­
ных волн (Stp) для строения верхней мантии под Японией предло­
жена модель, в которой фокальная зона заключена между конформ­
ными ей слоями с относительно пониженной скоростью i’r  [ le b io a , 
1970].

Анализ аномалий бt T. на японских станциях методом трехмер­
ного трассирования сейсмического луча привел к модели [Хэмада,
1977] .  согласно которой в континентальном "клине” на глубинах 
АО-275 км под Японией и в океаническом блоке на глубине до 550 
км скорости гх соответственно на 4 .и 1% ниже, чем в разделяющем 
их наклонном высокоскоростном слое мощностью около 100 км.

Основываясь на измерениях остаточных аномалий силы тяжести 
и модели Т.Утсу, Т.Иосш [19773 предложил модель, в которой 
низкоскоростной континентальный "клин” ограничен глубинами 30 и 
300 км, а океанический блок представляется как слой мощностью 
более 200 км, к западу от глубоководного желоба горизонтальный, 
а к востоку погружающийся под океан до глубины 400 км. Это в 
общем согласуется с сейсмологическими данными, согласно которым 
в районе Японии [Тараканов и д р ., 1977], а также и в Курило- 
Камчатском районе выделяется второстепенный фокальный слой, 
след которого на поверхности локализован в области континен­
тального склона глубоководного желоба и который падает под 
океан.*

При интерпретации наблюденных аномалий б?р и затухания 
поперечных волн от нескольких глубокофокуснкх землетрясений



предложены две альтернативные модели скоростного разреза конти­
нентального "клина" е районе с-ва Хокайдо -  южной части Курило- 
Камчатской островной дуги [Noguchi, Okada, 1976]. По одной из 
hid: на глубинах 250-300 км предполагается существование волно­
вода, в котором скорость vx занижена относительно среднего' 
скоростного разреза Джеффриса на 14%, по другой модели скорости 
занижены на 5% в приокеанической (примыкающей к фокальной зоне.)- 
части континентального "клина" и на 8% в остальной его части.

Методы описанных выше и других подобных им исследований 
позволяют оценивать только средние характеристики горных масс в, 
очень больших блоках. Чтобы моделировать строение верхней мак-' 
тии в следующем, более точном приближении, необходимо исследо­
вать пространственное распределение скоростей сейсмических волн 
и других сейсмологических параметров г пределах этих основных 
блоков. Опишем результаты некоторых из таких детальных работ, 
полученные для интересующего нас района Камчатки.

В. работах Л.Б.Славиной, С.А.Федорова, А.А.Гусева, Л.С.Щу-| 
милиной [Федотов, Славина, 1968; Славина, Федотов, 1974; и д р .] i
и других установлено, что поле скоростей распространения про-; 
дольных волн в верхней мантии континентального блока под Кам­
чаткой (е интервале глубин от 30 до 60 км) сложным образом 
меняется как по вертикали, так и по горизонтали. В фокальной 
зоне обнаружена анизотропия скоростей [Славина, Федотов, 1974]: 
скорости продольных волн в направлении поперек зоны на 0 ,3  -  
0 ,5  км/с меньше, чем по ее простиранию. Л.Б.Славина и Н .Б.П иво-‘ 
варова [Аниконов и д р ., 1974] получили данные о горизонтальных 
и вертикальных вариациях поля сейсмических скоростей в фокаль­
ной зоне. С.А.Болдырев [1974] приводит аналогичные данные о 
отроении верхней мантии в океаническом блоке. Эти и другие, не 
отмеченные нами, работы свидетельствуют о сложном, н е ;



укладывающемся в , простые модели строении верхней мантии под 
Камчаткой и под островными дугами вообще.

В работах И.П.Кузина [1974 и д р .] детально изучено прост­
ранственное распределение скоростей продольных и поперечных 
волн в фокальной зоне и в  ее'окрестностях -  в областях мантии с 
горизонтальными размерами 40-50 км, примыкающих к етой зоне с 
континентальной и океанической сторон.-В части района Камчатки, 
расположенной севернее мыса Шипунский (53,1° с .ш .), выявлена 
сложная мозаика аномалий скоростей: местами скорости в фокаль­
ной зоне повышены, в других местах практически не отличаются от 
средних для мантии. На сводном поперечном скоростном разрезе 
для района Южной Камчатки между мысами Шипунский и Кроноцкий 
(54,6е с .ш .) выделяются и континентальный, й океанический бло­
ки, из которых в первом скорости Ур , у3 понижены и мало 
изменяются с ростом глубины, а во втором -  повышены соответст­
венно до 8 ,2  и 4 ,8  км/с в интервале глубин до 60 км, н с в  более 
глубоких частях мантии уменьшаются с ростом глубины до 7 ,9  и 
4 ,6  км /с. На глубинах от 60 до 100 км распределение скоростей в 
фокальной зоне и окрестностях имеет сложный характер; области 
фокальной зоны, в которых скорости ур , Уд выше, чем во вмещаю­
щей верхней мантии, чередуются с облаетшш, не отличающимися по 
скорости от вмещающих горных масс. Четкая граница-раздела между 
фокальной зоной и континентальным блоком мантии прослеживается 
на глубинах от 100 до 120 км.

Фокальную зону в целом (на всех глубинах) нельзя считать 
зоной повышенных или пониженных скоростей [Кузин, 1974). В 
верхней части, до глубины 60 км, она характеризуется значениями 
Ур , у3 большими, чем пониженные скорости в континентальном бло­
ке, и меньшими, чем повышенные -  в океаническом. В интервале 
глубины от 60 до 120 км скорости в океаническом блоке понижают-



а  -  ксЕфпгурггтм фекальной зоны и скоростной разрез попе­
рек ее посетитзкия [аниконсе и л р . , 1974] (1 -  фскалькгя гона, 
2 -  изеепппгк скоростей о_, к м /с ); б -  рапределения по
глуспке е фекальной гене: б -  суммы сейсмических моментов зем­
летрясений ' -  £ < 13,5; 2 -  Е $ и , 5; 3 -  Е $ 15 ,5 ), 5 -  сЗ- 
гей сейсмической екергпи 210^“ [АгерьянсЕз, 197?] \1 -  слои по- 
когенней прочности, по Г.S-TapaKaK^v и К.Е.Левому [1967], 2 -  
области пге обладания относительного оастягекю?. [Анепьянога, I 
1575.') * i

о.-; фокальная зона- выступает здесь как область повышенных 
скоростей, разделявшая континентальный к океанический блоки, в 
которых скорости V- ,  IV меньше; ниже, глубже 120 км, ета осо-Р *5
бенкооть не наблюдается.

На рис. 26, J  представлен детальный скоростной разрез фо­
кальной зоны е районе Камчатки, полученный [Аниконэв и д р . , 
1974] по методике Ю.Е.Аниконова к Н. Б. Пивоваровой. На основе 
полученных данных авторы [Аниконсв и д р ., 1974] считают фокаль­
ную зону переходной от низкоскоростного континентального блока 
к Еысскоскоросткому океаническому. Этот разрез свидетельствует



также о сложном распределении по глубине скоростей распростра­
н я ю  продольных волн в фокальной зоне и вметающих ее блоках 
верхней мантии.

С.А.Болдырев [1976 и д р .]. исследовал по спектрам объемных 
волн от слабых землетрясений поглощающие свойства' горных масс 
земной коры и верхней мантии под Камчаткой и под Курильским!? 
островами. Он обнаружил, что значения коаффициентов поглощения 
и зависимости их от частоты упругих колебаний и от глубины в 
гипоцентральных областях камчатских и южнокурильских землетря­
сений хорошо совпадают; это свидетельствует о близости физичес­
ких характеристик горных масс в различных частях Курило-Камчат­
ской фокальной зоны. В пределах земной коры и верхней манга: 
диссипативные свойства фокального слоя и примыкающего к нему 
континентального блока существенно различны; это проявляется 
как в абсолютных значениях коэффициентов пог/ляцения объемных 
волн, меньших для фокального слоя, так и в характере их' зависи­
мостей от частоты колебаний и от глубины. Повышенная доброт­
ность фокального слоя объясняется пониженной его температурой 
(по крайней мере, до глубины 70 км) и, следовательно, повышен­
ной жесткостью [Болдырев, 1976]. Добротность фокального -слоя 
уменьшается на глубине около 100 км, в области предполагаемого 
(астеносферного) слоя пониженной прочности;, особенно велико 
здесь поглощение низкочастотных составляющих (1-2 Гц) колебаний 
в продольных и поперечных волнах.

На основа анализа данных о распределении по глубине макси­
мальных мвгнитуд, скоростей и амплитуд объемных волн, ы также о 
производной эмпирических годографов Р.З.Тараканов и Н.В.Левый, 
[1967] выделили в верхней мантии Курило-Камчатского района 
четыре слоя (на глубинах 60-90, 120-160, 220-300 и 370-430 км), 
обладающих, по их предположению, пониженной прочностью. Предпе-



латается также, что слои распространены повсеместно, однако, 
наиболее четко проявляются в тектонически активных областях j 
[Т ектоника..., 1980]. В частности, для них характерны понижен-j

i
ные сейсмические скорости. На рис. 28, а  отмечены два верхних j 
слоя. Область повышенных скоростей продольных волн (Ур ) в! 
Камчатском районе фокальной зоны тяготеет к интервалу между I 
этими слоями, однако область пониженных значений ир , намечающа- j 
яся на глубине около 50 км, расположена выше первого слоя.- j 
По-видимому, мощности и средние глубины слоев пониженной проч-1

i
ности изменяются по простиранию фокальной зоны. !

4.2. Графики повторяемости j
Графики повторяемости энергетических классов коровых и] 

верхнемантийных землетрясений района Камчатки пос,троены п о ! 
данным каталогов из ежегодников "Землетрясения в СССР" 
[1966-1983] о 18-летних (с 1962 по 1979 г . )  наблюдениях земле­
трясений с К  > 9 ,6 , координаты эпицентров которых заключены в 
следующих пределах: ф « 51 -  55° с.ш. и \  « 157 -  163° в .д . 
(рис. 29 ). На территории выбранного района сетью сейсмических' 
станций Камчатки землетрясения с К  ^ 9 ,6  полностью, без п ропус-! 
ков, регистрируются до глубины 250 км; именно для этого и н тер -1
вала (для верхгей части фокальной зоны) и построены графики;i
повторяемости. j

Энергетические классы землетрясений Камчатки определены п о ,
шкале ТСЭ (Тихоокеанская сейсмологическая экспедиция), основан-)
ной на отношении амплитуды к периоду в максимальной фазе п о п е->
речных волн, с помощью номограммы, разработанной для ен ергети -j
ческой классификации курильских землетрясений с нормальной и |
промежуточной глубинами гипоцентров [Федотов и д р ., 1968]. j
Относительно классов КСЭ [М етоды..., I960] они занижены в сред-)
нем на 0 ,5 -0 ,6  единицы. Величины К измеряются с погрешностью до '

* !
+0,5, поэтому наблюденные повторяемости п , графиков lg  п(Ю I



р и с .  29. Схема исследуемого, 
района и системы наблюдений м.

1 -  ось глубоководного же­
лоба; 2 -  вулканы. Цифры на 
схеме: 1—J0 • границы полос, в , 
которых строились графики п о й -; 
торяемости; I - I ,  I I - I I  -  линии; j 
разрезов, к которым отнесены| 
средние значения макроскопи-; j 
ческих параметров сейсмпческо-• : 
го течения (1-1). и земной коры! 
по данным ГСЗ ( I I - I I )  ;
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боответствуют интервалам энергетического, класса £ {±0,5 со 
вредними значениями К .  = i0 ,  11, 12 (см ., например, рис. 23 ).

1 I
6 фокальной зоне, для глубин гипоцентров, больших 60 км, 

Подсчитывались количества землетрясений разных енергетических 
Классов в следующих один за  другим интервалах глубины шириной 
10 км: 61-70 км, 71-80 км, 81-90 км и т .д . Графики повторяемос­
ти строились по землетрясениям с гипоцентрами в пределах двух 
Кли трех смежных интервалов, т .е .  для слоев мощностью АЯ = 20 
км и АЯ = 30 к м ; параметры графиков относились к средним для 
олоев значениям глубины Н у  кратним десяти для слоев мощностью 
80 км (flj = 70, 80, 9 0 . . . )  и кратным пяти при ДЯ -  30 км (Я  ̂ = 
•75 , 85, 9 5 . . . ) .  Из-за недостаточного количества землетрясений 
Кг глубинах, превышающих 130-150 км, графики повторяемости этих 
Йемлетрясений строились для 6or.ee мощных слоев. Мощности и 
Оредние глубины горизонтальных слоев фокальной зоны представле- 
№ в табл, б вместе с использованными для построения графиков 
Повторяемости данными о количестве землетрясений разных энерге- 
Ййческих классов, наблюденных в этих слогх за 1962-1979 г г .

Графики повторяемости землетрясений с нормальными глублна-



Т а б л и ц а  6. Распределение землетрясенийв районе Кам­
чатки по энергетическому классу и по глубине гипоцентра

т
ЛЯ, км км Я ( I ,

LT.
Ои

10 11 12 13 14 15

01-30 10 416 157 57 20 4
11-30 20 365 132 40 11 3
21-40 30 550 190 70 1? 5
31-50 40 416 161 52 18 4
41-60 50 152 59 14 6
51-70 60 69 25 0 2
61-80 70 55 18 5 2 1
61-190 75 84 28 8 3 1
71-90 80 62 15 п 1 1
71-100 85 98 31 7 3 1
81-100 90 65 26 3 3
81-110 95 95 38 9 4
91-110 100 66 28 6 3
91-120 105 93 34 11 8 1

101-120 110 57 18 11 6 1
101-130 115 82 29 12 7 1
111-130 120 52 17 6 6 1
111-140 125 68 25 7 6 2
121-140 130 41 19 2 1 1
121-150 135 58 23 3 1 2 1
131-160 145 40 20 3 0 2 1
131-170 150 43 22 5 0 2 i
141-170 155 27 ' 14 4 0 1 1
131-180 155 45 25 6 0 г 1
131-190 160 50 26 6 0 2 1
141-190 165 34 18 5 0 1 1 •
141-200 170 35 22 6 0 1 1
131-210 170 55 30 7 1 2 1
151-200 175 18 5
151-210 180 22 18 5 1
161-210 185 15 10 4 1
151-250 200 34 24 6 1 1

П р и м е м [ а н и е.  N(Я, ± 0 ,5 ) -  количество наблюденных зем-
летрясений разных классов г 0 ,5 ; ЛЯ и Rj  -  мощности и сред-
ние глубины слоев, для которых построены графики повторяемости.



usk гипоцентров (Я 4 60) построены для слоев мощностью 20 км со 
средними глубинами, кратными десяти: Я., -  10, 20, З С ... . Для 
этого  так же предварительно подсчитывалось количество очагов 
землетрясений разных энергетических классов в 10-килэыетровых 
интервалах глубины, а по латерали -  в параллельных оси глубоко­
водного желоба полосах шириной 50 км. В 'интервале глубины Я = 
=51-60 км границы соответствуют линиям 1 и 3 на рис. 29. В 
смежном с ним интервале Я = 41-50 км границы смещены на 10 км в 
сторону океана (на юго-восток), е следующем.выше интервале Я = 

=31-40 -  еще на 10 км и т .д . вплоть до глубинного интервала Я = 
=0-10 км, в котором одна из границ полосы эпицентров примерно 
совпадает с осью глубоководного желоба, а вторая расположена на 
50 км ближе к вулканической дуге. Таким образом, использованные 
для построения графиков повторяемости мелкофокусные землетрясе­
ния локализованы в ступенчатой области, в целом наклоненной под 
углом 45° и служащей как бы продолжением фокальной зоны.

Гипоцентральная область землетрясений в этом диапазоне 
глубин существенно шире выделенной ступенчатой области и ниже 
расположенной фокзльной зоны. На методике построения графиков 
повторяемости для изучения параметров сейсмического течения в 
ее пределах остановимся ниже, в разделе 4 .4 .

Чтобы перейти от количества землетрясений разных энергети­
ческих классов, наблюденных в различающихся по мощности и шири­
не слоях, к повторяемостям этих землетрясений, величины, пред- 
ставленные в табл. 6 , нормировались по объему (на 1 км ) и по 
времени (на 1 го д ). Графики повторяемости мелкофокусных (Я $ 60 
км) землетрясений нормировались по объему следующим образом. 
Для каждого 10-километрового интервала глубины строились карты 
эпицентров землетрясений с К > 10,6; измеренные по той или иной 
карте площади, занимаемые эпицентрами в пределах соответствую-



гей 1 СЮ-километровой полосы и в рамках выбранного района (51 - 
-55* е.ш .>, считались средними в глубинных интервалах и служили 
для определения соответствующих объемов сейсмогенерирующих гор­
ных масс. Объемы сейсмогенерирующих горизонтальных слоев 10-ки-

I
лометрсвси мощности на глубинах больше 60 км определялись как! 
произведение этой мощности на горизонтальные размеры слоя, из| 
которых первый (длина по простиранию фокальной зоны) задан, 
широтными границами шбранного района. Второй размер (ширина)! 
определен как среднее в упомянутых широтных границах значение 
по вертикальным разрезам, построенным поперек фокальной зоны по 
землетрясениям с К }  11 [Гусев, Шумилина, 1976].

В отличие от нижней форсированной границы диапазона ' Д£ 
графиков повторяемости верхняя границе меняется от одного гори­
зонтального слоя к другому в зависимости от силы максимального 
нэслюденного землетрясения (см. табл. 6 ). В большинстве случаев 
это землетрясение имело класс К = 14. Ни в одном слое энергети­
ческий диапазон графика повторяемости не был меньше, чем АК = 4 
(от 9,6 до 1 3 ,5 ). Б этом диапазоне нормированные графики 
повторяемости аппроксимировались (методом наименьших квадратов) 
линейными зависимостями вида (1 .1 ) : определялись уровень а * 
= lg  п(К )  и наклон Ь = -Alg п(Я)/ДК каждого графика в средней 
точке Я = 11,5 диапазона, по которому он построен (см. гл . 1 ).

Чтобы интерпретировать полученные величины в терминах 
сейсмического течения, презде всего необходимо пересчитать их в 
соответствующие параметры lg  MQt а^0 и графиков повторяе­
мости землетрясений по логарифму сейсмического момента. Это 
сделано с использованием соотношения (3.15) (см. главы 3 и 1 ). 
Перечисленные параметры представляют собой коэффициенты линей­
ных приближений вида (1.14) графиков lg  n ( lg  MQ) в фиксирован­
ном диапазоне величины lg  JfQ от 21,1 до 24 ,3 , т .е .  в диапазоне



Щ  f  = 3»2 со средним значением lg  l Q = 22,7 = const. В каж­
дом случае- вычислялись средние квадратические ошибки и о, 
определения величин а  и Ь, а также коэффициент корреляции между 
временными (lg  Jf0 ) t и lg  n , т .е .  между средними значениями 
логарифма сейсмического момента в интервалах (lg  Jf ) ± 0 ,4 , по
которым построен график, и логарифмами наблюденных в этих ин­
тервалах графиков повторяемостей п ( землетрясений. Типичные 
примеры графиков lg  n ( lg  MQ) повторяемости землетрясений, наб­
люденных на разных глубинах в фокальной зоне и в верхней гипо- 
центральной области, представлены на рис. .30.

Один из макроскопических параметров сейсмического течения 
горных масс -  скорость деформации - Бл. Согласно формуле (3 .5 ) , 
сейсмическую скорость деформации можно оценить, зная сумму 
сейсмических моментов землетрясений, нормированную по объему и 
по времени. Эту величину можно назвать также общей "энергией" 
землетрясений (см. гл . 1 и 2 ) .  Она вычисляется из коэффициентов 
а , р, nQ и параметра 0 кривой вида (1 .1 5 ), которой аппроксими­
рован наблюденный график повторяемости lg  n ( lg  l i ^ )  по формулам 
(1 .18 ), (1.19)* (1 .2 3 ). (1 .2 4 ) , (2 .1 4 ). Величину 2SQ можно 
оценить и суммой сейсмических моментов наблюденных землетрясе­
ний -  без предположений о форме графика повторяемости и без 
измерения его параметров в линейном (1 .14) или нелинейном 
приближениях. Как и в гл . 2 , будем называть такие оценки 
наблюденными значениями общей "энергии" землетрясений и так же 
вычислять их приближенно как суммы произведений

где ( lg  MQ) i  -  значения, средние в "энергетических" интервалах 
(lg  ]fQ) { ± 0 ,4 , по которым построен график повторяемости, n t -  
наблюденные в этих интервалах повторяемости, нормированные по 
объему и по времени.



Ц п ,  « « Ч  ГОА

Р и о .  30. Типичные графики повторя­
емости землетрясений, наблюденных > 
в районе Камчатки за 1962-1979 г г .:

а  -  е фокальной зоне на глубинах: 1 -  0-20 км, 2  -  31-40 км, 3 -  61-00 км, ‘ 
4 - 141-170 км; " ,

5 , в -  в горизонтальных слоях-полосах верхней гипоиентральной области (Г77 - '  
грашша слоя-полосы в плане согласно рис. 29. Я -  интервал глубины, км): 0 -  
нор1.ятрованные повторяемости и линейные приближена ( 1 - 4 )  и макросейсмические 
параметры сейсмического течения (уел. е д . ): 1 -  ГП * 5 -7 , Я = 1-10, Ь£ = 0,36,
б = 1 5 ,4 , 'Т = -6 ,8 ;  2 -  ГП = 1-3 , Я * 0-20 , Ъs  * 0 ,6 1 ,0  * 9 ,3 , Тс* -9 ,0 ;  3 -  
ГП = 3-5 , Я = 21-40, Ьк  = 0 ,4 4 , О = 12 ,6 , Т. * -6 ,8 ;  4 -  ГП « 3-5 , Я * 31-50, 
Ь ..=  0 ,43 , о = 12 ,9 , х = -5 ,9 ;

t i  С

6 -  нормированные повторяемости в перекрывающихся слоях-полосах и погреш­
ности линейных приближений: 1 -  ГП * 4 -6 , Я = 0-10, 2п = 260, Оа  = 0 ,305, Ofc *
= 0,273; 2 -  ГП = 4-6 , Я = 0-20, 2п = 371, Оа* 0 ,310 , Оь* 0,277 ; 3 -„ ГП * 4-6 , j
И =21-40, 2л = 147, 0д = 0,125, = 0 ,112; 4 -  ГП = 4-7 , Я * 21-40, &1 « 190,
О = 0,182, О. = 0,162 а  о



u
Зависимости величин (21?с ) от глубины в районе Камчаяи!- 

лредставлены' на рис. 23, б.  Они получены по данным табл. 6 ь 
фиксированных диапазонах "энергии” , киянке гранил; которыт 
одинаковы -  JL « 1021*” дан*см (К = 9 ,6 ) ,  а верхние -различают-’

10'Л : дин*см (К -  1 3 ,5 ), = 10е5 ’ ’ дин*см (К -
одинаковы 

ся: i'0v  Q

.  14,5) и М0 * 10 ‘ дан*см (Е * 1 5 ,3 ). Вторая и третья зави­
симости различаются между собой только на глубинах от 135 до 
чена по данным о белее сильных землетрясениях {М > 5 ,0 -5 ,2 5 ;
К > 13), наблюденных з а ’ более длительное в р е м я -с  1923 по 1370 г. 
[Аверьянова, 1975). Точного совпадения этой зависимости с 
какой-либо из кривых рис. 28, б ожидать, конечно, нельзя, одна­
ко важно, что по тенденциям она наиболее близка к кривой 1; и в 
том, и в другом случае на глубинах больших 120-130 км общая 
"энергия" землетрясений (нормированная) меньше, чем в области 
верхнего слоя пониженной прочности (на глубинах около 70 км).

Параметры а  и Ь линейно аппроксимированных графиков 
lg  n ( lg  X j) повторяемости землетрясений на разных глубинах в 
фокальной зоне и в вышележащей гипоцентральней области района 
Камчатки представлены на рис. 31 вместе со средними квадрати­
ческими ошибками o fe определения наклонов о. Средние квадрати­
ческие ошибки Оа представлены на рас. 26, 32. Уровни а  графиков 
повторяемости землетрясений (и сейсмическая активность) наибо­
лее высоки б земной коре и непосредственно под ней. С ростом 
глубины величина п (22,7) уменьшается в Ьбщем экспоненциально, 
тех же, как и  общая "энергия"; в области верхнего слоя понижен­
ной прочности она резко понижается относительно общей зависи­
мости. Понижена она и в нижней части земной коры (в слое И -  20 
± 10 км). Вариации величины а  = lg  п (22 ,7 ) в верхней 60-кидо- 
метрсвой части фокальной зоны более чем в 5 раз превышают
ошибки О .&



Р и с .  31 • Распределения по глубине параметров графиков повто- : 
ряемости землетрясений в районе Камчатки. УроЕвЕь lg  п (22 ,7) и ' 
средняя квадратическая ошибка o fe определены в диапазоне Я = 10-
13, наклон Ъ -  по землетрясениям с Я = 10—13(Ь10). с Я « 10-12,
14(Ьи ) , с Z = 10-12(Ь12) и с Я = 1 1 ,1 2 (0 ^ )

I - Ь = Ь13. В> . Ь,з-Ь1г. т ,  . Ь,з-Ь„; 5 - Ь . :
^  = = Ь1 Г Ь11 !

Зависимость от глубины наклона графиков повторяемости мел-j 
кофскусных землетрясений < 60 км) имеет зигзагообразный в и д :' 
минимумы на глубинах 10 и 40 км и максимумы на глубинах 20 и 60 
км. Значения Ь на глубинах 10 и 20 км различаются на 0 ,0 9 , 20 й 
40 км -  на 0 ,06 , 40 и 60 км -  на 0 ,05; ошибки 0fc измерения етих 

значений равны соответственно 0 ,05 ; 0,02 и 0 ,05 . Параметры Ь и:
I

й  изменяются в зависимости от глубины как бы "в противофазе" : ! 
относительно повышенным значениям первого соответствуют относи­
тельно пониженное значения второго, и наоборот. Эта тенденция; 
сохраняется и на больших глубинах в верхней мантии. Здесь (соб-!



Р и с .  32. Наклон и уровень линейных приближений наблюденных 
графиков lg ' / i( lg  JT0 ) при lg  BQ = 22,7 (дин*см) и зависимости
между ними, рассчитанные на основе соотношений а  = 0 ,10  = const- 

;И (3-23) при различных постоянных значениях макроскопических 
пара- метров сейсмического течения

. f -  lg б (дин*см); 2  -  Igo  & ( i-p ) lg 6  (уел. е д . ) ;  3 -  lg  г
(уел. е д . ); 4 -  данные о графиках повторяемости землетрясений в 
земной коре и в верхней мантии района Камчатки; 5  -  средние 
квадратические ошибки 0>а . Цифр! на графике -  средние глубины
(ки ) слоев, для которых построены графики повторяемости

ственно в фокальной зоне). значения Ь понижены - на глубинах 
100-125 км и повышены на глубинах 140-170 км; размах вариации в 
1,5 раза превышает максимальную для этих глубин • (100-170) 
ошибку о ь .

В графиках повторяемости для слоев мощностью 30-60 км со 
средними глубинами 145-170 км не представлены землетрясения с 
Я =13 (см. табл. 6 ) , зато присутствуют землетрясения с К = 14 и



;едик кз таких графиков представлен на рис. 30, а ) .  Их1 
наклоны, определяемые условно по данным о землетрясениях с £ = 
= Ю, 11, 12 и 10, оказываются меньшими, чем наклоны, определи-, 
емые в диапазоне К -  9 ,6 -12 ,5  (обозначим это как Ъ, . < Ь<„), 
меньшими, чем определяемые е "стандартном" диапазоне К =! 
о ,6 -13 ,5  наклоны (Ь ) графиков повторяемости для Солее мощныхi 
слоев на тех же глубинах (см. рис. 31 ). Последние графики также: 
построены по небольшому количеству землетрясений и характери-; 
зувтся большой дисперсией повторяемостей (имеют вид ломаной ли­
нии). Наклоны их и других графиков повторяемости можно оценить, 
также по данным тзбл. 6 о землетрясениях с К = 10-12 и с К 
= 11-12. Обозначим эти оценки соответственно через Ь ,2 и 

&n  = [ lg  n(11 ) - lg  а (1 2 ) ] /0 ,8 ;
Ь12 = U g п(10) -  1g п ( 1 2 ) ] / ( 2 ’0 , 8 ) , ; 

где 0,8  -  коэффициент в переходном соотношении (3 .15) .  На рис. 
31 представлены в зависимости от глубины разности АЬ = Ь -Ь  J 
и (ДЬ)Ч = а для глубин 145-170 км и оазности Ь„ -Ь„„ и :
Ь1 д-0,.. • Эти зависимости позволяют считать, что оценки b |

170 км; различие связано с единственным землетрясением энерге­

тического класса Я * 15, происшедшим е 1964 г .  на южном крае Г 
исследуемого участка фокальной зоны (ф * 51,36° с . о . ,  Я =

= 157,20° в . д . ,  S = 140-145 км). Различия между ними и г
II

зависимостью от глубины суммы (2JfQ) , полученной по землетрясе­

ниям с К  < 13 , 5 ,  более значительны, однако (если говорить толь­
ко о собственно фокальной зоне) и они вызезны учетом или неуче- 

том всего нескольких землетрясений энергетического класса К  = '  

= 14 с гипоцентрами на глубинах 70-80, 110-120, 130-140, 
140-150 и 230-240 км.

Общая "энергия" Ш 0 характеризует долговременную среднюю j 
скорость деформации £ только в том случае, если она получена )

С



до данным наблюдений за время, многократно превышающее период 
повторяемости землетрясений, близких к максимальна.:. Б срзвне- 
дии с 1 В-летним периодом наблюдений землетрг.'’-'*аие с К =15 -  
слишком редкое событие, флуктуация, искажавшая тенденцию в за ­
висимости обшей "анергии" землетрясений от глубины. Это отно­
сится и к землетрясениям с К = 14, по крайней мере к происшед­
шим в низкосейсмичнкх (см. табл. 6) слоях на глубине 70-80 к 1 
230-240 км. Поэтому можно думать, что кривая 1 на рис. 28, б:  
лучше других позволяет судить об изменениях по глубине величины 
скорости деформации при сейсмическом течении. Б земной коре и , 
непосредственно под ней ата величина максимальна. С увеличением 
глубины до 170-180 км'она уменьшается в общем экспоненциально, : 
но флуктуируя относительно этой генеральной зависимости: умень­
шаясь в слоях пониженной прочности (на глубине от 60 до 90 км и 
от 120-130 до 170-180 км) и увеличиваясь в прочных, высокоско­
ростных породах (на глубине от 100 до 120-130 км).

На рис. 28, б «для сравнения представлена зависимость от 
глубины суммы величин сейсмической энергии Е -  10й землетрясе-, 
ний в пределах.всей Курило-Камчатской островной дуги. Она полу- 
наклона графиков повторяемости на глубинах 140-170 км если и 
завышены, то незначительно: разности АЪ здесь положительны, а 
(АЬ)1 -  отрицательны; на глубинах больше 140 км и те , и другие 
колеблются около нуля.

Оценки t>14 наклона графиков повторяемости, согласно рис. 3', 
занижены: , < Ъ.„ <• t* < . Это может объясняться как
большими флуктуациями повторяемостей относительно сильных зем­
летрясений, т . е .  кратковременностью наблюдений, так и изломом 
графиков повторяемости в области К -  '’З , обусловленным неодно- 

-родностьв сейсмического ‘ процесса на глубж е 140-170 км. На 
вторую причину, возможно, указывает резкое уменьшение (д'ч 0 ,15  
и ниже) в этом интервале глубин наклонов графиков повторяемости



магнитуд щю  относительно сильных (К > 13) землетрясений, наб­
люденных в пределах всего Курило-Камчатского разломэ за 1923- 
'■9“0 г г . [Аверьянова, 19751'. Однако прямо сопоставлять эти  ̂
данные с нашими нельзя, поскольку неизвестны соотношения, свя­
зывающие магнитуду mpv 1основанную на амплитудах продольных, 
волн) со шкалами К и lg  М в этом (К 13) ''энергетическом"! 
диа^лоне •

При интерпретации параметров графиков повторяемости в т е р - ; 
минах процесса сейсмического течения в качестве наклона их в 
интервале глубин 140-170 км использована величина Ь13.

л.з. Вертикальная неоднородность по макроскопическим параметрам 
сейсмического и тектонического течения

Пространственные вариации характеристик течения горных; 
масс в фокальной зоне и лежащей выше гшсцентральной области j 

исследовались изложенным в гл . 1-3 методом, основанном на ин-! 
терпретации наблюденных трафиков повторяемости землетрясений по, 
величине сейсмического момента, а затем в терминах процесса те-
4 0  БHi* •

Зависимости, которым подчинялись бы параметры a  z b  (при : 
Ig  MQ = .22 ,7 ) линейных приближений графиков повторяемости 
землетрясений, генерированных е условиях различных постоянных 
значений величин 9, с « 91 ~Ъ и Тс , показаны на рис. 32; они ' 
рассчитаны на основе соотношения (3-23) при условии а  = 0 ,10  = 
const. Принципиальных отличий от соответствующих кривых рис. 
26, полученных на основе соотношений (3-1 в) и (3 .1 8 ), эти зави- ,

1 Б работе Б.Н.Аверьяновой [19751 графики представлены в шкале| 
МЪН;’ использовано переходное соотношение MLK{mpv) , единое для: 
всех глубин, больших 60 км.



симости не имеют. На рис. 32 представлены также параметры ли­
нейных приближений наблюдённых графиков повторяемости ig  n ( lg  i’J  
землетрясений в районе Камчатки и средние квадратические ошибки 
О измерения уровней Q (см. также рис. 26 ). Графики рис. 26, 3 -QL
32 позволяют оценить погрешности определения величин, харак­
теризующих макроскопические параметры сейсмического течения.

Согласно рис. 26, 32, реологические свойства земной коры' 
по отношению к сейсмическому течению изменяются незначительно е 
сравнении с сильно различающимися свойствами верхней мантии. ‘ 
Эти различия Еелики настолько, что не могут объясняться возмож­
ной некорректностью применения переходного соотношения (3.15) к - 
данным о камчатских землетрясениях (см. гл . 3 ) . Б районе Кам­
чатки. непосредственно под земной корой -  в интервале 40 г 10 : 
км -  и пли дальнейшем увеличении глубины Бремя релаксации т .

О г
возрастает, а в Памиро-Гиндукушской гипоиентралькой области - )  
уменьшается. |

Различия в значениях т_ между районами и в зависимости о т ’! 
глубины в каждом из них существенно превышают соответствующие: 
вариации аффективного модуля сдвига и., определяемого по данным 
о сейсмических скоростях (ети данные вкратце описаны выше, а 
также в гл . 5 ) . Б первом приближении этими вариациями можно 
пренебречь, и величины, пропорциональные сейсмической скорости 
деформации и сейсмической эффективной вязкости tj = цт ,. оцени- 
вать, считая.модуль сдвига постоянным:'

Генеральная тенденция увеличения сейсмической эффективной 
вязкости с ростом глубины в районе Камчатки близка к экспонен­
циальной (рис. 33). Относительно этой генеральной зависимости 
вязкость Т) аномально понижена на глубине около 30, 90-100 и

С

130-170 км и повышена на глубине около 70 и 120 км. Средние 
напряжения, вызывающие землетрясения, в земной коре района
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? и o. 33. Распределения по глубине макроскопических парамет- ' 
ров сейсмического течения б районе Камчатки

■Z -  осшая" "слергия" (2IL,)3  (дин>см); 0  -  параметр 6
лие'См ; ; 6 -  величина о = в ' ~ ^  (уел. е д . ); г  -  аффективная, 

сейсмическая вязкость (уел. е д . ). Расчеты на основе соотноше-, 
зий: * -  (3 • 1 ё ) и (3 .1 8 ), 2 -  а  -  0 ,10 = const и (3.23)

Камчатки в ш е, чем е Памиро-Гиндукушском районе, а е верхней' 

мантии -  наоборот, ниже. Это справедливо при опеике Еариаций •

величины С по веем крайним значениям: при условиях как незави­
симости сейсмической вязкости от напряжения (расчет-по формуле 
3.10) при ас = 0 ) ,  так и роста ее с увеличением напряжения (эе* 

= -5 ; а  « 9 ) , при расчете как на основе соотношений (3 .23) и а* 
= co n st, так и на основе соотношений (3.16)» (3 .1 8 ). Абсолютные 
значения средних напряжений, действующих в районе Камчатки, мо-- 
гут быть смещены относительно соответствующих значений для 
верхней мантии Памиро-Гиндукушского района и з-за  возможной 
некорректности применения переходного соотношения (3 .1 5 ). Одна­
ко качественно, зависимость среднего напряжения от глубины в



районе Камчатки, представленная на рис. 33, и з-за  этой возмож­
ной некорректности измениться не может. Б фокальной зоне напря­
жения понижены на глубине 60-70 и 140-170 км, характеризуюцихел 
слабой сейсмичностью, пониженными скоростями распространения 
сейсмических волн и повышенным их поглощением, что согласуется 
с предположением [Тараканов, Левый, 1967; и д р .]  о пониженной' 
прочности горных масс на этих глубинах (см. рис. 34 ). Кроме то­
го, выявляется область пониженных напряжений в верхней гипоцен- 
тральной области -  на глубине 10-30 км в земной коре (подробнее 
см. в разделе 4 .4 ) .  Зависимости представленных на рис. 33 
величин, которые характеризуют напряжение при всех крайних до- ; 
пушениях о связи его с параметром 6 и сейсмической вязкостью 
(см. выше), -  качественно одинаковы: как при условиях ае -  р 
(а ос 6) и расчете на.основе соотношений (3 .1 6 ) , (3 .1 8 ), так и 
при условиях ЭЕ = 0 (о ос 01_ъ) и й -  0 ,10  = co n s t. Средние нап­
ряжения в относительно прочных горных породах на глубине IOC- 
130 км оказываются выше, чем, например, в нижней части земной 
коры. Такой результат хорошо согласуется с известным фактом 
увеличения прочности при возрастании гидростатического давления 
(и при прочих равных условиях) [Николаевский, 1982; и д р .] .

Представленные на рис. 33 в зависимости от глубины значе­
ния общей "энергии" (суммы ИМ. сейсмических моментов землетря- 

« ^
сений) рассчитаны по формуле (1 .2 4 ) , т-.е. без предположений о б : 
"энергии" максимального землетрясения, и нормированы по объему 
на 1 км3 и го времени на год. Домноженные на соответствующее 
значение модуля сдвига (в первом приближении постоянное) они 
служат оценкой величины 6 скорости деформации при сейсмическом

С

течении. Как и другие макроскопические параметры сейсмического 
течения, величина к^  изменяется с ростом глубины не монотонно, 

•более' или менее уменьшаясь или увеличиваясь е областях относи­
тельно пониженных или повышенных напряжений. Интенсивность



сейсмического течения максимальна в земной коре и б кровле' 
в е р х ах , верхней мантии; в более глубоких частях фокальной зона; 
сна резко затухает: скорость деформации б области относительно! 
повышенных ее значений на глубинах 110-120 км все же меньше,' 
чем б верхней часта земной коры, несмотря на то , что средние: 
напряжения на этих глубинах е о  в с я к о м  случае не меньше.

При прочих равных условиях способность вещества к сейсма-;
ческому течению путем подвижек по разрывам сплошности, опреде­
ляемая величиной 1/Т) , зависит от температуры и давления. Уве- 
лкчение температуры и гидростатического давления с ростом 
глубины приводит к увеличению сейсмической вязкости (см. рис. 
33 ). Тектоническое течение пои этом все больше и больше осу­
ществляется за счет непрерывной его части -  вязкого или пласти­
ческого течения. Скорость деформации при таком сплошном, непре­
рывном течении к  и напряжение (о) можно связать следующим вы­
ражением [Аки, 1983]:

о*
А —  ехр

Т

Е'+ JV* ’ 

RT
(4 .1 )

где Т -  абсолютная температура; ?  -  давление; R -  газовая пос­
тоянная; !■' -  энергия активации; 7 ' -  объем активации; А н е ­
постоянные , зависящие от механизма течения. Микроскопический
механизм течения определяется вещественным и минеральным соста­
вом горных пород, температурой и давлением, наличием или отсут­
ствием флюида [Магницкий, 19651; это может быть псевдопласти- 
ческое (катакластическое) или пластическое течение [Николаев­
ский, 1982], дислокационная или диффузионная ползучесть [Маг­
ницкий, 1965; Аки, 1985]. Б случае диффузионной ползучести по 
границам зерен в формуле (4 .1 ) k  = 1 и вещество ведет себя как 
ньютоновская жидкость, в случае дислокационной ползучести вели­
чина k  близка к 3.



Если непрерывное течение так же, как разрыЕно-непрерывную 
(сейсмическую) часть тектонического течения, списывать уравне­
нием (3 .4) -  уравнением состояния вязкой жидкости -  и характе­

ризовать его вязкостью Т) , то для скорости деформации при тек­
тоническом течении можно записать следующее выражение:

S + £ = О
Д с

1 1

X
(4.2)

где 1) -  эффективная вязкость при тектоническом течении, опреде?
ляемая как l) = Т) ^ ( Т )  + Т)с ). Вязкость 1]с характеризует реакцию

среда на относительно быстро (с характерным временем около 100
лет) изменяющиеся нагрузки, а величина Г) -  на существенно бо-

• •. д
лее длительную геологическую деформацию.

Вопрос о количественном' соотношении величин Т)с и Т) , т .е .  
о вкладе сейсмического процесса в тектоническое течение остает­
ся дискуссионным. Ясно, однако, что это соотношение сильно з а - ,  
висит от температуря» горных масс и от' наличия или отсутствия в 
них флюида. Согласно (4 .1 ) , вязкость Т) при прочих равных усло­
виях увеличивается с ростом давления и уменьшается с ростом 
температуры, поэтому в отличие от сейсмической вязкости с рос­
том глубины она может и не увеличиваться. Если распределение 
макроскопических параметров сейсмического течения по глубине 
известно, то представление о вариациях величин € , РдМОжно по­
лучить из выражения (4 .2 ) при тех или иных предположениях. Наи­
более простые из них -  ото предположения о постоянстве, незави­
симости от глубины скорости деформации £ или плотности энергии 
Е * ОБ, диссшшруемой при тектоническом течении. Расс штанные 
при том и другом предположении зависимости от глубины величин, 
характеризующих вязкость Т] сейсмогенерирующих горных масс в 
районе Камчатки, по тенденциям оказались одинаковыми.

Представлены только результаты расчета при втором предпо-



Р и с .  34. Тенденции в зависимостях макроскопических парамет­
ров течения горных масс земной коры и верхней мантии от глубины 
в районе Камчатки ».

а  -  диссипируемая енергия; б -  напряжениея о * б -
скорость деформации; г  -  аффективная вязкость. Расчеты на осно­
ве соотношений (3.23) и а  = 0 ,10  = const при сейсмической 
вязкости, прямо зависящей от напряжения (ае = -(3/2), в предполо­
жении Е -  2{Е ) — const: 1 -  для тектонического течения в '

С Л & Х  j
целом, 2  -  для сейсмического течения I

ложении (рис. 34 ). Величина Е = const принята при этом в 2 раза 
большей максимального для земной корн значения енергии Е * OS ,

С С

диссипируемой при сейсмическом течении. Использовались пред­
ставленные на рис. 33 величины £_ и 8, которые были получены 
соответственно по формулам (1 .23) и (1 .1 8 ), (1 .19) из парамет­
ров линейных приближений наблюденных графиков при аппроксимации 
их кривыми закона повторяемости, описываемого выражением (1.15)» 
условием а  -  0 ,10  =. const и соотношением (3 .2 3 ). Сейсмическое 
время, релаксации считалось зависящим от напряжения, согласно 
соотношению ас = -3 /2  (тогда а  = 8 ), модуль сдвига принят



достоянным. Величины Ед ,£д , Т]д на рис. 34 не представлены, пос­
кольку практически совпадают с соответствующими значениями Е,
• *

В отмеченных выше областях пониженных напряжений (прочнос­
ти), которые характеризуются , пониженными скоростями распростра- 
иения сейсмических волн и повышенным их поглощением, течение 
горных масс в большей степени осуществляется за  счет процессов 
ползучести или пластичности, при которых диссипируется и отно­
сительно большая энергия Е .  (Поскольку Е уменьшается при Е -Д о
= c o n s t.)  Вязкости Т) и Т)д , характеризующие эти процессы, ниже, 
чем в более прочных и сейсмически более активных областях (см. 
рис. 34, г ) .  С ростом глубины величина Т) в общем уменьшается; 
течение горных масо в фокальной зоне при этом во все большей 
мере осуществляется за  счет ползучести или пластичности.

Скорости Ур , Ug зависят от температуры и давления по тен­
денциям так же, как и  эффективная вязкость Т)д , -  увеличиваются 
с ростом давления и уменьшаются о ростом температуры. Однако 
они характеризуют реакцию среды на несравненно более быстро из­
меняющиеся нагрузки (с периодами от 0,1 до 10 с ) и на сущест­
венно меньшие деформации, поэтому распределения по глубине 
сейсмических скоростей (см. рис. 28) и. вязкостей Т)д , Т) не имеют 
непосредственной связи: первые с ростом глубины увеличиваются, 
а последние -  уменьшаются. Эти распределения похожи только по 
тенденциям в  вариациях относительно соответствующих генеральных 
зависимостей. Области горных масс пониженной вязкости на глуби­
нах 60-100 ч  125-175 км, г д е ’по сравнению со смежными по глуби­
не участками фокальной зоны действуют меньшие сдвиговые напря­
жения (рис. 33 ,*43 ), оказываются бочее широкими по сравнению с 
мощностью тяготеющих к ним. слоев пониженных сейсмических ско­
ростей (см. рис. 2 8 ). В земной коре (на глубине около ?0 км) по 
.параметрам сейсмического процесса, т .е .  при интерпретации вари-
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зияй параметров графиков повторяемости, выделяется область ц0ч 
ниженнкх значений вязкостей ru , т) скоростей деформации £ , j 
и сдвигового напряжения а , в которой, насколько нам' известно ц 
литературным данным, сейсмические скорости не понижены (д, 
рис. 28).

Если для объяснения вариаций макроскопических параметре* 
сейсмического и тектонического течения не привлекать причин, 
связанных с изменением на определенных глубинах вещественного * 
минерального состава горных масс в фекальной зоне, то представ- 
ленные на рис. 33, 34 характерные вариации зтих параметров в 
зависимости от глубины можно объяснить изменением гидростати­
ческого давления. Эффективное значение гидростатического давле­
ния в горных массах, содержащих какой-нибудь флюид, уменьшается 
на величину давления флюида [Николаевский, 1982; Аки, 1985; н 
др. ] .  Б а тих условиях уменьшаются как сила трения .и прочность 
пород, так и вязкость их при разных видах течения и действующие 
напряжения. В зависимости от вида флюида и от температуры щп 
этом может меняться преобладающий макроскопический механизм 
течения.

Реакция горных пород на изменение температуры и давления.
выражается в изменении вязкостей Т) и т] следующим образок.Д с
Уменьшение эффективного давления при прочих равных условиях вы­
зывает одновременное уменьшение величин 7} и Т},, и наоборот; 
при увеличении температуры вязкость Т) уменьшается, а Т!с воз­
растает. Пониженные вязкости Т)_ и Т) наблюдаются (см. рис. 33, 
34) на глубине около 20 км в земной коре и ниже, .на глубинах 
60-100 и 125-170 км; эффективное давление и прочность здесь по­
нижены, больших напряжений не возникает (см. рис. 33, б , 6 и 
34, б ) ,  однако скорость течения повышена за счет сплошной, не­
прерывной его части. На глубине -1 ОСЫ 25 км и сейсмическая, я 
"диффузионная" вязкость повышены. Здесь в условиях относительно



повышенных давления и прочности скорость течения горных масс 
уменьшается, хотя при этом скорость разрывно-непрерывного сейс­
мического течения и увеличивается. В нижней части земной коры 
величины Т) и Т) возрастают; давление здесь растет с увеличен!*- 
ем глубины быстрее, чем температура. Ниже, в кровле верхней 
мантии -  на глубине 40-60 км (см. рис. 34 ), сейсмическая вяз­
кость сильно увеличивается, а вязкость-Т) уменьшается. Темпера­
тура здесь увеличивается с ростом глубины быстрее, чем давле­
ние; прочность пород с ростом глубины уменьшается, скорость 
течения увеличивается, причем сейсмическое течение все более 
затухает.

Область пониженных значений жесткости, прочности и вязкос­
ти горных масс на глубине 125 -  175 км расположена как раз под 
цепочкой действующих вулканов и считается первичным источником 
изливаемой ими магмы [Т ектон и ка..., 1980; и д р . j . Уменьшение 
перечисленных механических параметров и аффективного- гидроста­
тического давления здесь обусловлено частичным плавлением. Этот 
вывод согласуется и с результатами расчетов, согласно которым ь 
среднем для Земли температура горных пород приближается к точке 
плавления на глубине около 100 км [Магницкий, 1965].

При сделанных допущениях'(о постоянстве минерального и ве­
щественного состава) понижение жесткости, прочности и вязкости 
горных масс в пределах верхнего (в фокальной зоне) слоя п о ж ­
женных сейсмических скоростей можно объяснить также только 
частичный их плавлением. Собственно плавление, сопровождающееся 
относительным понижением гидростатического давления и вязкостей 
Т)_ и Т ) ,  по-видимому, локализовано на глубине 70-100 км; выше 
на глубинах от 70 до 40-50 км горные массы могут находиться в 
сильно разогретом, но без подплавления состоянии, близком к ис­
тинно пластическому. С увеличением глубины (до 70 км) деформа­
ция и окорость деформации С все более возрастают, возрастает и



количество выделяемого при вязком трении тепла, которое повыша­
ет температуру и понижает вязкость горных масс, отчего деформа­
ция их erne усиливается и локализуется в этом глубинном интерва­
ле. На глубине более 70 км этот процесс способствует достижению 
точки плавления для легкоплавких компонентов горных пород. Воз­
можно, что частичному плавлению горных масс фокальной зоны на 
глубине 70-100 км способствует также то обстоятельство, что они 
находятся в условиях преобладания относительного горизонтально­
го растяжения [Аверьянова, 19751, при которых точка плавления 
должна понижаться по сравнению с точкой плавления, соответству­
ющей гидростатическому давлению [Ритман, 19651.

Распределение по глубине механических свойств горных масс 
в верхней гипоцеЕтральвой области похоже на установленное по 
сейсмическим данным строение литосферы в пределах континентов. 
£ первом приближении литосферу можно представить состоящей из 
трех слоев, из которых средний, совпадающий примерно с нижней 
половиной земной коры, обладает пониженной жесткостью и меньшей 
прочностью, чем верхняя часть земной коры и нижний слой, распо­
лагающийся уже в верхней мантии [Аки, 19681. Основное различие 
заключается в том, что под континентами третий литосферный слой 
асейсмичен, тогда как в переходной от континента к  океану об­
ласти, в частности в районе Курило-Камчатской островной дуги и 
камчатской ее части, он подвержен большим тангенциальным напря­
жениям, вызывающим повышенную сейсмичность. Если исходить из 
модели субдукции океанической плиты, то это может объясняться 
(в согласии с представленными на рис. 33, 34 распределениями, 
макроскопических параметров течения) меньшим ее прогревом в 
сравнении с горными массами на тех же глубинах под континен­
тами.
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4 . 4 . Тектоническое течение в верхней сейсмоактивном блоке
литосфера

В настоящем разделе представлены оценки изменения парамет­
ров горных масс и режима их -нагружения в земной коре и в верх­
ней, литосферной части мантии (до глубины 60 км) той же камчат­
ской части Курило-Камчатской островодугчой системы, изменения 
макроскопических параметров сейсмическою течения по глубине и 
поперек островной дуги -  в плоскости вертикального разреза по
тртии I  на рис. 29. Сейсмически активная область на глубине до

» «
60 км существенно шире собственно фокальной зоны (на больших 
глубинах); в сторону материка она распространяется далее Вос­
точно-Камчатской вулканической зоны, а в  сторону океана -  далее 
океанического склона глубрководного желоба, на краевой океани­
ческий* вал. Эта область имеет сложную конфигурацию, возможно, 
не все ее части можно считать генетически принадлежащие! собст­
венно фокальной зоне. Будем называть ее гипоцентральной об­
ластью коровых и верхнемаятийных землетрясений или литосферной 
гипоцентральной областью.

Графики повторяемости землетрясений в пределах верхней ги­
поцентральной области строились и нормировались так же как ето 
описано в разделе 4 .2 . Представленные ниже оценки. изменений 
макроскопических параметров сейсмического течения получены из 
параметров линейных приближений графиков повторяемости для сло­
ев-полос мощностью 20 км- и шириной 50 км. Границы полос по 
латерали смещались с шагом 25 км (полосы между линиями 1 и 3, 2 
и 4, 3 и 5 и т .д . на рис. 29 ). Чтобы быяветь относительно одно­
родные в смысле сейсмического процесса структуры, примерно раз­
граничить их использовались также графики повторяемости для 
"нестандартных" объемов горных масс, для слоеЕ-поло^ другой 
мощности (10 км) и (или) другой ширины (75 км).



Для спеша: латеральной неоднородности сейсмического про- 
пеоса по простиранию гшюпентральной области исследуемый район 
был разделен пополам по линии I  на рис. 2$, и графики повторяе­
мости построены раздельно для половин каждой из упомянула 
слоев-полос, расположении! северо-восточнее и юго-западнее ли­
нии раздела. Различия в параметрах а  и о графиков повторяемости 
для каждой пары таких половин не превыдают средних квадратичес­
ких описок измерения их величин. Значения ма:фоскспических па­
раметров сейсмического течения, полученные из характеристик ли­
нейных приближений графиков повторяемости, относились 1. центрам 
соответствующих слоев-полос, сносились на вертикальный разрез 
по линии I  на рис. 2 9 .

Кз рис. 35 представлены распределения ь вертикальном раз­
резе по глубине и поперек простирания гииоаентральной области 
значений уровня а -  ig  п(£=11,5^ и наклона линейных приближений 
графиков lg  n i l )  в диапазоне К = 9 ,6  -  13 ,5 . Сейсмическая 
активность, если ее оценивать величиной 10а , изменяется в р аз­
резе рис. 35, С. в широких пределах; экстремальные значения 
различаются более чем в 20 раз. Максимальная сейсмическая ак­
тивность наблюдается на глубине около 10 и 30 км -в областях,, 
удаленных от оси глубоководного желоба соответственно на 40-90 
и примерно на 150 км. Абсолютно минимальна сейсмическая актив­
ность на глубине около 50 км и на расстоянии около 70-80 км от 
оси желоба, другая область пониженной сейсмической активности 
расположена под осью глубоководного желоба на глубине около 20 
км. Области повышенной и пониженной сейсмической- активности об-, 
разуют наклонные зоны, падающие под континент; в направлении от 
континента к океану сейсмическая активность в общем уменьшает­
ся. Наклон линейных приближений графиков lg  п(Ю меняется в 
диапазоне Ь = 0,36 -  С ,54 со средним значением 0 ,4 5 . Области 
повышенных и пониженных значений b также можно объединить в



Р и с .  35. Распределение в поперечном разрезе гипоцентральной; 
области шо линии I - I  на рис. 29) уровня (а) и  наклона (б) гра­
фиков повторяемости ,  .

a  -  lg  п ( К  *  1 1 ,5 * 0 ,5 ), км т о д "  ; б  -  Ь « -  Alg n/AI при 
ДК  * 1 3 ,5 -9 .5 ; 1 -  изолинии параметров (а -  по данным с 0. <О j
< 0 , 1 ;  б -  интерполяции по данным с ofc > 0,1 и акстраполяции);.
2 -  границы слоев-полос, для которых строились графики, в плане! 
(см. рис. 29);  3 -  границы неоднородностей по сейсмическому' 
режиму; 4 -  область, в которой графики повторяемости- нелинейны 
(кривые 3 , 4 на рис. 30); 5  -  оси дуг восточных вулканов г  
глубоководного желоба

падающие под континент зоны; со стороны континента значения Ь 
повышены, со стороны океана -  понижены.

Жесткой связи между параметрами линейных приближений не 
прослеживается. Область абсолютно минимальных значений наклона 
Ь, тяготея к области максимальной сейсмической активности на 
глубине 10 км, смещена относительно нее в сторону океана. Вто­
рая область пониженных значений & тяготеет уже к  области мини­
мальной сейсмической активности (на глубине около 50 км) и 
также смешена относительно последней, но вверх по разрезу. На­
оборот, в  области, где сейсмическая активность абсолютно макси-



мальна iES глубине около 30 км), наклоны графиков повторяемости, 
лишь немного больше средних значений. I

Кроме наклонной (с падением под континент) зональности на: 
графиках рис. 35 можно проследить и горизонтальную зональность; 
распределения параметров линейных приближений графиков повтора-j 
емости. Особенно ето относится к той части гипоцентральной об-;, 
ласти, которая тяготеет к континенту. Б части, тяготеющей к 
океану, горизонтальная зональность прослеживается в представ-1 
ленных на рис. 35, б зоне резкой нелинейности графиков повторя-: 
емости и в горизонтальных границах между областями с разным 
сейсмическим режимом.

Примеры резко нелинейных е  диапазоне К = 10—13 графиков - 
повторяемости представлены на рис. 30, 6 (кривые 3 в  4 ) .  Они; 
построены по относительно меньшему количеству Sn землетрясений1 
и характеризуются большими значениями средне квадратичных оши-1 
бок измерения параметров линейных приближений (о , о > 0 ,2 ) .  
Такие графики характерны для субгоризонтальной зоны в  нижней 
части земной коры с океанической стороны гипоцентральной облас­
ти. Параметры а  и Ъ этих графиков не представлены в  изолиниях 
рис. 35 и не использовались для расчета макроскопических пара-! 
метров сейсмического течения. Однако их характеристики О , О. ,* — - А О |
In  использованы для выявления границ между областями, относи- | 
тельно однородными по сейсмическому режиму, наряду с соответст- j 
вушими характеристиками других, квазилинейных в диапазоне ' К  
= 10—13 графиков повторяемости (из которых два представлены в | 
качестве примера на рис. 30, в -  кривые 1 и 2 ) .

Упомянутые границы получены из сопоставления характеристик, 
2п и о , а  пар графиков повторяемости для той или иной полосы; 
шириной 75 и части ее шириной 50 км. или для того или иного слоя 
мощностью 20 км и составляющих его половин мощностью 10 км (см., 
соответственно графики 3 и 4 , 1 и 2 на рис. 30, б ) . Чем больше
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объем (ширина или мощность) слоя-полосы, тем болт-ше общее
(ненормированное) количество 2п наблюденных землетрясений и при
прочих равных условиях тем меньше флуктуации повторяемостей
землетрясений в интервалах К ., ,  а следовательно и величины с  ,
О . Однако диспорсия, разброс логарифмов наблюденных повторяв-'

ь
ностей n t относительно "наилучшего" линейного приближения, за ­
висит еще и от однородности (точнее, от неоднородности) сейсми­
ческого процесса в том объеме горных масс, которому соответ­
ствует график повторяемости. Если, например, для слоя мощностью 
20 км в сравнении с составляющими его половинами мощностью 10 
км больше не только количество 2п наблюденных землетрясений, но 
и характеристики о , 0. (см. кривые 1 и 2 натряс. 30, б ) , то 
его можно считать менее однородным в смысле сейсмического про­
цесса в сравнении с одной или обеими его половинами и наметить 
границу, на которой нарушается однородность.

Границы областей относительно .однородного сейсмического 
процесса соответствуют границам выделенных слоев-полос разного! 
объема и местоположения. Они могут быть только горизонтальными 
или вертикальными; первые, по определению, привязаны к глубинам 
кратным 10 км, вторые -  к пронумерованным на рис. 29 линиям, 
параллельным оси глубоководного желоба. Представленные на рис. 
35, б  горизонта.лные границы тяготеют к кровле и подошве консо­
лидированной коры (см. ниже рис. 36, 37 ). Прослеживаются они не 
повсеместно. Со стороны континента в гипоцентралыюй области 
выделяется граница, тяготеющая к разделу между геофизическими1 
"гранитным" и "базальтовым" слоями. Со стороны океана на глуби­
не 10 -  40 км уверенно выделяется вертикальная граница, соот­
ветствующая, по-видимому, глубинному разлому, обнаруженному и 
методом ГСЗ (см. ниже рис. 36 ). Неоднородность сейсмического 
процесса вызывается пространственными вариациями физикс-механи-



ческих свойств горных масс и действующих в них напряжений 
( т .е . ,  если рассматривать этот процесс как сейсмическое тече­
ние, вариациями таких макроскопических параметров, как напряже­
ние, скорость деформации, вязкость и модуль упругости).

На рис. 36 приведены результаты расчета макроскопическихj
еффективных параметров £ , о -и Т] , средних для описанных вышес с
слоев-полос шириной 50 и мощностью 20 км, снесенные на верти-j 
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кальный разрез, поперечный простиранию этих полос. Кроме того, 
на рис. 36 представлены: 1) границы гипоцентральной области в : 
поперечном разрезе. Они получены [Гусев, Шумилина, 1976] по 
данным о распределении гипоцентров землетрясений в вертикальной 
полосе шириной (в плане) около 100 км, примыкающей к линии I  
рис. 29 с северо-востока; 2) поверхности кровли консолидирован­
ной коры и подошвы земной коры (раздел М),  а также зоны текто­
нического нарушения (разломы); эти данные получены методом ГСЗ
[Глубинное..., 1978] по профилю, обозначенному линией I I  на

%
рис. 29- Подошва геофизического гранитного слоя на этом разрезе 
располагается на глубине около 20 км.

Сейсмическая скорость деформаций представлена на рис.‘3 6 ,а  
изолиниями логарифма суммы сейсмических моментов землетрясе-

3
ний (в дин - см), нормированной на 1км и на 1 год. Величины 2¥0 
подсчитывались' из наблюденных графиков повторяемости. Диапазон 

вариаций аффективной скорости деформации е составляет 2 ,3
О

порядка. Наиболее высока она в нижней части земной коры в зоне 
восточных полуостровов и в верхней части земной коры, в преде­
лах вулканогенно-осадочного слоя, в области, пограничной между

Р и с .  36. Распределение в поперечном разрезе гипоцентральной 
области макроскопических параметров сейсмического течения и 
строение земной коры по данным ГСЗ (соответственно по линиям 

■ J-I и I I - I I  на рис. 29) _  3 1
{ а  -  общая "анергия" (2JL)H (дин-см-км «год ); 0  -  напоя-
женйе о * 0 ,_р; б -  сейсмическая вязкость ; 1 -  изолинии пара­
метров (в логарифмах): а -  достоверные, б -  интерполяции и 
экстраполяции (см. подпись к рис. 35);  2 -  кровля консолидиро­
ванной коры; 3 -  подошва земной коры (раздел М); 4 -  зоны тек­
тонических нарушений (разломы); 5 -  оси дуг восточных вулканов 
и глубоководного желоба; б -  границы гипоцентральной области по 
землетрясенииям с К 2  9 [Гусев, Шумилина, 1976]

Цифры на рисунке: 1-6 -  номера разломов; блоки: I  -  Восточ­
но-Камчатский (1а -  зона Восточно-Камчатского антиклпнория, 16  -  
зона восточных полуостровов), I I  -  материкового склона (грани­
цы по разломам 2 и 4 ) , I I I  -  глубоководного желоба (границы по 
разломам 4 и б)



блоками материкового склона и глубоководного желоба (см. рис.
36, а ) .  Е этой же пограничной зоне непосредственно под земной
корей, на глубине 40-60 км, сейсмическая скорость деформации
абсолютно минимальна. Только в части разреза примерно между,
разломами 3 и 5 (см. рис. 36, а ) ,  Бключаадей эту пограничную
область, сейсмическая скорость деформации монотонно уменьшается
с ростом глубины; в других частях эта величина изменяется с
глубиной  более сложным о б р азо м . Д ругой минимум величины Б п р и - !с
урочен к нижней части земной коры е зоне разлома 6 (см. рис. 36,; 
а ), разграничивавшего блок глубоководного желоба и окраинный 1 
океанический вал Зенкевича.

На рис. 35, б,  6 представлены в изолиниях логарифмов вели-; 
чин распределения по разрезу среднего напряжения и сейсмической| 
вязкости (в условных единицах), которые меняются в большие п р е - ! 
делах. Величина напряжения на глубине около 15 км при удалении! 
от оси глубоководного желоба от 40 км (в блоке глубоководного) 
желоба) до 100 км (в блоке материкового склона) уменьшается на) 
пять десятичных порядков. То же и сейсмическая вязкости: общий;
диапазон ее изменения по разрезу составляет 3 ,5 -4 ,0  порядка)

!

(сна максимальна не глубине. 40-60 км под блоком материкового) 
склона и минимальна на глубине 10-15 км в зоне восточных полу­
островов ). Амплитуды, размахи вариаций сейсмической скорости; 
деформации (см. рис. 36, а) существенно меньше. И напряжение, и! 
сейсмическая вязкость сильно понижены в верхней части земной' 
коры в зоне восточных полуостровов. И та , и другая величина в) 
общем повышены в верхней и средних частях земной коры на) 
границе блсков материкового склона и глубоководного желоба и в; 
подошве земной коры в блоке иатерикового склона. Однако, если в; 
первом случае сейсмическая скорость деформации повышена, то во- 
втором она абсолютно минимальна. В зоне восточных полуостровов



в верхней части земной коры сейсмическая скорость деформации 
близка к средней по разрезу при низких значениях напряжения и 
сейсмической вязкости, а в нижней части земной коры.она велика, 
близка к максимальной при • значениях напряжения и сейсмической 
вязкости, слизких к средним.

Размахи вариаций величин, представленных на рис. 36, б,  6 , :  
могут быть и завышенными. Степень соответствия их действитель­
ности определяется, в частности, тем, насколько хорошо соответ­
ствуют реальной среде представления и предположения о ее свой­
ствах, заложенные в схему расчета величин напряжения и J 
сейсмической вязкости. Эта проблема стоит при оценке значений: 
напряжения и вязкости по любым косвенным данным (не только! 
сейсмическим); полученные оценки сильно зависят от принятых! 
допущений [Магницкий, 1965; и д р .] . |

Оставаясь в рамках максвелловского уравнения -(3 .3 ) , мы 
рассчитали по тем же исходным данным значения, характеризующие ; 
макроскопические параметры сейсмического течения, в предположе­
нии обратной зависимости сейсмической вязкости от напряжения. 
Принята зависимость Тс а  1/<* -  сейсмическое время релаксации 
изменяется пропорционально квадратному корню из величины, об­
ратной напряжению, т .е .  показатель степени в формуле (3 .1 4 ) ' 
принят равным -0 ,5 . При атом коэффициент ае в формулах (3 .9) -
(3.14) равен (1 -р )/3 ; согласно формуле (3 .1 3 ) , время релаксации 
Т уменьшается с увеличением сейсмогенерирующего объема V.

Линии равных значений логарифмов величин, рассчитанных при 
описанном предположении, в разрезе поперек простирания гипоцен- 
тральной области представлены на рис. 37. Размахи пространст­
венных вариаций величин, характеризующих напряжение и сейсми­
ческое время релаксации, меньше, чем при расчете в предположе­
нии независимости этих величин. Однако различия в проетранст-



венных вариациях величин, представленных на рис. 36, 0 , в и 37, |
а , 0 , только качественные. Б деталях наиболее сильно выступают j
изменения в распределении величины т . При общем уменьшении |
значений % в областях повышенного напряжения появляются о б л а с - i 

® ! 
та пониженной сейсмической вязкости в нижней части земной коры j
в зоне восточных полуостровов и в верхней части земной коры |

i
блока материкового склона. Верхнекоровая область повышенных! 
значений напряжения и времени релаксации несколько смещается в; 
блок материкового склона от границы его с блоком глубоководного! 
желоба. I

Области экстремальных, а* также относительно повышенных или! 
пониженных значений напряжения и сейсмической вязкости преиму-



дественно тяготеют к  тому или иному (геофизическому) слою зем- 
ной коры. Область абсолютно минимальных значений обеих атих 
величин в зоне восточных полуостровов ограничена кровлей и по­
дошвой "гр а г -гн о и  слоя", область повышенной сейсмической вяз­
кости и в этой зоне ограничена сверху подошвой земной коры. 
Хотя область повышенного напряжения в блоке материкового склоне 
и, возможно, связана скорее с границей Мохоровичича, однако 
соответствующая область абсолютно максимальной сейсмической 
вязкости располагается уже в верхней мантии и разделом Мохоро­
вичича скорее ограничена сверху. Абсолютно максимальные для 
:разреза напряжения локализованы -в вулканогенно-осадочном слое 
; вблизи границы блоков материкового склона и глубоководного 
'желоба. С ростом глубины они уменьшаются в пределах "гранитно­
го" слоя, имеющего здесь пониженную мощность и относительно 
большую сейсмическую вязкость. Б нижней части блока материково­
го склона высокие напряжения локализованы в области, не нару-' 
шенной разломами. Разлом 3 как бы упирается в эту область 
повышенного напряжения и сейсмической вязкости, не 
распространяясь в массив, обладающий повышенной прочностью и 
жесткостью (см. ниже).

Представленные на рис. 36 и 37 значения макроскопических 
параметров сейсмического течения относятся не собственно к раз­
резу по линии I  на рис. 29, а являются средними для той или 
иной полосы длиной от 300 до 940 км; это необходимо учитывать 
при сравнении их с данными ГСЗ. По-видимому, к близгоризонталь- 
яым границам раздела и зонам разломов земной коры приурочены 
повышенные градиенты величин напряжения-и сейсмической вязкости.

Среднее напряжение и скорость деформации горных масс, под­
вергнутых течению, можно связать соотношением (4 .1 ) , согласно 
которому при диффузионной или дислокационной ползучести еяз-



кость при прочих равных условиях тем меньше, чем больше темпе­
ратура и чем меньше давление. Сейсмическая же вязкость, величи­
на обратная способности вещества к квазитечению путем подвижек 
по разрывам сплошности, также прямо связана с давлением (увели-! 
чивается с его ростом, и наоборот), но при увеличении темпера-j 
туры она не уменьшается, а увеличивается. Увеличение температу-j 
ры и давления с ростом глубины приводит к увеличению сейсмичес-1 
кой вязкости; тектоническое течение при этом все больше и : 
больше осуществляется за счет непрерывной его части -  вязкого1 
или пластического течения (см. рис. 33, 31). !

Поэтому вариации сейсмической вязкости при той же примерно j 
температуре отражают вариации вязкости Т) (истинной) и объясня-1 
ются изменением давления. Эффективное значение гидростатическо-j 
го давления в горных массах, содержащих флюид, уменьшается на; 
величину давления флюида (см. выше). Б этих условиях уменьшают-! 
ся как сила трения и прочность пород, так и вязкость их при; 
разных видах течения и действующие напряжения; сейсмическая! 
скорость деформации может понижаться, но скорость истинного,; 
непрерывного течения возрастает. Уменьшение сейсмической, в я з -  j
кости при увеличении температуры может быть обусловлено тем, i!
что эффект уменьшения давления проявляется в еще большей j 
степени: в еще большей степени уменьшается вязкость Т) и у в ел и -; 
чивается скорость непрерывного течения (при пониженных значени-! 
ях напряжения и сейсмической скорости деформации). Именно это 
наблюдается на глубине 130-170 км в фокальной зоне (см. рис. 
34 ), 'а  также в "гранитном" слое зоны восточных полуостровов.: 
Наоборот, например, в слое фокальной зоны на глубине 100-125 км! 
сейсмическая вязкость и напряжение повышены, что позволяет го­
ворить о повышенной жесткости и прочности этого слоя.

Таким образом, вариации величин Т) и о , происходящие "в I



фазе", объясняются изменением преимущественно гидростатического 
давления, а вариации, происходящие "в противофазе", -  изменени­
ем преимущественно температуры.

В общи? гертсх величины, представленные на рис. 36, б, в и 
37, о , б , изменяются "в ф азе". Если сейсмическая вязкость гор­
дых масс в какой-либо части гипоцентральной области повышена, 
то напряжение в втой части также повышено. Такой областью повы­
шенных напряжений является зона в средней части разреза гипо­
центральной области. Она под углом около 35° падает из верхней 
части границы блоков материкового склона и глубоководного жело­
ба к подошве земной коры в  средней (по латерали) части блока 
материкового склона -  от одного участка действия максимальных 
напряжений к другому. Сейсмическая вязкость в  первом из них 
повышена менее значительно, чем во втором, где и з-за  большой 
вязкости сейсмическая скорость деформации (см. рис. 36, а ) даже 
понижена, тогда как в верхнем участке она максимальна. Исходя 
из выше изложенной связи параметров сейсмического течения с ?5- 
условиями, нужно считать, что температура и давление в нижней 
части зоны выше, чем в верхней (что естественно).На глубине 20- 
30 км напряжение и сейсмическая вязкость в этой наклонной зоне 
относительно понижены, близки к средним для соответствующих 
разрезов (с:*, рис. 36, б , в) значениям. Б целом же эта зона 
представляется однородным массивом повышенной прочности и 
жесткости, деформирование которого под действием тектонических 
сил осуществляется преимущественно путем подвижек по разного 
масштаба разрывам сплошности. Наклонная зона с увеличивающейся 
в сторону океана жесткостью (и прочностью) хорошо прослеживает­
ся в распределении по разрезу сейсмической вязкости (см, р и с .36, 
б) по изолиниям lg  т = -8 ; -7 ,5  и изолиниях? больших значений 
lg  Т -  со стороны океана (на рис. 37, б -  по изолиниям lg  т л =

С ^



=-11 ,5;  и т . д . ). По сейсмическим данным [Зобин к др . ,  1984; 
и др .]  наклонная зона пребывает в состоянии относительного го-1 

рисоктального растяжения, поперечного ее простиранию; высокий' 

уровень напряжений в ее пределах подтверждается повышенными! 
значениями напряжений, снижающихся е очагах землетрясений [Зо- 

бйЕ и д р . , 1 i?84j.
По данным о затухании сейсмических волн от землетрясений 

установлено [Болдырев, 1976],  что для литосферной гипоцектраль- 
ной зоны характерна повышенная (в сравнении с прилегающим 

Восточно-Камчатским блоком) добротность, а следовательно, и 

жесткость. По сейсмическим скоростям гппоцентральная область 

большинством исследователей [Кузин, 1974; Аниконов и др . ,  1974; 

и д р . ] считается переходной от высокоскоростного океанического 

блока к низкоскоростному материковому, т . е .  на той же глубине 

сейсмические скорости уменьшаются в ее пределах в направлении 
от океана к материку. Б ходе японского сейсмического экспери­

мента [Noguchi, Kasahara, 1976] был построен детальный скорост­

ной разрез ст одной из донных станций до оси глубоководного же­
лоба (глубина от 30 до 100 км). Изолинии скоростей наклонны, 
падают в сторону континента. От срединной еысскоскоростной (и = 

= 8 , -  км/с; части, выходящей на поверхность на континентальном 

склоке желоба, скорости уменьшаются как в направлении к конти-' 
кенту до 7 ,4  км/с на расстоянии 80-90 км по латерали), так и в! 
противоположную сторону, к оси желоба (до 8 ,0  км/с) .

Сейсмические скорости, как и еязкость, зависят в основном 

от давления и температуры: увеличиваются с ростом первого и 

уменьшаются с ростом второй. Однако сейсмические скорости ха­

рактеризуют реакцию среды на быстро меняющиеся напряжения и на 

деформации весьма малой величины..Между тем механические свой-* 

ства той же среды, характер ее реакции на действие нагрузки*



сяЛЬно изменяются в зависимости от величины нагрузки, масштаба 
времени и рассматриваемых пространственных соотношений. Поэтому 
данные о скоростях или о поглощении сейсмических волн не могут 
непосредственно характеризовать* упругие и реологические свойст- 
ва горных масс по отношению к  длительной геологической деформа­
ции. Для этого предпочтительнее сейсмологические данные (см. 
рИС.Зб, 37) о макроскопических параметрах сейсмического течения 

На любой глубине сейсмическая вязкость и напряжения в об­
щем уменьшаются в направлении от окраинного океанического вала 
к зоне Восточно-Камчатского антиклинория. Согласно расчетамj
О.В.Веселова [Т ектон и ка..., 1980] на основе измерений теплового! 
потока по профилю, означенному линией I I  на рис. 29, температу- • 
ры на тех же глубинах в зоне восточных полуостровов (и в 
Восточно-Камчатском блоке в целом) выше, чем в блоке глубоко­
водного жёлоба. В терминах сейсмической и непрерывной частей 
тектонического течения с учетом изложенных выше тенденций в з а -  
висимостях их параметров от давления и температуры это означает 
следующее: 1) уменьшение сейсмической вязкости и напряжения в 
зоне восточных полуостровов вызвано уменьшением эффективного 
гидростатического давления; 2.) истинная вязкость в этой зоне 
уменьшается еще сильнее, чем сейсмическая; тектоническое тече­
ние осуществляется в  большей мере за счет непрерывной его час­
ти. Скорость, интенсивность его не только в нижней, но и в 
верхней части земной коры здесь может быть большей, чем в блоке 
материкового, склона, несмотря на то, что сейсмическая скорость 
деформации понижена. Эта зона находится в состоянии относитель­
ного горизонтального сжатия, ориентированного попзрек ее про­
стирания; в очагах землетрясений здесь снимаются напряжения 
меньшие, чем в описанной выше наклонной зоне [Зобин и д р . ,  
19841.



Субстрат зоны восточных полуостровов на глубинах, больших
25 км, по сейсмическим данным [Глубинное..., 1978] прослежива- j
ется как гетерогенный и интерпретируется как "коромантийная
смесь", состоящая из прослойков с повышенными ("мантийными") и |
пониженными скоростями Ур . При невысоких напряжениях (см. рис.
36, 3; 37, 3) сейсмическая скорость деформации здесь повышена]
(изолиния lg  (2М0 ) = 18,5 на рис. 36, а) за счет пониженной
сейсмической вязкости (см. рис. 36, б; 37, б ) .  Понижение в я з - 1
кости можно связать с дегидратацией и частичным плавлением;
кислых и основных пород [Балеста,1 9 8 1 ] .

Расположенная выше область пониженных значений напряжения;
и сейсмической вязкости по сейсмическим скоростям не прослежи-,
вается. Ее можно интерпретировать [Николаевский, 1982] как об-,
ласть объемной трещиноватости, повышенных пористости и прошща-j
емости, область разуплотненных горных масс, насыщенных водой.;
Эта область -  наиболее яркое проявление другой (горизонтальной)
зональности сейсмического и вообще тектонического течения, ко4-;
торая как бы наложена на наклонную зональность. Далее в блоке;
материкового склона, в пределах наклонного массива, повышенных!
прочности и жесткости, она прослеживается как область относи-!
тельно пониженной вязкости по характерным изгибам изолиний!
ig  т ,  = -8 ; -7 ,5  на рис. 36, б  и пониженного напряжения -  по

изолинии 1е 0 = 12 на р и с .36, б\  прослеживается она и по графи- ! w 1
хам вис. 37. Здесь ага область смещается на большие глубины -  i

30-40 км. |
. Напряжения в верхнем 10-километровом слое зоны Восточно- ; 

Камчатского антиклинория по величине сравнимы с действующими на 
этих же глубинах в блоке восточных полуостровов, однако сейсми­
ческая вязкость здесь относительно, повышена, поэтому сейсмичес-■ 
кая скорость деформации меньше, чем в зоне восточных полуостро-/]



bob. Скорее всего , это обусловлено повышенной температурой, 
связанной с вулканизмом.

По данным Б.С.Смирнова, Ю.Ф.Морозова и В.И.Поспелова [Ба­
ле ста, 1981], в районе Ключевской группы вулканов имеются два 
слоя повышенной б лектропроводно с ти -  на глу бинах 10-20 и 30-40 
км; слой, расположенный в переходной от коры к мантии
области, может иметь региональное распространение. Верхний 
слой, по-видимому, является продолжением ослабленной области е 

пределах "гранитного" слоя зоны восточных полуостровов, чему не 
противоречит и практическое отсутствие .землетрясений в зоне 
Восточно-Камчатского антиклинория на глубинах, больших 10 км.

Особенности пространственных изменений 'макроскопических 
параметров сейсмического течения позволяют думать, что для тек­
тонического процесса в пределах литосферной гипоцентральной об­
ласти Камчатки характерна интерференция двух различных зональ­
ностей. Первая определяется массивом высокой однородности, 
Прочности и жесткости, падающим от континентального склона глу­
боководного желоба к подошве земной коры блока материкового 
склона. Этот высокосейсмичный массив, по-видимому, непосред­
ственно продолжает глубинную фокальную зону в верхах верхней 
мантии и в земной коре. Со стороны континента к нему примыкает 
блок, резко отличающийся По всем параметрам/ в том числе и по 
напряженному состоянию. Вторая (горизонтальная) зональность

■ г - . •

определяется ослабленной областью с пониженными значениями
I

вязкости и сейсмической вязкости, которая расположена в зоне 
восточных полуостровов в пределах "гранитного" слоя (глубины 10- 
20 км). В пределах упомянутого продолжения фокальной зоны она 
прослеживается в "ослабленном" виде на глубине от 20 до 30 км.

1ВЗ



Г л а в а  п я т а я

НЕОДНОРОДНОСТЬ ПРОЦЕССА СЕЙСМИЧЕ-ХОГО ТЕЧЕНИЯ В 
ПАМИРО-ГИНПУКУШСКОЙ ГИПОЦЕНТРАЛЬНОИ ОБЛАСТИ ПРОМЕЖУТОЧНЫХ

ЗЕМЛЕТРЯСЕНИЙ

5 .1 . Общая геофизическая характеристика
Известны четыре внутриконтинентальные области, в которых 

происходят землетрясения с промежуточной глубиной очага. Три из 
них расположены на территории Бирмы, Испании и Румынии, а чет-! 
зертая -  наиболее‘ сейсмически активная -  на территории Афганис­
тана и Средней Азии. Эта очагов-я область, называемая Памиро- 
Гиндукушской, протянулась с юго-запада на северо-восток от ме­
ридиана Кабула (69° в . д . ) на западе вдоль северных отрогов 
Гиндукуша через центральный Памир до Мургаба на востоке (74° 
в . д . ). Общая протяженность апицентральной зоны Памиро-Гиндукуш- 
ских землетрясений 600 км»; наибольшая ширина не превышает 120 км, 

Плотность епицентров внутри. апицентральной зоны не одина­
кова. Она максимальна в пределах Афганистана, между 36° и 37°

_ _ р

с .  ш. и 69 и 71,5 в . д . , на площади порядка 16-17 тыс. км . В 
этом районе происходят и наиболее сильные из землетрясений с 
промежуточной глубиной очага. Вторая область повышенной плот­
ности эпицентров псдкоровых землетрясений имеет площадь около 
2:'тыс. км и локализована в пределах 37-38 с.ш .,; 71-73 в .д . ,
т .  е . в районе Хорога и Чартыма на территории Таджикистана. Эта; 
область относительно менее сейсмически активна; верхний предел'

у
гнергии Е = 10. землетрясений, происшедших в период с 1962 по) 
1975 г . , оказался здесь на три порядка меньше, чем в соседнем



Афганском районе- (писанные ешщентрзльные области разделена 
узкой зоной пониженной сейсмической активности, приуроченной к 
морфологической границе раздела между Восточным и Западным 
Памиром (район Иакашима; между 71 ,0° и 71 ,5° в . д . ). Интересно, 
что к б той пггтягигаюшейся к северо-западу зоне тяготеют бпи- 
центры сильных землетрясений в земной коре. Третья область по­
вышенной сейсмической активности верхней мантии находится ъ 
районе Мургаба, к северо-востоку от 73° в .д .  Плотность епиаеь:- 
ров здесь значительно ниже, чем в Афганском к Хорогском рай­

онах.
Очаги верхкемактийных землетрясений Пзмиро-Гиндукушской 

области сосредоточены как бы в слое (не' горизонтальном) гсрныг 
масс, ширина которого не превышает 80 км. а падение близко к 
вертикальному. Западная, Гиндукушская, ветвь очагово;. области 
погружается со стороны Афганистана под Таджикскую депрессию г
направлении север-северо-запад, постепенно увеличивая угол па­
дения с ростом.глубины. Восточная, Памирская, Еетвь круто пада­
ет под территорию Афганистана в направлении на юго-восток. Поч­
ти вертикальное погружение гппопентральнсй области в средней в 
плане части (в районе Ишкашима) сменяется на Бее более псл-ное 
по мере приближения к ее краям [Лукк, Винник, 1375].

В интервале глубин 150-170 км в обеих ветвях Памирс-Гинду- 
кушской области намечается тенденция к уменьшению мощности 
(толщины'■ сейсмогенерируэдего слоя. На глубинах 190-240 км в 
Гиндукушской ветви мощность резко увеличивается. Плотность ги­
поцентров землетрясений и сейсмическая активность здесь макси­
мальны, е частности здесь произошло сильнейшее за  период наблю­
дений с 1962 по 1975г . землетрясение с К = 18 (14 марта 1565 г.). 
Ниже сейсмический процесс резко затухает, но прослеживается еше 
до глубины 270-280 км. Зона относительно повышенной сейсмичес­
кой активности в Памирской ветви приурочена-к интервалу глубины



-;:-1сО км. Плотность гипоцентров на глубинах, больших 200 км, 
здесь втрое меньше, чем в соседней Гиндукушской ветви; сейсми-' 
ческий процесс быстро затухает с увеличением глубины до 240-250 
км. Е зоне пониженной сейсмической активности между Гиндукуш-; 
сксй и Памирской ветвями глубина, на которую распространяется! 
-сласть гипоцентров .уменьшается до 1бсГкм [Лукк, Нерсе сову  970].]

Сейсмичность Памиро-Гиндукушской области весьма стабильна1 
50 времени. С 1962 по 1975 г .  не замечено каких-либо простран^ 
ственных миграций в пределах области участков повышенной и ‘ 
пониженной сейсмической активности. Результаты более долговре- j  
менных наблюдений также показывают, что зона наибольшей сейсми-! 
ческой активности устойчиво локализовалась в Гиндукушской ветви] 
очаговой области на глубинах 200-240 км. Некоторые флуктуации! 
сейсмической активности в Гиндукушской ветви связаны, по-вида-; 
мому, с происшедшим здесь в. 1965 г .  сильным землетрясением. Б| 
1963-1964 г г .  область повышенной сейсмической активности лока- j  
лизовалась в интервале глубин 60-80 км, в 1965-1966 г г .  она! 
сместилась е э  глубины 200-290 км, т .е .  в область очага зем л е-1 
трясения 1965 г .

Скоростной разрез верхней мантии в Памиро-Гиндукушском 
районе известен по данным ГСЗ и по результатам обработки кине­
матических параметров записей промежуточных землетрясений. Он I 
может представляться как однородно-слоистый: сейсмические ско- i 
рости, примерно постоянные в пределах слоев, изменяются скачком 
на их границах. Зависимость -скоростей (пластовых) распростране­
ния продольных волн от глубины в Памиро-Гиндукушском районе, : 
полученная по данным ГСЗ [Хамрабаев и д р ., 1980], представленаj 
на р и с .38, а .  На рис. 38, б  представлены зависимости от глубины! 
отношения скоростей объемных волн от промежуточных Памиро-Гин-I 
дукушских землетрясений; одна из них получена из годографов:



Р и  с . 36. Распределения по глубине некоторых сейсмических и 
сейсмологических параметров горных масс в Памиро-Гиндукушском. 
районе

а  -  пластовке скорости распространения продольных волн по 
данным ГС5 [Хамрабаев и д р .,  1980]; б  -  отношение пластовых; 
скоростей сейсмических волн от Памир-Гиндукушских очагов по 
данным: 1 -  о годогрофах [Лукк, 1966],  2  -  о графиках Вадати 
[Лукк, Нерсесов, 1970]; 6 -  наблюденные (средние за  1962-1975; 
г г . )  значения сумм сейсмических моментов землетрясений: 1 -  в ! 
Гиндукушской ветви гипоцентральной области, 2  -  в Памирской

Сейсмических волн [Лукк, 1966], другая -  по результатам обра- 
вотки графиков Вадати [Лукк, Нерсесов, 1970] .

Непосредственно под границей Мохоровичича скорость vv  рав-

График Вадати представляет собой зависимость разности времен 
вступления поперечной и продольной волн ( t  -  t  ) от времени t , :в р  t '
он строится по совокупности данных, полученных сеть ') сейсмичес­
ких станций, и служит для определения времени в очаге. Наклон 
графика связан с отношением скоростей объемных волн {V / V  ) .

Р *



нз примерке 3 ,0  км /с; возможно, она немного возрастает с увели­
чение:.! глубины вплоть до первой (верхней) границы раздела' 
[Лукк, 1 9 6 6 ] . По сейсмологическим данным, эта г р аница ,  на кото­
рой скорости vv и t>s увеличиваются скачком, расположена на: 
глубж е 60--90 км icm. рис. 38, б ) ,  а по данным ГСЗ -  на глубине 
Ю О  км (см. рис. 38, а). Ниже в разрезе отчетливо выделяется 
слой пониженны! скоростей объемных волн (v? и t>s ) , отношение 
v.p / v c б этом слое (волноводе) также понижено. Можно предпола­
гать [Лукк, 1966], что границы этого слоя не резкие; верхняя 
граница расположена на глубине 110-125 км, нижняя -  150-165 км. 
Закономерности изменения скоростей в пределах волновода по име­
ющимся данным установить не удается. Ниже глубины 240 км н а х о -. 
дится еше един волновод; для продольных волн его существование 
обнаружено ГСЗ [ХамрабавЕ и д р ., 1980], а для поперечных - по 
сейсмологическим данным [Лукк, 1966].

Горизонтальная неоднородность. В верхней мантии Памиро- 
Гиндукушского района горизонтальная неоднородность отмечалась 
уже при изучении скоростного разреза по сейсмическим годографам; 
[Матвеева, Лукк, 1968]. В дальнейшем она исследовалась двумя 
методами в различных их модификациях. Первый -  метод сейсмичес­
кого просвечивания -  основывается на измерении кинематических 
параметров (Бремен пробега) продольных волн из очагов далеких! 
землетрясений -  еолн, приходящих с разных сторон к Памиро-Гин- 
дукузскому району и тяготеющей к гему компактной группе р еги ст -: 
рирующих сейсмических станций [Винник, Лукк, 1974; Лукк, Вин­
ник, 1975; Николаев, Санина, 1982]. Сейсмические лучи от одного 
очага до каждой станции группы практически совпадают везде, 
кроме верхних 300-400 км под станциями, где они расходятся. По­
этому различия времен пробега отражают различия в средних 
скоростях на этих последних 300-400-километровых отрезках пути.



Второй метод по динамическим параметрам объемных волн из очаге.: 
промежуточных Пампро-Гиндукушских землетрясений позволяет су ­
дить о поглощающих свойствах среда в гипоцентр-льно* области и 
ее окрестностях. Он основан на измерении спектральных характе­
ристик колебаний, регистрируемых на разных гипоцентральных рас­
стояниях и в разных направлениях от очагов землетрясений [Лукк, 
Нерсесоз, 1970; Молнар и д р .,  1976].

Полученные результаты позволяют считать, что Памиро-Гинду- 
кушская гипоцентральная область промежуточных землетрясений как 
би заключена в больший по объему (и асейсмичный),*блок горных 
масс, свойства которых аномальны по отношению к вмещающей верх­
ней мантии. Максимальная мощность етого блока (по свойствам 
"литосферного") около 300 км. В пределах Средней Азии, Афганис­
тана и Пакистана он проявляется аномально высокой (не менее 
1000) добротностью [Молнар и д р .,  1976]. Более точно вчсокодсб- 
ротная область пока не оконтурена. В районах Западного Памира, 
Афганского Бадахшана и Гиндукуша аномальность проявляется также 
в увеличении средней скорости распространения продельных волн 
на 0 ,3 -0 ,4  км/с по сравнению со среднемировой. Высокоскоростной 
верхнемантийный массив вытянут в направлении с юго-запада на 
северо-восток; на востоке и западе он ограничен верхнемантийны­
ми массами, в которых средняя скорость распространения продоль­
ных волн ниже среднемировой на 0,1 -0 ,2  км/с [Винник, Лукк, 
1974; Лукк, Винник, 1975]. Эти границы могут быть сопоставлен :, 

на поверхности с крупными тектоническими структурами, такими, 
как, например, Дарваз-Каракульскзя рэзломная зона [Лукк, Вин­
ник, 1975]. Восточная граница пересекает ешщентральную зону 
промежуточных землетрясений, так что наименее сейсмически ак­
тивная Восточно-Памирская (Мургабская) ее часть оказывается ь 
области пониженных скоростей.



Гиндукушекая и Памирская ветви гшоцентральноЕ области, 
промежуточных землетрясений падают (см. выше) е направлениях к, 
упомянутым границам (соответственно западной и восточной), как' 
бы тяготея к зонам перехода от повышенных скоростей к понижен-1 
ним, т .е .  к зонам наибольших градиентов скорости [Лукк, Винник,, 
'9751 . Интересно, что к этим зонам приурочены ступени в рельефе 
поверхности Мохоровичича; мощность земной коры над высокоско­
ростным массивом примерно 50 км, к западу она уменьшается до 30 
км, к востоку увеличивается до 70 км [Лукк, Винник, 1975].

Возможно, что по сравнению с высокодобротной и высокоско­
ростной вмещающей средой горные массы собственно в гипоцент- 
ральной области промежуточных землетрясений обладают повышенны­
ми поглощающими свойствами [Лукк, Нерсесов, 1970]. Особо 
сильная аномалия отмечается для продольных волн [Лукк, 1971а]. 
На удаленных от эпицентральной зоны сейсмических станциях Тад­
жикистана в сейсмических волнах из очагов памиро-гиндукушских 
землетрясений регистрируются очень высокие частоты (5-10 Гц); 
записи тех же -  иди таких же -  землетрясений непосредственно б 
эпицентральной зоне менее высокочастотны (5 Гц) [Молнар и д р ., 
1976]. Распределение микросейсмической интенсивности промежу­
точных землетрясений не концентрично относительно эпицентров; 
максимум ее систематически смещается к северу на 150-200 км.

Б работе [Николаев, Санина, 1982] по изучению скоростного 
разреза верхней мантии Яэмиро-Гиндукушского района методом! 
сейсмического просвечивания ^продольными волнами от удаленных' 
землетрясений принята слоисто-блоковая модель среды с размерами 
блоков 75 2 75 км в плане и мощность» 50 км. Инверсия аномалий, 
времени пробега сейсмических волн.в аномалии скорости выполнена; 
методом перебора с последующим вычитанием аномалий времени, 
соответствующих наиболее контрастным неоднородностям. Получен-i



нее поле скоростей в пределах Пашро-Гиндукутской гипоцентраль- 
ной области и к югу от нее на глубинах до 300 км характеризует­
ся сложным чередованием высоко^ и низкоскоростных объемов ман­
тийного вещества по вертикали и горизонтали. Аномалии скорости 
имеют изометричную форму и небольшие размеры. С положительными 
аномалиями соседствуют отрицательные, контраст скоростей в от­
дельных аномальных блоках достигает 11-12 %.. К северу от 
гипоцентральной области промежуточных землетрясений такие ано­
малии отсутствуют.

Если считать, что скоростные аномалии вызываются аномалия­
ми плотности -- ето предположение основывается на известных 
корреляционных зависимостях -  то причину верхнемантийных памиро- 

. гиндукушских землетрясений можно видеть либо во внешних силах, 
под действием которых перемешиваются горные массы разной плот­
ности, либо в процессах, направленных на выравнивание плотност­
ных неоднородностей, либо и в тех, и в других [Nikolaev e t  a l . ,  

:1985].
5.2. Графики повторякости землетрясений

Графики повторяемости энергетических классов коровых и 
верхнемантийных землетрясений Памиро-Гиндукушского района пост­
роены по данным каталогов из ежегодников "Землетрясения в СССР" 
[Зем летрясения..., 1965-1979] раздельно для Гиндукушской и Па­
мирской его частей. Энергетический клас'е К соответствует шкале 
КСЭ [М етода..., I96 0 ]. Эта величина определяется с погрешностью 
до +0,5 единицы К , поэтому графики построены по интервалам К { ± 
0,5» со средними значениями = 10, 11, Использованы 
.данные 14-летних (с 1962 по 1975 г . )  наблюдений землетрясений с 
Я >9.5, координаты егащентров которых заключены В следующих 
интервалах: ф -  36-37° о :ш ., А = 69-71,5° в .д . и ф = 37-38°’ 
о.ш ., А = 71-73 .5° в .д . .



Графики повторяемости коревых землетрясений построены без 
дифференциации по глубине, их параметры -  средними для земной 
коры в Гиндукушской и Памирской частях исследуемого района за 
период с 1962 по 1975 г .  Глубины гипоцентров верхнемантийных (Н 

> 70 км) землетрясений определены с градацией 10 км. Графики 
повторяемости этих землетрясений строились для скользящих по 
глубине Я с шагом 10 км интервалов Я^ ± 6Я шириной 2бЯ = 20 км 
и 2бЯ=30 км (т .е .  для горизонтальных слоев сейсмогенерирующих 
горных масс мощностью 20 и 30 км) в двух вариантах: по данным 
наблюдений за 1962-1975 г г .  (14 лет) и за  1968-1975 г г .  (8 лет) 
Параметры их отнесены к средним для упомянутых слоев значениям 
глубины BJt кратным пяти (Я. = 85 , 95, i00, 1 1 0 . . . )  для слоев

J
мощностью 20 км и десяти (Я  ̂ = 9 0 ,  100, 1 1 0 . . . )  для слоев мощ­
ностью 30 км (см. рис. 39).

Сильнейшее землетрясение 1965 г .  с К = 18, происшедшее в, 
Гиндукушской ветви на глубине 210 км, сопровождалось многочис­
ленными афтершоками. Б графики повторяемости за период 1962- 
1975 г г . они не включены. Параметры этих графиков в пределах 
погрешностей совпадают с соответствующими параметрами графиков 
за период 1968-1975 г г . ,  не осложненный сильным землетрясением. 
Б дальнейшем используются параметры графиков повторяемости, 
полученных пег материалам 14-летних наблюдений. Количества • (не­
нормированные повторяемости) землетрясений в интервалах К { * 0 ,5 , 
наблюденных за это время в слоях мощность» 30 км в Гиндукушской 
и Памирской ветвях гипоцентральной области и в земной коре над 
ними, представлены в табл. 7.

.Нижняя граница диапазона АК  = , в котором строились
графики повторяемости, принята фиксированной и равной минималь­
ному значению (К = 9 ,6 ) энергетического класса землетрясений, 
которце без пропусков регистрируются в исследуемом районе во



Т а б л и ц а  7 .  Распределение по анергет* осилим классам зем­
летрясений в Гиндукушской и Памирской ветвях гипоцентральной 
области

Район
Rr
КМ

• N(K<f ± 0 ,5 )

: _ ю | 11 12' |I 13  I 14 15
4 16

Гладу- 90 547 ' 222 66 16 7
куш 100 290 116 41 16 . 5

110 322 123 50 17 4
120 221 81 • 31 14 4*
130 308 99 34 10 Г
140 339 96 31 .7 1
150 332 95 27 6 1
160 243 75 19'- 7 1.
170 269 95 24 8 1 1
180 244- 74 30 8 3 1
190 538 170 59 23 4 3
200 649 233 70 31 6 3 2
210 753 299 83 34 8 3 - 3
220 656 270 71 - 27 10 1 1
230 504 208 55 23 8 1
240 _357 139 34 - . 17 4 ...

Памир 90 197 75 21 6 2
100 182 68 26 6 5
110 215 .86 26 4 7
120 205 73 24 4 6
130 234 81 25 3 2
140 231 74 20 2 1
150 205 70 16 4 1
160 1 146 57 6 3 1
170 128 47 12 3 . ’w
180 120 32 8
190 ’ 174 40 11 3 *
200 183 41 14 3
210 187 43 14 2
220 122 29 10
230 82 20 ' 7
2 4 0 ... .49 .. J 1 2

П р и м е ч а « К CD • r(K t t  0 ,5 ) количество наблюденных1

землетрясений разных классов ± 0 ,5 ; R j -  средние глубины 
слоев, для которых построены графики повторяемости.



всем интервале глубин гипоцентров до 250 км. Верхняя граница Я£ j
определяется силой максимального землетрясения, наблюденного в !
тем или ином слое. Все графики повторяемости для глубин Я., от
85 до 230 км построены в диапазонах не меньших, чем ДЯ = 4 (от
9 ,6  до 1 3 ,5 ). Для большинства графиков в Гиндукушской ветви и
для некоторых в Памирской этот диапазон шире: Я_ £ 14 (табл. 7 ) .

*- ■' з
Графики повторяемости нормировались по объему на 1 км и 

по времени на 1 год. Для нормирования по объему строились карты j 
эпицентров землетрясений с Я > 10 ,5 , зарегистрированных за  14 j 
лет в следующих один за другим по глубина горизонтальных слоях j 
мощностью 30 км. Определенная по той или иной карте площадь I 
эпицентров относилась к средней для соответствущ его сейсмо^е- j 
нерирующего слоя глубине. Путем интерполяции из полученных зна­
чений определялись площади горизонтальных сечений Памирской и 
Гиндукушской ветвей гипоцентральной области через 10 км по 
глубине и затем объемы слоев горных масс, ответственных за  зем­
летрясения, вошедшие в тот или иной график повторяемости. '

Нормированные графики в диапазоне Я = 9 ,6 -1 3 ,5  аппроксими­
ровались (методом наименьших квадратов) линейными зависимостями 
вида (1 .1 ) ; определялись параметры а  = lg  П(Я) и Ъ = -  Alg л /  АЯ 
каждого графика (см. гл . 1 ) . Величины Я, а  и Ь согласно пере­
ходному соотношению (3.15) пересчитывались в соответствующие 
параметры lg  UQ, = lg  n ( lg  i Q) и bUQ графиков повторяемости 
землетрясений по величине логарифма сейсмического момента. Эти *
параметры (индексы Мп у которых мы в дальнейшем опускаем) я в л я - i0 i
ются коэффициентами линейных зависимостей, которыми аппроксими-j
саваны графики lg  n ( lg  MQ) в фиксированном диапазоне реличины|

lg  UQ (линуем) от 21,1 до 24 ,3 , т .е .  в диапазоне Alg i Q -  3 ,2 
об  средним значением lg  = 22,7 = c o n st. В каждом случае вы- I 
числились средние квадратические ошибки Оа и определения j



величин а  и Ь, а также коэффициент корреляции между (lg  J f , z  
lg  n t , т .е .  между средними значениями логарифма сейсмического 
момента р интервалах (lg  UQ) l  ± 0 ,4 , по которым построен гра­
фик, и логарифмами наблюденных в этих интервалах повторяемостей 
п землетрясений. Типичные примеры графиков lg  n ( lg  iL ) для 
разных глубин в Памиро-Гиндукушской гипоцентральной области 
представлены на рис. 25.

Пространственные вариации сейсмической активности. Б гипо­

центральной области промежуточных землетрясений сейсмическая 
активность изменяется. Изменения обусловлены с неоднородностью 
верхней мантии в Пашфо-Гиндукуйском районе. Это можно видеть 
из сопоставления параметров графиков повторяемости наблюденных 
здесь землетрясений по глубине и по латералк (рис. 39 и рис. 35, 
6) с полями скоростей r g сейсмических волн и их отношения

W
На рис. 39 представлены зависимости от глубины в Гиндукуш- 

ской и Памирской ветвях верхнемантийной гипоцентральной области 
и в земной коре над ними параметров а  и Ь линейных приближений 
графиков lg  n ( lg  JfQ), а также абсолютные, ненормированные коли­
чества Sп  землетрясений с Я > 9 ,5  ( lg  > 2 1 ,1 ) , по которым 
построен тот или иной график, абсолютные величины соответствую­
щих коэффициентов корреляции (г) и средние квадратические ошиб­
ки Оь изменения величины Ь. Ошибки ofl представлены на рис. 26 и 
40. Модуль коэффициента корреляции характеризует качество "наи­
лучшего" линейного приближения вида (1 .1 ) [Г.Корн, Т.Корн,
1968]; он тем меньше, чем больше дисперсия логарифмов наблюден­
ных повторяемостей.

На рис. 38, б представлены зависимости от глубины еше од-
(Xslf )

ного параметра -  суммы 2JL -  £10 *п., где I  -  номера ив-.
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тервалов, по которым построен конкретный гр г^ т : повторяемости. 
Эти суммы служат оценкой наблюденных средних значений обшей 
"энергии" (2Jf0 )H совокупности землетрясений, выделяющейся на 
той или иной глубине в единице объема (1 км'1) за единицу 
времени (1 го д ), см. гл . 2.

Если отвлечься от горизонтальной’ неоднородности, то из 
сравнения рис. 39 с рис. 38, б можно видеть, что повышенная 
сейсмическая активность приурочена к двум глубинным горизонтам 
Памиро-Гиндукушской области- (рассматриваемой в целом). Здесь 
локализованы очаги большей части наблюденных в гипсцентральной 
области землетрясений (см. рис. 39, <3, б ) , на долю которых при­
ходится подавляюще большая часть общей энергии, выделяемой в 
лшоцентрэльнсй области (см. рис. 38, б ) . Один из а тих горизон­
тов заключен между слоями пониженных скоростей распространения 
продольных и поперечных сейсмических волн (волноводами), другой 
включает*в себя верхнюю часть первого (верхнего) волновода и 
перекрывающий его слой, кровлей которого служит первая, верхняя 
граница раздела в вертикальном скоростном разрезе (см. рис. 38у

Выше упомянутой верхней границы раздела сейсмическая ак­
тивность (величины а , 2тг, 2#0 ) резко уменьшается; сравнительно 
невысока она и в земной коре над верхнемантийной гипсцентраль- 

*ной областью. Не менее резко уменьшаются перечисленные величины 
в нижней части гипоцентральной области (на глубинах, больших 
220 км)> по мере приближения к кровле нижнего волновода.

В пределах нижнего волновода плотность очагов землетрясе­
ний существенно меньше, чем вне его , как меньше и энергия этих

Р и с .  39. Параметры и характеристики графиков повторяемости 
землетрясений на разных глубинах в Гшдукушекой (а) и Памирской 
(б) ветвях гипоцентральнсй области

1 , 2 -  значения, средние для слоев: 1 -  ДЯ = 30 км, 2 -  М *
«20 км; 3 -  средние квадратические ошибки о . .  Пояснение осталь-‘ О
ных условных обозначений см. в тексте



землетрясений. Особенно ато справедливо для Памирской ветви. В 
интервале глубины от 235 до 270 км за 14 лет здесь наблюдено 
только 36 землетрясений, из которых максимальное имело энерге­
тический класс Я = 12. За то же время в интервале глубины от 85 
до 115 км наблюдено 292 землетрясения.

При сравнении параметров H Q is. а  па тех же глубинах .в 
Гиндукушской и Памирской ветвях выявляется горизонтальная -неод­
нородность гипоцентральной области промежуточных землетрясений. 
Зона абсолютной максимума сейсмической активности локализована 
в Гиндукушской ветви на глубинах 190-220 км, между первым и 
вторым волноводами. В период наблюдений здесь произошло 18 
землетрясений с Я > 13, из них 5 имели Я > 15. В Памирской в е т - ' 
ви сейсмическая активность на тех же глубинах невысока: за 14 
лет здесь не наблюдено ни одного землетрясения с Я > 13-

Верхний сейсмоактивный горизонт, наоборот, сильнее выражен 
в Памирской ветви; на глубине примерно от 100 до 160 км харак- 
теризуадие сейсмическую активность параметры и а  здесь вы­
ше, чем в Гиндукушской ветви. В этой последней величин 2AfQ и а 
максимальны на уровне и выше кровли первого волновода, в облас­
ти максимальных значений отношения С увеличением глубины 
эти параметры в том числе и отношения vp/ v s> получаемые из 
графиков Вадати (см. рис. 38, б ) ,  -  уменьшаются в пределах 
первого волновода, так что достигают минимальных значений около 
его подошвы, на глубине примерно 160 км. В Памирской ветви мак­
симальные и минимальные значения параметров наблюдаются на глу­
бинах несколько больших, чем в Гиндукушской: соответственно, 
около 100-140 и 170-180 км.

•Наблюденные вариации величин H Q, а , а также наклона Ь 
графиков повторяемости не могут быть объяснены погрешностями их 
измерения. Различия экстремальных -значений и а  (на глубинах



около 120 и 180 км) в Памирской ветви превышают средние квадра­
тические ошибки их измерения; различия в этих величинах, наблю­
денных в Гиндукушской ветви на глубинах 190-220 км (максимум) ё 
140-170 км (минимум), превьнпавт утроенные средние квадратичес­
кие ошибки. Коэффициенты Ъ графиков повторяемости для слоев Я = 
-  110±15 км и Н = 150±15 км .в Гиндукушской ветви (см. рис. 39, 
а) такие различаются больше чем на величину утроенных средних 
квадратических ошибок их измерения.

0 неслучайности вариаций параметров графиков повторяемости 
свидетельствует и подобие характера их зависимостей от глубины 
в Памирской и Гиндукушской ветвях области (подобие характера 
зависимостей а  (Я) или Ь ( Н ) ,  представленных- на рис. 39, а  и б ) ;  

экстремальные значения параметров а  и Ь в Памирской ветви наб­
людаются на тех же примерно глубинах, что и в Гиндукушской. Ар­
гументом может служить и тот факт, что основные закономерности 
в зависимостях от глубины уровня и наклона графиков повторяе­
мости (см. рис. 39) сохраняются при увеличении мощности слоев, 
для которых они построены, от 20 до 30 км, т .е .  при увеличении 
количества землетрясений, вошедших в графики, и соответствующем 
уменьшении ошибок измерения их параметров.

Средние квадратические ошибки о  , с  и модуль коэффициента 
корреляции зависят от количества 2п землетрясений, по которому 
построен график повторяемости. При- прочих равных условиях, чем 
больше 271, тем меньше флуктуации повторяемостей землетрясений в 
интервалах ( lg  JfQ) t , тем меньше величины ад , o fc и тем больше 
модуль г  [Г.Корн, Т.Корн, 1968]. Графики повторяемасти в Памир­
ской ветви построены по меньшему числу землетрясений, чем для 
слоев той же мощности и на тех же глубинах в Гиндукушской, 
поэтому характеризующие их ошибки <7 (и о ) больше (см. рис. 
39), а модули коэффициентов корреляции меньше. Как правило, то

w



же наблюдается и при сравнении характеристик 0 ^ ,  г  графиков- 
повторяемости для слоев мощностью 30 и 20 км, построенных соот­
ветственно по относительно большему и по относительно меньшему ;
количеству землетрясений (см. зависимость г  (Я) рис. 39, 0  в |

* . j
Гиндукушсксй ветви на глубинах, больших 110 км ;.

Однако дисперсия (разброс логарифмов наблюденных повторяв- |
мостей П{ относительно ’’наилучшего" линейного приближения) |
зависит еще и от однородности сейсмического процесса в том объ- |
еме горных пород, которому соответствует график повторяемости, j

I
Поэтому, например, в верхней части Памирской ветви, до глубины! 
примерно 1 во км, средние квадрзтические ошибки 0 больше, а | 
величины г  меньше, чем в нижней части, хотя графики повторяй-j 
мости построены здесь по относительно большему количеству зем -|

i
летрясений (см. рис. 39* б ) .  Неоднородность сейсмического п р о -j 
цесса вызывается пространственными вариациями физико-механичес- i

i
ких свойств горных масс и действующих в них напряжений, т .е . ;  
(если рассматривать этот процесс как сейсмическое течение- гор-! 
ных масс) вариациями таких его макроскопических параметров, как| 
среднее напряжение, скорость деформации, аффективная вязкость и| 
модуль упругости. |

„ • i
Таким образом, анализ флуктуаций повторяемостей землетря-!

сений в сравнении с их абсолютным, ненормированным количеством!!
позволяет выявлять пространственные неоднородности горных масс|

i
по перечисленным макроскопическим параметрам. Границы неодно-j 
родностей могут и не совпадать с определяемыми по ГСЗ или сейс-| 
мологическими методами границами, на которых скачкообразно и з-| 
меняются скорости распространения сейсмических волн и их! 
отношение. |

График повторяемости для слоя ДЯ = 85-115 км, т .е .  для; ’ 
слоя Я = 100+15 км с кровлей и подошвой соответственно на глу-!'



бинах 85 и 115 км. в Гиндукушской ветви (см. рис. 39, а )  харак­
теризуется большей ошибкой Ofc и меньшим зкг ’̂ нием г ,  чем графи­
ки для заключенных в том же интервале глубины слоев ДН -  о5- 

105 км и ДЯ = 95-115 км, хо'тя он построен и по большему коли­
честву землетрясений в более мощном слое. То же наблюдается при 
сравнении данных для слоев Я = 90±15 км, с одной стороны, к Я = 
= 85±Ю, Я = 95±Ю км -  с другой. Это позволяет предполагать 
существование на глубине около 90-100 км границы (граничной зо­
ны) между областями или блоками горных масс с различными сред­
ними значениями макроскопических параметров сейсмического тече­
ния. Эта граница практически совпадает с кровлей пласта, кото­
рый, согласно сейсмологическим данным, характеризуется абсолют- 
но максимальными значениями отношения L'p/l>s (см. рис. 38, б ) .  
Землетрясения с очагами выше этого пласта и в его предела!, 
различаются по форме записи (сейсмограммы) [Лукк, 1966]. Ниже, 
в пределах волновода, характеризующегося пониженными значениям!: 
а и 2п, и второго сейсмоактивного, слоя, где эти значения повы­
шены, 'дисперсия графиков повторяемости примерно одинакова и не­
велика. Некоторое увеличение дисперсии графиков для нижней час­
ти второго сейсмоактивного горизонта может объясняться и силь­
ным уменьшением общего, количества землетрясений (см. рис. 39, с 

В Памирской ветви гипоцентральной области наиболее неод­
нороден верхний сейсмоактивный горизонт, в вертикальном ско­
ростном разрезе соответствующий верхнему пласту с максимальным: 
значениями V-p/v^ и нижележащему волноводу. Дисперсия графике: 
повторяемости здесь больше, чем во .втором сейсмоактивном слое 
хотя построены они по большему количеству землетрясений (см. 
рис. 39» б ) .  Граница раздела на глубж е около 90-100 км в Па­
мирской ветви не выражена, здесь обнаруживается граница раздела 
на глубине около 160 км. График повторяемости для слоя АН =



- U r - i 75 хм характеризуется меньшим модулем г  и большей ошибкой 
чем графики для меньших по мощности слоев АЯ = 145-165 км и 

АК = 155-175 км, перекрывающих тот же интервал глубин. Согласно 
скоростным разрезам рис. 38, а , б , эта граница может быть 
связана с подошвой волновода.

Таким образом, вариации параметров графиков повторяемости, 
в том числе и величины дисперсии логарифмов наблюденных повто­
ряемостей относительно "наилучшего" линейного приближения, сви­
детельствуют о неоднородности строения Памиро-Гиндукушской ги­
поцентр а льной облаете. Вариации по глубине коррелируют со сред-' 
ним для области вертикальным скоростным разрезом, особенностями 
которого являются два слоя пониженных скоростей -  волно-i
вода и лежащий на верхнем волноводе слой с абсолютно! 
максимальными значениями отношений Up/Ug.

Так, в обеих ветвях области уровень графиков повторяемости, 
уменьшается с ростом глубины до 160-190 км, а зависимость о т ! 
глубины наклона b имеет зигзагообразный характер (см. рис.' 3 9 ) . | 
Однако в этих и других зависимостях (см. выше) имеется ряд осо­
бенностей, указывающих на горизонтальную неоднородность гипо- 
центральной области. Вариации физических.и, по-видимому, петро­
логических свойств сейсмогенерирующих горных масс,зависящие от 
глубины, как бы наложены на вариации, вызванные другой причи­
ной, прямо с глубиной не связанной. Этой причиной может быть в 
широком смысле пластическое течение и перемешивание горных масс 
с разными свойствами под действием тектонических сил. Течение 
приводит к образованию флуктуаций плотности [Николаев, Санина, 
1932), неоднородности горных масс, их напряженного состояния, к 
образованию разрывов сплошности и связанных с ними землетрясе- j  
ний (см. выше).



5.3. Неоднородность по макроскопическим параметрам 
сейсмического течения

Пространственные вариации макроскопических параметров 
сейсмического течения горных масс в Гиндукуоской и Памирской 
ветвях гипоцентральной области промежуточных землетрясений ис­
следовались изложенным в гл . 1-3 методом, основанным на интер­
претации графиков в терминах закона повторяемости землетрясений 
по величине сейсмического момента.

На рис. 40 представлены параметры а , Ь наблюденных графи­
ков повторяемости при lg  JfQ = 2 2 ,7 , а .также линии равных значе­
ний напряжения и времени релаксации. Величины напряжения и вре­
мени релаксации рассчитаны по формулам (З.Ю ) и (3.12) в пред­
положении, что среда удовлетворяет уравнению Максвелла в клас­
сическом приближении ( т . е . ,  что вязкость не зависит от напряже­
ния) и на основе условия а  = 0 ,10  = oonst и соотношения (3 .2 3 ).
Нормирование графиков повторяемости коровых землетрясений по 

3Iобъему на 1 км проведено в предположении, что мощность сейсмо­
активного слоя в земной коре над Гиндукушской и Памирской вет­

вями верхнемантийной области составляет 30 км. Это предположе­
ние основывается на результатах изучения распределения сейсмич­
ности по глубине в ( земной коре Памиро-Гималайской области 
(Белоусов и д р ., 19791.

Пространственные вариации характеризующих макроскопические 
параметры сейсмического течения величин,'которые рассчитаны при 
а  = 0 ,10  = const и а ,  изменяющемся согласно (3 .1 6 ) , качественно 
совпадают (см. рис. 40 и 26, б ) .

Можно видеть, что напряжения, приводящие к землетрясениям 
в верхнемантййной гипоцентральной области, особенно в Гиндукуш­
ской ее ветви, Еыше, чем в земной коре Гиндукушскогс и Памир­
ского районов. Это согласуется с известным фактом высокочастот-



между ними, рассчитанные на основе соотношений а = 0,10 = const; 
и (3.23) при различных постоянных значениях макроскопических! 
параметров сейсмического течения . /

• 1 -  lg6 (дин-см); 2 -  lg o « (i-p )lg 0  (уел. ед.); /  3 -  lg  Тв\
(уел. е д . ); 4-6 -  данные о графиках повторяемости землетрясений; 
в земной коре и верхней мантии районов: 4 -  Гиндукуша, 5 -  Ю*- 
ного Памира, 6 - Камчатки; 7 -  средние квадратические ошибки 
О.. Цифры на графике -  средние глубины (км) слоев, для которыхО *
построены графики повторяемости. К -  данные по земной коре

нести верхнемантийных землетрясений [Молнар и д р ., 1976], очаги 
которых характеризуются относительно большими величинами скачка 
напряжений и кажущихся напряжений. Сейсмическое время релакса­
ции ь верхнемантийной области в целом меньше, чем в земной 
коре.



Рис.  41. Распределения по глубине макроскопических парапет- ( 
ров сейсмического течения горных масс в Гиндукувской ветви'
гипоцентральной области • . __

Условные обозначения к рис. 41» 42: й - обная "анергия?
(2М0Г (дин*ом); б - параметр 0 (дин*см); в - величина О ■ 0 н
(уел. ед.); Z - аффективная сейсмическая вязкость (уел. ед.). 
Расчеты на основе соотношений: 1 - (3.16) и (3.18), 2 - а «
0,10 « oonst и (3.23) *

В'обеих ветвях гипоцентральной области намечается особен­
ность в интервале глубины от 130 до 160-170 км, в котором время 
релаксации и напряжение понижены; в вышележащих слоях эти вели­
чины, наоборот, повышены. Выше мы отмечали, что вариации пара­
метров линейных приближений графиков повторяемости по глубине 
можно считать значимыми, следовательно,'значимы и вариации мак­
роскопических параметров сейсмического течения, представленные 
на рис. 41, 42.



Кора

Р и с .  42. Распределения по глубине микроскопических парамет-' 
ров сейсмического течения горных масс в Памирской ветви гшю-j 
центральной области. Условные обозначения см. на рис. 41

Эти параметры представлены в зависимости от глубины в Гин- 
дукушской (рис. 41) и Памирской (рис. 42) ветвях гипоцентраль-  
ной области и в земной коре над ними. Они рассчитаны на основе 
установленного закона повторяемости, т .е .  соотношений а  = 0 ,10  * 
= const и (3 .2 3 ). и , кроме того, на основе соотношений (3 .1 6 ), 
(3 .1 8 ).

Кривые на рис. 41, а  и 42, а  рассчитаны по формуле (1 .23) 
при ш з  MQf суммы сейсмических моментов совокупностей землетря­
сений нормированы по объему на 1 км" и по времени на 1 год. Ва­
риации величины SJL существенно больше, чем вариации эффектив-w
ного модуля сдвига, поэтому представленные кривые можно рассмвт* 
ривать как зависимости от глубины сейсмической скорости дефор­
мации.



Кривые рис. 41, б ; 42, б , а также рис. 41, б; 42, 6, 
характеризуют зависимости от глубины нагу жжений 0 ; первые г 
предположении, что эффективная величина сейсмического времени 
релаксации, или (при р = co n st) вязкость 1), связана с напряже­
нием сильной прямой зависимостью (в формулах (3 .1 0 ) , (3-12) ае = 
= -р ) ,  а вторые при условии, что сейсмическая вязкость от нап­
ряжения не зависит. Во втором случае (см. рис: 41, б; 42, б ; 
размахи вариаций напряжения меньше; по-видимому, предположение, 
что аффективная сейсмическая вязкость не зависит от среднего 
напряжения, соответствует реальности лучше, чем предположение с 

сильной прямой зависимости этих величин.
Зависимости от глубины величины аффективного сейсмического 

времени релаксации характеризуют кривые рис. 41, г ;  42, г . Они 
построены как результат расчетов по формуле (3 .13) при ае = 0. 
Если величину т принять увеличивающейся с ростом напряжения (*= 
* -(3), тс размахи вариаций етой величины также увеличиваются.

Важно, однако, что при том и другом предположении качест­
венно вид кривых рис. 41, 42 не изменяется. Эти кривые характе­
ризуют вертикальную и горизонтальную неоднородность Памиро-Гин- 
дукушской зоны по реологическим свойствам горных масс и по их 
напряженному состоянию.

На глубинах, которые в скоростных разрезах (см. рис. 39, с , 
б) соответствуют волноводному слою, напряжения и время релакса­
ции понижены. Поскольку здесь понижено отношение скоростей 
ttp/vs , а следовательно, и модуль сдвига р,, нужно считать, что 
сейсмическая эффективная вязкость уменьшается в erne большей 
степени, чем время релаксащш. Сейсмическая Еязуость при посто­
янных давлении и температуре прямо связана с эффективной в я з ­
костью при тектоническом течении. Поэтому слой понигенных ско­
ростей соответствует (совпадает или является частью) облаете



малых значений вязкости и прочности, в которой накопление нап­
ряжений затруднено и сейсмическая активность поэтому невелика. 
Скорость тектонического течения здесь может Сыть и выше, чем е 
солее сейсмически активных слоях, ограничивающих эту оСласть 
сверху и снизу.

В слое, перекрывающем слой пониженной вязкости, напряжения 
я сейсмическая еязкость Слизки к аОсолютно максимальным для 
всей гшоцентральной оСласти значениям. Еще выше, по-видимому 
вплоть до границы Мохоровичича, напряжения и сейсмическая вяз­
кость уменьшаются.

Интервал глубин, в котором в Гиндукушской ветви аОсолютно 
максимальны сейсмическая активность и сейсмическая скорость де­
формации, характеризуется средними значениями напряжения, мень­
шими, чем в верхнем слое повышенной сейсмической активности, но 
зато и средние значения сейсмической вязкости здесь меньше, чем 
в верхнем .слое на глубинах 100-120 км. Интересно, что в этой I 
части Гиндукушской ветви величины напряжений и сейсмического 
времени релаксации изменяются с глубиной как бы "в противофа­
зе " : если первая в о зр астав ^  то вторая уменьшается, и наоборот.
В Памирской ветви максимальные значения всех макроскопических 
параметров сейсмического течения приурочены к интервалу глубины 
от 100 до 120 км; ниже 120 км все эти значения существенно 
меньше, чем на тех же глубинах в Гиндукушской ветви.

Таким образом, кривые рис. 41, 42. подтверждают'сделанное 
вш е заключение о горизонтальной и вертикальной неоднородности 
Памиро-Гиндукушской гшоцентральной области. В целом в Гинду- 
кушской ветви действуют напряжения большие, чем в Памирской; 
сейсмическая вязкость здесь также повышена. Вертикальная неод­
нородность, которая, по-видимому, в значительной степени опре­
деляется вариациями РТ-условий, в которых находятся горные мае-



он, как бы наложена на независимо проявляющуюся горизонтальнуг 
неоднородность по физическим свойствам и "'•'фяженному состояние 
сейсмогенерирующих горных масс. Из сопоставления кривых, х ^ а к -  
теризупцих вариации макроскопических параметров сейсмического 
течения, с полем скоростей распространения объемных волн можно 
сделать вывод, что сейсмичность в Памиро-Гиндукушской верхне- 
мантийной области связана с процессом перемешивания горных масс 
литосферы, различающихся по плотности й соответственно по сейс­
мическим скоростям, а также С процессом, направленным на вырав­
нивание плотностных неоднородностей и на релаксацию возникающих 

;на них напряжений: Эти неоднородности имеют изометричную форму 
и небольшие размеры. Наиболее интенсивно тектоническое переме-: 

; шивание горных масс может происходить на некоторых интервалах 
глубин, которым в скоростных разрезах соответствуют слои 
пониженных скоростей, а в поле макроскопических параметров 
сейсмического течения -  близгоризонтальные зоны, в которых 
понижен# аффективная вязкость и  напряжения. Верхняя из атих зон 
находится непосредственно под земной корой к  в поле скоростей 
не отмечается.



Г л а в а  ш е с т а я

СВЯЗИ МЕЖДУ ПАРАМЕТРАМИ ОЧАГОВ И 
МЕЭДУ "ЭНЕРГЕТИЧЕСКИМИ" ШКАЛАМИ

6.1. Параметр! очага землетрясения 
В начале 60-х годов под очагом землетрясения стали пони­

мать развивающийся с некоторой конечной скоростью процесс раз­
рыва сплошности среды сдвигового типа. Было предложено модели­
ровать разрыв кой&чной дислокацией. Поле смещений в сейсмичес­
ких волнах определялось суммированием возмущений от распреде­
ленных в плоскости разрыва элементарных динамических дислокаций 
различного вида: с постоянным скачком смещения V (А.Г.Москвина, 
Дж.Савидж и д р .) ;  с величиной U, меняющейся во времени 
(Н.Хаскелл). Эти работы, критический разбор которых содержится 
в монографии Б.В.Кострова [19751, следуют единой схеме расчета, 
отличаясь либо принятой геометрией конечной дислокации, либо 
законом срабатывания элементов смещения на разрыве по времени. 
Хотя аксиоматика дислокационной теории и не позволяет рассчиты­
вать на адекватность такого рода моделей реальному источнику 
[Костров, 19751, ее применение оказалось полезным для изучения 
очага землетрясения спектральными методами.

Для оценки характеристик разрыва (сейсмического очага) был 
предложен ряд спектральных методов [Бат, 19801. Широкое распро­
странение получил метод, основанный на использовании представ­
лений об идеализированном спектре сейсмической волны, параметры 
которого определяются свойствами временной функции очагового 
сигнала. Амплитудно-частотный спектр смещения, рассчитанный на 
основе теории динамических дислокаций, в билогарифмическом мае­



штабе аппроксимируется двумя отрезками прямых: низкочастотной
ветвью, уровень которой не зависит от частоты /  (при /  < /  ,
где / 0 -  частота излома спектра, или угловая частота), и __оо-
кочастотной, спектральная плотность которой спадает по закону

к/  (ft * 1-3) в области частот f  > f Q.
Схематический спектр такого вида соответствует очаговому 

сигналу, распространявшемуся в однородной прозрачной среде и 
зарегистрированному на расстоянии R от разрыва, максимальный 
размер которого l « R  (дальняя зона). Идеализиррванннй очаговый 
сигнал представляет собой незнакопеременный импульс $ ( t ) ,  
который можно характеризовать амплитудой А и продолжительностью 
Т. Величина т .е .  спектральная плотность в длинноволновом 
приближении /  «  / 0 , характеризует площадь, ограниченную функ­
цией $ ( t )  (Костров, 1975). Поскольку излучение от элементарной 
дислокации описывается амплитудной диаграммой направленности, 
значения'спектров Qq сигналов, регистрируемых в разноориентиро- 
ваннных цо отношению к источнику направлениях, будут отличаться 
один от другого частотно независимым множителем йп, (функция 
или диаграмма направленности точечного источника).

Продолжительность очагового сигнала и соответствующая 
спектральная характеристика 1 / / 0 также различны в разных нап­
равлениях от источника. Длительность сигналов Тд , излучаемых в 
поперечной волне в некоторых направлениях, может в 3-10 раз 
превышать время работы очага [Востриков, 1978а], в продольной 
волне -  в 2-6 раз .

Параметры очага землетрясения. В теории динамических дис­
локаций считается, что двух спектральных параметров (fiQ и ?) 
достаточно для получения значений ряда физических величин, 
характеризующих очаг. К ним. относят сейсмический момент очага, 
линейный размер разрыва 7, среднее значение величины относи­



тельной подвижки бортоь разрыва V, сброшенное напряжение АО 
■,скачок напряжений) и т .д . Кратко остановимся на обоснованности
применения перечисленных параметров в практике сейсмологическо­
го експеримента.

Рассмотренный идеализированный спектр определяется датами-0
ческой часть» смешений $ ( t )  в дальней зоне. В гипоцентральной 
области после реализации дислокационного источника устанавливав 
ется поле остаточных смещений $ ( t ) ,  которые довольно быстро 

примерно по закону 1/R2 ) по сравнению с амплитудами упругих 
боле ? , S  затухают с расстоянием. К.Аки [Aki, 1966] эксперимен­
тально показал взаимосвязь характеристик динамической и стати­
ческой частей смещений, вызываемых процессом в очаге землетря­
сения. Результаты определений значений сейсмического момента п о ' 
интенсивности длиннопериодного излучения очага и по данным 
прямых полевых наблюдений оказались хорошо согласованными. Пос­
ледние определения осуществляются по формуле

JL = uSд,  (6.1)
где и -  модуль сдвига; S -  площадь плоскости разрыва; U -  
среднее значение подвижки.

Позже возможность измерения характеристики остаточного 
смешения (величины UQ) по сейсмограммам и спектрам нашла д аль-| 
нейшее экспериментальное подтверждение [Brune, A llen , 1967; 
Chen, Molnar, 1977; и д р .] .  Как правило, для получения информа­
ции о спектральном составе очагового излучения (с использовани­
ем методики расчета А.Бен-Менахема) анализировались записи 
поверхностных волн Релея и Лява. Затем был разработан аппарат, 
в котором методика измерения сейсмического момента была распро­
странена на объемные волны (и стала применимой к исследованию 
слабых и глубоких землетрясений).

В настоящее время интерпретацию спектров продольных и



поперечных волн проводят обычно в терминах модели сейсмического 
источника, предложенной Дж.Бруном [Бгтте, 1970,1971]- Б част­

ности, для оценки сейсмического момента очага' "в этой модели%
используете': следующее выражение:

РУр о
*0 -  4«R — т М п „ . (6.2)

где R -  гипоцентральное расстояние; р -  плотность среды; и_ _ -
• * *

сейсмическая скорость (Р- или S-волны) в окрестностях очага; is-  
отношение амплитуды регистрируемой _компоненты колебаний к 
амплитуде полного' вектора в падающей волне (с учетом влияния 
дневной поверхности); Rn  -  функция направленности излучения. 
Бели данных о механизме очага нет , то принимается среднее 
значение функции направленности для двойного диполя без момен­
та; Г  = 0 ,5 7 .ЛI .

Результаты определений по формуле (6.2)  хорошо совпадают с 
независимыми оценками величины MQ по данным полевых обследова­
ний очаговых зон и по спектрам поверхностных волн [Molnar, 
Wyes, 1972; и д р . ] .  Это служит обоснованием широкого применения 
методики Дж.Бруна в сейсмологической практике. Так, для оценки 
линейного размера очага (диаметра площадки разрыва) и сброшен­
ного напряжения по спектру S-волн используются следующие фор­
мулы:

I  « 0,745 у ;  (6.3)

АО = 3 ,5 -Ю -21 Д  (6 .4)
I 3

Формула вида (6.4)  для сброшенного напряжения получается 
из следующих соображений. Величину S в формуле (6.1) можно вы­
разить через коэффициент, зависящий от формы'площадки разрыва,

р
и через его длину (S » h i  ) ,  а среднюю подвижку -  через скачок



деформации А£ во вметающем разрыв (очаговом) слое среды и тол­
щину я л  этого слоя, которая зависит от длины разрыва (U = 
= К  1Д£ ). Переходя от />Е к среднему значению сброшенного напря­

жения, получаем
М0 = к  д*.

Скачок напряжений Ас определяется по этой формуле из н е за -  
висимых измерений величин Jf_ и к к ,1  . Подсчитано [Б гш е, 1970, 
1971], что для различных конфигураций очагов, предполагаемых в 
натуре, диапазон изменения коэффициентов k ,  й невелик, поэтому 
массовые определения скачка напряжений проводят, измеряя только 
величины JfQ и 1, т . е .  по формуле вида (6 .4 ) ,  в которой » 

- 1 / 3 , 5  = co n st.
При оценке по спектральным измерениям времени работы очага 

Т величины I  -  линейного размера очага. -  исходит из той или 
иной модели формирования сейсмического сигнала. Так, формула
(6.3) получена из модели с мгновенным снятием напряжений -  
мгновенная дислокация конечного размере. Если среднюю скорость 
вспарывания разрыва принять конечной и равной и .  то длина 
очага и время его работы оказываются связанными следующим 
соотношением [Востриков, 1978а]:

I  -  £2иБТ, (6.5) 
где к ,  -  коэффициент, который при массовых определениях можно 
принять и постоянным. Это соотношение' более реалистично, чем
( 6 . 3 )  , однако величина и в нем неизвестна; ее можно определить 
только с привлечением дополнительной информации.

Б литературе неоднократно указывалось [Костров, .975; и 
д р . ] на неустойчивость решения обратной задачи очага землетря­
сения (определения его параметров по спектральному составу 
сейсмического излучения). Использование угловой частоты спект­
ра , например для оценки размеров очаговой области, полностью



оправдано лишь в тех случаях, когда рассматривается ин^г.рцяттае 
разного рода (пространственная конфигурация афтершоковой облас­
ти, макросейсмикз, кинематические элементы записи сигнала и 
т . д . ) ,  что позеэляет контролировать надежность получаемых 
результатов. Такой подход возможен только при исследовании 
сильного землетрясения.

При интерпретации результатов массовой обработки спектроЕ 
слабых местных землетрясений будем в первом приближении считать 
размер очага I  пропорциональным времени его работы Т, как втс 
определяется соотношением (6.3)» а также (6.5)  при v_ = 
= oonet. Символом Т будем обозначать также и угловой период 
очагового спектра P-волн (Т  * 1 / / 0 ), .точнее -  наименьшее из 
наблюденных на нескольких сейсмических станциях значение 
углового периода, которое и будет оценкой времени работы очага 
данного землетрясения (см. ниже). Кроме того, используем обоз­
начения

А'0~ if0 '10-2 1 , I1' -  Г3.

а также следующую величину, имеющую смысл скачка напряжения или 
вообще плотности "анергии":

Коэффициенты, согласующие размерности, в последнем выраже­
нии опушены. Вообще же размерности очаговых и спектральных па­
раметров везде следующие: I -  км, Т -  с , -  дин*см, До -  бар, 
Б -  врг.

6.2. Использованные материалы 
Для изучения зависидостей между динамическими и кинемати­

ческими параметрами очага использован каталог спектральных па­
раметров местных землетрясений Гармского района Таджикистана за



Р и с .  43. Карта-схема расположения в Гармскоы районе сейсми­
чески! станций и епицентральной зоны землетрясений, ЧИСС-записи 
которых использованы

1 -  станции со стандартной аппаратурой СКМ-ЗМ (1, Q, б)  и 
с ЧИСС-ашаратурой (1, б) ;  2 -  граница раздела района на геоло­
гически однородные части ("Север" и "Юг"); 3  -  граница апицен- 

. тральной зоны использованных землетрясений

1974-1976 г г . Б этот каталог сведены результаты-руганной машин­
ной обработки землетрясений [Мартынов z  др . ,  1976; Молнар и др . ,  
1976), которые зарегистрированы частотно-избирательно аппара­
турой (ЧИСС), установленной на станциях N 3 , 6 и 11 сейсмичес­
кой сети Комплексной сейсмологической экспедиции (КСЭ) (рис. 43) 

Гармский район ь геолого-тектоническом смысле неоднороден 
и может быть разделен на две части, условно называемые "Север" 
и "Юг" (см. рис. 43) .  В первой из них (Каратегинский хребет и  
западное окончание Алайского хребта) обнажается кристаллический 
фундамент, представленный докембрийским и метаморфическим па­
леозойским складчатыми комплексами. Во второй части (хребет 
Петра Великого) фундамент скрыт под структурной депрессией -



мезозойско-кайнозойским складчатым комплексом (М етоды..., 
i 9 6 0 ] . .  Для "Севера" характерны сейсмические скорости = 
s 6 ,0 6 ,1  км/с и Vg * 3 ,5-3*6 км /с , для "Юга" -  ир » 4 ,8 -5 ,2  км/с 
и Уд = 2 ,7 - ? ,9  км /с. Прй интерпретации сейсмологических к 
геофизических данных граница между "Севером" и "Югом" проводит­
ся по Петровскому разлому (см. рис. 43)* представляемому в виде 
вертикальной плоскости, по которой фундамент "Юга" ступенеоб­
разно погружается до глубины 8-12 км.

Известно [Экспериментальные..., 1981; и д р . ] ,  что соотно­
шения между кинематическими и динамическими параметрами очагов 
землетрясений зависят от свойств вмещающей среды и режима 
тектонического процесса. Индикатором одинаковости, однородностиЩ
условий, в которых готовятся и происходят землетрясения, может

* i t - -
служить, в частности, однородность сейсмического режима [Вост­
риков, 1973; и д р . ] .  Район локализации землетрясений,-данные о 
которых использовались в работе, расположен в наиболее сейсми­
чески активной зоне центральной части хребта Петра Великого 
[Пономарев и д р . ,  1976]. Мощность рыхлых осадков здесь состав­
ляет 10 км. Использованы только данные о землетрясениях, 
генерированных в слое осадков Я < 1 0  км. Выбранный район б 
плане представляет собой четырехугольник площадью 25000 км со 
следующими координатами углов: ф = 38 53 с .ш . ,  л. = 70 10 в . д . ;  
ф * 39°03 с .ш . ,  к  -  70°50 в . д . ;  ф = ' З в ^ з ' с . ш . ,  к  » 70°50 в . д . ;  
ф * 38 30 с .ш . , к  « 70 Ю в .д . (см. • рис. 43).  Детальными 

исследованиями [Мартынов и д р . ,  1976; и д р . ]  показано, что зем­
летрясения в пределах и вне выбранного района с глубинами 
гипоцентров Я > 10 км или на "Севере"), сильно отличаются по 
характеристикам соотношений между спектральными параметрами 
сейсмического излучения.

Аппаратуре ЧИСС основана на принципе частотно-избиратель­



ной регистрации колебаний. Пропорциональная скорости колебаний 
почвы ЭДС подается с сейсмоприемника (б  нашем случае ето датчик 
С-5-С) через усилитель на блок полосовых фильтров,- частотные 
характеристики которых имеют узкие полосы пропускания (полуок- 
тавной и четвертьоктавной ширины) и крутые склоны. Увеличение 
на склоне меняется пропорционально 5-ь степени от частоты, так 
что видимые на ЧИСС-сейсмограмме периоды колебаний не выходят 
за пределы активной полосы пропускания, ограниченной краевыми 
частотами, при которых увеличение составляет 0 ,7  от максималь­
ного. Все фильтры е совокупности перекрывают диапазон частот от 
С,5 до 46 Гц. Средние частоты фильтров разнесены на октавные- 
полусктавные интервалы: 0,62; 1,25; 5; 10; 18; 27 и 40 Гц 
[Методы..., I960; и д р . ] .  Для получения спектров продольных и 
поперечных волн на расфильтрованных сейсмограммах измеряются 
максимальные амплитуды в соответствующих волновых труппах. Наб­
люденные спектры корректируются за влияние среды (поглощение, 
расхождение, станционные особенности) -  приводятся к фиксиро­
ванному гипоцентральному расстоянию R -  10 км. Такие, скоррек­
тированные спектры, мы нззываем очаговыми, или просто ЧИСС- 
спектрами. Аппаратура ЧИСС и методические вопросы основанного 
на ее использовании физического спектрального анализа подробно 
описаны в литературе [Методы..., I960; Мартынов и д р . ,  1976; и 
др. ] .

Типичный ЧИСС-спектр -  это кривая, представленная всего 
лишь 5-8 точками, абсциссы которых определяются средними 

частотами фильтров, а ординаты соответствующими спектральными 
амплитудами (рис. 44).  По смыслу он близок к спектру скорости 
смешения; левая и правая его ветви падают в разные стороны от 
области максимума.

Левая ветвь, соответствующая плоской части идеализирован-



Р и с .  44. Схема определения сейсмического момента очага зем­
летрясения и угловой частоты спектра

а  -  узкий спектр, 0 -  широкий. Пояснения см. в тексте%

ного Фурье-спектра смещения, в идеальном случае должна падать 
пропорционально квадрату частота. Однако >; искажающее действие 
неоднородной среды, которое выражается в более сильном поглоще­
нии более высокочастотных колебаний и превращает импульсный 
очаговый сигнал в цуг колебаний, приводит к выполаживанию левой 

■ ветви [Мартынов и д р . ,  1976]. (Б пределе, спектр кв'азистацио- 
нарного сигнала типа "Зелого шума" в левой части изменяется с 
изменением частоты по степени 1 ,0  -  1 , 5 . )  Левые ветви ЧИСС- 
спектров землетрясений Гармского района изменяются в зависимос­
ти от частоты примерно по степени 1 ,5 .  Кроме того, с приближе­
нием к области максимума спектра длительность сигнала становит-

?
ся сравнимой с длиной временного окна фильтров, вследствие чего 
спектры становятся еще положе: амплитуды меняются примерно про­
порционально частоте [Мартынов и д р . ,  1976]. Это обстоятельство 
удобно для определения угловой частоты.

ЧИСС-спектр дискретен, поэтому величина / 0 может не совпа­
дать с частотой максимума спектра. Учитывая, что при /  < /  
спектры имеют в среднем единичный наклон, будем определять 
угловую частоту как / .  -  2 /  . где ? -  частота, соответствую- 
щая спектральной амплитуде, вдвое меньшей • максимальной (ом. 
рис. 44)-



Права.-, ветвь ЧИСС-спектра соответствует спаданию спектра 
смешения, пс квадрату частоты. Примерно ь половине случаев она 
осложнена Солее или менее широкой переходной частью. Б спектре 
смещения это склон с крутизной ст О,5-С , 6 до 1 , 7- 1 ,8  [Экспери­
ментальны е..., 1961], з в ЧИСС-спектре выражается в расширении 

оСласти максимальных амплитуд (см. рис. 44, б ) .  Угловые частоты! 
широких и узких спектров измерялись единообразно. |

Сейсмический момент очага определялся по формуле (€ .2 ) , ! 
измерения величины в которой базировались на спектральной 
амплитуде, соответствующей частоте

Бремя работы очага определялось через угловую частоту, 
точнее -  через угловой период = 1/ /  спектра продольных, 
волн; при наличии спектральных измерений на двух или на всех 
трех станциях бралось минимальное значение ?ор. В принятой 
методике, учитывается, что измеряемые в разных направлениях от 
очага периоды Т меньше, чем угловые периоды спектров поперечных 
волн: TQ=/T  2 £ 1 , и в  пределе, для минимальных значений •

= Г =Г [ВострикоБ, 1978а]. Заметим, что, по данным исполь­
зованного каталога, условие TQS 2 ?ор выполняется практически 
всегда; немногочисленные же исключения вполне могут объясняться 
сшибками измерения.

Сеть сейсмических станций КСЭ ИФЗ АК СССР (см. рис. 43) 
была оборудована стандартной аппаратурой СКМ-ЗМ. Б пределах 
Гармсксго района и, в частности, в пределах района, выбранного 
нами, без пропусков регистрировались землетрясения с I  М  
[М етоды..., I960; Мартынов и д р ., 1976], что согласно переход­
ным соотношениям- (2 . 3 ) и (3 . 15 ) соответствует величине lg  UQ -  
=19,1 (дин*см). Поэтому нижние пределы "энергий" землетрясений, 
включаемых в выборку для изучения зависимостей Т {К ) и T (lg  if ), j 
установлены следующими: К . = 6 , 6 , lg  JL . = 19 ,0 . Так было!тот и .min I



отобрано 822 землетрясения. В сравнении с каталогом гармской 
сети станций упущено 40 землетрясений; по тем или иным причинам 
в этих случаях не удалось определить параметры Т или По-ви­
димому, на статистику это сильно не повлияло, поскольку процент 
упущенных землетрясений невелик (< 5%) и в их число входят не 
только слабые ( lg  JfQ < 2 0 ) , но и отнрсительно сильные (lg  V = 

=20-21,5) землетрясения. Используемые ниже данные измерений 
представляют собой трехмерный массив (см.рис.|4б,-а) параметров 

lg  ^0 * 2 » lg  Г. . ч
б.з. Зависимости иехду очаговыми параметрами и меаду 

"энергетическими" жалами
Графики повторяемости землетрясений по параметрам lg  JfQ, К 

и lg  Т представлены на рис. 45. Повторяемости п не нормированы, 
т.е.соответствую т количеству землетрясений, которые наблюдены е 
выбранном районе за выбранное время. Возможно, что график 
lg  n ( lg  М^) испытывает связанный: с пропусками слабых землетря­
сений левый загиб вниз уже при lg  UQ s  19,5  (см. рис. 45 , О).

Графики lg  n ( lg  Г) построены в двух вариантах ограничения 
| статистики по "анергии"; lg  А'о>1 9 ,0  и lg  tfQ>19 ,5  (см. рис. 45 , 
\ б ) .  Наклон графиков (Alg n/A lg Т) в правых их частях, в области 
lg  Т > - 0 ,9 ,  близок к 2 . В обоих случаях уменьшение повторяе­
мостей с уменьшением величины lg  Т начинается со значений 
- ( 0 ,9 - 1 ,0 ) , .  (Тг0,1 с ) . Это уменьшение связано с ограничением 
статистики по "анергии" в области малых, ее значений. Во втором 
случае левый загиб графика вниз начинается при несколько 
больших значениях Т. Графики рис. 45 мы еще обсудим ниже.

По данным базового трехмерного массива параметров исследо­
ваны плотности двухмерных распределений' повторяемостей n ( lg  JfQ, 
lg  Т) и п{К,  lg  Т) .  На рис. 46 , а  представлены наблюденные зна­
чения плотностей распределения n ( lg  JfQ, lg  Т ) и линия регрессии



определены значения сейсмического момента и углового периода 
спектра

а  -  по логарифму "анергии" (в интервалах lg  ffi{±6lg т):  1 -
п = t Q, 8 lg  t Q = 0 ,2 ; 2 -  lg п = К, №  = 0 ,4 ; б -  по логарифму
углового периода (в интервалах lg  Г+0,1): 1, 2  -  в "анергети- 
ческом" диапазоне (дин*см) lg  JfQ > 19,0 (f )  и lg  JtQ > 1 9 ,5 (2 );;
3 -  отрезок прямой с наклоном l i l g  n /  Alg Т| = 2

величины lg  ? на lg  JL., линия регрессии lg  Т на К -  на рис. 46 , 
?. ПоЕтсряемости n ( lg  JL, lg  ?) представляют собой количества 
землетрясений в неперекрывагапихся интервалах lg  Jf0{±0,05, 
lg  "O(i0 ,0 5 , скользящих с шагом (по lg  MQ и по lg  Т ) ,  равным
П -Ш- ; А

Условные плотности распределения повторяемостей n ( lg  T |lgjfr ): 
характеризуются зависимостями наблюденных повторяемостей п ( ,в  

интервалах lg  Jf0 ( tO ,15 , lg  T j ± 0 ,10  от величины T при различ-! 
еы х  постоянных значениях lg  UQ. Б логарифмическом визе -они | 
приведены на рис. 47. Здесь ае даны аналогичные зависимости,! 
характеризующие условные плотности распределения повторяемостей] 
л  ( lg  Т \К ) .  Повторяемости п ^ (Я {, lg  T j)  получены в интервалах] 

Я{-Э ,2 , lg  З у о #1 . ’ ' |
Линии регрессии рис. 46, а  и 46 , б  представляются линейны-



I ' • .
а - Я * 10(дан*си): 1-6 - повторяемости = n(lg I0{4

t0,05; lg Tjt0,05) - количества землетрясений в интервалах ; 
2*8lg JfQ * 2’0lg Г « 0,1 (шт.): 1 - 1, 2 - 2, 3 - 2-4, 4 - 4-8 ,
5 - 8-16, 6 - >16; 7 - линия регрессии lg Г на lg MQt 0 --lg R «
« X: 1 - средние значения lg Т( = 2lg /  Sn{j для
различных £(t0,1 = oonst и линия регрессии; 2 - средняя квадра­
тическая регрессия lgT На I при К } 8,0

ми в областях lg  MQ >2 0 , 3. и К>8 , 2- 8 , 3 , где они описывается 
соответственно следующими выражениями: !

lg  Г' * р  lg  JfQ+S, (6 . 7 )
где р  * 1 /3  , В = -7 ,65  и

lg  Т = 0 ,241 -2 ,9 5 . (6 . В)
При меньших "энергиях" линии регрессии выполаживаются, что 

особенно относится к зависимости рис. 46 , б : при К$8 величина 
lg  Т практически не зависит от К. На причинах ослабления, 
выполвживания зависимостей lg  T (lg  М^) и lg  Г (Я) в области 
малых "анергий" остановимся ниже.

По базовому массиву данных получены также зависимости меж­
ду параметрами lg  MQ и Я. Линия регрессии lg  JfQ на Я в ваблю- •



Рве.  47. Зависимости повторяемостей п{̂  в интервалах lg ш<4 I
±Clg я, lg T j t t lg Т от углового периода спектра при различных
постоянных значениях "анергии" lg я{

I - я - Л'0, Gig Л'0 « 0,15, fllg Г - 0,1; П  - lg я - I, М«
-0,2, 8lgT * 0,1; 1-6 - значения lg и K{i 1 - *1,75 и 6,75;
2 - -1,45 и 7,25; 3 - -1,15 и 7,85; 4 - -0,85 и 8,35; 5 - -0,55 
и 8,75; б — 0,25 и 9,15. Соответствушими цифрами на оси орди­
нат отмечены значения lg п., = 1

Р и с. 48. Связь сейсмического момента и энергетического клас- [ 
са землетрясений

1 - наблюденная связь, 2 -  полученная из наблюденной зави- j 
симости lg T.(lg JfQ, Я) при условии (6.7 );3, 4 - зависимости: 3
(6.9), 4 - (6.10)



денном диапазоне "энергий" (6 , 8 <2^10 ; 19 ,0  < lg  if’o$20,4j иказь 
вается нелинейной (рис. 48 ), однако такой, что в диапазона; 
К<8 ,2  и 2 >8 ,5  может представляться линейными отрезками. Методэь 
наименьших г ~-дратэв для них получены следующие выражения:

lg  JfQ = 0,62+15,18, (6.9
lg  k Q = 0 , 722+14 , 16 . (6.10

Последнее выражение совпадает с тем, которое получился, 
если приравнять (6 .7 ) и (6 . 8 ) .

Ослабление зависимости lg  JfQ(2) в области 'малых "энергий" 
объясняется выполаживанием в этой -области линий регрессии 
lg  T (lg  MQ) и lg  Т (2), причем последней г  в большей степени 
(см. рис. 46, а , б ) .  Это подтверждает экспериментальная завися-j 
мость, показанная на рис. 48 залитыми кружками. Она получена 
следующим образом. Для каждого значения lg  2Q i, кратного 0,0f 
(с шагом 0 , 1 ), согласно (6 . 7 )-, вычислялось соответствующее зна­
чение lg  Т, которое затем округлялось до значения lg  Т( , 
кратного 0 , 1 . Затем для каждого из двухмерных интервалов lg  
+0 , 15 , lg  Т{±0 ,05  определялся третий параметр (2 {) -  среднее из 

{индивидуальных значений 2 . Рассматриваемая зависимость подчиня-I
[ется выражению (6 . 1 0 ) не только п р и '2 . > 8 *5 » но и в области 
|меньших "энергий".
; Трехмерный массив значений lg  MQ, 2 , lg  Т можно предста­
вить как семейство зависимостей между энергетическими парамет­
рами 2 и lg  JfQ при различных постоянных' значениях кинематичес­
кого (и связанного с длиной I ^параметра Т.Зависимости 2 (lg  М0 ) 
которые оказалось возможным получить по имеющимся данным, пост­
роены для непересекагощихся интервалов lg  Т{ ± 0,1  = const (рис. 
49). Методом наименьших квадратов для них получены выражения 
вида lg  *=■ Ш  + c o n st, в которых коэффициент Ш в среднем 
равен 0 ,60  (±0 , 015 ) , а свободный член зависит от соответствую-



Рас. .  49. Зависимости между величинами сейсмического момента 
и энергетического класса ори различна постоянных значениях 
углового периода спектра

-lg Т±0,1 * const: 1 - 1 ,5 ; 2 - 1 ,1 ; 3 - 0 ,8 ; 4 - .0 ,6 ;  5 - 
j 0 ,4 ; б -  0,2; 7 - 0,0. Цифры на графике - соответствующие ли­
нейные зависимости (6.11) при lg Г » const .

шего значения lg  Г( . Вообще же массив lg  JfQ, Я, lg  Т в исследо­
ванных диапазонах изменения параметров описывается выражением 

lg  Jf0 » Щ +yig Г+G, (6.11):
где = 0,60; G и 15,70=conBt. Коэффициент у  в этом выражении! 
имеет различающиеся значения в областях малых.и относительно; 
больших периодов Г.

Зависимость (6 .11) графически представлена также на рис. 
50, а. Частные зависимости lg  T i  lgMQ), построенные по выборкам 
из массива lg  10 , К, lg  Т данных при различных постоянных | 
значениях К  (точнее, в интервалах Я{ ,± .  0,5 * o o n s t) , могут! 
аппроксимироваться линейнс (выражениями lg  MQ ос y i g  Т, в, 
областях lg  Т £-0 ,6  и lg  Т >-0 , 6 . Для этих областей получены| 
соответственно следующие значения коэффициентов; У  = 0,51

< - . — i— ------------

(±0,014), G = 15,65 и У  = 0,67 (± 0,016), G * 15,74. Для гра­
ничного значения lg  Т = - 0 , 6 , при подстановке в (6 . 1 1 ) той Й!



другой пары значений У,  G получаются совпадающие б предела! 
погрешностей линейные соотношения между величинами lg  UQ и К. 
Экспериментальные точки, представленные на рис. 50, а , получены 
осреднением '^ачеихА  lg  SQ для землетрясений, параметры которьс 
попадают в двумерные интервалы К = 8 ± 0 ,5 , lg  ± 0 ,05 . Кроме 
того, показаны линии регрессии величины lg  7 на lg  JfQ (см. рис. 
46 , а) и средней квадратической регрессии (6 .7 ) .

Зависимости между "энергетическим" и кинематическими (гео­
метрическими) параметрами очага вида (6 .7 ) -  (6:10) оказываются 
взаимосвязанными. Действительно, допустим, что зависимость 
(6 .7 ) справедлива и в области больших "энергий" (£>10). Зависи­
мость между lg  Г и £ будет при этом все же отличаться от (6 . 8 ) 
и з-за  того, что коэффициент У  в  (6 . 11 ) равен здесь 0 ,67 , а не 
0 ,51 , как в области £ < 10 ( lg  Т  < - 0 , 6 ). Подставляя (6 .7 ) в
(6 . 1 1 ) при У  = 0 ,67 , имеем

lg  Т = 0 ,261-3 ',10 . (6 . 8а)
При lg  Т =-0 ,6  из (6 . 8а ) ,  как и из (6 . 8 ) , имеем £ = 9 ,7 . 

Изменяется и соотношение между lg  UQ и £ , из (6 .7 ) и (6 . 8 ) оно 
получается следующим:

lg  М0 * 0 , 77£+1 3 ,б8 . (6 . 10а)
Коэффициент при £ в (6 .10а) больше чем в (6 .1 0 ); приближа­

ется к соответствующим значениям в выражениях (2 . 4 ) и (3 . 1 5 ) , 
справедливых как раз для землетрясений с £>10 .

Значение коэффициента р  = 1/3 в зависимости (6 .7 ) позволя­
ет говорить о подобии очагов слабых и сильных землетрясений 
(поскольку линейные размеры очагов связаны с временем работы Т 
выражениями (6 .5 ) или (6 .3 ) ) .  Исследования зависимостей от 
сейсмического момента размеров очагов, определяемых как по 
угловым периодам спектров [Экспериментальные-.., 1981; и др..], 

так и по афтершоковым областям или разрывам на поверхности,



К»7 K»s К* «с1g Т! К»»

Рве.  50. Связь величин сейсмического момента, углового три­
ода спектра в различных магнитуд

о - зависимости I(lg JL, lg Т) в Гармском районе. 1 -
шсредние значения lg Т( * Slg Г{̂ п  ̂ /  для различных lg Jf(

= const; 3 - средняя квадратическая регрессия (6.7); 3 - экспе­
риментальная зависимость lg T(lg JL) при S * 8*0,5 * const; 4 -
зависимости вида (6.11) при постоянных значениях I (цифры на 
графике).

б - зависимости lg S^dg i Q, lg  T) между величинами lg t Q,
lg  Г и магнитудами Ш  (I) и яру (II) (б, 6 - по данным [Экспе­
риментальные .. . .  1981]). 1-5 - магнитуды MIS в яро:) - < 4, 3 - 
.4-5, 3 - 5-6, 4 - 6-7, 5 - >7; 6 - линии lg * const, соглас­
ные соотношениям вида (6.11).

б - зависимости от угловдо 'вершила спектра “разностей lg l0-  
-lg »g. I - lg Hg *  XZS: 1 - землетрясения Средней Азии, 3 -  
Гаэлийекие афтершоки 1976, 1977 гг., 3 - зависимость lg JfQ -  
-flfl * lg 1+18,55; II - lg »2 e при: f, 3 - спектры узкие (О и 
широкие (3), 3, 4 - зависимости lg JfQ -  яри * lg f+18,15 (3) и 
lg I Q -  яро = 1,5lg Г+18,60 (4); III - lg Hg « Z: 1, 3 -  спек­
тры узкие (/) и широкие (3), 3, 4 - зависимости lg JT0' - 0,61 = 

'■» 0,671g Г+15,75 (3) и lg f0 - 0,6K « 1,5lg Г+15,75 (4)
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подтверждают, что и в области сильных землетрясений значение р 
в соотношениях ig  Т ос p ig  MQ и lg  I  a  p ig  UQ сохраняется равным 
1 /3 . В гл . 2 , например, зто показано по данным о размерах 
гипоиентральных областей афтершоков землетрясений е диапазоне 
1г  JL = 24-30 (дин-см). 0 подобии очагов в области малых "энер- 
гий", где наблюдается значение р < 1/ 3 , будем говорить ниже, а 
сейчас обратимся к соотношениям между "энергетическими’' пара­
метрами очага.

Связь между сейсмическим моментом, сейсмической энергией и 
магнитудными шкалами. Рассмотрим зависимости между величинами 
lg  JL,, lg  £ и магнитудными шкалами М „, МШ, mpv, ML ж К , 
основанными на измерениях в поверхностных (Jfg , МШ ) и объемных, 
продольных (mpv) и поперечных (ML), волнах. Шкалы М3 и МШ 
применяются для "энергетической " классификации сильных поверх­
ностных землетрясений. Магнитуда Jfg определяется' как логарифм 
амплитуды А поверхностной волны с видимым периодом Т = 20  с,

С С

магнитуда МШ -  как логарифм отношения А /Т  . Имеются в виду 
амплитуды и периоды, скорректированные к фиксированному рассто­
янию от источника. Магнитуда МШ  измеряются по 'записям средне- 
периодной аппаратурой СК (полоса пропускания периодов от 1 до 
10 с) в области Т < 20 с . Показано [Халтурин,, 1974; и д р .] ,

С

что магнитуда Ms и МШ  не слишком сильных землетрясений равны с 
точностью до постоянных, т .е .  связаны соотношениями вида (2 . 2 ), 
поэтому для них оставим также общее обозначение М.

Для классификации более слабых и (или), более глубоких 
землетрясений применяют магнитуда ML и mpv, из которых первая 
определяется как логарифм максимальной амплитуда поперечных 
волн, а вторая как логарифм отношения максимальной амплитуды 
продольных волн к соответствующему видимому периоду. Использу­
ются записи вертикальной компоненты смещения сейсмографами СКМ



с полосой пропускания периодов от 0,1 до 1 ,С Определяют
ск склтакие магнитуда mpv и mpv -  по записям относительно силь­

ных землетрясений средне- и длиннопериодными сейсмографами СК и 

СКД.
Запишем соотношения (6 .7 ) -  (6 .11) в общем виде:

lg  Т * p ig  . (6 . 1 2 }
lg  Т = 2 1 $  ffl2+P, (6.13)
lg  n A = * lg  Ш2+С, (6 . 14 )
lg  = Wig m ^ y ig  T+G, ; (6.15)

где через ш1 и щ£ обозначены "анергии" (в отличие от магнитуд 
тру они имеют цифровые индексы)..Под величиной lg  m2 в каждом 
конкретном случае может пониматься какая-либо магнитуда, энер­
гетический класс или логарифм сейсмической анергии ?; величина 
lg чаще всего будет соответствовать логарифму сейсмического 
момента. Например, при lg  s  Я и ffl1 г  UQ выражения- (6.14) и
(6 . 15 ) конкретизируются соответственно соотношениями (6 . 1 0 ), 
(6 . 10а) и (6 .1 1 ) . Под lg  шу  также может погашаться магнитуда, 
основанная на измерениях в области периодов, не меньших, чем 
периода, на которых базируется магнитуда lg  mg . Например, 
выражение (6 .14) может конкретизироваться соотношением (2 . 5 ) 
при lg  И1 ■ Мд , lg  шг s  И ,  X  = 1 ,20 , С = -1 ,6 3 .

Выпишем некоторые из соотношений, имеющих место между 
коэффициентами выражений (6 . 1 2 ) -  (6 . 15 ):

X  *  2 / р  » № 2 У  = W/(1 ? р у ) ,  1
2  ■ В + рС * (С -С )/У  = (B+pG) / (1  -  рЗ>),  ̂ (6 . 1 6 )
g = ж / х  -  в у  = (Wpc+ wb-* b ) /z . J

По определению, сейсмический момент равен площади очагово­
го импульса $ ( t )  с максимальной амплитудой А и продолжитель­
ностью Т:

lg _ I0 » lg  4+lg ГК? . (6.17)



Величина G, в (6 .17) зависит от формы импульса (или спект­
ра ) ; ‘е с ш  она не изменяется систематически от слабых землетря~ 

- сений к сильным, то G, = c o n st. Канамори [Kanamori, 1975; и 
др. ] полагал, что амплитуда поверхностных волн, на основе кото- 
рой измеряется магнитуда (М_ ), пропорциональна амплитуде 4 
очагового импульса. Основываясь на гипотезе подобия (р = 1 /3 У, 
он подучил при этом соотношение между величинами Ig  MQ и М вида
(6 .14 ), в котором X  = 1 ,5 ; 6=1 6 , 1 . (Шаги ш ал  lg  JfQ и М равны: 
W = Alg Mq/LM  = 1 при lg  T = co n st.) Так же можно рассуждать и в 
отношении магнитудных шкал m pv, M l или класса К , когда ониf
определяются в диапазоне периодов, больших времени работы 
очагов землетрясений. Отношение шагов шкал lg  MQ и К  равно 0,6 
(Alg Mq/ I lK = 0 ,6  при lg  Т = o o n s t) , поэтому можно записать 

lg  MQ = 0 ,6  К + lgT + G ..
Подставляя в это выражение соотношение вида (6 .12) при р = 

= 1/ 3 , получаем в соотношении вида (6 . 14 ) между lg  MQ и К значе­
ние коэффициента X = 0 , 9 .

Коэффициенты зависимостей lg  MQ{ M) , lg  MQ{K) вида (6 .14), 
в различных районах, всегда меньше рассчитанных выше значений 
1,5 и 0 ,9 ; примеры тому представлены в табл. 8 . Исходя из это­
го , некоторые исследователи [Экспериментальные..., 1931] делают 
заключение об отсутствии подобия слабых и сильных землетрясе­
ний: (в соотношениях вида (6 . 1 2 ) р  < 1/ 3 ) или о том, что форма 
очагового сигнала Я ( t )  систематически изменяется в зависимости 
от его величины (амплитуды или продолжительности), и поэтому в 
последних двух выражениях. G1 = G1 (А ,Т ) Ф co n st. Однако значения 
X  занижаются относительно 1 ,5  и 0 ,9  и в областях значений lg  Т 
и lg  Jf0 , где надежно устанавливается равенство р = 1/ 3 : lg  Т > 
>-0 ,6  и ig  К0 > 20 ,4  для зависимостей (6 .1 0 ), (6 .10а) и (2 .4); 
I p, Т > -0 ,6  и lg  Мг > 21,5 для зависимости (2 .1 ) и .т .д . Кроме



Т а б л и ц а  8 . Коэффициенты соотношений ig  * X { l g  m£ - 
- I g m 2) + Ig"I0 вида (6 . 14 )

Pa#"'; X  * * г г 0 Alg пр Литера­
тура

I Гвом, 'D r" 0 ,6 0 19,68 6 ,8- 8 ,2 ¥
Tapt 0,61 19,90 5 ,5 -8 ,7 я1
Гарм, Запад 0,71 20,34 5 ,5 -7 ,8 1

I I Гарм, "Север" 0 ,6 0  • 20 ,30 8 -11 ¥
Гарм, "Юг" 0,72 20,61 8 , 2-10 ¥
Средняя Азия 0 ,80 20,70 7,9-12 2

I I I Дагестан 1,13 • 2 2 ,6 3 ,9 -5 ,4 3*
(афтершоки)
Средняя Азия 1 ,2 0 23,7 3 ,8 -7 ,2 2

1,25 24,5 5 -7 4

П р и м е ч а н и я :  1. Урловные обозначения: I , I I  —lg  m£ = X, 
I  = 7 ,5  ( I )  и 9 ,0  ( I I ) ;  I I I  -  lg  (it, = Ш , Ш  = 5 ,0 . 2. Лите­
ратура: 1 -  [Мартынов, 19853.; 2 -  [Экспериментальные..., 19813;
3 -  [Арефьев и д р ., 1980], 4 -  [C him ery , N orth , 19753; * -  дан­
ные автора.

того, не обнаружено систематической зависимости формы очаговых 
спектров от "энергии" землетрясений: например, при исследовании 
ЧИСС-спектров коды в диапазоне l g  UQ -  20-27 [Эксперименталь­
н ы е .. . ,  1981] .

По нашему мнении, описанное кажущееся нарушение подобия 
очагов объясняется тем, что опорные для определения магнитуд 
амплитуды поверхностных или объемных волн (с периодами Т ) 
зависят не только от амплитуды А, но и от продолжительности Т 
очагового импульса. Видимый период Т может зависеть от "энер- 
гии" слабее, чем величина Т: 1 g  Т ec k lg  Т ezkplg UQ, поэтому 
общее определение магнитуды ( lg  = lg  Ac~lg Tc+oonst) можно



переписать в следующей виде:
lg  v l  * lg  А -£ lg  T+oonst, (6 .18)с. С w

где я  ~ 0 для lg  ш, s  I c , и 0  < Н  1 в  случае lg  лц *
sjffii, яру. Будем для определенности говорить о магнитудах, ос­
нованных на объемных волнах. Не знакопеременный очаговый сигнал 
преобразуется в них в цуги знакопеременных колебаний (с макси­
мальной амплитудой А ) , формирование которых обусловлено реак- 
циями среды (поглощение, интерференция, рассеяние) и сейсмогра­
фа. Влияние первой корректируется амплитудными калибровочными 
кривыми, влияние второй не корректируется. Очаговый сигнал 
искажается, трансформируется сейсмографом в меньшей или большей 
степени в зависимости от "короткопериодности" или "длиннопери-. 
одности" сигнала относительно полосы пропускания периодов. Чем 
блике к короткопериодной границе полосы пропускания сейсмографа 
величина Т продолжительности сигнала, или углового периода его 
спектра, тем меньше он искажается. Это можно выразить соотноше­
нием

lg  Ас = lg  Л+ ilg  T+const, (6 . 1 9 )
где коэффициент 7 изменяется от 0  до 1 .

Из (6.17) -  (6 .19) получается следующее выражение вида
(6 .1 4 ):

lg  Jf0 * lg  ^ + d - T + * ) lg  Г + G. (6 .15a)

Здесь у  = 1- 7+fc при lg  n £ * Ш ,  mpv ism  У  * 1 - 7  при lg  fflg « 
sM „, ML, К  и где Ю = 1 или W -  0 ,6  при lg  ш. * К . Поскольку 
коэффициент У  может увеличиваться с ростом величины lg  Т Сем. 
рис. 49, 50, а ) ,  остается заключить, что коэффициент 7  в (6 .19) 
мгжет быть не постоянным, а уменьшаться с ростом величины lg  Г 

(7 * 7 (Г) * 1-У).
На рис. 50, б , в представлены данные о параметрах l g  ш1 s 

s  lg  !?0 , lg  dl s  М Ш , mpv, E и lg 'T , полученные с использованием



очаговых спектров кода-волн [Экспериментальные 1981] для 
коровых землетрясений Средней Азии и верхнемантийных Памире-

Л
Гиндукушских землетрясений .Зависимость между "энергиями" lg  
и МШ к о р о в а  землетрясений в диапазоне lg  JfQ = 22-26  описыва­
ется [Экспериментальные..., 1981] соотношением (2 .1 ) (х = 1 ,2 ,
С = 1 7 ,7 ). В том же диапазоне "энергий" lg  MQ = 2 1 ,6  -  2 6 ,0  и в 
соответствущем диапазоне lg  Т от - 0 ,6  до 1 , 0 , перекрывающем 
полосу пропускания сейсмографа СК, коэффициенты р и В в соотно­
шении, между lg  Г и МШ  вида (6 . 1 2 ) равны соответственно 1/3 и 
- 7 , 8 . Согласно переходным соотношениям' (6 . 1 6 ) , при IP * 1 для 
коэффициентов выражения вида (6 .15) получаются значения У  = 
A(lg lf0-tfIfO/Alg Т = 0 ,5  и G = 18,65. Прямая с этими значениями 
коэффициентов хорошо, аппроксимирует данные наблюдений в преде­
лах полосы пропускания периодов сейсмографа СК (график I  рис. 
50, 0 ) .  На рис. 50, 6 (график I )  полученная зависимость вида
(6 . 15 ) представлена по-другому, аналогично зависимости рис. 50»/
а . Здесь подтверждается равенство шагов шкал- lg  MQ и МШ : W =
= Alg Xq/ЬМ Ш  = 1 .

Соотношение между lg  Т и lg  MQ вида (6 . 12 ) имеет коэффици­
ент р  = 1 /3  в диапазонах изменения lg  MQ от 22 ,0  до 25 ,0  и l g  Г -  
от -0 ,72 ' до 0,25 [Экспериментальные..., 1981]. В этих диапазо­

нах зависимость между величинами lg  MQ, mpv, lg  Г, представлен­
ная на графике I I  рис. 5 0 , б , находится между зависимостями 
вида (6 .15) с коэффициентами У  = 1 , G = 18,15 и У  = 1 ,5 . G =
;= 18,60 (при М> = 1 ) . Для коэффициентов аппроксимирующей график 
i l l  на рис. 50 , б зависимости вида (6 . 1 5 ) приняты в пределах 
полосы пропускания периодов сейсмографа- СКМ, средние значения:
У  = 1 ,25 , G = .18 , 38 . При этом подтверждается равенство в

i С КДанные о значениях тру не использованы и з-за  д о статочн ого ) 
их количества; через тру обозначена магнитуда тру



пределах полосы пропускания СКМ шагов шкал lg  JfQ и Jitpv (U’ = 
= Alg Sq/Ampv = 1 ).

E данном случае коэффициент У  больше 1. Поскольку магниту­
да яри  опираете.^ на отношение А ^ / Т ^ то в выражении (6.15а) &^0 , 
и поэтому неравенство У  = 1 -  7 + & > 1 означает только то, что 
& > т . Соответственно, в соотношении между lg  М0 и wpv вида 
(6*14) значение X  должно быть больше 1.5 (см. выше). Согласно 
(6216) для этого соотношения получается (при MJ = 1 ) следующее 
выражение:

lg  JfQ = 1,71 Щр1Н-14 , 6б. (6 . 2 0 )
Оно занимает среднее положение между полученными независи­

мо корреляционными соотношениями для короЕых и верхнемантийных 
землетрясений Средней Азии и для Памиро-Гиндукушских землетря­
сений [Экспериментальные . . . ,  1981]:

lg  JfQ = 2 ,0  wpw-13,27, 
lg  lf0 = 1 ,5  npw-15 , 80 .

Имеющиеся немногочисленные данные о зависимости между 
величинами lg  JfQ , К и lg  Т [Экспериментальные..., 1981] можно, 
как и в случае местных землетрясений (см. рис. .50 , а ) ,  аппрок­
симировать в диапазоне - 0 ,6  < lgT < 0 выражением (6 . 1 1 ) при У  = 
= 0 ,67 , G = 17,1 и Ч> = 0 ,6  (график I I I  на рис. 50, б ) .

В области относительно сильных землетрясений, время работы 
очагов которых так велико, что уже не попадает в полосу 
пропускания периодов сейсмографа, наблюдается так называемое 

насыщение магнитуднсй шкалы lg я2 - Магнитуды таких землетрясений 
измеряются в колебаниях с периодами, попадающими уже не на 

(плоские части идеализированных спектров смещения, где спект­
ральные амплитуды пропорциональны сейсмическому моменту., а на 
короткопериодные ветви, где эти амплитуды быстро уменьшаются с 
уменьшением периода. Отношение шагов шкал 1 glfQ и lgu^ увеличи­

т е



8ается (tt> = Alglfo/AlgTig > 1 ), значения Ig n ^  как бы занижаются 
Относительно соответствующих величин ig  MQ , причем тем больше, 
1ем больше значение Г.Поэтому увеличиваются коэффициенты X  к у  
8 зависимостях (6.14) и (6 .15)• Увеличение значений X описано в 
Литературе [Cinnery, N orth, 1975; и др. ] ,  увеличение можно 
•вдеть на графиках рис. 50 , б .

Если в пределах полосы пропускания сейсмографа коэффициент 
IV может увеличиваться с ростом Т (У  -  |V(T) (см. рис. 43, 50, 
S )), то в области насыщения он становится функцией еще и 
"энергии": У  -  |V(lg Г, lg  ш2 ) -  увеличивается с ее ростом, 
йшроксимирукщие кривые., например, ig  ЩЮ -  oonet в этой 
области должны быть не параллельными, как это условно и з-за  
Недостатка данных показано на графике I I  рис. 5 0 , 6 при Ig  Т >0 , 
а расходиться веером по мере увеличения lg  Г. (Б таком расхож­
дении отражается увеличение коэффициента №.)

Установим некоторые соотношения вида (6 .14) и (6.15) между 
величинами сейсмического момента, сейсмической энергии и 
магнитудами I I  и Я. Воспользуемся следующими корреляционными 
зависимостями:

1 =1 ,8  E f 4 , 0 , (6 . 2 1 )
lg  Е (эрг)= Я+6 ,7 . (6 . 2 2 )

Первая из них получена по данным о землетрясениях Средней 
Азии с Я < 13 [М етоды..., I96 0 ], вторая -  с использованием 
спектральных измерений сейсмической энергии землетрясений Гарм- 
ского района_в диапазоне значений Я от 8 ,0 -8 ,5  до 12,0-12,5  

[Экспериментальные. . . .  1981] .

Подставляя (6 .21) в (6 .10) и (6.10а) получаем соответст­
венно:

lg  JfQ =1,301X4-17,04 при ML $  3^2, 1

lg  Jf0 =1,39*1+16,76 при ML У 3 , 2 . J (6.23)

237



Из 8тих зависимостей вида (6 .14) и соотношения (6 .7 ) (р = 
= 1 /3 ,5  = -7 ,6 5 ) получаются (согласно (6 . 16 ) при W = 1 ) следую­
щие выражения вида (6 . 15 ):

1g  JfQ = ¥1+0,69 lg  Г+1 8 , 40 , '
(6 .24)

lg  * 0 = ¥1+0,84 lg  Т+18,48. J
Сейсмическую анергию можно определить как интеграл по. 

частоте (периоду) от квадрата спектра скорости смещения. При 
прочих равных условиях, в частности при ¥Q = c o n st, ета величи­
на зависит от углового периода Т, т . е . о т  расположения области 
максимума спектра, в которой выделяется наибольшая часты 
анергии:

lg  В = 2 ( lg  ¥0- lg  T-G2 ),
ИЛИ

lg  ¥ 0 = 0 ,51g Б+ lg  r+G2 , (6 .25) 
где G2 -  постоянная, если форма спектра не изменяется систем а-i 
тически в зависимости от силы землетрясения.

Шкала класса Я по существу не энергетическая, а магнитуд- 
ная, так как построена на корреляционной связи между сейсмичес­
кой анергией и максимальной амплитудой колебаний (локальной 
магнитудой M L). В номограмме для определения Я не учитываются 
особенности спектрального состава колебаний конкретного земле-, 
трясения, поэтому Я лишь в среднем соответствует своему смыслу, 1 
выраженному соотношением (6 . 2 2 ) , это, соотношение является, 
нереляционным, так же _как и (6 .2 1 ). Если цри той же сейсмичес­

кой энергии спектр сдвинут в сторону длинных периодов, то класс 
К дает завышенную оценку значения lg  В, и наоборот [Эксперимен­
тал ьн ы е ..., 1981] .  Другими словами, шкалы lg  В и Я можно 
связать соотношением lg  Б(Я, ,lg Т) вида (6 .1 5 ). Получим его ,



приравнивая (6 .25) и (6 . 1 1 ):
lg  Б = 1,21+3?,lg  r+G1t (6.26;

где (У,= - 0 ,9 8  при 1g  Т < - 0 ,6  (У  = 0 ,51) и - 0 ,66  при lg  Т £ 
£ - 0 ,6  (У = 0 ,6 7 ) . Цр*. среднем для всего диапазона изменения lg  
Т значении У  * 0 ,60 -  среднее значение ^  =. 0 ,80 . Согласно 
(6 .2 6 ) , шаг шкалы £ меньше, чем шкалы lg  £ : при lg  Т = const № 
= Alg £/ДЯ * 1 ,2 .

Для определения значений коэффициентов G1 используем 
соотношение (6 . 2 2 ) . При фиксированном lg  Т  = - 0 ,6  из (6 .5 ) и 
(6 .85) получается Я =  9 ,7 1 , а из (6 .22) lg  Е =  16,41; п о д с т э е -  

ляя эти значения в (6 . 2 6 ) , вычисляем: G1 = 4,17 дгя lg  Т ^ - 0 , 6 ; 
G1 = 4,36 для lg  Г >-Q.6  и G1 * 4,28 -  при среднем значении 3\,= 
= -0 ,8 .  Из соотношения Gg = G -  G ^ t ,  которым связаны коэффици­
енты е  выражениях (6 .2 4 ) , (6 . 1 1 ) и (6 . 2 6 ), получаем для Gg 
соответственно три значения (13 , 56 ; 13,56  и 13 ,55 ), из которых 
принимаем среднее: G£ = 13 ,56 . Теперь из (6 .25) и (6 .7 ) можно 
получить соотношение вида (6 .14) между lg  JfQ и l g  Е:

lg  MQ » 0,75 lg  Е + 8 , 86 , (6.27)
а также следующее соотношение вида (6 . 1 2 ):

lg  Т = 0 ,25 lg  £ -4 ,7 0 . (6 .28)
Значение коэффициента при lg  Я в (6 .28) так же, как и зна­

чение р=1 /3  в (6 . 7 ), соответствует подобию очагов слабых и 
сильных землетрясений. Заметим, что при lg  Е = 16,41 из (6.271 
получается lg  JfQ = 21 , 16 , что совпадает со значением lg  JfQ = 
21 , 15 , получаемым из (6 . 1 0 ) и (6 . 10а) или из (6 . 11 ) ,  а также из
(6 .25) при lg  Т — - 0 , 6 .

Выпишем, наконец, соотношения вида (6 .1 4 ) , или (6 . 2 2 ), 
между "анергиями14 lg  £  и Я:

l g  Е -  0,97Я+7,04 при Я^9,7, (6 . 22а)
lg  £  = 1,03Я+6,43 при Я>9,7. (6.226)



^авирдмэсть ig  t  iZ . представлена здесь кусочно-линейной, 
îpn д — i?*71 i ig  T ~ “"О» 65 последние соотношения дают для *'g Е 

значения (16 ,46 и 16,43  ), практически совпадающие с получающи­
мися из (16 . 2 2 ). При ig  Т <-0 ,6  и К<9,1  величина lg  Е 
изменяется (.увеличивается или уменьшается) слабее класса Я, а 
при lg  Т >-0 ,6  и К  > 9 ,7  -  сильнее. Эта нелинейность, однако,
столь слаба, что и з-за  погрешностей измерения ее трудно обнару-
____ ___  „1
жить при прямом сопоставлении результатов измерения lgE и К .
Так, в  области предельных для шкалы энергетического класса 
значений I  = 13.0 и 14,0 согласно (6 .226), получаются соответ­
ствующие значения lg  Е = 19,82  и 20,85, на 0,12 и 0,15 большие, 
чем предписывается соотношением (6 . 2 2 ), линейном во всем диапа­
зоне "энергий".

6.4. 0 подобии очагов слабых и сильных землетрясений2
Подобие очагов слабых и сильных землетрясений в области 

больших "энергий" установлено, по нашему мнению, надежно. 
Постараемся показать, что оно не нарушается и в области малых 
"энергий, сохраняется и для очагов меньшего размера (2 ), 
характеризующихся малыми значениями Т. Предварительно выразим 
через коэффициенты соотношений (6 . 7 ) и (6 .2 7 ), а в  общем виде -
(6 . 1 2 ) и (6 . 1 4 ) при ig  яг. н ig  М0 , lg  н lg  Е зависимости 
между сейсмическим моментом, с одной стороны, и скачком 
напряжений, а такие кажущимся средним напряжением в очаге- 
землетрясения (За = E/MQ [Костров, 19751) -  с другой. Используя

* На графике зависимости lg  Е (К ) ,  аппроксимированной выражением 
{5.2 2 )* [Экспериментальные..., 1981] ,  при К -  12-12,5 намечается 
увеличение коэффициента при i .  so  и з-за  недостатка данных о нем 
нельзя говорить уверенно.

~ Имеется в виду независимость от формы очага и величины До.



определение (6 . 6 ) величины с  « Дет + оопвг, подучаем:

lg  A*- 0 - 3 p ) lg  М0+Э8 ,. (6.55)

ig  № )  = [ ( 1-A’Ug А£0-с з /я :,
где значение (1-А )/А  коэффициента при lg  Jf0 можно, согласи:
(6 . 1 6 ), выразить иначе: (1’-p3)-M>)/H\ В случае подобия очагов 

. слабых и сильных землетрясений, когда коэффициенты е зависимос­
тях (6 .7 ) , (6 .2 5 ). (6 .27) имеют значения р = 1/ 3 , М> = 0 ,5 , У  - ' 
х = 0 , 7 5 * кажущееся напряжение с уменьшением сейсмического 
момента уменьшается по степени 1/ 3 , а скачок напряжений начина­
ет уменьшаться с уменьшением lg  1L -  и чем дальше, тем сильнее; 
кажущееся напряжение уменьшается при атом по степеням, большим 
1 /3 . Зависимости вида (6 .12) и (6.13) при таких малых "анерги­
ях" lg  ш. и lg  шг ослабляются -  р  < 1 /3  (см. табл. 6 , I ,  И ) ,  
как и зависимости вида (6 .14) сейсмического момента от магниту­
ды (см. выше) или вообще зависимости магнитуды lg  я , от менееt
"длиннопериодной11 магнитуда lg  [Халтурин, 1974]. Такое изме­
нение характера перечисленных взаимосвязанных зависимостей 
интерпретируется [Экспериментальные....1 9 8 1 ; и д р .] как наруше­
ние подобия очагов в  области слабых землетрясений. Однако ето -  
кажущееся Нарушение, реально подобие очагов сохраняется.

-Выше было показано, что величина Т времени работы очагов 
или углового периода спектров землетрясений в любом фиксирован­
ном узком интервале "энергии" изменяется в широком диапазоне, 
представляя как бы спектр этих значений. Регрессия величины lg  Т 
на lg  ш проводится по средним для таких "спектров" значениям.

; Дисперсия параметров lg  Т индивидуальных землетрясений относи­
тельно средних значений связана, конечно, не с погрешностями 
измерения, а физически обусловлена.

При любом методе спектрального анализа (ЧИСС, Фурье)



с'.'2“ гтвукт технические ограничения, не позволяющие измерить' 
величины I ,  меньшие некоторых граничных значений, не попадающие 

в "полосу пропускания" угловых периодов. С уменьшением 
"энергии" все более короткопериодными становятся землетрясения, 
и поэтому все большие части упомянутых "спектров" со стороны 
малых значений Т не регистрируются. Это вызывает все большее 
завышение средних (при lg  ш = const) значений lg  Т и соответ­
ственно все большее выполаживание зависимостей (регрессий) 
lg  24lg я ) ,  т .е .  уменьшение коэффициентов р  и 2  в соотношениях 
вида (6.12) и (6 .1 3 ). При этом должны иметь место следующие 
закономерности.

1 . Значения lg  я2  и lg  2й , при которых те же зависимость 
вида (6 . 12 ) или (6 . 1 3 ) (р, Z  -  co n st; В, д  -  const) начинает с 
уменьшением lg  я  выполаживаться, претерпевает излом, должны 
возрастать по мерс смещения "полосы пропускания" спектрометри­
ческой системы в область длинных периодов, и наоборот.

2 . При использовании той же (или того же типа) системы, 
различия в зависимостях вида (6 . 1 2 ) и (6 . 1 3 ) (при р  = 1/ 3 ) 
также будут выражаться в различии соответствующих. значений ,lg 
я11, lg  2й , но по-другому: с увеличением значения В (или Г ), 
т .е .  с увеличением обшей "длиннопериодности" землетрясений, 
величина lg  2** будет возрастать, a lg  я 0 может и уменьшаться. 
Кроме того, значения коэффициента р К  1 /3 ) , рассчитанные для 
относительно узкого и фиксированного "энергетического" интер­
вала lg  mn i ±61g я ,  включающего в  себя значения lg  я 0 , должны 
прямо зависеть ст соответствующих значений lg  Т при Ign = lgflQt= 
= co n st.

Б табл. 9 представлены координаты lg  , lg  2й  точек 
излома зависимостей lg  24lg Jf^) для афтершоков землетрясений в 
Сан-ФернаЕдс, 1971 r .[T u c h e r , Brune, 19733 и Дагестанского,



Т а б л и ц а  9 . Координаты lg  IJJ, lg  Г2  точег излита зави­
симостей вида (6 . 1 2 ) при регистрации спектров S-волн разной 
аппаратурой и на различных гипоцентральных расстояниях

Райог Alg Т я ,
км

я ,
км

i « * 5 - lg  2®

1. Сан-Фернандо 18,4-21 ,25 - ( 1 , 46- 0 ,8 0 ) - - 2 0 ,0 1,076
2 . Дагестанское 21 ,4 -23 ,2 - ( 0 , 56- 0 , 2 8 ) ■ — — 21 ,4 '"" " 0 ,36

земле т р я с е т е —
% 21 ,5 0 , 4Ь

З.^Гарм "Север" - - <30 . <50 21,4 1 ,000
Памиро- - 40-180 НЗОО 22 ,0 0,854

~ Гиндукуш - -  180-260 >300 22,3 0,700

Пояснения см. в тексте.

1970 г .  [Арефьев и д р .,  1980]. Обе зависимости получены по дан­
ным о фурье-спектрах поперечных волн, 'скорректированных за  
поглощение. В своих неискаженных частях (р = 1 /3 ) они

удовлетворяют тому же (3  -  oonet) соотношению вида ’ (6 . 12) 
[Арефьев и д р .,  1980]. Однако в первом случае для спектрального 
анализа были использованы магнитные цифровые записи, а во 
втором -  обычные фотосейсмограммы с разверткой примерно 1 см /с; 
"полоса пропускания" угловых периодов во втором случае сдвину те 
в сторону больших значений 3*. В табл. 9 последнее выражается в 
различии диапазонов Alg Т, в которых в оригинальных работах 
представлены результаты. При "полосе пропускания", смешенной в 
сторону больших угловых периодов, при больших же значениях 
lg  и lg  2*  наблюдается и выполаживание, излом зависимости

lg  п и  у .
В табл. 9 представлены также координаты lg  Jf®, lg  f 1 точек



Т а б л и ц а  Ю. Характеристики зависимостей lg  T (lg  UQ) 
вида (6.12) по данным о ЧИСС-спектрах S-волн

Район ! 8 (2 0 ,5 )
1

! 1 п. я# \| - i g   ̂ j lg  г
р  1

!----

I 1
I I

Гарм,"Север" 1 - 1 ,106  1 21 ,35 * 0,823 * -0,931 110,07711» 1•г.
Япония -0 ,873 20,85 0,735 -0 ,773 0,13 1.3
Южная -0 ,682 20,35 0,700 -0 ,593 0,18 1.3
Калифорния
Гарм, "Юг" -0 ,625 20 ,30 0 ,658  - 0 ,5 9 0 0 ,12 2
Гари - - - 0 ,230 0 ,22 ** 3
Гарм, Запад -0,077 18,95 0,523 - 0 ,060 $1/3 1
Гавайи 0,035 - 0,035 1/3 1,3
3  р и м е ч а н и я : i 1 . Параметры рассчитаны: * -  из зависи-
мостей вида (6 .2 9 ) , ** - из спектров P-волн с учетом различия
методик определения г  = 2 * 1 ,7 2 L ) .\  2.; Литература: 1 -

.Мартынов, 19851; 2 -  [Мартынов и д р ., 1976]; 3 -  [Choet e t  a l . ,
1978j ;  4 - н аш  данные. Остальные пояснения см. в тексте.

излома зависимостей ищ а (6 . 12-), полученных по данным регистра­
ции той хе аппаратурой ЧИСС на тех хе станциях Гармского района 
[Мслнар и д р ., 1976]. Здесь использованы не скорректированные 
за  поглощение ЧИСС-спектры и различие представленных статистик 
заключается в различии гипоцентральных расстояний. Спектры, за ­
регистрированные на больших расстояниях, в большей мере обедне­
ны кореткопериодными компонентами -  в сторону больших значений 
Т смешается не "полоса пропускания", а ' сами спектры. При этом 
нужно ожидать того же аффекта, что описан выше. Действительно, 
выполаживание зависимостей вида (6 . 1 2 ) и в атом случае начина­
ется при значениях lg  Jf^ ,' lg  2й  тем больших, чем боле* 
"длиннопериодны" спектры (чем больше среднее гипоцентралькое 
расстояние).

В табл. Ю представлены следующие параметры различающихся



зависимостей вида (6.12), полученных по данным регистрации 
однотипной аппаратурой: 1 ) координаты lg  lg  7й во взаимо­
связи с коэффициентами В (которые характеризуются значеш..^®: 
lg  Т при lg  JfQ = 20,5 и р  = -1 /3 : В(20,5) * В+20.5/3); 2} коэф­
фициенты р  < 1/ 3 * рассчитанные по данным оригинальных работ е 

фиксированном интервале lg  М = 20,0-21,0 (р = lg  2421) - 
-  lg  2420)), во взаимосвязи со значениями lg  Т = [ lg  2421 )*1г 
2420) 3/2  в средней точке ( lg  MQ = 2 0 , 5 ) этого интервала, вклю­
чающего в себя координаты точек излома оригинальных 
зависимостей lg  24 lg  JL ) .V ♦

Излом, выяола'живание зависимостей вида (6 .12) с большими
*

значениями коеффициентов В, т .е .  В(2 0 , 5 ), начинается при боль­
ших значениях углового периода (lg  2я ) , но вместе с тем и при 
меньших значениях "энергии" (lg  JT*). С увеличением коэффициенте* 
В(2 0 , 5 ) коэффициенты р ' также возрастают, стремясь к предельному 
значению 1 /3 . Величины lg  f  (при lg  Jf0=20,5) при этом 
возрастают, стремясь к  соответствующим предельным значениям - 
В(2 0 ,5 ) . С уменьшением коэффициента В (20,5) значения р  уменьша­

ются, стремясь к нулю, а величины lg  2’ уменьшаются, но медлен­

нее, чём В(20 , 5 ) .
Ослаблением зависимостей lg  24 lg  m ), уменьшением коэффици­

ентов р  и 2  в области слабых землетрясений объясняется и 
кажущийся эффект уменьшения скачка напряжений с уменьшением 
"энергии" в этой области. Соотношение (6 .29) между величинами 
АО и JfQ выражается через коэффициенты р  и В зависимости вида
(6 . 1 2 ) , поэтому все закономерности, справедливые для последней,
справедливы и для первого (связь До с -  любой "энергией",£>
выражается через коэффициенты 2  и V  (6 . 1 2 ) ) .  Например, для

t
статистик с большими в целом значениями скачка напряжений 

.получается цри прочих равных условиях и более сильная зависда-



lg n , Р я с .  51. Зависимости повторяемостей п {̂ =
* n (lg  Л01±0,15; lg  T j t 0 ,1 ) от углового
периода спектра при различных постоянных 
значениях сейсмического момента

1-3 -  експериментальные значения lg
при значениях lg  Л равных: 1 — 1,15*2 -
-0 .55 ; 3 — 0,25; 4 -  соответствуйте кри­
вые lg  п ( lg  T |lg  Л 0 { ) -  условных длотноо-
тей распределения повторяемостей (6.32)

мость их от "энергии". Эта закономерность подтверждается много­
численными литературными данными. Чг.сть параметров в табл. 10 
получена опосредствованно, из экспериментальных зависимостей lg . 
AO(lg I Q) для "Севера" и "Юга" Гармского района [Мартынов и 
д р ., 1976], согласно соотношению (6 .2 9 ). Они согласуются с 
данными непосредственных измерений и дополняют их, Согласуются

с рассмотренными закономерностями и имещиеся в литературе 
[Экспериментальные..., 1981] данные о взаимосвязи коэффициентов 
1 -  х и С различавшихся зависимостей еидэ (6 .30) между величи­
нами сейсмического момента и кажущегося напряжения..

Таким образом, рассмотренные выше особенности в зависимос­
тях вида (6 . 12 ) -  (6 .1 5 ), (6 .27) -  (6 .30) между очаговыми 
параметрами JfQ, £ , Т, Да, йб и If, К и т .п . в области малых их 
значений обусловлены ограниченностью систем регистрации и 
обработки данных и не могут интерпретироваться как нарушение 
подобря очагов слабых и сильных землетрясений.

6 .5 . Двумерные распределения повторяемостей землетрясений
■Исследуем двумерное распределение повторяемостей n ( lg  JfQ, 

lg  Т ),  плотность которого схематически представлена на рис. 46 , 
а'. На ри с .51 и 52, а  в логарифмическом виде представлены приме­
рь наблюденных условных плотностей повторяемостей n ( lg  T |lg  JfQ)



■Ai -1A ■w -M lg g .  и

Рас.  52. Зависимости повторяемостей землетрясений от сейсми­
ческого момента пра различных постоянных значениях углового 
периода спектра •

а - ахсперамевталыше эаввсимоотв lg пt^(ig Л^Ю,15; lgiy
t0,1) от lg б  - ооответотвущие кроме lg n(lg JM̂| lg T j )  -
условных плотностей распределения повторяемостей (6.32) 1-3 -
значения lg Т у .  1 -  -0,6; 3 - -0,9; 3 - -1,2

и n (ig  Jf0 1 lg  Т ) .  Первые характеризуются зависимостями наблюден- 
ных повторяемостей п . . в интервалах lg  JL. ± 0,15» lg  Т ,  ± 0,10

^  е * чот величины lg  Г при постоянных значениях lg  *  -1 ,15; lg  Ж0*
» -0 ,55  и lg  M q  ш  -0 ,25  (ом. раздел 6 .1 ), вторые -  зависимостя­
ми повторяемостей в Тех яе интервалах от "энергии" lg  при, 
постоянных значениях lg  Т *  -1 ,2 ; lg  Т *  -0 ,9  и lg  Т *  -0 ,6 .

Прежде чем аппроксимировать вти зависимости и вообще 
наблюденную плотнооть двумерного распределения аналитическими 
выражениями, необходимо ограничить диапазоны значений lg  и 
lg  Т, в которых наблюденные повторяемости можно считать сво­
бодными от искажений, связанных с потерей слабых и короткопери­
одных землетрясений, а также от слишком больших флуктуаций в 
области малых повторяемостей, т .е . в области относительно 
редких сильных землетрясений.

Границы диапазонов со стороны малых значений "анергии" и 
времени работы очага можно установить по графикам повторяемости



Р и с .  53. Зависимости повторяемости зем­
летрясений от сейсмического момента (а)  и  
углового периода (б)  при различных пос­
тоянных значениях "скачка напряжений" А* 

а, б -  зависимости: а -  lg  n {Jt * lg  п
( l g  *  0 ,2 ; l g  L ‘k  i  0 ,3 ) от lg  Л£; 6  -
lg  n iif“  lg  n ( lg  T^±0,1; lg  A^±0,3) от lg  Г
и от lg  V* -  31g T; 1-7 -  значения lg  A* -  
- lg  V 21 " 31g T: 1 -  2 ,35 ; 2 -  2 ,0 5 ; 3 -
1,75; 4 -  1 ,45 ; 5  -  1 ,15 ; 6  -  0 ,8 5 ;-7  -  
0 ,55. С оответствуйте! цифрами на оси ор­
динат отмечены значения lg  п * 1

lg  П - и з

lg  n ( lg  Jf ) и lg  n ( lg  7 ) ,  а также- по "наблюденным зависимостям 
lg  !T(lg Mq ) .График lg  n ( lg  Uq ) на рис. 4 5 * а  выполакивается и з- 
за потери слабых землетрясений при lg  *  19,4 -  19,6 (lg  * 
= - ( 1 ,6  -  1 ,4 ) ) ,  графики lg  n ( lg  Т) -  примерно при lg  Т = -0 ,9 .  
Согласно зависимости lg  7 ( lg  JfQ) рис. 50, а , кажущееся наруше­
ние подобия очагов землетрясений имеет место в области значений 
lg- 7 < -0 ,85  и lg  MQ < 20 ,4 . Однако эти границы взаимозависимы, 
поэтому точнее будет определять их по зависимостям наблюденных 
повторяемостей от величин lg  A ’q (рис. 5 3 , а) и lg  7  (рис. 
53 , б ) ,  построенным при различных постоянных значениях скачка 
напряжений А*, определяемого соотношением (6 . 6 ). Так, из зави­
симостей 1 для 1е А' = 2,35 = const (рис. 53, а . б ) можно опре­



делить следующие значения для нижних границ диапазонов: lg  M l -
-  - 1 , 0 ;  lg  Т = (lg  Я ’0 -  lg  А*)/3 = - 1 , 12 . Из зависимостей при
lg  А’ * 2,05 * const получаем значения lg  » -1 ,3  и lg  Т -
= - 1 , 1 , при 1г А' ■» 1,75 -  соответственно -1 ,4  и -1 ,05  и т .д .  С
уменьшением скачка напряжений нижняя граница диапазона lg  Л'^
смешается в сторону меныпих значений, ъ нижняя граница диапазо-

• ,
на lg  Т -  в сторону больших значений. При lg  А * Г ,85 
граничные значения равны - 1 ,6  и -0 ,8 2 , при lg  А* * 0,55 -  
соответственно - 1 ,8  и - 0 , 7 8 .

В области больших "енергий" ( lg  ,MQ > 2 1 ,0 ; lg  > 0) 
наблюденная статистика испытывает большие флуктуации и з-за  
того, что представлена здесь малым количеством событий (см. 
рис. 4б, а ) ,  слишком редких в сравнении со сроком наблюдений 
(см. раздел 4 . 2 ) .  Чтобы исключить эту область шума, правая 
"энергетическая” граница исследуемого диапазона наблюденной 
плотности распределения повторяемостей принята lg  Л ^  «* 0 (мак­
симальные значения "энергии” на рис. 52 lg  Л ’0 в - 0 ,2  ± 0 , 1 5 )-

Необходимость ограничения статистики со стороны больших 
значений lg  Т определяется ограниченностью "полосы пропускания"

угловых периодов регистрирующей аппаратуры. Первый, самый 
низкочастотный канал использованной установки ЧИСС пропускает 
периоды около 1 ,6  с (частоты /  0,62 Гц). Поскольку угловой
период определяется как 1/ /_ _  (см. выше), то могут измеряться 
только периоды Т $  0 ,8  с (1/ ( 2 *0 , 6 2 ) ) .  Зачастую (и тем чаще, 
чем слабее землетрясение) невозможно провести измерения не 
только на первом, но и на втором ЧИСС-канале( /  = 1,25 Гц; Т *. 
=0 ,8  с ) ,  т .е .  максимальные значения угловых периодов уменьшаются 
до 0 ,4  с ( lg  Т = -0 ,4 )  и даже до 0 ,2  с (lg  Т = -0 ,7 )  -  для еше 
более слабых и (или) короткопериодных землетрясений. Из рис. 
53, а , 6  можно видеть как уменьшается значение для длиннопе-



ои.дной границ» исследуемого диапазона lg  Т при фиксированном 
значении ig  Д^ = - 0 ,3  (см. рис. 53 , а ) ,  определяемом принятым 
ограничением со стороны больших "анергий": от lg  Г = -0 ,4  для 
относительно длиннопер;:одных землетрясений, до lg  Г = -0 ,85  -  
для короткопериодных (соответственно кривые 7 и 1 на рис. 53 , б ) . j

Изложенные ограничения учтены при анализе ниже рассматри­
ваемых наблюденных зависимостей и при подборе аналитического 
выражения для плотности двумерного распределения повторяемостей.

Наблюденные плотности условных распределений n (lg .T |lg  JfQ), 
примеры которых «представлены на рис. 51, являются модальными. С 
увеличением значения lg  Д ’ * oonet мода соответствующего 
распределения смещается в сторону больших значений lg  Т. В . 
области больших значений lg  Т наблюденные кривые lg  n (lg  T |lg  M Q ) 

падают с ростом етих значений, стремясь к прямым lg  п = Л-g lg  Т , \  
уровни которых зависят от соответствующего значения lg  Д^ » >

= const (А -  4 ( lg  JfQ)) ,  а наклоны q близки к 3. С уменьшением 
lg  Т каждая кривая выполаживается. При значениях lg  Г, меньших 
чем модельное, повторяемости с уменьшением lg  Т уменьшаются, 
причем тем быстрее (т .е .  кривая тем более крута, при том же 
значении lg  Г), чем больше соответствующее кривой значение 

lg  Я'0 = oonet. С учетом такого характера уменьшения повторяе-| 
мосте ft при уменьшении lg  Т семейство кривых lg  n ( lg  Г| lg  JfQ) 
(см. рис. 5 1 ) можно описать следующим выражением:

lg  п  = А -  Ql<r Г . J L  m 7j
in ю U * n  *i

(6 .31)

где 7 , A, a  -  постоянные коэффициенты. Логарифмическая произ­

водная таких кривых:

d ( lg  п )  

d (lg  Т)
70

А’П
-  q.



Т а б л и ц а  11 . Средние наклоны кривил рис. 52. а ? 
фиксисюванных интервалах Alg Д '

w

lg  Т * oonet

/

Aig д;

(1 ,3 -0 ,3 ) - ( 1 ,з-о,6) | - (0 ,8 -0 ,3 )

| -о,б 0,80
I

0,50 1,10! -0,9 1,05 0,88 1,22-1,2 1,20 1,14 1,26 % 9

При значении lg  Т, соответствующем моде, производная равна 
ку.та, при меньших значениях она положительна и увеличивается с 
уменьшением lg  Т тем быстрее, чем больше соответствующее 
конкретной кривой значение lg  M'Q » oonst. Модальное значение lg  
Т конкретной 1фивой определяется коеффициентом А , а изменение 
его от одной кривой к другой в зависимости от величины lg  «= 
const -  коеффициентом а .  Наблюденные кривые слабо асимметричны, 
модельные значения lg  Т для них близки к  средним значениям 
(центрам, или математическим ожиданиям) условных распределений 

:n (lg  T |lg  JfQ) [Г.Корн, Т.Корн, 1968]. Поскольку последние 
связаны (кривыми регрессии) сс значениями lg  = const 
соотношением lg  Т & lg  Jfg/З» то для коэффициенте а  мэжнс 
предполагать значение а  * 1/ р  * 3 . На необходимости введения 
коэффициента 7 > 0 и на его величине остановимся ниже.

На рис. 52, а  показаны характерные особенности наблюденных 
плотностей условных распределений n ( lg  UQ\ lg  Г) и их совокуп­
ности. В табл. 11 представлены наклоны кривых рис. 52, а , 
средние для ограниченного замкнутого интервала изменения lg  Я'с 
с фиксированными границами - 1 ,3  и - 0 ,3  и для составляющих его 
половин: lg  Д ^ « - ( 1 ,3 - 0 ,8 ) и - ( 0 , 8 - 0 , 3 ) .  Наклоны рассчитаны 
как разности таничнмх значений 1ч п, отнесенные к длине



интервала Alg MQ. Наклон каждой кривой lg  n (lg  JfQ) при lg  Г = 
= const увеличивается с ростом lg  JfQ, с ростом параметра lg  Г *  
= const крутизна кривых -  наклоны в любом фиксированном интер­
вале lg  JTQ г Slg уменьшается.

Учитывая особенности кривых lg  n ( lg  JfQ| lg  T) и имея в виду 
( с .31), плотность двумерного распределения величин lg  JfQ и lg  Т 
опишем следующим выражением:

lgnd& M ^lgT ) « qlgT-
ln 10

32)

где ^  -  достоянный коэффициент. Предпоследний член в (6 .32) 
описывает как падение кривых (6.31) с уменьшением значений lg  Т 
(см. рис. 51) , так и отмеченное выполаживание кривых р и с ..52, й  
с ростом значений lg  Т ~ co n st, а также увеличение наклоне 
каждой из кривых lg  п( lg M Jlg  Т) с ростом значений lg  JfQ. 
Вообще упомянутые наклоны определяются тремя членами в (6 .3 2 ); 
это можно видеть из выражения для частной производной

ай© n(igM;,igf)] fJH*
-  » Р, - 7aueMl] А н

Первый и последний из атих членов не зависят от величины 
переменной Т. Выполаживающиеся с уменьшением lg  UQ кривые lg  П 
(lg  f 0 | l g  Т)  могут оказаться и модальными так же, как и кривые 
рис. 51; в атом случае коэффициент будет положительным. 
Необходимость введения последнего члена обоснуем ниже; здесь 
заметим, что он имеет тот же смысл, 'что  и член, определяющий 
нелинейность графиков повторяемости lg  n ( lg  JfQ) вида (1 .1 5 ) .

По имеющимся данным в узких диапазонах изменения величин 
lg  JL и lg  Т невозможно точно определить значения коэффициентов 
в (6 .3 2 ). Мы ставим задачу определения только примерных значе-. 
ний коэффициентов, обеспечивающих только приблизительное "полу- 
количественное" аппроксимирование данных наблюдений, описание



принципиальны! тенденций и особенностей в  наблюденной плотноотт 
двумерного распределения повторяемостей. Нспрпмер, если гэво 
рить конкретно о значении коэффициента р1, нужно установить его. 
знак (> 0 , < 0  или = 0 ) , больше или меньше единицы его модуль 
и, наконец, оценить его значение с приемлемой точностью. 
Практически расчеты по всей совокупности сочетаний значений 
других коэффициентов повторялись. на первом етапе для пяти 
различных значений Р1: -1 ,2 ;  -0 ,6 ;  0; 0 ,6 ; 1 ,2 . Оказалось, что 
значение ^  = 0 ,6  лучше других соответствует данным наблюдений, 
поэтому в следующем приближении проверялись .значения р1 = 0 , 3 ; 
0 , 45 ; 0 , 7 5 ; 0 , 9 * затем было просчитано третье приближение.

Вычисление-подходящего значения для Р1 наиболее трудоемко. 
Вообще же поставленная задача облегчается наличием "априорной" 
информации по меньшей мере о четырех коэффициентах -  a , q , а , 
б ’ : значения a ,  q близки к 3 ; а ,  б* введены как параметры 
графика повторяемости вида (1 . 15 )» что сужает -области их 
неопределенности (например, для а  наиболее вероятно значение, 
близкое к 0 ,1 ) .  Область поиска значения для коэффициента А, 
имеющего смысл некоторого среднего значения переменной величины 
Л^)/ 1Га , хорошо определяется по данным наблюдений (см ., например, 
рис. 53» а ,  б ) . Расчеты сильно сокращались также тем, что 
некоторые значения, комбинации значений и тенденции оказалось 
возможным отбросить как непригодные на начальных этапах. Напри­
мер, сразу выяснилось, что выражение (6 . 32 ) может удовлетвори­
тельно описывать денные наблюдений .только в случае, если 
значение 7 существенно меньше 1 (в первом приближении для 7 
приняты значения 0 ,25 ; 0 ,50  и 0,75» во втором -  0,18 и 0 ,3 2 , в 
Чутьем -  0.24J 0,26 и 0 ,2 8 ) .

В результате мы остановились на следующих значениях 

коэффициентов"; р1 = 0 ,43 * 0 , 0 2 ; Q = 3 ± 0 ,2 5 ; <3 = 3 ± 0 ,25 ;



А = 0,25 i  0 ,03 ; 6 = 0,01 (от 0,005 до 0,03 ; Д = 0 ,10  t  0;02 
и >' = 0,26 ? 0 ,02 . ____

На рис. 51 и 52, б представлены кривые, рассчитанные 
согласие выражению (6 .32) при найденные значениях коэффициентов 
для тех же значений параметров ig  Ml -  const (рис. 51) и lg  Т = 
= const (рис. 5 2 ,а ) ,  которым соответствуют наблюденные кривые. 
Моды расчетных кривых lg  r.(lg  ITjlgif0 ) соответствуют областям 
максимумов наблюденных кривых (кривая 2 на рис. 51 в области 
максимальных наблюденных повторяемостей осложнена ' большими 
флуктуациями, но в других случаях ето видно хорошо). Левые 
ветви расчетных кривых рис. 51 падают, как и наблюденные, с 
уменьшением lg  IT. Возможно, что при относительно большой "энер­
гии" lg  Ж  -  -0 ,25  наблюденные повторяемости уменьшаются 
медленнее, слабее расчетных (см. кривые 3 при lg  Т = 
= - ( 1 ,0 - 1 ,2 ) ) ,  а при малой "энергии" lg  M'Q -  -1 ,1 5  = oonst -  
сильнее. Последнее, впрочем, наблюдается в области lg  Т ~ 
-  - ( 1 .4 —1 ,2 ) , где статистика заведомо искажена и з-за  потерь 
слабых короткопериодных землетрясений.

Расчетные кривые lg  7l(lg К .| lg  Т) качественно повторяют 
закономерности, связанные с уменьшением наклонов наблюденных 
кривых при возрастании параметра lg  !Г и с увеличением наклона 
каждой кривой при возрастании lg  if (см. рис. 52, а , б ) .  
Расчетная кривая для lg  Т = -0 ,6  пересекается с кривой lg  Г = 
= -0 ,9  * const при lg  Л"0 = -0 ,9 8 . Соответствующие пары наблю­
денных кривых пересекаются при lg  Л ’0 -  -(0 ,1  -  0 ,3 ) и lg  Л'0 * 
= -1 ,3 . Расчетные кривые 1 g Г = -0 ,9  = const и lg  Г = -1 ,2  * 
* const перепекаются при lg  = -1 ,3 8 . Соответствующие им 
наблюденные кривые не пересекаются только и з-за  ограниченности 
диапазона значений lg  Ж , по тенденции (см. рис. 52, а) 
пересечение возможно при lg  Ж  = - ( 1 ,8 - 1 ,9 ) .
254 '*



Переходя в (6.32) к  новым переменным (А,1 к Т, в также 1 
V = [Г.Корн,-Т.Корн], получаем:

lg  п (Д д ,П  « (Р,-1 Д б * р - ( А И ) « - ^

п ( л о '

Л,.-г Г Г К 1Т К'n (A ’ , V ) * ^  V  exp
f W - й Г Ь

В последних двух выражениях подставлены значения ковффици- 
ентов q = 3, а  * 3 и использовано обозначение 0 = 1 -  01 .Эти 
выражения можно преобразовать [Г.Корн, Т.Корн, 1968] в плотнос­
ти двумерных расцределений повторяемостей по величинам'сейсми­
ческого момента и скачха напряжений А* = Mq/ V '  и  п о  и х  логариф­
мам:

- 0-1
п {Д '0 , А’) « Д * ©хр

Н

А*!7 .* Ч<Х

е* J
А*1Т f X l 0!lg nu^.igO *-pie V  lg V- ^  [({-]♦ (J]

(6 .33)

(6.34)

Можно пересчитать их и в плотность двухмерного распределе­
ния повторяемостей П(lg  A’ , lg  V*). Как и (6 .3 4 ), запишем 
последнюю в логарифмическом виде

lg fl(lg A \lg V * ) « (1—0)lgA *— 01gV- —
1п10

'A‘Vv a .

U ’ J (6 .35)



Р и с .  54. Зависимости частных 
производных <Ц= fi[lg  n {k(lg  Л'01,
l g  Ак )] /  d i g  А ’0  и dg« a t lg  n J k

(lg  V j, lg  Ak )] /d lg  У' от "с к а ч -;
ка напряжений" A'* A ^ / V ’ !

* -  d1 = Alg n {k/A lg ^  при
Alg ^  -  -0  »5+0,9»Ю,4 и среднеы|

значении lg  * -0 ,7  (ом. р и с . ;
53, а ) ;  2, 3  -  i ,  = Alg nJk /
Alg V’t (см. рис. 53, 6 ) i  2 -  при! 
Alg У * -1 ,8 5  + 2 ,2 5 - -  0 ,4  и! 
lg  У = -2 ,0 5 ; 3 - при Alg У * i 
* -2 ,5 5  + 3,05 * 0 ,5 j i g  У* -2,8!

Ha рис. 53, а , б в логарифмическом виде представлены наб­
люденные кривые условных плотностей распределений повторяемос­

тей n ( lg  JfQ[lg  А‘ ) и n ( lg  V* | l g  А ') .  Они получены для| 
постоянных значений lg  А ', изменяющихся с шагом 0 ,3 , как! 
зависимости повторяемостей п 1к <V- в первом случае в!
интервалах lg  М01 ± 0 ,2 ; lg  А  ̂ ± 0 ,3  , а во втором -  l g  Т  ± 
0 ,1 ; lg  А  ̂ ± 0,3* Различия между кривыми рис. 52, а  и 53, б  в 
каждой паре, соответствующей тому же значению lg  А*, пренебре­
жимо малы. В пределах диапазонов изменения величин lg  lg  'Т,\ 
не искаженных потерей слабых и короткопериодных землетрясений,' 
наклон кривых рис. 53, а  увеличивается с ростом lg  Я'^,  но не 
зависит от величины А*: при любом значении lg  M l  = const одина­
ков для каждой кривой. Наклон кривых рис. 53, б зависит не 
только от переменной lg  V' (увеличивается с ее ростом), но и от 
переменной lg  А ': при любом фиксированном значении lg  V' 
увеличивается с ростом величины lg  А ', и наоборот.

На рис. 54 представлены зависимости средних значений
наклонов кривых рис. 53, б  и 53, б в фиксированных интервалах;

• » I
изменения величин lg  ц0 и lg  У от величины lg  А , являвшейся;
параметром каждой кривой. Наклон !cL квквых на рис. 53, б



измерялся в интервале lg  Л'0 -  - ( 0 , 9  -  0 ,3 ) с граничными 

значениями lg  Д ^  * -0 ,9 ,  *  * о г  * ,3 как 4, * Alg n/A ig MQ,
где Alg Jfn * lg  MQ2 -  l g  M0 1 , a Alg n  = lg  n ( lg  JfD?) -
lg  n ( lg  JfQ1). Так же определялись и наклони | dg | кривых рис. 
53, б ,  Здесь в пределах диапазона изменения lg  Т, в котором 
статистика не искажена пропусками землетрясений, не оказалось 
возможным выбрать один интервал, в  котором можно было бы 
охарактеризовать наклоны всех представленных кривых. Наклоны 
|d2 | кривых 1, 2 и 3 на рис. 53, б  измерены' в интервале с 
граничными значениями lg  ^  * -0 ,9 8 , .  lg  Т 2 = -0 ,8 5 , наклоны 
кривых 4-7 -  в другом интервале: lg  Т1 = -0 ,7 5 , lg  Г2 = -0 ,62 . 
Наклоны Id ^  колеблются около некоторого среднего значения ( d ^  
-  - 1 ,3 ) ,  а наклоны | dg | растут о увеличением параметра lg  А'* 
Из сравнения зависимостей 2 и 3 (рис. 54) можно заключить, что 
при том же значении lg  А' (для той же.кривой рис. 53, б)  наклон 
| dg | кривой lg  n ( lg  Р* | lg  А ') в области малых значений l g  V* 

(зависимость 3) меньше, чем в области больших значений (зависи­
мость 2 ) .

Рассмотренные наклоны определяются следующими частными про­
изводными величин, описываемых выражениями (6 .34) и (6.35) по 
lg  Д^ и lg  V* соответственно:

a t lg  n (lg M ',lg A , )3 

fl[lgM ’ ]
Р + а .

лС а

acig ndgA '.igv'я
a t ig V ]

Р + а 1
f h ' V ’ ' a  1

где а 1 = a l n  10 (см. гл . 1 ) . Зависимости наклонов кривых на 
рис. 53, а , б от переменных Д^ и V ', а также от параметра lg  А* 
(рис. 53, б)  описываются последними членами этих выражений.



определяемыми членом (Д 1/6* 
подобранном для списания

)а б аналитическом выражении.(6 .3 2 ) , 
наблюденной плотности двумерного

распределения повторяемостей п (lg  Д ! , 1§ Т ) .  Без последнего 
члена наклоны , с., | и |cL,j были бы постоянны к равны р.

Выражение для d, совпадает с производной (1 .17 ; графиков
повторяемости lg  п (lg  й ) вида (1.15) по переменной lg  MQ. 
Найденные численные значения коэффициентов а , р, 0* (см. выше)
близки к соответствующим значениям кс&ффш’лентов в выражении 
вида (1.15) для семейства графиков поЕТор»емости lg  n ( lg  М0 ) 
внутрикорових землетрясений. Можно видеть также, что (6.33) 
представляет собой не что иное, как плотность распределения 
повторяемостей fl(lg  JL) вида (1 .2 0 ), домноженную на величину 
е х р (-Д '/  А ) ' .  Она может представлять плотность распределения 
землетрясений по величине скачка напряжений

п(А*) const • exp (6.36)

Тогда (6.32) выражается как произведение плотностей одно­
мерных распределений: А*) * Т1{Л^)*п(А '), что возможно
лишь в том случае, если переменные величины Д ’ и 4* (или lg  
и lg  А*) независимы [Г.Корн, Т.Борн, 1968] .

Независимость величин сейсмического момента и скачка 
напряжений в статистике землетрясений. Для проверки гипотезы о 
независимости величин lg  JfQ и lg  А* используем непараметричес­
кий критерий Спирмена [Г.Корн, Т.Корн, 1968]. Пусть для 
случайной выборки КГ пар значений lg- JL , lg  A '; lg  Mn lg  A*; 
. . .  lg  )-§ Aj известно только то, что lg  JfQt в порядке
убывания величины занимает /4^-е место, a lg  А* в порядке 
убывания величины занимает 8 { -е  место ( i  = 1 , 2 ,  ...КГ). (Если



величины lg  MQ и  lg  А* независимы, то статистика (коаффициен? 

ранговой корреляции)

Я  = 1
6%_______

У(У2- 1 )
S ( W 2

распределена асимптотически нормально с центром 0 и дисперсией 
1/(У  -  1) при У -» ео. Для любого значения У > 1 гипотеза о неза­
висимости отвергается с уровнем значимости, Не большим 0 , если 

выполняется условие

l* l >
U1-5/2
узрг 1

где ф,2 -  квантиль порядка 1-8 стандартизированного нормаль­
ного распределения.

Проверка гипотезы проведена по данным базового двухмерного
массива lg  Л ' ,  lg  Т, по каждой паре значений которого,, т .е .  для 

^ . • 
каждого конкретного землетрясения, вычислялось и значение lg  А .
Использованы данные о землетрясениях с lg  >-0 ,7  и 0 ,6< lg  А <

< 2 ,4 . Б этих диапазонах искажения статистики, и з-за  "потери" 
землетрясений практически исключены; например, зависимость 
lg  Т ( lg  JfQ) вида (6 .7 ) получается здесь соответствующей условию 
подобия очагов слабых и сильных землетрясений (см. рис. 46, а ; 
53, а ) .  Выбранный диапазон содержит данные о 32 землетрясениях. 
Принято У = 5, т .е .  каждое определение величины Я  -  коэффициен­
та ранговой корреляции - проведено по случайной выборке пяти 
пар значений lg  UQl, lg  А* (из имеющихся 32 пар значений). 
Всего определено 50 случайных значений Я.  Гистограмма, характе­
ризующая плотность распределения этих значений, представлена на 
рис. 55, а . Среднее значение Я  = -0 ,075 , дисперсия 0^ = 0,1 ЗС 
(0.R * 0 ,3 6 ) . -

На уровне значимости 8 = 0,05 квантиль 1 ,96 ,
поэтому, согласно последней формуле, гипотеза о независимости



может быть принята на уровне значимости 58», если j К| ^ 0 ,9Б. 
Зто условие выполняется для всех определенных значений |Я! 
шаксимальные из них равны 0 ,8 ; см. рис. 55, а ) .  Поскольку 
центр выборочного распределения тяготеет к нулевому значению,i 
гипотеза о независимости величин ig  JL и lg  А ', или сейсмичес-, i  с &
кого момента и скачка напряжений в очаге, может быть принята.

Так же проверена гипотеза о независимости величин lg  А'и 
ig  Т (в диапазонах 0 ,6  < lg  А* ^ 2 ,4 ; lg  Т > -1 /0 3 ) . 
Гистограмма распределения полученных значений Я  представлена на 
рис. 55, б.  Центр распределения тяготеет к значению не 
нулевому, а близкому к -1 , поэтому гипотеза о независимости в е - ! 
личин А* и Т должна быть отвергнута.

Заключение о независимости величин скачка напряжений и 
сейсмического момента очага подтверждается графиками рис. 56. 
Здесь представлены зависимости между наблюденными плотностями! 
распределений повторяемостей 71 ( lg  t Q) я  n ( lg  Jf0 ) lg  А*). Первые{ 
соответствуют интервалам lg  JfQ{ ± 0 ,1 5 , вторые определены как |

n i j t - в двумерных интервалах lg  HQ{ t  0 ,1 5 , lg  A^ ± 0 ,3  при' 
среднем значении ig  * -2 ,2 0  * c o n st. По определению [Г.Кори, 
Т.Корн, 1968], если две величины, например lg  i Q я  lg  А*, 
независимы, то плотности распределений повторяемостей n ( lg  JfQ) 
и П(lg  MQ|l g  А’ ) совпадают, также совпадают и плотности 71 ( lg  А*] 
и 71 ( lg  А * | lg  KQ) .  Мы рассматриваем здесь распределения не 
вероятностей, а повторяемостей, т .е .  ненормированные распреде­
ления, поэтому под совпадением нужно понимать равенство С; 
точностью до постоянной, совпадение соответствующих кривых 'по 
форме. Повторяемости, представленные на рис. 56, связаны прямой:

Г
пропорциональной зависимостью (с единичным наклоном в ( 
билогарифмическом масштабе), т .е .  совпадают.

На рис. 56 представлена также зависимость, для которойj



Рио.  55. Гистограммы распределений коаффициента ранговой кор­
реляции

а  -  величины lg  Л0 и l g  А ; б  -  величины lg Г я lg А . 
Пояснения см. в тексте

Р и с .  56. Зависимости между повторяемостями П{ « n ( lg  JfQ{i  
г0 ,15) и n {4 » n ( lg  Jfo t iO ,15; lg  A jt0 ,30) при lg  A  ̂ •  -2 ,05 -
s  const

1 , 2 -  повторяемости n t подсчитаны без дополнительных
ограничений ( 1 ) и по землетрясениям со значениями lg  Т от -1 ,2  
до -0 ,6  (2 ); 3  -  линии прямо пропорциональных зависимостей п{>*
= n (+const. Цифры на графике -  повторяемости в области малых
значений lg  и lg  Г соответственно: 1 -  - 1 ,8  и -1 ,3 3 ; 2  -
-1 ,6  и -1 ,2 7 ; 3 -  -1 ,4  и -1 ,2 0

повторяемости п ( lg  UQ) определялись не по всем имеющимся дан­
ным, а при условии -1 ,2  < lg  Г < -0 ,6 , учитывающем ограничен­
ность "полосы пропускания" угловых периодов. Только в области 
сильных (и длиннопериодных) землетрясений и соответственно 
малых повторяемостей п {lg  MQ) эти последние несколько занижают­
ся, и представленная зависимость поэтому'несколько выполвжива- 
ется. Повторяемости n ( lg  If^l lg  А*) соответствуют узн«м



штурвалам изменения ig  г .  поэтому пропуски слабых корсткзпери- 
-дкых землетрясений вне пределов "полосы пропускания" угловых 
периодов вызывают резкое падение наблюденных значений n (lg  
if.,jig  A' I . Зри этом повторяемости n ( lg  Jf ) ,  определяемые' е■J W

широких диапазонах изменения lg  Т, щюдолжают еще расти с 
уменьшением lg  ifQ. Согласно графикам рис. 56, короткопериодная 
граница "полосы пропускания" использованной регистрирующей сис­
темы для землетрясений соответствует значению lg  Т = -1 ,-2 . (Т *■ 
■* 0 ,06 с, /  * 7 Гц).

Графики повторяемости землетрясений по магнитуде или 
сейсмической энергии. Найдем теперь выражение для плотности 

распределения повторяемостей А*), а также n ( lg  яц., lg  А ') ,
в которых энергетическая характеристика яц связана с величинами 
сейсмического момента и времени Г соотношением дидя (6 .1 5 ). 
Выражая в этом соотношении величину lg  Т через lg  JfQ и lg  А’ , 
учитывая, при этом (6 .6 ) и (6 .12) цри р = 1 /3 , получаем: 

lg  MQ * (Wig % - p y i g  A ' + G ) / d - p y ) ,

зли, учитывая также соотношения (6 .16) между коэффициентами:
G x / w v яг*

"о * 10

Используя эту функцию, переходим в (6.33) к новой перемен­
ной яг [Г.Корн, Т.Корн, 1968]:

4(% ,A *) <£4Д А. exp
А*

1 U  J
-  А.

*2
.CLr

1е а
'PV/W , (6 ,3 7 '

.Gx/ш-С \ e п
/ • Чгдо 4, 4 -  постоянные (4 = 4 = 10

• »н
соответствует соотношению lg  0 = 41g 0^ + С, которое есть не



что иное, как .(1.16) при lg  * Jf и а  = if и которое 
аналогично соотношению (6 .14) для "энергий" lg  и 1 g я.,.

Любая "энергия" flL и скачок напряжений А ’ (или величина А*- 
= ш ^/Г  , вычисляемая из (6 .13 )) -  величины взаимозависимые. 
Это легко проверить, выразив lg  Г в (6.15) через lg  к, = lg  ?L 
и lg  А’ согласно определению (6 .6 ) . Плотпость распределение 
повторяемостей гг (я ,)  аналитически (интегрированием по А*) можно 
получить из (6 .3 7 ), если в зависимости lg  UQ( l $  m2 ) вида (6.15) 
У  в о или если скачок напряжений одинаков для всех землетрясе-•V •
ний в статистике! А* » А « c o n st. Тогда "энергия" зависит 
только от сейсмического момента (и не.зависит от скачка напря­
жений); тогда зависимость вида (6»15) редуцируется к зависимос­
ти вида (6 .1 4 ) , которая в первом случае имеет коэффициент X,

равный U1 -  отношению шагов шкал lg  JfQ и lg  m2 , а ео втором 
(вместе с зависимостями (6 .1 2 ) , (6 .1 3 ), (6 .2 9 ) , (6.30) и т . п . ) 
становится уже не корреляционной, а функциональной. Б первом 
случае выражение (6 .37) для n(m2 , А*) совпадает с выражением 
(6 .33) для п(Мд, А*), а во втором превращается в плотность 
одномерного распределения повторяемостей

п(тг ) тсшг охр
шт

а
л ®

которая совпадает с выражением для n(J?Q) вида (1 .20 ), при 
замене коэффициентов а  и б (в шкале JL) на а  = Ха. и 6 = X zи m 1 ?Ti
(в шкале т^).  Такие замены тождественны соотношениям (1 .1 6 ), 
использованным в настоящей работе для пересчета параметров 
графиков повторяемости из магнитудных шкал в. шкалу сейсмическо­
го момента.

Таким образом, установлено, что переходные соотношения
(1.16) для коэффициентов а ,  б и параметров б , - а ,  Ь, вытекавшие



из линейны! корреляционных зависимостей между шкалам:; Ig jtl и 

lg  М0 вида (1 .1 3 ), (6 .1 4 ), иди (2 .1 ) , (2 .4 ) , (3 .1 5 ), (6.10) и 
т . п . , являются только приблизительными. Значения коэффициентов 
а , 6, количественно определяющие закон повторяемости землетря­
сений (в частности, внутрикоровых) по сейсмическому моменту, 
так хе, как и значения 6 -  параметров конкретных графиков 
1g n ( lg  JfQ) вида (1 .1 5 ), могут несколько отличаться от получен­
ных в настоящей работе. Можно надеяться, что эти отличия неве­
лики, однако они имеются. Это можно видеть из сравнения графи­
ков повторяемости, представленных на рис. 45, <2, из которых 
един построен по данным непосредственных измерений сейсмическо­
го момента, а другой -  по той же выборке землетрясений, но 
пересчетом из шкалы Я согласно переходному соотношению (3 .1 5 ) .



Землетрясения можно рассматривать как проявление процесса 
разрывно-непрерывного (сейсмического) течения горных масс, ко­
торое является составной частью тектонического течения, обус­
ловленного также и вязким или пластическим.и катакластичееюш
течением. Макроскопические эффективные параметры сейсмическог:

%

течения, такие, как среднее напряжение сдвига в массиве горнкг 
пород, средние для него скорость деформации и вязкость при 
сейсмическом течении, характеризуют условия и  процесс современ­
ного тектогенеза в целом. Они связаны с такими механическими 
свойствами горных масс, как прочность, жесткость,вязкость при 
деформации их под действием нагрузок в течение длительного 
времени.

О величине и вариациях параметров сейсмического течения 
можно судить по характеристикам графиков повторяемости lg  n ( lg  
Jf0 ) землетрясений по сейсмическому моменту UQ или вообще по 
"анергии" т ,  такой, что логарифм ее lg  п  (конкретизируемый как 
магнитуда или енергетический класс К)  линейно связан с величи­
ной lg  JfQ. Параметры получаются как аффективные средние для 
объема среды, много большего очага максимального землетрясения 
и за время много большее времени повторяемости таких землетря­
сений. Построенные по данным наблюдений в узких диапазонах 
магнитуд Alg т графики lg  n ( l g  т) в первом приближении аппрок­
симируются линейно. Уровень графика -  значение lg  г. при фикси­
рованном lg  т -  принят в сейсмологической прак',,ике как характе­
ристика сейсмической активности, наклон определяется как t  = 
=-Alg П/A lg  и. Эти параметры варьируют е пространстве, :т одной



сейсмоактивной области к другой. Б вариациях можно заметить 
систему, исследование которой позволило установить для графиков 
повторяемости второе, нелинейное приближениеv "

lg  n (lg  m) = lg  п  -  p ( lg  в  -  lg  m j  -
1 г ш '

ш  ю L е J
V  Р*, а  -

(1 .15)

ные коэффициенты (а , (3, <1), 6 -  параметр, имеющий размерность' 
"энергии".

Наблюденные линейные графики lg  n ( lg  ш )  характеризовались 
при этом тремя параметрами: средним в диапазоне Alg т  значением. 
lg  в , логарифмом повторяемости а  -  lg  n ( lg  в ) землетрясений при 
lg  m = lg  в 1 и наклоном b:

lg  n ( lg  n )  = a  -  b ( ig  m  -  lg  m). (1 .14)
На первом этапе система исследована по данным только о 

внутрикоровых землетрясениях, т .е .  в условиях примерного посто­
янства одного из макроскопических параметров сейсмического те­
чения -  вязкости. Эффективная сейсмическая вязкость больших 
объемов горных масс определяется (при прочих равных условиях) 
их гетерогенностью, РТ-условиими, в которых они находятся. Эти 
характеристики варьируют от одного района к другому в пределах

I
сейсмоактивного слоя земной коры существенно меньше, чем, на­
пример, при увеличении глубины (средне- и глубокофокусные зем­
летрясения); колеблются около некоторых средних значений. Путем 
статистической обработки большого количёства графиков повторяе­
мости коровых землетрясений в различных сейсмически активных 
районах Земли установлено,' что.величины lg  ш, а  и Ь связаны при. 
своих вариациях уравнением (1 .10) -  линейным дифференциальным 
уравнением первого порядка (lg  ш  -  аргумент, lg  n ( lg  п )  -  функ­
ция, -Ь -  первая производная d ig  п /d ig  т ) .  Общее решение этого



уравнения представляется выражением (1 .1 5 ) . Графически ето w(3_ 

нопараметрическое семейство графиков повторяемости (нелинейны! 
кривых), полностью характеризуемое значениями а ,  (3, nQ = const: 
величины и р определяют соответственно уровень и наклон

асимптоты 1 ; а = lg  л0 -  (3(lg ш -  lg  m1) ,  к которой стремятся 
кривые (1 .15) при ж/б ■* 0 , коэффициент а  определяет нелиней­
ность семейства, проявляющуюся в области больших "анергий" 
(m/б  »  1 ) .  Каждый конкретный график повторяемости из семейства
(1 .15) полностью характеризуется значением единственного пара­
метра б, а не тремя, как в линейном приближении (1 .1 4 ). С рос­
том "анергии" землетрясений повторяемости их уменьшаются, а 
наклон графика повторяемости (т .е .  наклоны Ь кусочно-линейных 
аппроксимаций вида (1 .14) при возрастающем lg  ш) увеличивается 
тем быстрее, чем меньше значение 6.

Для семейства графиков повторяемости внутрикоровых земле­
трясений в магнитудном варианте ( lg  m = М) получено: а  = 0,13 = 
= c o n s t, (3 = 0,55 = const и nQ = 25 (при lg  m1 = 0±0,25 и нор­
мировании по площади на 1000 км2 и по времени на 1 го д ). Значе­
ния lg  6 для наблюденных графиков .изменяются от 0 до 6 . 
Установлено что параметр б пропорционален "анергии" земле­
трясения, максимального в той совокупности, которую описывает 
соответствующий график повторяемости. Общее количество 2л зем­
летрясений, генерируемых в единичном объеме среды за единицу 
времени, и общая "энергия" 2т, выделяющаяся в их очагах, описы­
ваются степенными функциями от параметра 6, показатели степени 
в которых определяются коэффициентом (3. Параметр б и "энергия" 
я  зависят от объема 7 горных масс, подверженных сейсмическому 
цроцессу, -  от сейсмогенерирующего объема* Для совокупностей 
афтершоков сильных землетрясений эта связь является прямой про­
порциональностью. Б общем случае, т .е .  для "нормальней" сейс-



мичноети, величина » связана с параметром с (и. "энергией" ш )ТП
степенной зависимостью, показатель степени в которой определя­
ется коэффициентом J3 (см. низе).

В условиях другой сейсмической вязкости, стлгеаюшейся от 
средней для земной коры (б верш ей мантии, в гипоцентральных 

областях афтершоков), графики повторяемости также составляют 
семейство вида (1 .1 5 ) , но с другими (постоянными) значениями 
коэффициентов. На основе обработки результатов модельных экспе­
риментов и данных натурных сейсмологических наблюдений построе­
ны и опробованы две модели, в которых по-разному устанавливает­
ся связь значений а. и (3 при вариациях их в зависимости от сейс­
мической вязкости Т] (или времени релаксации 1 ) ,  а зависимости 
между коэффициентами 6 и  получены затем как корреляционные 
по данным о графиках повторяемости коровых и верхнемантийных 
землетрясений Камчатки и Памиро-Гиндукушского района. Получен­
ные результаты позволили установить, что величина а  не изменя­
ется , не зависит и от сейсмической вязкости: а  = 0,13 = const в 
варианте lg /я = М; изменяются только значения nQ и (3 -  характе­
ристики асимптоты семейства (1 .1 5 ).

При уменьшении сейсмической вязкости (и т) коэффициенты п .  
и 0 увеличиваются. В реальности наблюдены значения 6 < 1, но в 
принципе , цри Т) -» 0 , возможны и значения ( 3 ^ 1 ;  при этом nQ -* оо. 

Общая "энергия" землетрясений и величина сейсмической скорости 
деформации при этом стремятся к бесконечности независимо от па­
раметра 0, при любом его значении. Уровень и наклон графиков 
повторяемости в приближении (1.14) изменяются в зависимости о т  
величины 0 все в меньших пределах.- При увеличении вязкости 
(!) -» оо) коэффициенты л0 и (3 уменьшаются, стремясь к нулевым 
пределам. Пел том же значении 6 уровень и наклон графиков вида
(1.14) уменьшаются. При любом Значении 0 повторяемости, общее



количество и оегоя "энергия" землетрясений и сейсмическая ско­
рость деформации стремятся к нулевым значениям.

Таким образом установлен закон повторяемости землетрясе­
ний, который описывается выражением (1 .15) при а  = const и 
корреляционной зависимостью между величинами nQ и (3. Значения 6 
и р (или п . '  в каждом случае определяются из параметров lg  in, 

а,  Ъ графика вида (1 .1 4 ) , наблюденного в узком диапазоне Alg ж.
Связь характеристик а  , р, nQ и 0 с макроскопическими 

параметрами сейсмического течения установлена для случая, когда 
последнее может быть описано.уравнением Максвелла. Формулы, ко­
торые определяют величины, характеризующие се'йсмическую вяз­
кость (3 .1 2 ), средние сдвиговые напряжения в сейсмогенерирующем 
массиве (З .Ю ), как и формулы (3 .7 ) ,  (3 .8 ) , (3 -11), (3 .1 3 ),
(3 .14) соответствуют этому случаю. Сейсмическую скорость дефор­
мации е можно оценить по формуле (3 .5 ) из величин общей "энер­
гии" (суммы .сейсмических моментом землетрясений H Q) и эффек­
тивного значения модуля сдвига, из которых первая определяется 
согласно соотношениям (1 .24) или (1.23). с учетом (2 .1 4 ), а вто­
рая -  из скорости распространения поперечных волн.

Среднее сдвиговое напряжение о и время релаксации т связа­
ны с характеристиками закона повторяемости соотношениями (3 .7 ) , 
(3 .8 ) , в которые входит и величина объема 7 горных масс, охва­
ченных сейсмическим процессом. Измерение величины-сейсмогенери- 
рующего объема -  это специальная задача, которая по имеющимся 
данным пока не решена, поэтому из соотношений. (3 .7 ) , (3 .8) и 
(З .Ю ), (3 .12) можно оценивать не собственно среднее напряжение 
и время релаксации, а только их характеризующие величины. Б 
общем случае величины 7, о и т взаимозависимы; их можно связать 
соотношением (3 .9 ) на котором основаны,- в частности, и формулы 
(З .Ю ), (3 .1 2 ). С ростом действующих в среде напряжений увели-



читается и охваченный сейсмическим процессом ее объем; зависи­
мость зга тем солее сильна, чем меньше эффективная вязкость 
.время релсксации) среды по отношению к разрывно-непрерывному 
сейсмическому течению, т .е .  чем больше коэффициент р б (3 .9 ) . 
Коэффициент ае в этом соотношении и в формулах (3 .1 0 ) , (3.12) 
определяется характером взаимной зависимости величин Т и б .  
Sejm время релаксации не зависимо? напряжения, то ае = 0 , если' 
же эта величина с ростом натяжения увеличивается или уменьша­
ется, то соответственно ае < 0 или ае > 0 . В первом случае (при ае* 
=-£) величина параметра 6 определяется только средним напряже­
нием, а объем 7 от напряжения не зависит; во втором -  при (ае = 
= 1 - 8 )  параметр 6 определяется только величиной V, а от напря­
жения не зависит. Последний случай, по-видимому, реализуется в 
афтершоковых процессах: напряжение, среднее для гипоцентральной 
области афтершоков, не изменяется систематически с изменением 
ее объема V (или силы главного землетрясения), .а параметр 8 
графика повторяемости афтершоков изменяется пропорционально ве­
личине 7.

Таким образом, величина 8 -  в сущности параметр не только 
графика повторяемости в форме (1 .1 5 ), но и сейсмического тече­
ния горных масс; она зависит как от размера сейсмогенерирувдего 
объема, так и от среднего действующего в нем напряжения и 
определяет масштаб сейсмического процесса .(энергию максимально­
го землетрясения, общую анергию землетрясений).

Параметры графиков ig  n ( lg  SQ) ,  которые в настоящей работе 
интерпретировались в терминах процесса сейсмического течения, 
получены путем пересчета из соответствующих характеристик наб­
люденных графиков lg  n ( lg  ш) повторяемости землетрясений по 
магнитуде или по энергетическому классу. Для пересчета исполь­
зовались эмпирические зависимости lg  #0 (lg  m). Они представля­

ло



ются- кусочно-линейными. Это корреляционные зависимости. Функ­
ционально "энергия" не может быть определена только через сейс­
мический момент, это функция, по меньшей мере, двух переменных. 
Второй переменной в терминах сейсмического излучения может быть 
продолжительность очагового импульса, или угловой период спек­
тра Г, а в очаговых терминах -  размер очага (объем V , средний 
скачок напряжений АО и т .п . Зависимости if (и ,Г ), JL (тгс,Да)U О
исследованы по данным о ЧИСС-спектрах местных землетрясений 

Гармского района и о более сильных {М > 4) землетрясениях Сред­
ней Азии. Установлена их связь с корреляционнАш зависимостями 
T(MQ) ,  Т { п ) ,  Jf0 (Ao), MQ(m), которые таким образом также оказы­
ваются взаимосвязанными. Для слабых { К . <  11) землетрясений 
установлены конкретные соотношения между шкалой lg  JfQ и шкалами 
магнитуд, энергетического класса, сейсмической энергии.

Исследованы двумерные распределения повторяемостей слабых 
землетрясений Гармского района по параметрам JfQ, Т й К,  lg  Т. 
Плотности распределений аппроксимированы аналитическими выраже­
ниями. Из них вычислены плотности двумерных распределений 
n(Jf0 ,Ao), n (K ,lg  Да), вообще -  пОи,Да) и n ( lg  и , lg  Аа).

;Установлено, что величины- сейсмического момента и скачка напря- 
;жений в статистике землетрясений независимы. Поэтому аналити- 
;ческое выражение для плотности двумерного распределения повто- 
!ряемостей величин сейсмического момента и скачка напряжений 
in(J/0 ,Ao) получается равным произведению плотностей п { JfQ), к (Да)
: одномерных распределений этих величин. Первые описывают графики 
!повторяемости lg  n ( lg  Jf ) ,  вторые представляют 'собой обратные 
экспоненциальные функции п(Ао) = A /exp(ho/ В ) , где А,В -  conet, 

Т * 0 ,2 5 .
Сейсмологические наблюдения в области относительно больших 

"энергий" (if>5) позволяют говорить о подобии очагов слабых и



сильных земле трясений юм. гл . 2 ) .  Б частности, подобие выража­
ется б том, что величина скачка напряжений не зависит система­
тически от сейсмического момента очага. Б области относительно 
малых "энергий" наблюдается систематическое уменьшение скачка 
напряжений с уменьшением сейсмического момента; при атом изме­
няется и характер зависимостей lg  T i l g  UQ) ,  lg  T { l g  m) и 
I s  II- : Ig  т а  они выполажиЕаются, претерпевают излом. Цри иссле­
довании различных зависимостей %Ат,Т)  или JL(ai,V) (между оча-U и
говыми параметрами и "энергиями"), а также плотностей двумерных 

распределений, установлено, что подобие очагов слабых и сильных 
землетрясений сохраняется и  в области малых "энергий". Кажущие­
ся нарушения подобия в этой области обусловлены ограниченностью 
регистрирующих систем, объясняются искажением статистик за счет 
потерь слабых корсткопериодных землетрясений. Таким образом, 
переходные соотношения lg  MQ( l g  П) линейны во всем диапазоне 
"энергий"; графики повторяемости lg  n ( lg  UQ) могут описываться 
выражениями- того же вида (1 .1 5 ), что и наблюденные графики 
lg  " j i g  ml.

Однако ь получаемые при пересчете значения коэффициентов 
а , £, a а следовательно, и параметров 0 графиков повторяемости 
I г  n i l s  If ) могут вноситься некоторые погрешности. Это можноw w \j
видеть из сравнения графика lg  n ( lg  JfQ) f полученного по непос­
редственным измерениям сейсмического момента,с графиком lg  п {К )  ,j 
построенным по той же выборке землетрясений (см. рис. 45, G ). 
Величины а , (3, п , 0 , из которых определяются конкретные значе­
ния макроскопических параметров сейсмического течения, могут 
содержать еше и погрешности и з-за  возможной неточности зависи­
мости (3.23 • между коэффициентами•Р и л0 , полученной как корре­
ляционная по небольшой статистике. При расчете значений напря­
жения и сейсмической вязкости не учитывалась возможная зависи­



мость их от величины V сейсмогенерирущегс объема. Кроме тоге, 
оценки значений напряжения и вязкости по любым косвенным 
данным, не только сейсмологическим, сильно зависят от тоге, 
насколько хорошо соответствуют реальной среде заложенные ь 
схему расчета представления и предположения о ее свойствах.

С учетом сказанного, представленные в работе данные . 
пространственных вариациях (по латерали и по глубине) макроско­
пических параметров сейсмического течения в Камчатской г  
Памиро-Гиндукушской сейсмоактивных областях нельзя рассматри­
вать как строго количественные. Можно считать установленными 
тенденции в вариациях того или иного параметре: больше его 
значение или меньше, увеличивается онс иди уменьшается. Можно 
сравнивать размахи, амплитуды вариаций того или иного параметра 
в разных районах; можно, с некоторыми оговорками, сравнивать 
амплитуды вариаций различных параметров в  том же районе.

Представленные результаты согласуются с полученными други­
ми геофизическими методами данными и дополняют их. В соответст­
вующих разделах глав 4 и 5 мы подробно обсуждали их в понятиях 
прочности, жесткости горных масс, температуры, гидростатическо­
го давления. Кратко остановимся на главных отличиях в распреде­
лениях по глубине макросейсмических параметров сейсмического 
течения в районах Камчатки и Памиро-Гиндукушском, а также на 
некоторых из главных особенностей, являющихся при совместном 
рассмотрении пространственных вариаций этих параметров (пред­
ставленных на рис. 33* 34, 36, 37, 41, 42 ).

В районе Камчатки сейсмическое течение наиболее интенсивно 
в земной коре и в кровле верхней мантии, с увеличением глубины 
оно затухает в общем экспоненциально. Такой же характер- имеет 
зависимость от глубины эффективного напряжения. В верхней мав- 
tzS Памиро-Гиндукушского района сейсмическая' скорость деформэ-



шю не ниже, чем в земной коре, и с ростом глубины (до 220- 
230 км) систематически не уменьшается. Это может объясняться 
различием распределений внешних сил, действующих на сейсмогене­
рирующую структуру, падающую под континент (в районе Камчатки), 
и на внутриконтинентальную сейсмогенерирующую структуру в Пами- 
ро-Гиндукушском районе. По существующим представлениям, в пер­
вом случае имеет место субдукция океанической плиты, во втором" 
-  окучивание при коллизии континентальных литосферных плит. 
Различен в сравниваемых районах и характер изменения с ростом 
глубины сейсмической вязкости. Б первом из них она возрастает 
(в_общем экспоненциально) и в целом выше, чем в земной коре. Б 
верхней мантии второго района сейсмическая вязкость ниже (не 
выше), чем в земной коре, и с ростом глубины систематически не 
изменяется. Это может объясняться различием в распределениях по 
глубине температуры. Тектоническое течение в Камчатском районе 
с ростом глубины все больше осуществляется за счет непрерывной 
его части, а в  Памиро-Гиндукушском в основном за счет разрывно­
непрерывной (сейсмической).

Б вариациях величин Б, о , т доминирует тенденция однонап­
равленности: совместного их увеличения или уменьшения (в бло­
ках, определяемых независимыми методами соответственно как 
прочные и жесткие или как астенические). Размах вариаций сейс­
мической вязкости, по-видимому, меньше, чем напряжения. При той 
же внешней силе, приложенной к неоднородному массиву, напряже­
ния концентрируются в жестких и прочных (большая вязкость) его 
частях. Тектоническое течение осуществляется здесь преимущест­
венно, как разрывно-непрерывное (сейсмическое) и может, быть 
относительно слабым. В наибольшей степени подвержены тектони­
ческому течению астенические части массива, области пониженных 
вязкости и прочности, в которых большие напряжения не накаляй-



Баются (см. рис. 34 ). Здесь оно осуществляется преимущественно, 
как сплошное; сейсмическое течение здесь слабее, чем в жестки! 
к прочных блоках. Вообще, при прочих равных условиях тектони­
ческое течение представляется своей разрывно-непрерывной 
(сейсмической) частью тем в большей мере, чем больше жесткость, 
сейсмическая вязкость ^реды, и наоборот. В свою очередь, сейс­
мическая вязкость, по-видимому, зависит от режима внешнего 
воздействия -  растет с увеличением внешней силы, и наоборот.

Постоянство внешней силы -  это, конечно, идеализация, ко­
торая соответствует реальности только в той или иной мере. 
Хорошо выявляется примерное постоянство внешней силы, действую­
щей на глубинах от 130-140 до 220 км в Южно-Памирской ветви 

Памиро-Гиндукушской гипоцентральной области (см. рис. 42): при 
постоянстве сейсмической скорости деформации напряжение и сейс­
мическая вязкость широко варьируют "в ф азе".

Вместе с рассмотренной доминирухйцей проявляются и другие 
тенденции. В окрестностях подошвы земной коры в блоке материко­
вого склона Камчатки (см. рис. 36) сильно повышены напряжение и 
сейсмическая вязкость, но так же сильно понижена скорость сейс­
мического течения. Выше и юго-западнее, в кровле консолидиро­
ванной коры, наоборот, напряжение и сейсмическая вязкость 
понижены при повышенной скорости сейсмического течения.

Приведенные пример» иллюстрируют, кстати, недостаточность 
оценки уровня действующих в среде напряжений только по величине 
сейсмической активности (или только по величине Ь наклона ли ­
нейного графика повторяемости). В первом примере сейсмическая 
активность аномально понижена (см. рис, 35, а ) ,  э напряжение 
аномально высоко (см. рис. 36, б ) ,  во втором -  сейсмическая 
активность близка к средней для разреза , а нагряжение минималь­
но. Ниже по разрезу (см. рис. 35) сейсмическая активность воз­



р а с т е т  zz максимальных значений, & напряжение -  лишь до ср .д - 
ылх. Также максимально высока сейсмическая активность на глуби­
на! '2 .-1 5 0  км в Южно-Памирской ветви (см. рис. 39, б ) , где 
НЕ2 ряЕ::-нге (и сейсмическая еязкость) минимально (см. рис. 42 ).

Наблюдаются также случаи, когда напряжение и сейсмическая 
вязкость изменяются в разные стороны. На глубинах от 180 до 200 
юл в Гпндукушской ветви Памиро-Гиндукушсксй области градиент 
сейсмической вязкости отрицателен, а градиент напряжения поло- 
жителей, как и сейсмической скорости деформации (см. рис. 41 ). 
Максимум скорости деформации и сейсмической активности, приуро­
ченный здесь к глубинам 200-220 км (см. рис. 39, а ) ,  обусловлен 
главным образом пониженной сейсмической вязкостью. Наконец, на. 
глубине около 40 км в районе Камчатки от области максимальных 

напряжений около подошвы земной коры (см. рис. 36, б; 37, 2) в 
напраьлении к ске?ну или вниз градиент напряжения отрицателен, 
как и градиенты скорости деформации (см. рис. 36, а ) и-сейсми­
ческой активности *см. рис. 35, а ) ,  а градиент, сейсмической 
б я з к : с т и  положителен (см. рис. 36, 6; 37, б ).
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