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Ovaj doktorski rad je izraden na Prirodoslovno-matematiCkom fakultetu SveuciliSta u
Zagrebu pod vodstvom izv. prof. dr. sc. Snjezane Markusi¢ u sklopu SveuciliSnog
poslijediplomskog doktorskog studija Fizike, smjer: Geofizika pri Geofizickom odsjeku

Prirodoslovno-matematickog fakulteta SveuciliSta u Zagrebu.

Izv. prof. dr. sc. Snjezana Markusi¢ radi na GeofiziCkom odsjeku Prirodoslovno-
matematickog fakulteta SveuciliSta u Zagrebu. Diplomirala je 1987. godine, magistrirala
1991., a doktorirala 1997. godine. Nositeljica je kolegija Geofizika, Osnove geofizike, Fizika
unutras$njosti  Zemlje, Racun izjednacenja i Teza 1 oblik Zemlje na sveuciliSnim
preddiplomskim, diplomskim i integriranim studijima na PMF-u. Do sada je objavila 34
znanstvena rada. Medu njima je 18 radova koje navodi Current Contents (CC), ¢etiri rada koji
se navode u WoS (SCIE) bazi, devet radova u ostalim Casopisima s medunarodnom
recenzijom te tri rada u Casopisima s domacom recenzijom. Takoder je objavila Cetiri
znanstvena rada (s medunarodnom recenzijom) u zbornicima medunarodnih skupova te

sedam poglavlja u knjigama. U koautorstvu ima 17 priop¢enja sa znanstvenih skupova.



Ovaj rad manje ili viSe obuhva¢a mnoga znanstvena podrucja, od
eksperimentalne fizike, optike i geologije, do seizmologije. Zato i ne
bi bio napisan da nije bilo obilne pomo¢i mnogih ljudi, a buduci da su
mnogi, najbolje im se zahvaliti abecednim redom:

Zahvaljujem se pokojnom dr. sc. Miroslavu Andricu na
konstruktivnim primjedbama u vezi strukture rasjeda, stijenja u
Dinaridima i, opCenito, u vezi geologije. Dr. sc. Puro Drobac sa
Instituta za fiziku izradio je termo parove i sudjelovao u
preliminarnim pokusima koji, doduse, nisu opisani u ovom radu ali su
mi pomogli u razvoju koncepta disipacije energije na pukotini. Bez
mentorice dr. sc Snjezane MarkuSi¢ ovaj rad bi bio puno necitkiji 1
Sariri mi je neizmjerno pomogla svojim programima za prepoznavanje
slika. T na kraju, zahvalio bih se i mr. sc. Mladenu Zivéiéu na izuzetno
konstruktivnim primjedbama i savjetima.
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Sazetak

Izoseiste potresa koji su se dogodili u srediSnjem dijelu Vanjskih Dinarida izduZene su u
smjeru pruzanja ovog planinskog lanca. Odstupanje od kruznog oblika izoseista je uobi¢ajeno
i u drugim podruc¢jima, no u sluéaju dinaridskih potresa omjer duljina i Sirina izoseista iznosi i
do 4:1. Tako velika razlika duljine i Sirine izoseista ukazuje ili na veliki prirast intenziteta u
smjeru pruzanja ili na snazno prigusenje normalno na pravac pruzanja orogenskog pojasa. S
obzirom da su Dinaridi kr$ko podrucje gdje se tradicionalno gradilo na stijenovitoj podlozi,
anizotropija makroseizmic¢kog polja vjerojatno nije posljedica prirasta intenziteta zbog uvjeta
tla jer skoro sve tocke intenziteta imaju u pravilu vrlo sliénu dolomitnu ili vapnenacku
podlogu. Osim toga, u radu je pokazano da potresi s razli¢itim mehanizmima pomaka u
zari$tu, i oni koji su se dogodili na rasjedima uzduznim na dinaridskipravac pruzanja kao i oni
koji su nastali na popre¢nim rasjedima, imaju sli¢an oblik izoseista §to isklju¢uje emisiju
izvora kao vazan faktor u oblikovanju makroseizmickog polja. U ovom je radu, stoga,
pretpostavljeno da rasjedne zone koje se pruzaju uzduzno Dinaridima, jace prigusuju valove
koji kroz njih rasprostiru te tako umanjuju intenzitet $to ima za posljedicu karakteristi¢éno

spljostene izoseiste.

Anizotropija makroseizmickog intenziteta je do sada uglavnom razmatrana kao intrinzi¢no
svojstvo valnog sredstva Sireg podrucja uzrokovano usmjeravanjem kristala i pukotina pod
djelovanjem tektonskih sila (Bottari i sur., 1984; Ko i Jung, 2015). U ovom se radu pristupilo
anizotropiji makroseizmi¢kog intenziteta kao posljedici prigusenja i preraspodjele energije
valova na uskim, Sirine usporedive s valnom duljinom valova koje prigusuju, rasjednim

Zonhama.

Rasjedi su sekundarne geoloske strukture (Davis i sur., 2011), pukotine u stijenama Zemljine
kore po kojima je doslo do pomaka jedne strane u odnosu na drugu stranu pukotine, odnosno,
jednog krila rasjeda u odnosu na drugo. Definicija rasjedne zone se razlikuje kod raznih
autora, no sve one opisuju zonu koja ima ista fizikalna svojstva za rasprostiranje valova.
Davis i suradnici definiraju rasjednu zonu kao mnostvo blizih rasjednih ploha odvojenih
razlomljenim stijenama, odnosno, kao skup subparalelnih rasjeda (Davis i sur, 2011). Billi i
suradnici pak definiraju rasjednu zonu kao podrucje rasjedne jezgre koja obuhvaca glavni
rasjed te prijelazne i razlomljene zone na oba krila rasjeda, pri ¢emu se jezgra razlikuje od

razlomljene zone po pojavi kataklazita karakteristicnog za jezgru (Billi i sur., 2003). Pukotine
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u stijenama se nikad ne pojavljuju same ve¢ u skupinama (Pollard i Aydin, 1988), a njihova
medusobna udaljenost ovisi o fizikalnim svojstvima stijene. U sedimentima, od kojih su
gradeni i Dinaridi, udaljenost izmedu pukotina je proporcionalna debljini slojeva te drugom
korijenuYoungovog modula elasti¢nosti i modula smicanja (Lachenbacher, 1961; Hobbs,
1967; Ladeira i Price, 1981). Ponekad nekoliko paralelnih rasjednih zona mogu dosec¢i $irinu i
od nekoliko kilometara. U krskim predjelima su rasjedne zone vrlo ¢esto saturirane vodom sto
efikasnije priguSuje valove potresa zbog Cega takve strukture efikasnije disipiraju energiju
valova. Osnovna pretpostavka modela prikazanog u ovom radu je da pri nailasku elasti¢kog
vala izazvanog potresom na rasjednu zonu od razlomljenog, nekonsolidiranog materijala koji
moze biti saturiran podzemnom vodom, makroseizmicki intenzitetbitno jace atenuira nego pri

prolasku elastickog vala kroz kompaktnu stijenu.

U okviru ovog rada je napravljen je numeri¢ki model makroseizmickog polja za sredisnji dio
Vanjskih Dinarida. Modelirana je vrijednost makroseizmickih intenziteta u ¢vorovima merze
gustoée 0.1x0.1°. Model radi tako da umanjuje intenzitete izotropnog polja izradunatog
Koevesligethyevom atenuacijska jednadzbom ako zraka vala koji putuje iz izvora do ¢vora
mreze prolazi kroz rasjednu zonu. Intenzitet se umanjuje tako da se u tre¢em clanu
Koevesligethyeve jednadzbe hipocentralnoj udaljenosti doda umnozak broja prolazaka zrake
vala kroz rasjedne zone, srednje Sirine rasjedne zone i omjera koeficijenata apsorpcije unutar i

izvan rasjedne zone.

Model je validiran tako da su za testni set od 10 potresa izraCunata makroseizmicka polja
modelom opisanim u ovom radu i izotropnim modelom. Usporedbu modela nije bilo moguce
provest analizom varijance zbog svostva makroseizmicke ljestvice da se ponaSa kao grubi
trobitni analogno-digitalni pretvornik (Sovié¢ i Sariri, 2016). Zbog toga su usporedivane
modelirane i empirijske izoseiste novom metodo usporedbe pomocu afinih invarijanti slike.
KoriSteno je Sest afinih invarijanti momenata slike a mjerilo sli¢nosti je bila euklidska

udaljenost u 6D prostoru invarijanti.



Extended abstract

In this work a simple model of anisotropic macroseismic field (SAF model) is presented. It is
known that macroseismic field could be modulated by the source mechanism, regional and
local geological structures. The main assumption of the SAF model is that basically isotropic
field is modulated only by regional geology becouse influence of source mechanism and local
geology can be neglected under some conditions.

Influence of the rupture size and orientation could be neglected for small and moderate
earthquakes because rupture is long only several km, comparable with the earthquake depth.
The wave front become spherical in distance larger than 1.5 length of rupture according to
Gusev (1983).

Local geological structures, like water saturated stratified media, may increase intensity level
by multiple reflections, constructive interference and resonant effects, but inelastic
attenuation, significantly stronger in water saturated soils, as well as destructive interference,
may decrease intensities.

Large geological structures like fault zones decrease intensities due to energy redistribution
and inelastic attenuation. This model has been developed for the Karst region of the Outer
Dinarides where site effects may be neglected because most of a buildings are founded on a
rock. Neglecting of site effects simplifies the model, so the only one modulator of
macroseismic field remaind fault systems. According to this asumprion, the shape of
macroseismic field depends on spatial distribution of faults and parameters of the earthquake
(coordinates of the epicenter, depth and intensity at the epicenter).

Contrary to the methods which treat anisotropy as an azimuthal property of elastic medium, it
have been supposed that attenuation is uniform and isotropic except at a limited number of
narrow fault zones. Intensity is diminished gradually each time a ray crosses the fault zone in
the first five km of depth. After several crosses, the value of the attenuation function is
numerically equal to the value of attenuation function for much larger epicentral distance

when related to ray paths that do not cross fault zones (Figure 1).
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Figure 1. Geological cross section, ray path and graphs of attenuation function
modulated by fault zones versus unmodulated function.
Enhanced attenuation of fault zones is introduced in Koevesligethy's attenuation function as
an "additional distance" mAr in the third term (o is intrinsic o and m is the number of fault
zones crossed by the S-waves):

r
I =1,—-3log (E) — 3ua;(r + mAr — h),

where

a
Ar = Wf—f
;

(of is the attenuation coefficient and wr is the average width of fault zones). Number of crosses
m has been calculated using map of the faults, so the additional distances have introduced
spatial distribution of the faults in attenuation function. In order to demonstrate how the
model works macroseismic field has been calculated for set of earthquakes which occurred in
the central part of Outer Dinarides. Modelled macroseismic field and empirical isoseismals
for 25th of November 1986 M=5.5 earthquake are shown in Figure Il as an example of the
results. Grid of the model has been 0.1x0.1 deg. Computed values have been presented in

figures as grey scale areas.



1986 November 25 13:59 GMT|

44.095 N
16.290 E
h=7 km
10=8.1 MSK
il epicenter

Figure 11. Model (shaded areas and Arabic numerals) and empirical (dashed lines

and Roman numerals) isoseismals 25th of November 1986 M=5.5 earthquake

with epicenter near Knin. The results for all grid points are shown, although the

macroseismic field for the sea area does not exist. Coast line and islands are not

displayed.
On the first sight computed macroseismic field is quite similar to empirical but visual method
is not good for fields comparation. On the other hand, standard statistical tests like T and F
test are not sensitive enaugh for such rough data as intensities. In order to demonstrate how
good the model is, the new method of comparation isoseismal maps was introduced. This
method compares two isoseismal maps by using affine transformations of the isoseismals. Ten
isoseismal maps obtained by the SAF model and by isotropic circular model were compared
with empirical ones. It was find out that the SAF isoseismals are 31.4% more similar to the

empirical ones than the isoseismals obtained by isotropic circular model.

The model does not take into account site effects and source mechanisms, so it is limited to
the small and moderate earthquakes and Karst or similar areas with uniform local geology. In
spite of those deficiencies, the model is simple, easy to use and gives satisfactory results. It
could by useful first step in developing more complex model which will include site effects

and source parameters.



1. Uvod

Intrinzi¢na atenuacija elastickih valova, pa posljedi¢no i makroseizmi¢kog intenziteta, je
posljedica trenja zbog neidealne elasti¢nosti valnog sredstva (Mavko, 1979). U prvoj
aproksimaciji je atenuacija intenziteta izotropna (Kovesligethy, 1907) a izolinije intenziteta
(izoseiste) su kruznice. Postoje podruc¢ja na Zemlji, jedno od njih su Vanjski Dinaridi, u
kojima su izoseiste izduzene i bitno odstupaju od kruznica. Takav oblik izoseista je
posljedica djelovanja fizikalnih mehanizama razli¢itih od intrinzi¢nog izotropnog trenja u
valnom sredstvu. Mehanizmi koji deformiraju izotropno makroseizmi¢ko polje mogu biti
razni, na primjer, interferencijski (faktor podloge), fokusiranje 1 rasprSenje valova,
usmjeravanje energije valovodima itd. Svrha ovog rada je objasniti jedan od tih mehanizama,
prigusenje valova u rasjednim zonama, i da se primjenom tog mehanizma napravi numericki
model koji bolje opisuje empirijsko makroseizmicko polje od postojeceg izotropnog modela.
U radu su koriSteni podaci o potresima koji su se dogodili u Vanjskim Dinaridima, buduci da

je izduzenost izoseista najjace izrazena u tom podrucju.

Potresi su jedna od najdestruktivnijih prirodnih pojava. Mogu biti vrlo opasni jer rusenjem
gradevina izazivaju materijalnu Stetu i mnoge ljudske zrtve. Znanost koja se bavi potresima je
seizmologija, a ona, osim $to pruza uvid u sastav i gradu planeta na kojem zivimo, ima i
prakti¢nu vaznost. Na primjer, moguce je na temelju dogodenih potresa izraGunati seizmicki
hazard, vjerojatnost vrijednosti nekih parametara gibanja tla u odredenom vremenu na
odredenom prostoru. Seizmicki hazard je bitan u mnogim podruc¢jima ljudskog djelovanja, od
gradevine do ekonomije 1 osiguranja od Steta. Jedan od ulaznih parametara za racunanje

hazarda je makroseizmicki intenzitet i atenuacijska funkcija intenziteta.

Modeliranje makroseizmickog polja nije vazno samo za raunanje seizmickog hazarda, ve¢ i
za sustav uzbunjivanja i civilnu zastitu. Zbog toga je razvijen numericki model
makroseizmic¢kog polja (NMMP) kojim se moze racunati prostorna razdioba intenziteta samo
na temelju brzo dostupnih seizmoloskih instrumentalnih (koordinate epicentra, dubina zarista

I magnituda) i geoloskih podataka.

Vrlo Cesto jaki potresi uniStavaju komunikacijsku infrastrukturu, pa su podaci s terena neko
vrijeme nedostupni. Informacije o moguc¢im Stetama su bitne zbog planiranja i provodenja

pravovremene pomoci i spasavanja. U situaciji kad je svaka minuta dragocjena moguce je



izraCunati teorijske izoseiste i dati preliminarne podatke nadleZznim sluzbama o moguc¢em
stanju na terenu. Teorijske se izoseiste racunaju na temelju parametara izraCunatih iz
instrumentalnih podataka, intenziteta u epicentru izraCunatog iz magnitude, dubine Zzarista i

atenuacijske funkcije intenziteta.

U ovom se radu koriste pojmovi uobicajeni u seizmologiji, no nije na odmet ponovo ih

definirati.

Makroseizmicki intenzitet je skup ucinaka potresa zamijetnih bez uporabe instrumenata, a
koji su se dogodili istovremeno na istom mjestu. Pojam "isto mjesto” ne podrazumijeva
materijalnu tocku, ve¢ Sire podrucje kao §to je selo, manji grad ili dio veceg grada. Takvom
skupu ucinaka, koji je podskup skupa svih mogucih ucinaka, pridjeljuje se stupanj intenziteta
koji se obi¢no oznadava rimskim znamenkama. Cesto se, zbog jeziéne ekonomiénosti, stupanj
intenziteta zove samo intenzitet, tako da ¢e se u ovom radu pod pojmom intenzitet
podrazumijevati stupanj intenziteta. Intenzitet je u stvari ime podskupa, no buduéi da su svi
udinci iz podskupa uzrokovani silom odredenog iznosa, intenzitetu se moze pridijeliti

akceleracija.

Prostorna razdioba intenziteta jednog potresa naziva se makroseizmicko polje. Intenzitet
potresa nelinearno opada s udaljenosti od epicentra te bi izoseiste trebale biti kruznice, no kao
Sto je opisano u ovom radu, stvarne izoseiste potresa u podru¢ju srediSnjeg dijela Vanjskih

Dinarida su u pravilu deformirane elipse.

Ucinci potresa se razvrstavaju u podskupove pomocu makroseizmickih ljestvica.
Makroseizmicka ljestvica je skup odredbenica (opisa u¢inaka) koje moraju biti zadovoljene da

bi se nekom mjestu pridijelio odgovarajuéi intenzitet.

Kroz povijest je bilo mnogo pokusaja kvantiziranja jafine potresa svrstavanjem ucinaka u
podskupove. Neki od prvih vaznijih primjera su pokusaji Nausea iz 1532. godine, Fritschiusa
iz 1555. godine i Sleidanusa iz 1556. godine (Gruental, 2004). Prvu modernu makroseizmicku
ljestvicu s pet stupnjeva primijenio je Egen na potres koji se dogodio 1828. u dolini Rajne
(Egen, 1828; Muson i sur., 2010). Unato¢ Egenovom radu, makroseizmologija je zazivjela u
obliku koji danas poznajemo tek pedesetak godina kasnije s pojavom Rossi—Forelove
ljestvice. Neovisno jedan od drugoga, ali skoro istovremeno (Rossi 1874. godine, a Forel
1881.), napravili su ljestvice koje su 1883. ujedinjene u zajedni¢ku deset-stupanjsku Rossi-

Forelovu ljestvicu. Makroseizmicku ljestvicu s 12 stupnjeva objavio je 1900. Mercalli, dok je



tri godine kasnije Cancani objavio svoju ljestvicu. Prvu modernu ljestvicu objavio je 1917.
Sieberg dopunivsi opise ucinaka potresa iz Mercallijeve i Cancanijeve ljetvice te je tako
nastala Mercalli-Cancani-Siebergova (MCS) ljestvica, koja se jos uvijek koristi u nekim
zemljama. Razvoj MCS ljestvice tekao je u dva pravca. U Americi je posluzila kao osnova za
razvoj modificirane Mercallijeve (MM) ljestvice, dok je u SSSR-u na temelju nje razvijena
Seizmicka ljestvica Instituta fizike Zemlje. Ujedinjavanjem modificiranin MCS ljestvicama
nastala je 1964. godine Medvedev-Sponheuer-Karnikova (MSK-64) ljestvica. To je ljestvica
od 12 stupnjeva u kojoj se razlikuju koli¢ine (poneki, mnogi, vecina...), tri tipa gradevina (A,
B, C) i u kojoj su klasificirana oSte¢enja u pet stupnjeva. I ta je ljestvica dozivjela niz
usavrSavanja tako da se u Hrvatskoj dugo vremena koristila MSK-78 ljestvica, verzija iz
1978. godine s dopunama iz 1980. godine u prijevodu Mladena Zivéica (Ziv¢ié, 1986). MSK
ljestvica je posluzila kao temelj za razvoj Europske Makroseizmicke Ljestvice (EMS) koja je
objavljena 1998. (Gruenthal, 1998). Bitna razlika ove u odnosu na prethodne ljestvice je u
tome Sto tipovi gradevina i oSteCenja nisu samo opisani, ve¢ su prikazani i skicama i
fotografijama. Sve ljestvice koje vode porijeklo od MCS ljestvice koncipirane su tako da
omjer akceleracija koje uzrokuju uc¢inke dvaju uzastopnih stupnjeva iznosi dva, a akceleracije

tvore geometrijski niz.

U seizmologiji je od presudne vaznosti imati $to je moguce dulji vremenski niz podataka o
potresima. Sto je niz dulji i katalog potpuniji to su rezultati istraZivanja toéniji. Instrumentalna
seizmologija se pocela razvijati tek krajem 19. stolje¢a, pa su stoga podaci dobiveni
makroseizmi¢kim metodama od neizmjerne vrijednosti. Makroseizmicki podaci prikupljaju se
na razne nacine. U Hrvatskoj je sustavno prikupljanje podataka o potresima pocelo nakon
velikog Zagrebackog potresa 9. studenog 1880. godine. Makroseizmicki podaci za taj potres
su se prikupljali obilaskom terena te putem pisama, obi¢nih postanskih i posebnih dopisnica
namijenjenih meteorolos§kim opazanjima. Tada je u organizaciji Akademije osnovan Potresni
odbor Jugoslavenske akademije znanosti i umjetnosti (drugi takav u svijetu nakon
japanskog!). Predsjednik mu je bio Josip Torbar, brojio je sedam ¢lanova, a Mijo Ki$patic,
koji je bio zaduzen za prikupljanje i obradu podataka, gotovo je Citav posao obavljao sam sve
do 1906. godine. Tada posao oko izdavanja Potresnih izvje$¢a preuzima Meteoroloski
opservatorij pod upravom Andrije Mohorovici¢a, koji je prikupljanje podataka podigao na
novu razinu uvodenjem upitnica, oObrazaca s pitanjima o potresima uskladenim s
Mercallijevom makroseizmickom ljestvicom (Sovi¢, 1999; Arhiv Geofizickog odsjeka PMF-a

u Zagrebu). Podaci za sve starije potrese su iz, manje ili vise, nepouzdanih povijesnih izvora.



Hrvatski katalog sadrzi podatke o potresima od 373 godine prije Krista do danas. Od tako
dugog niza potresa postoje instrumentalni zapisi samo za potrese koji su se dogodili nakon sto
je Andrija Mohorovic¢i¢ 1908. godine pustio u rad prvi Wiechertov seizmograf s mirenjem na

zagrebaCkom seizmoloskom opservatoriju.

U Hrvatskoj ne postoji tako izrazena anizotropija makroseizmi¢kog polja kao u Dinaridima u
podrucju izmedu Velebita na sjeverozapadu i granice s Crnom Gorom na jugoistoku (Sovi¢,
1999; Arhiv Geofizickog odsjeka PMF-a u Zagrebu). Izoseiste svih jacih potresa s
epicentrima juzno od Splita izrazito su izduzene uzduzno pruzanju Dinarida, a omjer velike i
male osi im je i do 4:1(Slika 1.1). Potresima koji su se dogodili na podru¢ju od Trilja do
Obrovca makroseizmicki intenzitet ne opada tako izrazito u smjeru poprecno na glavnu 0s
izoseista, ali je i kod njih jasno vidljiva izduZenost po pruzanju SZ-JI (Sovi¢, 1999; Arhiv
Geofizickog odsjeka PMF-a u Zagrebu). Tako veliko prigusenje makroseizmic¢kog intenziteta
popre¢no na pruzanje Dinarida moglo bi se objasniti pomocu tri uzroka: 1) mehanizmom
pomaka u zariStu potresa, 2) povecanjem intenziteta zbog uvjeta tla te 3) prostornom
razdiobom rasjeda koji prigusSuju makroseizmicki intenzitet neelastickim prigusenjem i

rasprsuju energiju reflektiranjem.

Izvor potresa zraci energiju razli¢ito u raznim smjerovima. Osim toga, i duljina aktivnog
dijela rasjeda utjeCe na oblik pleistoseiste (Shebalin, 1972; Bottari 1 sur., 1984), no na
hipocentralnim udaljenostima ve¢im od 1.5 duljina aktivnog dijela rasjeda izvor mozemo
aproksimirati to¢kom koja zraéi izotropno (Gusev i Shumilina, 2000). Akceleracija tla nije
direktno proporcionalna makroseizmickom intenzitetu, ali je jedna od varijabli o kojoj ovisi,
te bi na ve¢im udaljenostima izoseiste potresa trebale biti kruznice bez preferiranih smjerova
jaceg intenziteta. Zanemarivo djelovanje mehanizma pomaka u Zari$tu, ¢ak 1 na malim
epicentralnim udaljenostima, na oblik makroseizmi¢kog polja potvrduju i empirijski podaci
Sto je detaljnije objaSnjeno u poglavlju 3.2.1. Razdioba intenziteta u pleistoseistickom
podru¢ju ni za jedan potres obraden u ovom radu ne pokazuje oblike koji bi se mogli
ocekivati za slucaj da na njega utjeCe anizotropna emisija iz zarista. Naime, svi potresi, i oni
koji su se dogodili na rasjedima paralelnim pruzanju Dinarida, kao i na popre¢nim rasjedima,
imaju sli¢no izduzene izoseiste. Nesumnjivo je da izvor zra¢i razliCito u razliitim
smjerovima, no isto tako Huygensov princip (Supek, 1951) kaze da je svaka toCka valne
fronte novi izvor kuglastog vala $to izgladuje valnu frontu te se na udaljenosti od 1.5 duljinu
aktivnog dijela rasjeda (Gusev, 1983; Gusev i Shumilina, 2000) kona¢na valna fronta moze

opisati kuglom.
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Slika 1.1. Karta izoseista potresa od 23. 5. 2004. godine, s epicentrom kod Imotskog.
Vidljiv je tipi¢an oblik izoseista izduzenih po pruzanju Dinarida. Ucrtane su i
izoseiste teorijskog izotropnog polja oznacene arapskim znamenkama za koeficijente
apsorpcije oo = 0.005 (crtkano) i a = 0.001 (to¢kasto). Dubina ZariSta potresa je bila
h=7.7 km, a lokalna magnituda M =5.3. Intenzitet u epicentru izracunat iz magnitude
iznosi I, = 7.3. Nije prikazana izoseista 6 za oba keoficijenta apsorpcije, jer se
preklapaju.

Odavno je uoceno da se treSnja pri potresu jace osjeti na mekim tlima nego na okolnim
stijenama. PojacCana treSnja objasnjena je lokalnim uvjetima tla (Seed i Schnabel, 1972). Tom
se efektu pripisivala presudna vaznost u ruSenju nekih kapitalnih objekata (Hough i sur.,
1990). Korigiranjem izotropno-radijalnog modela makroseizmi¢kog polja prirastom
intenziteta zbog uvjeta tla dobivaju se rezultati usporedivi s empirijskim, no ta se metoda
moze primijeniti samo ako su faktori podloge razliCiti za naselja u kojima se ocjenjuje
intenzitet (Gutscher i sur., 2006). Skoro sva mjesta u Vanjskim Dinaridima, s izuzetkom
rijetkih novih naselja i ve¢ih gradova koji su se Sirili u polja, gradena su na vapnenackoj ili

dolomitnoj podlozi, prakticki na osnovnoj stijeni. Sela su tradicionalno gradena na obroncima
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brda jer se obradiva zemlja koristila za poljoprivredu. Zbog toga nema bitne razlike u podlozi

koja bi mogla objasniti razdiobu intenziteta.

Godine 1907. je Koevesligethy (Koevesligethy, 1907) objavio jednadzbu opadanja
makroseizmickog intenziteta s udaljenoS¢u od epicentra. Makroseizmicko polje opisano tom i
njoj sli¢nim jednadzbama raznih autora je radijalno i izotropno. No, u stvarnosti izoseiste
potresa nisu koncentri¢ne kruznice. Bottari i suradnici (1984) su pokusali povezati oblike
izoseista i geolosku strukturu podruc¢ja u kontekstu nove tektonike (...in the context of "new
basement tectonics"...). Zakljucili su da intenziteti izvan blizog polja uglavhom ovise o
pruzanju lineamenata (eng. lineaments) bez objasnjenja kako djeluju na distribuciju energije u
prostoru. U ovom je radu pretpostavljeno da rasjedne zone umanjuju makroseizmicki
intenzitet apsorpcijom i rasprsenjem reflektiranih valova. Apsorpcija valova, pri ¢emu se
elasticki valovi koji prolaze kroz prepreku priguSuju zagrijavajuci prepreku, vrlo je dobro
poznata pojava u akustici i to ne samo u teoriji ve¢ se i svakodnevno primjenjuje u praksi. Na
primjer pri izradi gluhih komora, gdje barijere debljine nekoliko centimetara apsorbiraju

valove metarskih duljina (Morse i Ingard, 1986).

Unutar rasjedne zone moze doc¢i do tri vrste gibanja: koseizmic¢kog gibanje pri ¢emu nastaju
potresi, puzanja rasjeda i prisilnog harmonickog osciliranje pri nailasku seizmi¢kog vala
kojem je izvor neki drugi rasjed. Za vrijeme koseizmickog pomaka rasjedna krila se brzo
pomicu pri ¢emu nastaju potresi i emitiraju se valovi koji titraju Cesti tla u blizom polju
najveéom procijenjenom brzinom od 1 m/s i akceleracijom od 20 ms za frekvenciju 10 Hz
(Brune, 1970). Brzina pucanja rasjeda je priblizno 3 kms™ (Bollinger, 1970), a zbog trenja
temperatura rasjedne jezgre moze doseci i 1400 K te se moze rastaliti i kvarc (McKenzie i
Brune, 1972). Aseizmi¢ki pomak je puzanje rasjeda brzinom od 10 do 102 m/godisnje
(Sibson, 1977). Slucaj nailaska vala na rasjed nije istrazivan, no razmatran je nailazak vala na
pukotinu uz pretpostavke idealne elasti¢nosti i jediniénog zbroja koeficijenata refleksije i
transmisije (Pyrak-Nolte i sur., 1990a, 1990b; Zhao i sur., 2006). Nedvojbeno je da seizmicki
val uzrokuje pomake na udaljenom rasjedu, jer u protivnom ne bi bilo ni Steta od potresa na
objektima izvan epicentralnog podruc¢ja. Stoga bi, najvjerojatnije, trebalo Sibsonovu izjavu
(Sibson, 1977) da su mehanizmi disipacije energije na rasjedu vjerojatno isti za seizmicko i
aseizmicCko rasjedanje poopciti na sve relativne pomake unutar rasjedne zone bez obzira na
uzrok. To bi ukljucilo i oscilatorne pomake razlomljenih stijena unutar rasjednih zona koje

uzrokuje udaljeni potres.
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2. Geoloske znacajke Dinarida

2.1. O nastanku Dinarida

Dinaridi su planinski lanac koji se proteze od Alpa na sjeverozapadu do Albanida i Helenida

na jugoistoku. Tipi¢an su episubdukcijski planinski sustav (Bognar, 2008) od dvije izrazene

morfostrukturalne zone: Unutrasnjih i Vanjskih Dinarida. Nastali su subdukcijom i kolizijom

Jadranske mikroplo¢e i Euroazijske plode (Pami¢ i sur., 1998; Paveli¢, 2002; Sumanovac i

sur., 2009; Korbar, 2009). Glavna deformacijska faza Dinarida, koja je rezultirala recentnim

pruzanje po smjeru SZ-JI, dogodila se u srednjem eocenu—oligocenu (Tomljenovié¢ i sur.,

2008).

|:| Zona vapnenjacko-dolomitnog krsa -Vanjski Dinaridi
|:, Bosanska fliSna zona - Unutrasnji Dinaridi

|:| Istoénobosansko - Durmitorska navlaka

- Drinsko - Ivanjicka navlaka

d |:, Zapadnovardarska ofiolitna zona

I_l Savska ofiolitna zona

“ |:| Juzne Alpe
‘ V/A Jadransko predgorje

s

44.0
,‘
]
A spiit @,
43.0
= T
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\
14.0 15.0 16.0

Slika 2.1. Karta glavnih tektonskih jedinica Dinarida (prema Schmid i sur., 2008).
Poligon (zelena crta) obuhvaca podrucje u kojem epicentri potresa iz parametarskog i

testnog seta. Crvena crta je granica Unutrasnjih i Vanjskih Dinarida.

12



Vanjski Dinaridi se najve¢im dijelom sastoje od tektonskih jedinica nastalih od mezozoickih i
tercijarnih morskih depozita (Vlahovic i sur., 2005). Borano-navlacni pojas Vanjskih Dinarida
u kojima se dogodi vecéina potresa u Hrvatskoj, nastali su tijekom kenozoika navlacnom
tektonikom (Korbar, 2009). Do navlac¢enja vr$nog dijela kore uzduz isto¢nog ruba Jadranske
mikroplo¢e, ¢ime su formirani Vanjski Dinaridi, doslo je zbog konvergencija Africke,
Jadranske i Europske ploc¢e (Channell i Hotvath, 1976) koja je zapocela sredinom jure $to je
rezultiralo i1 zatvaranjem dijela Neotethys oceana duz Savske suturne zone (Schmid i sur.,
2008; Korbar, 2009). Zatvaranje Neotethysa duz Savske suturne zone zavrSeno je krajem

krede 1 poCetkom paleogena (Schmit i sur., 2008).

Prema GPS mjerenjima, Jadranska se mikroplo¢a pomice prema sjeveru brzinom od 3 do 4.5
mm godisnje, brze na jugu a sporije na sjeveru (Grenerczy i sur., 2005) i rotira u smjeru
suprotnom od kazaljke na satu oko osi rotacije u zapadnim Alpama kutnom brzinom 0.341° u
milijun godina. (Weber i sur., 2010). Sli¢no se gibala i u proslosti o ¢emu svjedoce podaci
paleomagnetskih mjerenja (Marton i sur., 2002). Translacija Jadranske mikroplo¢e prema
sjeveru i subdukcija njenog isto¢nog dijela gradenih od stijena oceanske kore pod Euroazijsku

ploc¢u zapocelo je u srednjoj juri dinarskog dijela Neothetys oceana (Pamic i sur., 1998).

U sredisnjem dijelu Vanjskih Dinarida razdioba velikih tektonostratigrafskih jedinica
pokazuje pravilan uzorak (Pami¢ i sur., 1998). Planine, koje se protezu u smjeru
sjeverozapad-jugoistok, odvojene su dolinama i rasjednim sustavima (slika 2.2) Sirine i do 5
km (Kuk i sur., 2000) sto je narocito uocljivi na slici 2.3, Karti rasjeda na podru¢ju Hrvatske

(Prelogovi€ 1 sur., 2006).

Vapnenacki sedimenti koji tvore Dinaride na pojedinim su mjestima, na primjer na podrucju
Dinare i Kamesnice, debeli i vise od 13 km (Aljinovi¢, 1984). Prema najnovijim

istrazivanjima, u podrucju Konavala dosezu do 11 km (Stipcevi¢ i sur., 2011).

Geotermalni je gradijent u Dinaridima izuzetno malen i za podrucje planine Dinare iznosi
svega 10 °C/km (Spai¢, 2012). U cijelom podruéju Vanjskih Dinarida ne prelazi vrijednost od
17 °C/km, osim u moru juzno od Dubrovnika gdje doseze vrijednosti od 27 °C/km (Grandi¢ i

sur., 2010).
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Slika 2.2. Poprec¢ni presjek sredisnjih Vanjskih Dinarida (A Podstrana — B Trilj) do 2000 m
dubine. Uocavaju se rasjedi (crveno), koji su u kvaziparalelni smjeru pruzanja planina.

Nacrtano prema inZzenjersko-geoloskoj karti SFRJ (Cubrilovié i sur., 1967).
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Slika 2.3. Karta rasjeda na podruc¢ju Hrvatske (Prelogovi¢ i sur., 2006) i Bosne i
Hercegovine (Cubrilovié i sur., 1967). Rasjedi su prikazani crveno. Plavi poligon
oznacava podrucje epicentara parametrizacijskih potresa, a zeleni podrucje
epicentara potresa za provjeru modela.
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2.2. Opcenito o strukturi rasjeda

Pukotine u stijeni nastale kao posljedica posmi¢nog pomaka veéeg od centimetra nazivamo
rasjedima. Ako je pomak manji od centimetra govorimo o mikrorasjedima ili jednostavno
posmic¢nim pukotinama. U prvoj aproksimaciji rasjed mozemo shvatiti kao dvodimenzionalnu
rasjednu plohu, paraklazu, u trodimenzionalnom prostoru. Presjek ravnine u kojoj lezi
rasjedna ploha i horizontalne ravnine je pravac ¢iji azimut je smjer pruzanja rasjeda. Stijene s
obje strane rasjedne plohe nazivaju se su krila rasjeda, a relativni pomak krila rasjeda je
opisan vektorom pomaka. Krilo koje nadvisuje rasjednu plohu je krovinsko, dok je ono drugo
podinsko krilo. Osnovnu podjelu rasjeda moguée je napraviti prema vektoru pomaka. Vektor
pomaka moze lezati U pravcu pruzanja rasjeda, normalno na pravac pruzanja ili biti linearna
kombinacija tih dvaju komponenata. Ako vektor pomaka lezi u pravcu pruzanja rasjeda tada
se radi o rasjedima s pomakom po pruzanju (engl. strike-slip). Takvi rasjedi mogu biti lijevi ili
desni, s obzirom na smjer vektora pomaka u odnosu na motritelja. Rasjedi s pomakom
okomitim na smjer pruzanja mogu biti normalni ili reversni, ovisno o tome spusta li se
krovinsko krilo u odnosu na podinsko ili se podize. Vektor pomaka dijagonalnih rasjeda je
linearna kombinacija komponenata vektora pomaka u smjeru i normalno na pravac pruzanja
rasjeda. Dijagonalni rasjed moze biti normalni-desni ili normalni-lijevi i reversni-desni ili

reversani-lijevi.

Rasjed nastaje kad smicne sile koje djeluju na stijenu nadjacaju njenu posmicnu ¢vrstocu, te
se napetosti relaksiraju na ra¢un rada utroSenog na relativni pomak krila rasjeda za iznos i u
smjeru vektora pomaka. Ako je relativni pomak krila rasjeda reda veli¢ine 10°3-102 m
godisnje, takvi pomaci se nazivaju puzanje pri ¢emu se energija ne akumulira u elasticki
deforormiranim stijenama vec¢ se disipira u obliku topline, dok se dio trosi na mehanicki rad
drobljenja i usitnjavanja stijena. Pomaci krila rasjeda od 0.1 do 1 m/s (Sibson, 1977) nastaju
pri brzom oslobadanju potencijalne energije nagomilane u deformiranim stijenama pri ¢emu
se jedan dio energije oslobodi i u obliku elastickih valova, dok se drugi dio energije trosi na
savladavanje sile trenja. Dio energije koji se oslobada u obliku u elasti¢kih valova je izmedu
3% (Pittarello i sur., 2008) i 70% (Venkataraman i Kanamori, 2004). Toplina koja se oslobada
trenjem ponekad je dovoljna da temperatura naraste na 1450 K i da se rastali kvarc (Kanamori

i Heaton, 2000; Di Toro i sur., 2006). Taljevina ima vaznu ulogu u dinamici Zari$ta potresa jer
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djeluje kao mazivo (Bowden i Hughes, 1939) smanjujuci koeficijent trenja i umanjujuci tlak

potreban za razvoj pukotine (Kanamori i sur., 1998).

Rasjedi su sekundarne geoloske strukture (Davis i sur., 2011), pukotine u stijenama Zemljine
kore po kojima je doSlo do pomaka jednog krila rasjeda u odnosu na drugo. U prvoj
aproksimaciji rasjedi su planarne pukotine, no rasjedi su slozene strukture koje obuhvacaju
rasjedne zone, podrué¢ju razlomljenih stijena, Sirine do nekoliko stotina metara i uske jezgre
uze od metra u kojoj je koncentrirano od 60% do 85% ukupne deformacije (slika 2.4.)
(Prentice i Ponti, 1997).

Definicija rasjedne zone su razli¢ite, ovisno o autorima, no sve one definiraju strukturu koja
ima ista fizikalna svojstva za rasprostiranje valova. Davis i suradnici definiraju rasjednu zonu
kao mnoStvo blizih rasjednih ploha odvojenih razlomljenim stijenama, odnosno, kao skup
subparalelnih rasjeda kada se rasjedanje ponavlja ili je stijena posebno slaba (Davis i sur,
2011). Billi i suradnici pak definiraju rasjednu zonu kao podrucje rasjedne jezgre koja
obuhvaca glavni rasjed te prijelazne i razlomljene zone na oba krila rasjeda. Rasjedna jezgra
se razlikuje od razlomljenih zona po pojavi kataklazita karakteristi¢nog za jezgru (Billi i sur.,
2003). S obje strane rasjedne jezgre pojavljuju se pukotine u stijenama. Nikad ne pojavljuju
same ve¢ u skupinama (Pollard i Aydin, 1988), a njihova medusobna udaljenost ovisi o
fizikalnim svojstvima stijene. U sedimentima, od kojih su gradeni i Dinaridi, udaljenost
izmedu pukotina je proporcionalna debljini slojeva te drugom korijenuYoungovog modula
elasti¢nosti 1 modula smicanja (Lachenbacher, 1961; Hobbs, 1967; Ladeira i Price, 1981).
Rasjedne zone nastaju zbog lokalne koncentracije deformacije. To ne znaci da su podrudja s
puno rasjeda izlozena vec¢im tlakovima od okolnih podrucja, ve¢ da imaju manji otpor na
smicanje. Razvoj rasjeda pocinje drobljenjem stijena u onome Sto ¢e kasnije postati
razlomljena zona rasjeda. S vremenom se kameni ulomci vezu u rasjednu brecu geokemijskim
procesima (Billi i sur., 2003; Davis i sur, 2011). Drobljenjem se povecava propusnost stijena
za vodu te dolazi do saturacije pukotina i vertikalnog transporta fluida (Vermilye i Scholz,
1998; Billi i sur., 2003) (slika 2.5). Prisutnost fluida umanjuje koeficijent trenja, pospjesuje
gibanje i fragmentaciju materijala (Hausegger i sur., 2010). Kad fragmenti dosegnu
centimetarske dimenzije zapoc€inje rotacijsko gibanje ulomaka u prisustvu fluida, ¢ime se
povecava udio sitnozrnatih ulomaka klasta ¢ijim se vezivanjem stvara kataklazit (Sibson,
1977; Billi i sur., 2003). Ukoliko su stijene karbonatne, uglji¢na kiselina (voda i otopljeni
ugljikov (IV) oksid) otapa karbonat, a iz zaostalih netopivih silikata nastaje glina i zapocinje

formiranje jezgre rasjeda.

17



RASJEDNA ZONA

razlomljena prijelazna jezgra razlomljena
zona . Zona , rasjeda =~ zona
glavni rasjed
e O
534 e, I8

Slika 2.4. Popre¢ni presjek rasjedne zone (prema Billi i sur., 2003). Strukture unutar zone
nisu prikazane u mjerilu. Glavni rasjed, pukotina, Sirine je reda veli¢ine centimetra, jezgra
reda veli¢ine metra, prijelazna zona $irine od 1 do 2 metra, a cijela rasjedna zona moze biti
Siroka do nekoliko stotina metara.

Iz fraktalnog gledista, centimetarska dimenzija drobljenog materijala je granica samosli¢nosti
u procesu fragmentacije (Sammis i Biegel, 1989) i mogla bi biti dimenzija hrapavosti
(asperity size) rasjeda. Kataklazit i glina u jezgri bitno smanjuju propusnost za tekudinu,
jezgra rasjeda pocCinje ometati transport fluida te se, u pojedinim slucajevima, pretvara u
barijeru. Na kraju se rasjedna zona sastoji od vodom zasi¢enih nekonsolidiranih razlomljenih
stijena u razlomljenoj zoni, te od rasjedne brece i vodonepropusne jezgre od kataklazita i gline

(Mooney i Ginzburg, 1986).

Razvoj rasjeda pokazuje svojstva samoreguliraju¢eg procesa, kojeg u prvom dijelu prisutnost
fluida ubrzava, da bi ga u nastavku usporila. Ukupna Sirina rasjedne zone je funkcija vrste
rasjedanja, svojstava stijena i sila koje djeluju na rasjed (Sibson, 1977; Davis i sur, 2011).
Rasjed nije u svim dubinama jednak i moze ga se prikazati dvoslojnim krto-plasticnim
modelom (slika 2.6.) (Sibson, 1977). Na njegova svojstva i dimenzije djeluje mnogo

parametara, no najvazniji su vrsta materijala, tlak i temperatura.
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Slika 2.5. Razvoj rasjedne zone (prema Billi i sur., 2003). Strelice pokazuju tok podzemne
vode. a) Kroz postoje¢e pukotine u stijeni cirkulira tekuéina. Zbog sila smicanja stijena na
najslabijem mjestu puca, te se pukotine pune vodom. b) Pukotine su u podru¢ju buduce jezgre
rasjeda dovoljno guste da omogucuju vertikalni transport fluida. Zbog smanjenog trenja
fragmentacija se ubrzava do centimetarskih dimenzija ulomaka. c) Kameni ulomci
centimetarskih dimenzija se drobe u jos sitnije te se formira kataklazitna jezgra rasjeda. Talozi
se glina iz sitno drobljenih silikata i silikatnih zaostataka otopljenih karbonata i zaprecuje
prolazak tekuéini.
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Slika 2.6. Dvoslojni krto-plasti¢ni model rasjeda prema Sibsonu (1977). lznad dubine
izoterme od priblizno 300 °C kvarcno feldspatske stijene se ponaaju krto. Pomaci na rasjedu
proizvode rasjednu brecu i kataklazit ¢ija povezanost i sadrzaj fluida ovise o tlaku i stupnju
razlomljenosti. U dubinama u kojima se stijene ponas$aju plasti¢no rasjed prelazi u Siru smi¢nu
zoni s plasticnom deformacijom stijena i u aseizmickim uvjetima proizvodi milonit i
blastomilonit. Puna crta je rasjedna jezgra, dok su isprekidane crte rubovi rasjedne zone.

Do dubine od 4-5 km dominiraju procesi fragmentacije trenjem u prisustvu fluida, a litostatski
tlak je dovoljno malen da se rasjed ne ponasa kao kompaktna stijena. U razlomljenoj zoni su
nepovezani ulomci stijena, a u jezgri se formira slabo povezana rasjedna breca i rasjedna
glina. Na ve¢im dubinama breca je povezanija, a glavni proizvod elastofrikcijskih procesa su

kataklazitne stijene male poroznosti (Sibson, 1977, Hausegger i sur., 2010) .

Ako su stijene kvarcno feldspatske, na temperaturi od priblizno 300 °C pocinju se ponasati
plasti¢no (Sibson, 1977; Davis i sur, 2011). Dubina na kojoj se mijenja svojstvo stijena od
krtog u plasti¢no ovisi o nekoliko faktora od kojih su najvazniji sastav stijena, temperaturni
gradijent i prisutnost fluida. No u prvoj pribliznosti tu je dubinu lako izracunati iz
geotermalnog gradijenta. U uvjetima normalnog geotermalnog gradijenta od 25-30 °C prijelaz
s krtog na plasti¢no ponasanje stijena se dogada na dubinama od 10 do 15 km. Na dubinama

ve¢im od 15 km formiraju se milonit i blastomilonit (Sibson, 1977).

U gornjem dijelu rasjedne zone, u kojem prevladavaju razlomljene stijene, nekonsolidirana
rasjedna breCa zasiCene vodom, izmjerene su manje brzine seizmickih valova nego izvan

rasjeda. Zato se ti dijelovi rasjednih zona nazivaju zone male brzine (Yang i sur., 2011). U
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San Andreas rasjednoj zoni je brzina transverzalnih valova umanjena u odnosu na okolne
stijene od 30 do 40%, a faktor dobrote Q' je priblizno 30 za frekvencije manje od 5 Hz (Li i
sur., 2004). Takve strukture kod kojih je izduzeno podrucje malih brzina omedeno blokovima
u kojima su brzine znatno ve¢e mogu formirati valovode (Wust-Bloch, 2002; Ben-Zion i sur.,
2003; Li, 2004; Lewis i sur., 2005; Yang i sur., 2011), ako je geometrija sustava povoljna.
Tipi¢ne Sirine valovoda su nekoliko stotina metara, a dubine od 3 do 5 km (Ben-Zion i sur.,
2003; Lewis i sur., 2005). U odnosu na valovode u zonama San Andreas rasjeda, San Jacinto i
Calico u Kaliforniji i Karaderc-Duzce u Turskoj, valovod u dolini Mrtvog mora je znatno
vec¢ih dimenzija, Sirine 10 km i1 dubine 10 km, S$to, najvjerojatnije, ukazuje na starost

rasjednog sustava (Wust-Bloch, 2002).

Stvarnu veli¢inu rasjednih zona je tesko utvrditi, no moguce je seizmickim i geodetskim
metodama (Yang i sur., 2011) izmjeriti dimenzije valovoda, pa na temelju tih mjerenja
zakljucivati o rasjednim zonama. Da bi neka struktura bila valovod nuzno je da je unutar nje
brzina valova manja nego u okolini, a brzina je manja zbog razlomljenosti i prisustva gline i
fluida. Zbog toga su valovodi podrué¢ja u kojima je faktor dobrote Q barem za red veli¢ine
manji nego u okolnim stijenama. To znaci da jedan kilometar rasjedne zone atenuira upadni
val barem kao 10 km okolne stijene. Zone male brzine i valovodi su jasan indikator da zone
fluidom natopljenih razlomljenih stijena uz rasjed mogu bitno umanjiti makroseizmicki
intenzitet smanjivanjem amplitude vala, a time i u¢inaka koje taj val proizvodi. Gradevine u
istrazivanom podrucju su vec¢inom kuce prizemnice ili niske katnice vlastite frekvencije u
rasponu 4-7 Hz zbog Cega na njih najjace djeluju transverzalni valovi iz tog raspona
frekvencija (Chernov i Sokolov, 1999). Valne duljine tih valova nisu veé¢e od 750 m (valna
brzina vs= 3000 m/s, frekvencija @ = 4 Hz), usporedive su s $irinom rasjednih zona, $to znaci

da za njih rasjedne zone nisu zanemariva prepreka.

YFaktor dobrote Q je faktor priguSenja vala. Radi se o veli¢ini koja je proporcionalna omjeru ukupne energije i
izgubljene energije vala u jednom titraju zbog neelasticnosti valnog sredstva. Q faktor je disperzivan, jer
prigusenje raste s frekvencijom vala.

21



3. Makroseizmicko polje

Potres djeluje silom na objekte i bi¢a na povrsini Zemlje i pritom uzrokuje odredene ucinke.
Skupina takvih ucinaka koji se istodobno javljaju na istom mjestu odreduje razinu
makroseizmic¢kog intenziteta. Makroseizmicki intenzitet je indeks skupa ucinaka potresa koji
su se dogodili istovremeno u ograni¢enom prostoru. Pojave na temelju kojih je definiran
intenzitet nazivaju se odredbenice i osnovni su dijelovi makroseizmickih Ijestvica. Sve
ljestvice koje vode porijeklo od Mercalli-Cancani-Siebergove (MCS) ljestvice definiraju
stupnjeve intenziteta tako da akceleracije tla koje odgovaraju pojedinim intenzitetima tvore
geometrijski niz. U Hrvatskoj je dugo bila u uporabi Medvedev-Sponheuer-Karnikova
MSK-78 ljestvica, verzija iz 1978. s dopunama iz 1980. godine u prijevodu Mladena Ziv¢&iéa
(Ziv¢ié, 1986). Danas se uz tu ljestvicu paralelno koristi i Europska makroseizmicka ljestvica
iz 1998. godine (EMS-98) (Gruenthal, 1998). lako su ljestvice koncipirane tako da se
stupnjevi podudaraju (npr. V stupanj MSK jednak je V stupnju EMS ljestvice) rabe se obje
zbog homogenosti niza.

Razdioba intenziteta na povrSini Zemlje naziva se makroseizmicko polje. UpiSu li se
intenziteti na zemljopisnu kartu, mjesta istih intenziteta moguée je okruziti izolinijama —
izoseistama. Izoseista najveceg intenziteta naziva se pleistoseista. U njenom sredi$tu se nalazi

makroseizmicki epicentar.

Intenzitet potresa je, strogo gledano, indeks podskupa skupa ucinaka potresa te, buduci da je
indeks, moze biti samo cijeli broj. Oznacava se rimskim brojevima. Podskupovi ucinaka
potresa nisu disjunktni ve¢ podskup veéeg intenziteta sadrzi sve podskupove manjih
intenziteta. Ponekad nije moguce razluciti pripadaju li ucinci potresa podskupu veceg ili
manjeg intenziteta, te je uobiCajeno u takvim slucajevima pisati oba intenziteta razdvojena
crticom, na primjer I11-IV (tri do &etiri). Cesto se zanemaruje prava definicija intenziteta te se
vrijednostima ,,III-IV* ne pridjeljuje pravo znacenje ,,III ili IV* ve¢ ,,3.5%, vrijednost realnog
broja proporcionalnog akceleraciji koja je te ulinke izazvala. Ta veli¢ina, 3.5, nije ni
intenzitet niti akceleracija ve¢ pseudointenzitet (Peruzza, 1996). Pseudointenzitet ¢esto moze
biti koristan za raCunanje jer intenzitetu kao parametaru kvantizacije potresa daje fizikalno
znaCenje. lako se intenzitet i pseudointenzitet medusobno bitno razlikuju Cest je slucaj da se te
dvije veli¢ine, zbog jezi¢ne ekonomicénosti, jednako zovu. Zbog toga se u daljnjem tekstu

nece praviti razlika izmedu naziva intenzitet i pseudointenzitet. Razlika ¢e biti vidljiva samo u
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naéinu pisanja, budué¢i da se iznos intenziteta piSe rimskim, a pseudointenziteta arapskim

znamenkama.

Klasi¢ni pristup razmatranju intenziteta potresa je da je intenzitet direktna je posljedica sile,
pa je prema drugom Newtonovom zakonu proporcionalan akceleraciji koja djeluje na objekt
(Kovesligethy, 1907). Takav pristup bi vrijedio samo u slu¢aju impulsnog djelovanja na
objekt. S obzirom da na objekt djeluje harmonicka sila akceleracija nije nuzno akceleracija
Cesti tla, ve¢ ovisi o efikasnosti prijenosa gibanja s tla na objekt, o prijenosnoj funkciji. S
obzirom da je sila na objekt uzrokovana nailaskom harmonic¢kog vala, prijenosna funkcija
ovisi 0 rezonantnim efektima, odnosno o frekvenciji vala i vlastitim frekvencijama zgrada i
namjestaja (Chernov i Sokolov, 1999) te o nizu drugih nefizikalnih parametara. Buduéi je
akceleracija druga vremenska derivacija pomaka cesti tla, proporcionalna je amplitudi
pomaka u zariStu umanjenoj zbog neelastiénog prigusenja valnog sredstva i geometrijskog

rasprostiranja gustoce energije.

Promatra li se malo $ire podrucje ali ipak dovoljno malo da na njega djeluje val iste amplitude
i frekvencije, moze se dogoditi da u jednoj tocki intenzitet bude bitno razli¢it od intenziteta u
susjednoj. To je posljedica lokalnih uvjeta tla koji mogu povecati amplitudu vala ili ju
prigusiti. Poveéanje amplitude pomaka nastaje zbog superpozicije visestrukih refleksija kad
val nailazi na povrSinski sloj u kojem su brzine bitno manje nego u osnovnoj stijeni. Kako je
to rezonantni efekt, na taj se nacin pojac¢avaju samo valovi odredenih frekvencija i njihovi visi

harmonici.

Izvor potresa nije jedna tocka ve¢ dio ravnine i ne zraci energiju u svim smjerovima jednako,
stoga niti intenzitet u blizom polju nije za sve smjerove jednak (Kanamori, 1970). Daleko
polje pocinje ve¢ na udaljenosti od 1.5 duljine aktivne dionice rasjeda pa je tada moguce izvor
aproksimirati tockom (Gusev i Shumilina, 2000). To znaci da je za vecinu slabih i umjerenih
potresa koji se dogadaju u Dinaridima na povrsini zamjetno samo daleko polje s obzirom da je
dubina ZzariSta viSestruko veca od duljine aktivnog dijela rasjeda. Za jace potrese kojima je
hipocentralna dubina usporediva s duljinom aktivnog dijela rasjeda moze se iz oblika

pleistoseiste procijeniti dimenzija rasjeda (Shebalin, 1972).

Osim fizikalnih parametara, na ocjenu intenziteta do Sestog stupnja MCS (MSK i EMS-98)
ljestvice djeluju psiholoski i fizioloski faktori, jer neke odredbenice uzimaju u obzir stanja

kao Sto su strah i panika.
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Iz ovog kratkog prikaza se vidi da je intenzitet potresa funkcija mnogo varijabli, no zbog
njihovog nepoznavanja uobicajeno je da se prikazuje kao funkcija intenziteta u epicentru,

neelastickog prigusenja i hipocentralne udaljenosti (Kovesligethy, 1907).

Na objekt djeluju longitudinalni i transverzalni val, no transverzalni nosi sedam do osam puta
vise energije od longitudinalnog (Hennino i sur., 2001). Zbog toga se uc¢inak longitudinalnog
vala prakticki moZe zanemariti te se sve uéinke potresa moze pridijeliti transverzalnom valu.
Ovisno o dubini zarista i lokalnoj geologiji, na epicentralnim udaljenostima od nekoliko
desetaka kilometara povrsinski valovi mogu, uz prostorne, pridonijeti u¢incima potresa. U
Italiji se to dogada na udaljenostima ve¢im od 45 km (Gasperini, 2001), dok je za Grcku ta
udaljenost priblizno 100 km (Papazachos, 1992). Ako su povrSinski valovi jo§ i
kratkoperiodicki, u rasponu frekvencija 4-7 Hz, s§to su vlastite frekvencije manjih zgrada i
obiteljskih kuc¢a (Chernov i Sokolov, 1999), mogu, zbog rezonantnih efekata, postati glavni

uzroci u¢inaka potresa.

U ovom se radu racuna sinteticko makroseizmicko polje za Dinaride uz pretpostavku da su
glavni uzro¢nici ucinaka potresa direktni prostorni transverzalni S valovi. Iako i povrSinski
valovi mogu uzrokovati Stete, nisu pretpostavljeni kao glavni nosioc energije zato §to se
modeliraju polja za slabe i umjerene potrese, ve¢inom do magnitude 5.0. Takvi se potresi
osjete na relativno maloj udaljenosti, uglavhom do 100 km. Ako se primijene gréka iskustva,
povrsinski valovi se mogu zanemariti jer ne pridonose bitno intenzitetu do udaljenosti od

stotinjak kilometara.

Vrlo je realna i pretpostavka da su skoro sva sela 1 veéina gradova na podrucju Dinarida
gradeni na sli¢noj podlozi. To znaci da je faktor podloge za veéinu mjesta isti ili vrlo sli¢an pa

se moze zanemariti.

Vecina potresa koji su modelirani u ovom radu imaju magnitude do 5.0. Duljina aktivnog
dijela rasjeda im je uglavnom manja od 10 km, a najéesce reda veli¢ine kilometra (Wells i
Coppersmith, 1994; Hanks i Bakun, 2002; Leonard, 2010). Potres momentne magnitude
Mo=5 prema Hanksu i Bakunu (2002) i Leonardu (2010) ima aktivnu duljinu rasjeda od
priblizno tri kilometra $to je tri puta manje od najc¢es¢a dubina Zarista potresa u Hrvatskoj koja
je priblizno 10 km, pa se moze zanemariti duljina izvora i promatrati ga kao tockasti izvor
(Gusev i Shumilina, 2000).
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3.1. Izotropno makroseizmicko polje

Pretpostavimo tockasti monokromatski izvor, pravocrtno rasprostiranje vala i ravno valno

sredstvo. Ovisnost makroseizmickog intenziteta I 0 hipocentralnoj udaljenosti r

r =02 + h? (3.1

gdje je A4 epicentralna udaljenost, a h zarisna dubina, moZzemo prikazati izrazom:
I =ky+ kylog(r) + ksr (3.2)

Parametri k1, k2 i k3 ovise o intenzitetu u epicentru, dubini Zari$ta i opadanju energije vala s

udaljenosc¢u od izvora. Intenzitet je povezan s akceleracijom na nacin (Koevesligethy, 1907):
I =k, + kslog(a) (3.3)

gdje je a akceleracija, a ks i ks parametri ovisni o makroseizmickoj ljestvici. Seizmicka
energija oslobodena u zaristu (Eo) opada s udaljeno$¢u zbog geometrijskog rasapa i

priguSenja uzrokovanog neelasticno$éu valnog sredstva, te vrijedi (Sponheuer, 1937):
E = Egrme™" (3.4)

Parametar n je konstanta geometrijskog rasapa, a y konstanta apsorpcije. Akceleracija tla je

proporcionalna drugom korijenu seizmicke energije, te iz (3.4) slijedi:
n oy,
a = a0k6T 2e 2 (35)
gdje je ks faktor proporcionalnosti izmedu akceleracije i energije.
Uvrstavanjem (3.5) u (3.3) dobije se:
n )4
I =k, + kslog(kgagy) — ks Elog(r) - kSMEr, (3.6)

gdje je u = log(e) = 0.4343 (e je Eulerov broj, e = 2.718). U epicentru potresa (r = h, 1= lp)
jednadzba (3.6) prelazi u:

n Y
Iy = k4 + ks log(keay) — ks Elog(h) - k5/¢§h (3.7)
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Oduzimanjem izraza (3.7) od (3.6) slijedi:

n

r y
I'=1,— ks log (E) — ks (r—h) (3.8)

U jednadzbi (3.8), uz konstante geometrijskog rasapa i priguSenja valnog sredstva, ostala su

samo dva nepoznata koeficijenta: intenzitet u epicentru Io i ks.
Jednadzbe (3.3) za dva uzastopna intenziteta I; i Ij+1 glase:
[; = k4 + ks log(aj)
liv1 = ky + kslog(aj.)

Razlika dvaju uzastopnih intenziteta je 1, pa iz gornjeg proizlazi:

Iivi— 1 =1 =ks(log(ajs1) —log(a))) (3.9)
odnosno, koeficijent ks je:
ks = ! 3.10
T log (af+1) (310)
a;

Prema definiciji MCS, MSK i EMS-98 ljestvice (Musson, 2010) omjer akceleracija

uzastopnih stupnjeva intenziteta je 2 te je iznos koeficijenta ks :

ke = ——— = 3.322 3.11

Kovesligethy je 1907. u jednadZzbu oblika (3.8) uvrstio vrijednosti:

te dobio izraz
r

I=1,—3log (h) — 3ua(r — h) (3.12)

U jednadzbi (3.12) je Kovesligethy pretpostavio da glavninu energije nose prostorni valovi

potresa jer je za njih konstanta prostornog rasapa n = 2. PriguSenje valova zbog neelasti¢nosti
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sredstva sadrzano je u koeficijentu apsorpcije makroseizmic¢kog intenziteta «, koji je priblizno
jednak koeficijentu apsorpcije akceleracije y/2 iz jednadzbe (3.5). Koeficijent apsorpcije a je
proporcionalan umnosku frekvencije vala fi recipro¢ne vrijednosti faktora dobrote Q i brzine
transverzalnih S valova vs prema relaciji (Hashida, 1987):

nf

“=5 (3.13)

Blake je 1941. godine krenuo drugim putem. Zakljucio je da u relacijama koje su izveli
Koevesligethy (Koevesligethy, 1907), i Gassmann (Blake, 1941) ima previ$e nepoznanica
koje je teSko odrediti iz empirijskih izoseista i da je za mnoge potrebe dovoljno izvesti
empirijsku relaciju. Zakljucio je da se apsorpcija znacajno smanjuje s dubinom (Birch i
Bancroft, 1938) i da je pretpostavka o pravocrtnom rasprostiranju energije nerealna jer
slojevite strukture pri povrSini lome zrake valova. Buduc¢i da nisu postojali podaci za
povrSinske strukture iz kojih bi se mogla izvesti opca atenuacijska jednadzba uveo je
empirijsku relaciju (3.14) u kojoj su nepoznanice intenzitet u epicentru l,, atenuacijski
parametar z i hipocentralna dubina h:

I=1,—-zlog (%) (3.14)

Parametar z objedinjuje geometrijski rasap i neelasticko prigusenje a odreduje se iz

empirijskih podataka.

Osim Kovesligethyja i Blakea i drugi su autori (Karnik, 1969; Gupta i Nuttli, 1976) Koristili

atenuacijske funkcije tipa:
I =1I,+a+blog(r)+cr (3.15)
izvedene na istim fizikalnim osnovama.

Zanemaruju¢i prethodno navedene fizikalne osnove 1 pokusavajuci umanyjiti razliku teorijskih
1 empirijskih intenziteta za podrucje Italije, Gasperini je 2001. objavio bilinearnu atenuacijsku
funkciju (slika 3.1.) kojom je izrazio ovisnost intenziteta o epicentralnoj udaljenosti. Prema
Gasperiniju, makroseizmicki intenzitet opada linearno jedan stupanj na 20 km za epicentralne
udaljenosti manje od 45 km. Za vece udaljenosti intenzitet opada priblizno jedan stupanj na
50 km. Promjena nagiba pravca na epicentralnoj udaljenosti od priblizno 45 km nije

posljedica nelinearnosti makroseizmickih ljestvica, ve¢ svojstvo rasprostiranja seizmicke
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energije kroz koru 1 litosferu. Ispod Apenina, u kojima se dogada vecina talijanskih potresa,
litosferne strukture su takve da na udaljenostima ve¢im od 45 km glavninu seizmicke energije
nose povrsinski valovi. Do te udaljenosti glavnina ucinaka potresa uzrokovana je prostornim
valovima, poglavito transverzalnim. Intrinzi¢no prigusenje oba tipa valova je podjednako, no
geometrijski rasap povrsinskih valova (Cerveny i sur., 1974) je bitno manji od rasapa

prostornih budu¢i da putuju u dvije dimenzije, a ne u tri (Doyle, 1995).

intenzitet

lo L

lo-1 |

lo-2 |

lo-3 L

lo-4 1 1 ! ! ! ! 1 1 1 1

10 20 30 40 50 60 70 80 90 100
epicentralna udaljenost (km)

Slika 3.1. Bilinearna atenuacijska funkcija makroseizmickog intenziteta
prema Gasperiniju (2001) za podrucje Italije. Na apscisi su hipocentralne
udaljenosti, a na ordinati intenzitet izraZzen preko intenziteta u epicentru .
Do udaljenosti od priblizno 45 km intenzitet se smanjuje jedan stupanj na
20 km, dok se za vece udaljenosti smanjuje jedan stupanj na 50 km.
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3.2. Anizotropno makroseizmicko polje

Davno je uoceno da oblik izoseista ne odgovara idealnim kruznicama, ve¢ viSe ili manje
deformiranim elipsama. U praksi su, da bi se mogle primijeniti relacije za izotropni model,
izoseiste aproksimirane kruznima jednake povrSine. Na taj se nacin olak$ava racunanje, ali i

gubi informacija o stvarnom makroseizmickom polju.

Odstupanje oblika izoseista od idealnog oblika kruznica uglavnom se dogada zbog nekoliko
razloga: vecih geoloskih struktura koje prigusuju, rasprsuju i vode valove (Bottari i sur., 1984;
Ben-Zion i sur., 2003; Fohrmann i sur., 2004), prirasta intenziteta zbog lokalnih uvjeta tla
(Campbell i Duke, 1974; Joyner i sur., 1981; Hough i sur, 1990; Aki, 1993), dimenzija i
mehanizma u zarista (Shebalin, 1972).

3.2.1. Utjecaj dimenzija izvora i mehanizma u zaristu na makroseizmicko polje

Izvor potresa nije, kako se u vecini slucajeva pojednostavljuje, matematicka tocka vec¢ dio
rasjedne plohe nezanemarivih dimenzija. U slucaju potresa magnitude M = 6, koja je relativno
Cesta u Dinaridima, duljina aktivnog dijela rasjedne plohe je reda veli¢ine 10 km (Wells i
Coppersmith, 1994; Hanks i Bakun, 2002; Leonard, 2010). Projekcija aktivnog dijela rasjeda
na povr$inu Zemlje je, u prvoj aproksimaciji, duzina koja lezi unutar pleistoseiste. Shebalin je
1972. predlozio da se eliptiCnost pleistoseiste koristi za procjenu horizontalne dimenzije
zariSta potresa. Na temelju njegova rada i razvijenih modela zariSta koji daju anizotropno
polje emitirane energije (Gusev, 1983) razni autori su racunali akceleracije i intenzitete u
blizom polju (Vaccari i sur., 1993; Gusev i Shumalina, 2000; Molchan i sur., 2004). Svi su
kao rezultat dobili deformirano polje akceleracija u blizini hipocentra, koje na veéim
udaljenostima prelazi u kruzni oblik. Potresi u Dinaridima, o kojima je rije¢ u ovome radu, su
ve¢inom magnituda do M = 6, Sto znaci da su im najveée duljine izvora (aktivnog dijela
rasjeda) desetak kilometara. Buduc¢i su im izoseiste elipticne i u dalekom polju na
udaljenostima ve¢im od 30 km (Gusev i Shumalina, 2000), jasno je da mehanizam i dimenzije

izvora potresa bitnije ne oblikuju makroseizmicko polje u Dinaridima.
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Da parametri izvora bitno ne djeluju na oblik izoseista u Dinaridima vidi se i iz primjera
Cetiriju potresa ¢iji su osnovni parametri dani u tablici 3.1. (Herak i sur., 1995; Herak osobno
priopcenje, 2014). Sva Cetiri potresa imaju izoseiste izduzene po pruzanju Dinarida iako je
kod nekih od njih najjaca emisija S-valova poprijeko na Dinaride, dok se jedan dogodio na
popre¢nom rasjedu. Na slici 3.2 prikazane su karte izoseista, mehanizmi u ZariStu i polare
zracenja S valova. Zbog razli¢itih mehanizama rasjedanja izvori potresa zrace valove
razli¢itih amplituda u razli¢itim smjerovima $to dolazi do izrazaja u blizom polju. Budu¢i da
su za model vazni transverzalni valovi, prikazani su dijagrami zraenja u polarnom
koordinatnom sustavu (polare) samo za horizontalno (SH) i vertikalno (SV) polarizirane S
valove. Na dijagramima zracenja se vidi da su razli¢ito polarizirani S valovi emitirani u
razli¢itim smjerovima, ne nuzno paralelno Dinaridima, dok sve izoseiste prate pruzanje
planina. Treba uzeti u obzir da u kriterij za razlikovanje blizog i dalekog polja ulazi

hipocentralna, a ne epicentralna udaljenost.

Tablica 3.1. Mehanizam u zariStu, magnituda (M), duljina aktivnog dijela rasjeda (L) i
najveca duljina pleistoseiste (Lp).

Potres Strike | Dip | Rake | h(km) | M | Li(km) | Lpkm)
1986. 11. 25. 58 60 | 119.7 8.0 596 | 10.2 41

1990.11.27. | 323 42 | 1184 7.9 5.86 8.9 67
2004.05.23. | 297 53 77.0 1.7 5.68 7.0 54
2009. 06. 21. | 302 67 | 133.0 2.8 5.30 4.2 27
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Slika 3.2. Karte izoseista za potrese navedene u tablici 3.1. i dijagrami zracenja (u polarnom
koordinatnom sustavu) za dvije polarizacijske ravnine transverzalnih SV (crveno) i SH
(plavo) valova.
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3.2.2. Utjecaj lokalnih geoloskih struktura na makroseizmicko polje — faktor podloge

Geoloska struktura lokalnog podruc¢ja, dimenzija reda veli¢ine valne duljine seizmickog vala,
moze pojacati ucinke potresa i tako povecati intenzitet. Efekt je uocen ve¢ u prvoj polovici
dvadesetog stoljeCa i1 objaSnjen slobodnim oscilacijama povrSinskog sloja rezonantno
pobudenog slabim oscilacijama koje dolaze iz dubine (Imamura, 1929; Sezawa, 1930; Kanai,
1950). Takvo pojacanje u¢inaka se ¢esto naziva i efekt tla ili faktor podloge i nije zanemarivo.
Na primjer, Joyner i suradnici (1981) su izmjerili povecanja akceleracije dva i brzine tri puta
zbog efekta tla dok su Campbell i Duke (1974) izracunali faktor pojacanja 1.8 za raspucalu
kristalini¢nu stijenu, 3.63 za sedimentnu stijenu, 3.74 za plitke i 5.12 za duboke aluvijalne

slojeve u odnosu na neraspucalu kristalini¢nu stijenu.

Od 2005. godine je u zemljama EU na snazi standard EUROCODE 8 (European commettee
for standardization, 2004) po kojem je tlo razvrstano u sedam klasa u skladu s brzinom S-
valova na dubini od 30 m (vs30). Ponasanje tla za vrijeme potresa se rauna iz spektara
elastickog odziva tla. Za prvih pet klasa dani su faktori tla, grani¢ni periodi za ravni dio
spektra i grani¢ni period na kojem pocinje konstantan odziv na pomak. Ti se parametri koriste
pri definiranju spektara elastiCkog odgovora tla (engl. elastic response spectrum).
EUROCODE 8 daje dva tipa spektara koji se koriste ovisno 0 magnitudi izra¢unatoj iz
povrsinskih valova potresa (Ms), a koji najvise doprinose odredivanju hazarda za lokaciju.
Ako magnituda M;s nije veca od 5.5 preporucuje se koriStenje spektra tipa 2, dok se za veée
magnitude preporucuje tip 1. Osim pet vrsta tala u EUROCOD-u 8 su opisana i dva posebna
tipa tala, S1 i Sy, za koje se moraju raditi posebne studije ako se zeli znati njihovo ponasanje u
slu¢aju potresa. Ta dva tipa tla, S; i Sy, imaju vrlo malu brzinu i prigusenje S valova i

nenormalno veliko podru¢je linearnog ponaSanja te mogu vrlo jako pojacati seizmicke valove.

Pojacanje ucinaka zbog lokalne geologije je vrlo Cesto na sedimentnim tlima. Bitno je
izraZzenije na mladim sedimentima, nego na starijim, bolje konsolidiranim (Aki, 1993). S
obzirom da se radi o rezonantnom procesu, pojacanje ovisi o debljini slojeva, brzinama
transverzalnih valova u slojevima, gusto¢i slojeva i pobudi. Kod snazne pobude
transverzalnim valovima moze do¢i do popustanja cvrstoce tla, posebno ako je zasi¢eno
vodom, i naglog smanjenja brzine S-valova, a S§to rezultira nelinearno$éu procesa

(Abrahamson i Silva, 1997) te moze dovesti i do snazne deamplifikacije.

Kao najpoznatije primjere djelovanja lokalne geoloske grade i tipa tala na razinu Steta

uzrokovanih potresom mogu se navesti rusenje Mexico Cityja tijekom potresa magnitude M =
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8.1 0d 17.10. 1985. (Seed i sur., 1988) i urusavanje autoceste u Kaliforniji za vrijeme M =7.1
Loma Prieta potresa od 19. 9. 1989. (Hough i sur., 1990).

Koliko god pojacanje ucinaka potresa zbog lokalnog tla bilo destruktivno, ono zbog
specifi¢nosti krskog tla ne dolazi do veceg izrazaja kod potresa u Dinaridima. Dinaridi su
krsko podrucje pretezito gradeno od vapnenackih stijena i tek lokalno izgradeno od tala u
dolinama ispunjenim zemljom. Plodno tlo je oduvijek bilo dragocjeno tako da su skoro sva
naselja, uz vrlo rijetke izuzetke, gradena na obroncima planina. Kuce su temeljene na stijeni,
prakticki sve na jednakoj podlozi. Odstupanja od tog pravila postoje uglavhom u veéim
gradovima koji su se poceli $iriti preko plodnih polja, kao i u priobalnim gradovima koji su
djelomi¢no gradeni na nasutim obalama. Najzorniji primjeri takvih lokacija su ulica Stradun u
Dubrovniku koja je sagradena na nasutom kanalu izmedu kopna i otoka te grad Ston. lako su
na tim lokacijama Stete uzrokovane potresima bile znatno veée nego u okolnim mjestima, ipak

se radi o izuzetcima.

3.2.3. Utjecaj regionalnih geoloskih sustava na makroseizmicko polje— rasjedne zone

Odavno je uoceno da oblik izoseista ovisi 0 oblicima reljefa. Sbar i DuBois (1984) su za oblik
izoseista potresa iz 1887. godine u sjevernoj Sonori utvrdili da ih je u neposrednoj blizini
epicentra oblikovala dolina San Bernardino. Izoseiste su na jugu komprimirane pri nailasku na
zapadni dio planinskog masiva Sierra Madre, a na sjeveru kod ruba visoravni Colorado.
Bottari i suradnici (1984) su zamijetili suzavanje izoseista normalno na lineamente, uske i
izduzene doline gorskih ili planinskih podru¢ja Kkoji ukazuju na pruzanje regionalnih
geoloskih struktura. lzmedu ostalog, lineamenti su cesto i rasjedne zone kao i sustavi
rasjednih zona. Nakon §to je ukazano na vezu izmedu oblika makroseizmickog polja i
lineamenata, ta veza je i dokazana (Scalera i sur., 1993), ali nije objasnjeno na koji nacin
lineamenti djeluju na prostornu razdiobu makroseizmickog intenziteta. Jedno od moguéih
objasnjenja kako lineamenzi djeluju na makroseizmicko polje prikazano je u ovom radu.
Pretpostavljene su rasjedne zone i rasjedni sustavi od nekoliko rasjednih zona podrucja u
kojima je atenuacija seizmickih valova bitno jaca nego u okolnim stijenama Sto za posljedicu

ima smanjivanje makroseizmickog intenziteta ako valovi prolaze kroz rasjedne zone.
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Rasjedne zone su podrucja rasjeda i okolnih razlomljenih stijena, koje su vrlo ¢esto ispunjene
fluidom, najcesce vodom. Zbog toga su U njima brzine seizmickih valova manje od brzina u
susjednom materijalu te se pri nailasku na njih valovi lome i reflektiraju. Pri tome ne bi
trebalo do¢i do gubitka energije, ako se na problem gleda u okviru teorije idealno elasti¢nog
valnog sredstva. Zbroj energija reflektiranog i transmitiranog vala trebao bi biti jednak
energiji upadnog vala (Pyrak-Nolte i Mayer, 1990). No rasjedne zone su disipativno sredstvo

za koje ne vrijedi teorija idealne elasti¢nosti, pa dolazi do pretvorbe energije vala u toplinu.

3.2.4. Makroseizmicko polje elipticnog oblika

Bilo je pokusSaja da se makroseizmicko polje elipticnih izoseista prikaze jednadzbama
Kovesligethyeva (3.12) ili Blakeova oblika (3.14) uz azimutalno ovisnu apsorpciju i
promjenjivi geometrijski rasap ovisan o udaljenosti (Papazachos, 1992; Giammarinaro i
Micciancio, 1992; Padovan, 1999; Sabolovi¢, 1999). Na taj se nacin u obzir uzima usrednjeno
neelasti¢ko prigusenje svih rasjeda koje presijeca zraka vala, kao i prijelaz sa S-valova na Lg
valove kao glavne uzro¢nike makroseizmickih ucinaka. Lg valovi su kratkoperiodicki kanalni
valovi. Prvi su ih uo¢ili Press i Ewing (1952) i, budu¢i da se povrsinski valovi rasprostiru kroz
sloj iznad poluprostora, pretpostavili su da se formiraju u plitkim slojevima. Kasnije se
pokazalo da se radi o vis§im modovima Loveovih valova za ¢ije su postojanje nuzne zone u
kojima su brzine valova manje nego u okolnim stijenama, to jest valovodi (Knopf i sur.,
1973). Lg faze su najistaknutije faze koje generiraju plitki potresi (Kennett, 1986) i ukoliko

postoje uvjeti za njihovo formiranje, mogu povecati stupanj makroseizmickog intenziteta.

Papazachos (1992) u svom pristupu polazi od Kévesligethyeve jednadzbe reducirane u blizom
polju na Blakeovu. Elipticnu izoseistu promatra u polarnom koordinatnom sustavu.
Udaljenost 4 tocke T na elipsastoj izoseisti od srediSta elipse, koje je ujedno i epicentar E,

moze se izraziti na sljede¢i nacin:
4%(1 — €%cos?(0)) = B2 (3.16)

gdje je e numericki ekscentricitet elipse, a 1 £ su duljine duze i kraée poluosi, a 8 kut izmedu

spojnice tocaka T i E te dulje poluosi. Odnosi osi elipse i kutevi su prikazani na slici 3.3.
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Slika 3.3. Elipti¢na izoseista i odgovarajuci kutevi prema Papazachosu (1992).

Oznacimo li azimut velike poluosi s ¢, a azimut tocke T oznakom ¢, tada je epicentralna

_ p? _ P
A= \/(1 — €2cos2(¢p — 90)) - \/: (3.17)

Uvrstavanjem (3.17) u atenuacijsku jednadzbu Blakeova tipa (3.14) slijedi:

udaljenost 4 dana izrazom:

z p?
I'=1,(p) —5log <1 + W) (3.18)

gdje, buduci da je numericki ekscentricitet uvijek manji od jedan, vrijedi:
S=(1-¢€%*cos?’(p—¢)), 0<S<1 (3.19)

Jednadzbom (3.18) Papazachos je uveo azimutalno ovisni intenzitet u epicentru koji je
najmanji za smjer male poluosi ¢n,. Ako se jednedzba (3.18) raspise za malu poluos, gdje je
lomin INtenzitet u epicentru u smjeru male poluosi, a ¢y = ¢ + 7/2, tada vrijedi da je parametar
S =1, jer je cos(n/2)=0, te jednadzba (3.18) prelazi u:
I=1, —=log <1 + ﬁ—2> (3.20)
min 2 h2

Izraz (3.20) se moze napisati kao:
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S
=1, - %log(1 — Hﬁ> (3.21)
gdje je:
hZ
Hp = lml (e%cos?(¢p — ) (3.22)

U jednadzbi (3.18) intenzitet u epicentru I,(¢) nije ovisan samo o0 parametrima potresa vec i
0 geometriji izoseista, a ukljucuje i anizotropno zracenje zariSta U pojednostavljenom obliku.
Zbog toga je postupak primjenjiv na grupu izoseista epicentralnih udaljenosti za koje vrijedi
h* 4+ B2 » h? te je Hy ~ 0. Uz te uvjete (3.21) prelazi u:

z
r=1i, . - Elog(S) (3.23)

Isti se postupak moze primijeniti i na Kovesligethyevu jednadzbu (3.12), te se dobiva

jednadzba (3.24), gdje je azimutalna ovisnost sadrzana u faktoru S:

2 h?

h? + A?
I=1,—Zlog <5 ) — 3uac (VA2 + h2 - h) (3.24)

Za razliku od Papazachosova pristupa, Giammarinaro i Micciancio (1993) su pretpostavili
azimutalnu i radijalnu ovisnost parametra z = z(r, 8) u Blakeovoj jednadzbi (3.14). Prvi korak
je usrednjavanje z po udaljenostima tako da z(r, #) prelazi u z( #). Na taj nacin z( ¢)

postaje periodicka funkcija i moZe se razviti u Fourierov red:
2(0) = 7o + Z 2, cos(nf + ¢,) (3.25)
n

gdje je zoisti kao z u jednadzbi (3.14). Uz ovako prikazan parametar z Blakeova jednadzba

prelazi u oblik

I1=1,— [zo + ann cos(nf + qbn)] log (%) (3.26)

u kojem visi ¢lanovi Fourierova reda unose odstupanje oblika izoseista od kruZnica. Broj visih
¢lanova reda koji se uzimaju u obzir i parametri zn I ¢, odreduju se empirijski i mijenjaju se

od podrucja do podrugja.
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Padovan (1999) i Sabolovi¢ (1999) su za podrucje Dalmacije i sjeverozapadnu Hrvatsku
primijenili drugac¢iju metodu ra¢unanja makroseizmi¢kog polja. Atenuacijsku funkciju autori
nisu racunali s izoseistama kao ulaznim podacima, ve¢ s tockama intenziteta. Za svaku
seizmogenu zonu grupirali su tocke intenziteta u klase po azimutima Sirine 30° i za njih
racunali Kovesligethyeve koeficijente apsorpcije a uz uvjet da suma kvadrata odstupanja
izraCunatog 1 stvarnog intenziteta bude minimalna. Padovan je za podrucje vanjskih Dinarida
izradunao vrijednost koeficijenta apsorpcije od @ = 0.004 km™ za azimut 120°, a vrijednost &

=0.009 km™ normalno na taj smjer, odnosno za azimut 30°.
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3.3. Anizotropnost makroseizmic¢kog polja u Dinaridima

Postojanje anizotropnog makroseizmic¢kog polja u Dinaridima vidi se iz karata izoseista, no
anizotropnost tog podrucja potrebno je provjeriti i egzaktno. Zbog toga su u ovom radu
racunate razlike izmedu empirijskih intenziteta i intenziteta izracunatih izotropnim modelom
u ovisnosti 0 azimutima. Intenziteti izotropnog polja racunati su koriStenjem Kovesligethyeve
jednadzbe (3.12) uz koeficijent apsorpcije o = 0.005 km™ i za hipocetralne dubine iz Kataloga
potresa (Arhiv Geofizickog odsjeka PMF-a u Zagrebu). Koristeno je 1157 podataka od 18
potresa navedenih u tablici 5.1. (poglavlje 5.3) grupiranih u klase $irine 30° azimuta. Da bi se
dobio dovoljan broj podataka u svim klasama, spajane su klase s azimutalnim pomakom od
180° (npr. klasi 0°-30° dodani su podaci za klasu 180°-210°). Za svaku su klasu izracunati

srednjaci i standardne devijacije razlika S$to je prikazano utablici 3.2.

Tablica 3.2. Azimutalna razdioba razlika empirijskog i ra¢unatog intenziteta za
izotropno teorijsko polje (I¢ - Ix). Podaci su grupirani u klase $irine 30°.

azimut broj Lo standardna
[] podataka | © ¢ | devijacija
15 79 -0.04 0.6700
45 122 -0.17 0.6934
75 193 0.05 0.7018
105 414 0.20 0.7039
135 247 0.10 0.7222
165 102 -0.16 0.7958

Ako se podaci iz tablice 3.2. prikazu graficki (slika 3.3.) lako se uocava promjena predznaka
razlika iz negativnih u pozitivne za azimute od priblizno 58 do 147 stupnjeva. Krivulja na

slici 3.3. ima minimum za azimut 45°, a maksimum za 105°.

Koliko god je anizotropnost uocljiva na slici 3.4, potrebno je provjeriti signifikantnost razlika
statistickim testom. U ovom je slucaju Koristen Studentov t-test. Vrijednosti su racunate
pomocu slobodno dostupnog mreznog t-test kalkulatora koji se nalazi na web stranici
http//www.evanmiller.org/ab-testing/t-test.ntml. Pokazalo se da su vrijednosti srednjih razlika

za azimute 45° i 105° medusobno razli¢ite uz razinu signifikantnosti 0.02.
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Slika 3.4. Azimutalna ovisnost srednjih razlika empirijskih
intenziteta 1 intenziteta izraCunatih za izotropni model.
Vrijednosti su ra¢unate za klase $irine 30°.

Na grafu prikazanom na slici 3.4 izraunate vrijednosti za klasu pridijeljene su srednjem
azimutu klase, na promjer, vrijednosti za klasu 0°-30° pridijeljene su azimutu 15°. Azimuti od
105° i 45° su vrlo blizu azimutu pruzanja Dinarida, odnosno normali na Dinaride, no ipak
105° odstupa od azimuta pruzanja Dinarida $to je, najvjerojatnije, posljedica Sirokog raspona
azimuta od ¢ak 30° koji su tvorili klase. Za uze klase nije bilo dovoljno podataka. Budu¢i da
je smjer pruzanja Dinarida od 120° to¢no u sredini izmedu klasa 105° i 135° a klasa 135° ima
manju vrijednost srednjih razlika, t-testom je provjerena sli¢nost vrijednosti za azimute 45° i
135°. Na taj je nacin testirana nepovoljnija varijanta $to umanjuje mogucnost greske. T-test je

pokazao da su razlike znacajne uz razinu signifikantnosti 0.02.

Iz rezultata testiranja moze se zakljuciti da empirijski intenziteti po pruzanju Dinarida slabije
opadaju s udaljeno$¢u od intenziteta normalno na Dinaride, odnosno, da evidentno postoji

anizotropija makroseimic¢kog polja u Dinaridima.
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4. Teorija priguSenje valova

Osnovna pretpostavka modela koji se opisuje u ovom radu je da rasjedne zone disipiraju
znatno vise energije od okolnih stijana. Ta tvrdnja moze biti tocna onda i samo onda ako
postoje fizikalni mehanizmi koji mogu znatnu koli¢inu seizmicke energije pretvoriti u toplinu
ili mehanicki rad. Zbog toga e biti prikazan kratak pregled fizikalnih procesa koji se mogu

dogoditi unutar rasjedne zone.

Stijene su agregati raznih minerala i svako se mineralno zrno ponasa kao harmonicki oscilator
koji trenjem gubi energiju. Koli¢ina disipirane energije proporcionalna je frekvenciji i
povrSini zrna (Carpinteri i sur., 2004) te zbog toga materijal sitnijeg zrna jace priguSuje
elasticke valove. Cak i u slu¢aju monokristalnog valnog sredstva energija se gubi na
defektima unutar kristala, a ako tih defekata nema, na vibracijama atoma unutar kristalne
reSetke. U stvarnim uvjetima je gubitak energije zbog neelasti¢nosti sredstva zanemariv samo
za deformacije manje od 10° m (Mavko, 1979). Osim disipativnih svojstva valnog sredstva,

smanjivanje amplitude vala uzrokuje i geometrija sustava.

Za geometrijski rasap nije svejedno nose li glavninu energije prostorni ili povrsinski valovi.
Prostorni se valovi rasprostiru u tri dimenzije. Valna fronta im je kugla te se gusto¢a energije
smanjuje kako se povecava povrsina kugle. Za razliku od prostornih, povrsinski se valovi

rasprostiru u dvije dimenzije. Zato im gustoca energije sporije opada s udaljenoscu.

Jedan od vaznijih elemenata priguSenja elastickih valova u stijenama je prisilni priguSeni
harmonicki oscilator. Dimenzije tih oscilatora mogu biti razli¢ite, od atoma u kristalnoj
reSetci, zrna minerala u stijeni, drobljenih stijena u rasjednoj zoni do cijelih, relativno
kompaktnih, kamenih blokova (Samis i Biegel, 1989; Turcotte, 1989). Osim harmonickog
oscilatora i uz njega povezanog suhog i viskoznog trenja, dio energije vala koji dolazi na
rasjed trosi se i na drobljenje stijena u cijeloj rasjednoj zoni (Alonso-Marroquin i Herrmann,
2004). Ti efekti nisu tako izrazeni kad se krila rasjeda medusobno gibaju zbog nailaska valova
potresa kao pri puzanju rasjeda ili koseizmi¢kom pomaku (Walsh, 1966), no nisu ni
zanemarivi zbog golemih volumena rasjednih zona koje okruzuju epicentar (Kuk i sur., 2000;

Faulkner i sur., 2003) .

Osim neelastickim priguSenjem, rasjedi mogu umanjiti makroseizmicki intenzitet i
preraspodjelom energije. Do preraspodjele dolazi zbog refleksije na rasjedima, zbog ¢ega u
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to¢ku u kojoj promatramo intenzitet ne dolaze samo direktni, ve¢ i reflektirani valovi. Na taj
se nacin energija valova rasprsuje, §to produljuje trajanje potresa u tocki u kojoj se ocjenjuje
intenzitet. Zbog relativno male reflektirane energije, koja je posljedica slabe refleksivnosti
rasjeda, nije moguce uociti povecanje intenzita potresa $to je detaljnije objasnjeno u poglavlju

4.5, a zorno je prikazano na slikama 4.2, 4.3 1 4.4.
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4.1. Harmonicki oscilator

Sinusoidalni val amplitude A, i frekvencije o dolazi na rasjed aproksimiran pukotinom.
Energija vala se s jednog bloka prenosi trenjem na drugi blok, koji se ponasa kao prisilni
priguseni harmonicki oscilator krutosti opruge K i trenja R pri ¢emu se dio energije pretvara u

toplinu (slika 4.1.).

ulazni val transmitirani val

Slika 4.1. Shematski prikaz prijenosa energije s jednog harmonic¢kog oscilatora na
drugi. Zbog trenja u sustavu dio energije vala se pretvara u toplinu.

JednadZba gibanja takvog harmonickog oscilatora je

d?x(t) dx(t)

qc2 +2k7+&)%9€(t) = ge~iwt (4.1)
B F I = R B 21 _ K
= “om’ YT T n

gdje je F sila pobude ulaznog vala, T period ulaznog vala, K krutost opruge, R trenje, a m

masa oscilatora. Rjesenje jednadzbe (4.1) su slobodne oscilacije i prisilno gibanje:

x(t) = Ce~(kttiost) 4 po-iwt (4.2)
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gdje je frekvencija slobodnih oscilacija wy dana izrazom:

k2
(L)f = Wy 1-— a)—oz (43)

UvrStavanjem (4.2) u (4.1) gubi se ¢lan sa slobodnim oscilacijama i ostaje samo dio koji

opisuje prisilno gibanje. Konstanta D tada je:

(—mw? — iRw + K)De '@t = Fe~t@t (4.4)
odnosno,
F
D= — (4.5)
gdje je Z impedancija:
K ,
Z=R—-ilom——|=|Zle'" (4.6)
w

Tangens kuta ¢ je omjer imaginarne i realne komponente impedancije Z:

m(w? — w3)

tgp = — (4.7)
Nakon pobude slobodne oscilacije trnu i tada je pomak:
x(t) = De™ @t = _Le‘iwt (4.8)
—iwZ
Buduc¢i da je brzina v(t) dana s:
v(t) = di;—(tt) = —iwDe ™t = ge‘i“’t = %e‘i(“’”"’) (4.9)

to je impedancija Z omjer sile i brzine pri stacionarnom osciliranju. 1z relacija (4.8) i (4.9) se
vidi da su i pomak i brzina proporcionalni sili pobude i obrnuto proporcionalni impedanciji.
Impedancija je funkcija frekvencije, te za frekvenciju pobude blisku vlastitoj frevenciji
oscilatora postaje vrlo mala. Za razli¢ite frekvencije pobude oscilator dolazi pod dominantni

utjecaj krutosti opruge, otpora ili mase, pa mozemo rec¢i da ga taj parametar kontrolira.

MoZemo razmotriti tri slucaja:
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Ako je frekvencija w puno manja od korijena omjera krutosti K i mase m te omjera
krutosti K i otpora R, tada krutost K dominira oscilatorom. Tada su priblizne vrijednosti

impedancije Z i pomaka x(t):

F .
, x(t) = Ee‘”"t (4.10)

3G K <<K 4.11

U slucaju kad je frekvencija pobude bliska vlastitoj frekvenciji oscilatora, otpor trenja R

uz uvjet:

postaje dominantna veli¢ina, a impedancija i brzina su:

z=p PTO_F i (4.12)
Y dt R '
Navedeno vrijedi za frekvencije u rasponu:
K <w<K K 4.13

U slucaju visokih frekvencija pobude, masa kontrolira ponaSanje oscilatora, a

impedancija i akceleracija su:

d?x(t F .
dtg ) — it (4.14)

’K R
w> |—, w > — (4.15)
m m

= —2iwm,

uz uvjet na frekvenciju:

Iz relacija (4.11), (4.13) i (4.15) se vidi da je svaki prisilni priguseni harmonicki oscilator

kontroliran razli¢itim mehanizmima u pojedinim rasponima frekvencija pobude. Na vrlo

niskim frekvencijama dominantno svojstvo je krutost. U podrucju frekvencija bliskih
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rezonantnoj frekvenciji na gibanje oscilatora najvise djeluje trenje, dok je na vrlo visokim

frekvencijama oscilator kontroliran masom.

Ukupna energija (zbroj kineti¢ke i potencijalne energije) nemirenog oscilatora mase m,

koeficijenta opruge K iznosi:

1 1
E(t) = Emv2 + Esz (4.16)

Ako je pomak oscilatora uzrokovan harmoni¢kom silom i izn0si x(t)=A(t) cos(wt-¢), tada
(4.16) prelazi u:

E(t) = %mouzA(t)2 — dlz—it)mwA(t) sin(wt — @) cos(wt — @) +
dA(t)\* 1 , ‘17
+< It ) Emcos(wt—(p) (4.17)

Budu¢i da nema mirenja, vremenska promjena amplitude je nula, i ako se izraz (4.17) usrednji

u vremenu dobivamo:

1 1
E(t) = EmeA(t)2 =3 mU (t)? (4.18)

gdje je U(t) brzina. Ukupna energije u jednom titraju je proporcionalna kvadratu brzine mase
oscilatora. U slucaju mirenog oscilatora amplituda eksponencijalno trne te se moze izraziti s:
A(t) = Aoe’kt gdje je k faktor prigusenja koji kaze da se amplituda vala smanji za 1/e
(e = 2.718) u vremenu 1/k. Za faktor k vrijedi izraz iz jednadzbe (4.1). Tako energija (4.18)

prelazi u oblik:
1 222 ,—-2kt
E(t) = 5 mw Age (4.19)

Energija je integral sile po putu, $to za konstantnu silu prelazi u umnozak sile i puta. Buduci
da je brzina vremenska promjena polozaja, gubitak energije zbog djelovanja sile je
proporcionalan umnosku sile trenja R i brzine, te je gubitak energije u vremenu derivacija
jednadZzbe (4.19):

dE 1
= Emsz%(—Zk)e_Zkt (4.20)
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Budu¢i da je k = R/2m (jednadzba (4.1)), gubitak energije uz aproksimaciju malog pomaka je:

5 &

~

1
w?RA%2e™ 2kt = ERU(f:)2 (4.21)

N =

gdje je U(t) brzina. Za prisilni priguseni harmonicki oscilator impedancija je omjer sile i

brzine. Od tuda slijedi da (4.21) mozemo pisati u obliku:

dE 1 ° ( F )2 192
dt 27 \|Z] (4.22)
Iz izraza (4.22) se vidi da je gubitak energije proporcionalan trenju, ali da raste s kvadratom

sile pobude i opada s kvadratom seizmicke impedancije.

Da bi prisilni priguseni oscilator uz silu pobude F = F, cos(wt) titrao stalnom amplitudom

potrebno je dovoditi energiju:

dE Fy cos(wt — @) F¢
T vF, cos(wt) % o cos(wt) Z| cos(wt) cos(wt — @)
F§ o
= ZI cos(wt) [cos ¢ cos(wt) + sin ¢ sin(wt)] (4.23)
Usrednjenjem po jednom periodu jednadzba (4.23) prelazi u
dE  1F¢ 1 [Fy\2
—=-2 =-R(= 4.24
at = 27215 = 3 (IZI) (4.24)
jer je
1 R
(cos(wt)) =0;  ((cos(wt)?) = > cos(p) = Zl (4.25)

Ako prisilno priguseni harmonicki oscilator titra stalnom amplitudom, tada su amplituda i
faza tako uskladeni da je pogonska energija jednaka utrosku energije na trenje. Budu¢i da je
definicija faktora prigusenja k da se amplituda smanji za faktor 1/e u vremenu 1/k, a faktor
dobrote Q je broj perioda u kojima se amplituda smanji za 1/e, vrijedi k = w/2Q, te se za
priguseno osciliranje bez sile pobude moze prikazati faktor dobrote Q kao funkcija mase i

trenja:
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Q=—o (4.26)
buduci je k = R/(2m), kao $to je ve¢ navedeno te $to se vidi iz jednadzbe (4.1).

Faktor dobrote Q je pogodan parametar za opisivanje prigusenja sustava. Proporcionalan je
masi oscilatora, a obrnuto proporcionalan trenju. Iz toga slijedi da ¢e oscilatori male mase i

velikog trenja imati mali Q, a Sto potvrduju i rezultati mjerenja u rasjedima gdje su oscilatori

relativno mali komadi lomljene stijene, sve do dimenzija milimetra.
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4.2. Intrinzi¢no prigusenje energije vala

Geometrijsko smanjenje gustoce energije elastiCkog vala je direktna posljedica povecanja
povrsine valne fronte s udaljenosc¢u od seizmickog izvora. Odredivanje geometrijskog rasapa
za model homogenog, izotropnog i ravnog poluprostora je jednostavan problem, te se energija

E na nekoj udaljenosti r od ZariSta potresa moze se opisati izrazom:

E =Eyr ™ (4.27)

gdje je Eo emitirana energija u zaristu, a n konstanta geometrijskog rasapa,koja ovisi o tome

jesu li valovi prostorni ili povrSinski.

Sredstvo u kojem se valovi rasprostiru nije idealno elasti¢no zbog ¢ega Hookeov zakon vrijedi
U ograni¢enim uvjetima reverzibilne deformacije. Deformacija e proporcionalna je napetosti

o, a faktor proporcionalnosti je modul elasti¢nosti M:
£=— (4.28)

U slucaju idealno elastinog sredstva, s prestankom djelovanja napetosti o sva bi se
pohranjena energija deformacije ¢ morala osloboditi u obliku elastickog vala. Buduéi nista
nije savrSeno, a vrijedi i tre¢i zakon termodinamike, uvijek se dio energije pohranjen u
elastickoj deformaciji ireverzibilno gubi toplinom, povecavajuci entropiju sustava. Zbog toga

se amplituda elastickog vala A eksponencijalno smanjuje s udaljenos$¢u od zarista r:
A=Aye " (4.29)

gdje je Ao amplituda polaznog vala u zaristu, a y je koeficijent apsorpcije. Energija vala je

proporcionalna kvadratu amplitude te je:

E~A%e™2V" = Eje™2V" (4.30)

Ako se uzmu u obzir geometrijski rasap i neelasti¢ko priguSenje, tada za energiju vala na

udaljenosti r od zarista vrijedi izraz:
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E = Eyr e 27 (4.31)

Smanjenje energije valova potresa s porastom udaljenosti od izvora, opisano relacijom (4.31),
nastaje zbog geometrijskog rasprSenja i trenja na deformacijama unutar kristalne reSetke i
granicama zrna Kristala, koji se ponasaju kao prisilni priguseni harmonicki oscilatori. Takvo

se prigusenje naziva intrinzi¢nim.
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4.3. Disipacija energije na rasjedu

Intrinzi¢no priguSenje Se zbog izotropnosti ne moze Kkoristiti za objasnjenje izduzZenosti
izoseista u Dinaridima. Pretpostavka je da rasjedne zone disipiraju energiju valova efikasnije
od okolnih stijena. Ako je ta pretpostavka to¢na, moraju postojati fizikalni mehanizmi koji
omogucuju relativno veliki gubitak energije na kratkom dijelu staze. U ovom ¢e poglavlju biti

prikazani fizikalni procesi koji bi mogli omoguéiti takvo ponasanje rasjednih zona.

Rasjedna ploha je, zbog postojanja rasjedne zone u kojoj su brzine valova manje od brzina u
rasjednim krilima, zapravo diskontinuitet brzine (Krebes, 1987; Carcione i sur., 2012) te
postoji fazni pomak izlaznog vala u odnosu na ulazni. Mehanizmi koji bi najbolje mogli
opisati gubitak energije unutar rasjedne zone su suho i viskozno trenje (Pyrak-Nolte i sur.,
1990, Carpinteri i sur., 2004), drobljenja ulomaka stijena (Jaeger i sur., 1986), te plasti¢na
deformacija (Monzawa i Otsuki, 2003).

Prigusenje elastickih valova ovisi o frekvenciji i amplitudi. Granica deformacije iznad koje
prigusenje postaje znatno amplitudno ovisno je jako mala i iznosi svega 10° m (Mavko,
1979), a §to znaci da je za sve stvarne potrese elasti¢no sredstvo veliko pojednostavljenje i da

su nelinearni procesi bitni.
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4.3.1. Disipacija energije na suhoj pukotini

Razmotrimo slu¢aj nailaska transverzalnog vala normalno na rasjed koji moZemo
aproksimirati pukotinom. Do gubitka energije trenjem i do relativnog pomaka krila rasjeda ne
dolazi samo u slucaju kad transmitirani i upadni val imaju jednake amplitude i faze. Buduci
da je rasjed diskontinuitet za pomak i brzinu, transmitirani val preko pukotine uvijek ima
manju amplitudu Ar od amplitude ulaznog vala i u odnosu na njega pomaknut je u fazi za ¢r.
Relativni pomak elementa povrSine dodirujuéih rasjednih ploha AA je funkcija faznog
pomaka ¢r i razlike amplituda ulaznog i prolaznog vala. Zbog principa superpozicije mozemo

pisati razliku valova kao novi val amplitude 44 i faze ¢r:

A; sin(wt) — Ar sin(wt + ¢r) = AAsin(wt + @g) (4.32)
gdje su:
AA = \/Af + A%Z — 2A,A; cos r (4.33)
Az sin
tgpr = r S Pr (4.34)

Ar + A;cos ot

Amplituda transmitiranog vala jednaka je umnoSku amplitude ulaznog vala i1 koeficijenta

transmisije:

gdje je Kkoeficijent transmisije izraCunat iz koeficijenta refleksije Rs uz pretpostavku idealne

elasti¢nosti, §to znaci da nema gubitka energije, pa vrijedi:

Bitno je napomenuti da je pretpostavljena idealna elasticnost, jer ¢e transmitirani val u
stvarnosti imati manju amplitudu od one definirane relacijom (4.35) zbog trenja unutar

rasjedne zone.

Uvrstavanjem (4.35) u (4.33) dobije se izraz za relativni pomak ploha pukotine sto bi
odgovaralo pomaku krila rasjeda. Relativni pomak AA je funkcija amplitude ulaznog vala Ay i

koeficijenta transmisije Ts(w):
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AA = A,\/l + T¢ (w) — 2Ts(w) cos @7 (4.37)

Koeficijent transmisije Ts(w) transverzalnog vala za suhu pukotinu je (Pyrak-Nolte i sur.,

1990) definiran sljede¢im izrazom:

2K

A
2K .
Z—s—la)

T, (w) = (4.38)

gdje je x krutost pukotine, a Zs seizmi¢ka impedancija, koja je definirana kao umnozak

gustoce i1 brzine transverzalnih valova vg:
Zy = pug (4.39)

Krutost pukotine je definirana kao omjer tlaka na plohe pukotine p i njihove udaljenosti d:

p
== 4.4
K= (4.40)
odnosno, omjer tlaka i deformacije uzrokovane tlakom.
Fazni pomak vala iz izraza (4.32) je (Pyrak-Nolte i sur., 1990):
tg oy = 258 4.41
8Pr =5 (4.41)

Pukotina je aproksimacija jezgre rasjeda na kojoj dolazi do pomaka. Jezgra rasjeda je sloj
debljine ¢esto manje od 0.1 m u dubini od nekoliko kilometara, dok na povrSini moze biti
Siroka i do 1 m (Sibson, 2003). Ispunjena je drobljenim materijalom, kataklazitom i glinom
(Sibson, 2003).

Energija koja se oslobada trenjem u jednom periodu vala iznosi:

+AA
AE =pu f E,dy (4.42)
—AA

gdje je u koeficijent trenja, a F, sila normalna na plohu. Ukoliko se sila ne mijenja po putu vy,

energija koja se oslobodi trenjem je:
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+AA
AE = uF, f dy = uF,2AA (4.43)

—AA

gdje je AA amplituda razlike ulaznog i transmitiranog vala. Potresi traju dovoljno kratko da je
odvodenje topline s pukotine zanemarivo. Zbog toga proces grijanja mozemo smatrati
adijabatskim. Energija potrebna da se adijabatski podigne temperatura tijela mase m i

toplinskog kapaciteta c, za iznos AT je:

AE = mc,AT (4.44)

odnosno, izrazeno preko volumena V tog tijela i njegove gustoce p:
AE = pVc, AT (4.45)

Ako volumen V raspiSemo kao umnozak debljine glavne rasjedne zone d i povrSine rasjeda

Poy, tada je energija (4.45):
AE = pdc,P,,AT (4.46)

Iz energije oslobodene trenjem (4.43) i jednadzbe (4.46) moze se izraCunati promjena

temperature rasjeda po jednom periodu:

E,AA
AT = Uiy
pdePov

(4.47)

Sila normalno na rasjednu plohu F, je umnozak povrSine rasjeda Pov i tlaka p, te izraz (4.47)

prelazi u:

_ upAA

AT
pdcy

(4.48)

Jednadzba (4.48) daje porast temperature rasjednih ploha u jednom titraju, ako su se relativno
pomakle za AA. Integriranjem tog izraza po ukupnom broju oscilacija dobije se porast
temperature rasjeda tijekom potresa. Do sada se pretpostavljalo da je pukotina u stvari jezgra
rasjeda na koji nailazi val. No s obzirom da u prirodi energiju valova pretvaraju u toplinu

cijele rasjedne zone koje zbog razlomljene strukture imaju veliki broj manjih pukotina, vrlo
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mala promjena temperature moze znaéiti veliku disipiranu energiju. Ako se zna volumen
(rasjedne zone na koju je val nai$ao) koji je sudjelovao u disipaciji moze se izracunati ukupna

disipirana energija uvrstavanjem temperature u (4.44):

upAA
AE = = ;ucA,\/l + T¢(w) — 2Ts(w) cos @ (4.49)

Iz relacije (4.49) se vidi da je energija koja se disipira kroz suho trenje direktno
proporcionalna amplitudi ulaznog vala te ¢e suho trenje biti jaCe izraZzeno u blizini ZariSta

potresa nego na ve¢im udaljenostima.

Energija vala je dana relacijom (4.18), te se za val amplitude A; na ulaznoj strani rasjeda moze

pisati:
1
E= Emsz,Z = CA? (4.50)

Faktor dobrote Q je omjer disipirane i dolazne energije u jednom titraju:

_AE ok
- 2mE  2mCA,

Q1 \/1 + T¢ (w) — 2Ts(w) cos @7 (4.51)

gdje je C faktor proporcionalnost energije i kvadrata amplitude.

Koli¢ina energije koju disipira rasjed suhim trenjem moZe se izracunati iz realnih pretpostavki
pomaka pri nailasku vala, Sirine rasjedne jezgre, litostatskog tlaka i koeficijenata trenja 1

transmisije koriste¢i jednadzbu (4.49).

Razmotrimo slucaj disipacije energije kad val nailazi na rasjed na koji djeluje samo litostatski
tlak na dubini od 1 km. Primjer je pojednostavljen jer nije uzet u obzir stvarni tlak na
navedenoj dubini, ali je dovoljno dobar za procjenu reda veli¢ine disipirane energije zbog

suhog trenja.

Prema definiciji MSK-78 ljestvice (Medvedev i sur., 1965; Ziv¢ié, 1986), pri intenzitetu
| = V° val frekvencije 8 Hz (Chernov i Sokolov, 1999) uzrokuje pomak objekta amplitude
A; = 1.25 10 m. Valna duljina je 440 m, ako brzina iznosi 3500 m/s, ili je manja za manje
brzine pri povrsini. Naide li val na rasjed debljine jezgre 0.1 m na dubini 10° m u vapnencu
gustoée 2.7 10° kg/m® na &iju jezgru djeluje samo litostatski tlak, uz koeficijent trenja x = 0.6
(Byerle, 1978) i koeficijent transmisije Ts = 0.9, disipirat ¢e se 152.5 J/m? u jednom titraju,
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odnosno, u desetak titraja (koliko se moze ocekivati kod potresa), disipirat ¢e se samo suhim
trenjem vise od 1.5 kJ/m? Uz toplinski kapacitet od 0.71 ki/kgK ta bi energija podigla
temperaturu jednog kilograma vapnenca za 2.09 °C, odnosno, jedan dm® vapnenca (sloj

debljine 1mm i povrsine 1m?) bi se zagrijao za 0.77 °C.

55



4.3.2. Prigusenje na sustavu pukotina ispunjenih tekucinom

Jezgru rasjeda moguée je aproksimirati plohom zanemarive Sirine u odnosu na duljinu i
visinu, no razlomljena zona je znatno Sira, ponegdje i viSe od kilometra. Kao $to joj i samo
ime kaze, radi se o zoni Cija je glavna osobina razlomljenost stijena, a ¢esto i sposobnost
zadrZavanja tekucina i plinova. Zbog toga je faktor dobrote Q unutar rasjedne zone do dva
reda veli¢ine manji nego u okolnim stijenama (Berryman, 1988; Ben-Zion i Aki, 1990; Ben-
Zion i sur., 2003). Na takvo znacajno prigusenje valova osim suhog trenja bitno utjece i
viskozno trenje tekucéina sadrzanih u razlomljenoj stijeni.

Do sada je ponudeno nekoliko mehanizama disipacije energije trenjem izmedu tekucine i
stijene, no niti jedna ne daje dovoljno veliko prigusenje koje bi objasnilo laboratorijska
mjerenja (Murphy, 1982; Mochizuki, 1982). Biot je 1956. iznio teoriju po kojoj je priguSenje
elastickih valova u krutom poroznom sredstvu, odnosno matrici ispunjenoj tekuc¢inom
posljedica trenja izmedu matrice i fluida (Biot, 1956; 1962a; 1962b). Prema Biotu, val u
prolasku stvara mali gradijent tlaka zbog cega tekucina prisilno cirkulira medusobno
odvojenim pukotinama unutar matrice. Problem modela je $to je izra¢unato prigusenje reda
veli¢ine manje od laboratorijski izmjerenih vrijednosti. Zbog toga su drugi autori pokusali
prilagoditi model mjerenim podacima. Mavko i Nur (1975) su predlozili pretakanje fluida iz
jedne u drugu mikroskopsku pukotinu. SnaZno priguSenje se pokuSalo objasniti i
makroskopskim pretakanjem fluida iz podrucja zasi¢enog kapljevinom u podrucje zasi¢eno
plinom (White, 1975; White i sur., 1975; Dutta i Ode, 1979; Dutta i Seriff, 1979). Niti jedan
od ponudenih mehanizama nije mogao predvidjeti stvarni red veliCine prigusenja bez
uvodenja fenomenoloskih parametara, a koji se ne mogu mjeriti neovisno. U svakom slucaju,
snazno je prigusenje, najvjerojatnije, posljedica promjene toka fluida na lokalnom nivou.

Svi navedeni radovi o priguSenju valova u poroznom mediju ispunjenom teku¢inom polaze od
Biotovog rada iz 1956. godine (Biot, 1956; izvod u prilogu). Prema Biotu, koeficijent
prigusenja amplituda valova proporcionalan je omjeru referentne valne duljine I i valne
duljine u uvjetima viskoznog trenja l,:

b _V2f. ! (4.52)

. 2f
\/ ’(Grz-l'Giz)_Gr

gdje su frekvencija vala fi karakteristi¢na frekvencija sustava f: dani izrazima:

L w
f_Zn
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B b B b
2mp,  2mp(Y1z + V22)

fe (4.53)

Velicine );; su elementi tenzora napetosti, a G, i Gj su realni i imaginarni dijelovi umnoska

modula smicanja i kvadrata valnog broja dijeljenog s umnoskom gustoce i kvadrata kutne

frekvencije:

k? ,
b =G, + iG,
Yi1Y22 = Vi2 (L)z
(V12 +V22)% \fe L
N
_ £V12 + V22
fe N

1+y
G, =

(4.54)

G;

Ako je frekvencija dolaznog vala bitno manja od karakteristi¢ne frekvencije sustava, odnosno
ako je omjer frekvencija f/f; manji od 0.15 (Biot, 1956) izraz (4.52) se moze razviti u red oko
f/f. . Tada je priblizno rjeSenje koeficijenta prigusenja:

I 2

r 1
E =35 (Y12 + V22) (é) (4.55)

PriguSenje valova u sredstvu zasi¢enom teku¢inom racunato na ovaj nacin je za red veli¢ine
manje od laboratorijski mjerenih, Sto zna¢i da teorija ne ukljuuje sve mehanizme
prigusavanja. Zbog toga se pristup razvijao, te se razmatralo pretakanje tekucine iz jedne
pukotine u drugu, djelomic¢no ispunjene pukotine, kapljevinu s plinskim mjehuri¢ima i

lokalnu permeabilnost koja bi mogla dati bolje rezultate (Berryman, 1988).
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4.4. Gubitak energije drobljenjem materijala

Jedno od glavnih svojstava rasjedne zone je razlomljenost. Stijene se pod djelovanjem sile
lome na slabim mjestima koja su nastala pri njihovom formiranju ili nakon njega. Dimenzije
ulomaka u rasjednoj zoni u odnosu na njihov broj (Wilson i sur., 2005) mogu se opisati
funkcijom potencija, te se rasjedna zona moze smatrati fraktalnom strukturom (Samis, 1989;
Turcotte, 1989). Ulomci su raznih veli¢ina sve do veli¢ine kristala (Turcotte, 1989), a broj

ulomaka N iste veli¢ine r zadovoljava jednadzbu:

N=-3 (4.56)
pri ¢emu je C faktor proporcionalnosti a D fraktalna dimanzija (Turcotte, 1989). Fraktalna
dimenzija jezgara rasjeda u karbonatima iznosi od 2.6 do 2.7 osim uskog sloja u kojem se

formiraju sitne Cestice te vrijednost D doseze i do 3 (Storti i sur., 2003).

Neka je L karakteristi¢na dimenzija Cestica koje se drobe. Gustoca energije ¢ koja se trosi na
trenje izmedu Cestica i njihovo drobljenje moze se izraCunati integriranjem napetosti o po

deformaciji &:

¢ = fade (4.57)

i proporcionalna je karakteristi¢noj dimenziji (Carpinteri i sur., 2004):

@ o< LP~3 (4.58)

Sto potvrduju eksperimentalni rezultati (Carpinteri i sur., 2004). Za lom kristala kvarca uzduz
romboedarskih osi teorijski je potrebna energija od 2 J/m? (Ball i Payne, 1976), dok su
eksperimentalno utvrdeni iznosi od 1 do 10 J/m? (Davies i sur., 2012). Za formiranje novog
rasjeda u kvarcnoj stijeni potrebno je od 0.2 do 0.36 MJ/m?, dok se na usitnjavanje materijala
u ve¢ formiranom rasjedu trosi izmedu 0.2 i 0.3% energije koja dode do rasjeda (Wilson i

sur., 2005).
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4.5. Preraspodjela energije reflektiranjem vala

Makroseizmicki intenzitet se moze umanjiti i preraspodjelom seizmicke energije. Rasjed se u
prvoj aproksimaciji moze shvatiti kao loSe, razlomljeno zrcalo. Lose je zbog toga Sto
reflektira relativno malo energije. Uz pretpostavku, koja je u suglasju s mjerenjima na terenu
(Ben-Zion i sur., 2003; Yang i sur., 2011), da je brzina izvan rasjeda duplo vec¢a od brzine
unutar rasjeda i za upadne kutove manje od 78°, reflektira se uglavnom do 10% upadnog vala
(slika 4.2). Za manje brzinske kontraste koeficijent refleksije je manji sto se vidi iz Fresnelove
jednadzbe (4.59). Rasjedi i rasjedne zone se mogu usporediti s razlomljenim zrcalom jer su
fraktalne prirode (Turcotte, 1989; Sammis i Biegel, 1989; Billi i sur., 2003; Kim i sur., 2004),
odnosno, sastoje se od sve manjih i manjih dijelova. Pri nailasku vala na rasjed dio energije se
reflektira 1 ta je energija saCuvana u obliku vala, ali je izgubljena promatra li se s
makroseizmic¢kog gledista. Amplituda reflektiranog vala je mala, a vrijeme putovanja mu je
dulje od vremena putovanja direktnog vala. Da bi reflektirani val povecao intenzitet za jedan
stupanj mora superpozicijom s direktnim valom povecati amplitudu za duplo. To je vrlo malo
vjerojatno s obzirom na mali koeficijent refleksije i dulje vrijeme putovanja reflektiranog vala
u odnosu na direktni val. Refleksije samo produljuju trajanje signala formirajuci "rep", Koji je
uglavnom nevidljiv za makroseizmi¢ku ljestvicu. Cak i da val krene iz izvora kao
longitudinalni P val te se pri reflektiranju konvertira u transverzalni S val te stigne u tocku
promatranja istovremeno kad i direktni S val, superpozicija s direktnim valom ne doprinosi
makroseizmi¢kom intenzitetu, jer P valovi nose priblizno sedam puta manje energije od S
valova (Shapiro i sur., 2000; Hennino i sur., 2001), a koeficijent refleksije reflektiranog vala

je do 0.35 (Gutenberg, 1944). Takav val nosi svega 5% energije direktnog vala.

Koeficijent refleksije se moZe izracunati iz Fresnelove jednadzbe:

st cos(¢;) —ny cos(@y) ’
* |ny cos(@,) + n, cos(e,)

(4.59)
gdje su ny, indeksi loma, a ¢1, upadni kut i kut loma vala. Ako pretpostavimo da je brzina S

vala unutar rasjedne zone upola manja od brzine u okolnim stijenama (Ben-Zion i Sammis,

2003; Ben-Zion i sur., 2003; Yang i sur., 2011), prethodnu jednadzbu mozemo pisati kao:
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[cos( _1 —Lgin2 ]2
¢1) —5 |1 —zsin?(¢;)
Ry ((Pl) = 2\/ 4

(4.60)

| cos(p1) + %\/1 — %Sin2 (o) |

Iz grafa funkcije (4.60) (slika 4.2) je vidljivo da se rasjed, unato¢ velikom brzinskom
kontrastu, ponasa kao lose zrcalo sve do velikih upadnih kuteva kad dolazi do totalne

refleksije. Za kutove blizu Brewsterovog kuta (priblizno 63°) rasjed je transparentan.

21.0
n

= 0.8

= 0.6

|

£ 04
Q

=0.2

Q
£ 0.0 — —/ ‘
S 0 10 20 30 40 50 60 70 80 90

Upadni kut vala (°)

Slika 4.2. Graf funkcije (4.60). Koeficijent refleksije je za kutove upada do priblizno
78° manji od 12%.
Ako pretpostavimo elasticko ponasanje rasjeda, koeficijent transmisije Ts(¢) je dan s (4.36):

Ts(@) = 1 — Rs().

Na nekoj udaljenosti r amplituda vala je:

A(r) = Agr e V" (4.61)

gdje je y faktor intrinzi¢nog prigusenja, n koeficijent geometrijskog rasapa i Ao amplituda u
zaristu. Pri svakom prolasku zrake vala kroz rasjednu plohu dio se reflektira, i nakon m
prolazaka amplituda vala je:

A(r,p) = AgTs(@)™r e V7" 4.62
'
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Izraz (4.62) je jednadzba polja amplituda vala. Buduéi je koeficijent transmisije manji od
jedan, amplituda vala se smanjuje svakim novim prolazom kroz rasjed. Nacrtaju li se izolinije
polja (4.62) (slike 4.3 i 4.4) uocava se transparentnost rasjeda za kutove bliske Brewsterovom
kutu. Niti za pet paralelnih rasjeda pretpostavka o refleksiji kao jedinom bitnom mehanizmu
atenuacije na izlaznoj strani i prirasta intenziteta na ulaznoj strani sustava rasjeda ne moze
objasniti omjer velike i male osi elipsa izoseista od 4:1 koji se vidi na empirijskim kartama.
Dapace, povecanjem broja rasjeda krivulje postaju sve sli¢nije deformiranom pravokutniku
(slika 4.4).
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90 90 - 90
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60 60
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60/ . b 60 6.25% _ * epicentar
50- 50
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Slika 4.3. Izolinije amplitude (samo jedan kvadrant) transmitiranog vala kao funkcije broja
paralelnih rasjeda i upadnog kuta izracunate pomocu Fresnelove jednadzbe (4.59) uz brzinski
kontrast 2:1. Epicentar je u donjem lijevom uglu svake od slika i ima koordinate (0,0). Broj
rasjeda raste od (a) 1 do (e) 5. Oznacene su izolinije koje tvore geometrijski niz tako da 50%
od A, odgovara intenzitetu | = 1, - 1, 25% odgovara I, - 2, 12.5% je I, - 3,2 6.25% I, - 4. 1, je
intenzitet u epicentru.
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Vecina potresa koji su koriSteni u ovom radu imaju magnitude manje ili jednake M < 6. S
obzirom na magnitudu, duljine izvora, to jest aktivne dionice rasjeda, su im od jednog do
desetak kilometara. U ekstremnom slu¢aju kad je duljina izvora 10 km, a brzina propagacije
pukotine iznosi pola brzine transverzalnih valova v, = 0.5vs = 1.75 km/s (Ben-Zion i Aki,
1990), izvor zraci krace od 6 s. To znaéi da razlike putova direktnog i reflektiranog vala ne
smiju biti veée od 30 km da bi se refleksija superponirala na direktni val. Cak i u sluaju da se
reflektirani valovi superponiraju na direktni val jednakog vremena putovanja, slika polja
amplituda pomaka se bitnije mijenja samo u uskom podrucju uz prvi rasjed (slike 4.5 i 4.6).
Takvo polje ne sli¢i empirijskom makroseizmi¢kom polju jer se u smjeru pruzanja rasjeda
izduzuje u 3iljak Sto je posljedica vrlo velikog koeficijenta refleksije za kuteve veée od 78°.
Uz razlike brzina koje su izmjerene u rasjednim zonama i okolnim stijenama prigusenje
normalno na rasjede nije dovoljno veliko da izolinije amplitude vala budu sli¢ne empirijskim
izoseistama. Sli¢nost bi se postigla uz brzinski omjer 1:10 $to je nerealno jer su izmjerena
usporenja valova od najvise 40-50%. Za Brewsterov kut od 63° rasjedi su transparentni §to

daje izolinijama "pravokutni™ oblik.

Na slikama 4.3 i 4.5 prikazane su izolinije u samo prvom kvadrantu, dok su na slikama 4.4 i
4.6 prikazana sva Cetiri kvadranta za slucaj da se sa svake strane zariSta nalazi po pet
paralelnih rasjednih zona. lzolinije amplituda su identi¢ne teorijskim izoseistama do na

konstantu $to znaci da bi teorijske izoseiste izracunate na opisani nacin imale isti oblik.

Karta rasjeda koriStena u ovom radu je takva da zrake potresa u vecini sluc¢ajeva presijecaju
do tri rasjedne zone. To znaci da bi u modelu refleksija mogla modulirati intenzitet kao u
slu¢ajevima (a), (b) i (c) prikazanim na slikama 4.3 i 4.5. Cak i u slu¢aju (€) amplitude valova
okomito na rasjede su manje samo za 37%. Zbog toga je jasno da refleksija i transmisija
valova kroz rasjedne zone moze biti samo sekundarni mehanizam oblikovanja

makroseizmickog polja.

62



6.25%

I \\ I ’l ]
3 {
i { ( @00}25% }12.5% 3
[ ~— A S—— ra — .
J [ § \
— : ) S —
‘ é’ A — . e —— \‘ X

Slika 4.4. 1zolinije amplitude vala u postocima amplitude u Zari$tu za slucaj od pet
paralelnih rasjednih zona (sive crte) sa svake strane zarista. Reflektirani i direktni
valovi se ne superponiraju. Nije prikazan rasjed na kojem se dogodio potres.
Parametri kao na slici 4.3.
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Slika 4.5. Izolinije amplitude vala u postocima amplitude u zaristu za slucaj pet
paralelnih rasjednih zona (sive crte) sa svake strane izvora. Epicentar je oznacen
zvjezdicom. Reflektirani i direktni valovi se superponiraju. IzduZenje izolinije
6.25% je posljedica velikog koeficijenta refleksije za kutove veée od 78°. Parametri
kao na slici 4.3.
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Slika 4.6. Izolinije amplitude (samo prvi kvadrant) superpozicije transmitiranog vala i valova
reflektiranih na svim rasjedima kao funkcije broja paralelnih rasjeda i upadnog kuta. Broj
rasjeda raste od (a) 1 do (e) 5. Oznacene su izolinije koje tvore geometrijski niz tako da 50%
od A, odgovara intenzitetu | = I, - 1, 25% odgovara I, - 2, 12.5% je I, - 3,2 6.25% I, - 4. I, je

intenzitet u epicentru.
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5. Modeliranje makroseizmickog polja uz prigusenje na rasjedima

Osnovne pretpostavke na kojima je temeljen model prikazan u ovom radu su da se glavnina
energije prenosi prostornim transverzalnim (S) valovima i da je elipsoidalni oblik izoseista u
Dinaridima posljedica snazne atenuacije intenziteta u relativno uskim podrué¢jima
kvaziparalelnih rasjednih zona. Takvom atenuacijom se izvorno izotropno polje oblikuje u
anizotropno. Osim toga, pretpostavljeni su toCkasti izvor i pravocrtno rasprostiranje valova.
Model racuna s rasjedima prikazanim na karti kao da su vertikalni, no nije nuzno da stvarni
rasjedi budu vertikalni niti da S valovi budu polarizirani, bilo horizontalno ili vertikalno, $to
¢e biti detaljno objasnjeno u poglavlju 5.1. Intenzitet se u nekoj tocki racuna kao intenzitet
izotropnog polja umanjen za prigusenje rasjednih zona. Za racunanje izotropnog polja
koriStena je Koevesligethyjeva jednadzba jer je u njoj jasno odvojen geometrijski rasap od

neelastickog priguSenja.

Uz kartu rasjeda model ima cetiri parametara koji se odreduju na temelju makroseizmickih
podataka, a ako to nije moguée uzimaju se vrijednosti iz literature. To su: koeficijent
atenuacije «; za zrake koje ne presijecaju rasjede, korigiranu S$irinu rasjeda d (umnozak
prosjecne Sirine rasjednih zona prikazanih na karti rasjeda i prosjecnog koeficijenta atenuacije
za rasjedne zone o), najmanji intenzitet pri kojem rasjedna zona zamjetno priguSuje intenzitet

i grani¢nu dubinu ispod koje vise ne prigusuje valove.

Izotropno makroseizmic¢ko polje ovisi o epicentralnoj udaljenosti r, dubini ZzariSta h,
koeficijentu apsorpcije o;. i intenzitetu u epicentru l,. Dubina Zari$ta i intenzitet u epicentru su
parametri svakog pojedinog potresa, dok su epicentralne udaljenosti funkcije polozaja tocaka
intenziteta i epicentra. Koeficijent apsorpcije a; je svojstvo Sireg prostora i konstanta je u
vremenu. U ovom se se radu za racunanje koeficijenta ; koristile samo tocke intenziteta Cije
spojnice s epicentrom potresa nisu presijecale niti jednu rasjednu zonu prikazanu na Karti

rasjeda.

Koeficijent atenuacije rasjedne zone o, nije moguce izracunati iz makroseizmickih podataka,
no moguce je izraCunati omjer a.o; koriste¢i podatke iz literature za faktore dobrote Q i
brzine S valova unutar i izvan rasjedne zone. Budu¢i da je (Hashida, 1987; Aki i Richards,
2002):
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_nf
“= v,

gdje je vs brzina a f frekvencija valova, omjer koeficijenata atenuacije se izratuna kao:

nf
ﬁ _ Qrvsr _ inSi
Qi T[f Qrvsr
Qs

gdje su v 1 v brzine S valova, a Q; i Q, faktori dobrote izvan i unutar rasjedne zone.
Koeficijent priguSenja izvan rasjedne zone @; mogucée je izmyjeriti, Sto ¢e biti opisano u
sljede¢im poglavljima te se na taj na¢in moze dobiti i ;. 1z tako procijenjenog koeficijenta a i
makroseizmickih podataka moze se izracunti srednja $irina rasjednih zona i zbog provjere

usporediti s podacima iz literature.

Rasjedna zona se ne ponasa na svim dubinama jednako. To se vidi iz dimenzija valovoda koje
rasjedne zone ponekad mogu formirati pod povoljnim geometrijskim uvjetima (Ben-Zion i
sur., 2003; Lewis i sur., 2005). Valovodne strukture su diretno povezane sa zonama male
brzine, engl. low velocity zones (LVZ) jer je, zbog Snellovog zakona, nuzan uvjet da valovi
unutar valovoda imaju manju brzinu od valova izvan njega. Smanjena brzina u tim
strukturama je posljedica razlomljenosti stijena rasjedne zone koje mogu biti saturirane
fluidom. Budu¢i da su sve navedene pojave (LVZ, valovod, pojacana makroseizmicka
atenuacija) manifestacije raznih svojstava rasjednih zona, moguce je koristiti podatke za LVZ

i valovode da bi se procjenila dubina do koje rasjedne zone bitno prigusuju valove.

Tipi¢ne dubine valovoda su 3-5 km (Li i sur., 1999), no ponekad mogu dosec¢i dubinu i do 10
km (Wust-Bloch, 2002). Te dubine odgovaraju dubinama u kojima je litostatski tlak dovoljno
malen da postoje otvorene pukotine ispunjene teku¢inom. Razli¢ite dubine valovoda su
najvjerojatnije posljedice lokalnih geoloskih uvjeta i ovisne o podruéju u kojem su brzine
mjerene. Presjek valovoda u rasjednoj zoni San Andreas i odgovarajuce brzine prikazane su
na slici 5.1. Budu¢i da ne postoje podaci za dubinu LVZ u Dinaridima realno je pretpostaviti
da im se dubine, ukoliko takve strukture uopce postoje u Dinaridima, bitno ne razlikuju od
dubina u drugim rasjednim zonama i da podatak o dubini LVZ-a moze posluziti kao prva
aproksimacija grani¢ne dubine ispod koje rasjedne zone viSe ne prigusuju valove bitno jace od

okolnog tla.
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Slika 5.1. Valovod i brzine transverzalnih valova
unutar San Andreas rasjeda u Kaliforniji. Prema
(Liisur., 2004).

Pomak cesti tla uzrokovan nailaskom vala moguce je povezati s intenzitetom potresa preko
definicije makroseizmitke MSK ljestvice (Medvedev i sur., 1965; Ziv¢&ié, 1986). Zbog toga je
realna pretpostavka da gubitak energije postaje zamjetan u makroseizmi¢kom smislu tek kad
amplituda vala postane dovoljno velika, odnosno, da vjerojatno postoji amplitudni prag iznad
kojeg rasjed atenuira valove bitno jac¢e od okolnih stijena. Ukoliko postoji amplitudni prag,
moralo bi ga se mo¢i izracunati iz empirijskih podataka i primijeniti kao jedan od parametara

modela §to je u ovom radu 1 napravljeno.

Pretpostavke modela su S valovi kao glavni nosioci energije, tockasti izvor, pravocrtno
rasprostiranje valova i veca atenuacija u rasjednim zonama od one u okolnim stijenama.
Budu¢i da je model napravljen tako da moze dati brzu procjenu intenziteta na terenu za
potrebe civilne zastite, ulazni podaci su oni koji se mogu dobiti instrumentalno (na osnovi
zapisa seizmografa): izraCunate koordinate epicentra, dubina ZariSta i magnituda. lako su u
modelu rasjedi vertikalni, to u stvarnosti nije nuzno. Zbog manje brzine valova u rasjednoj
zoni valovi se lome k okomici i smanjuje se greska zbog puta kroz rasjednu zonu, sto ¢e biti

detaljno objasnjeno u poglavlju 5.1.
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Pri modeliranju se ra¢una probodista kroz rasjednu plohu na temelju karte rasjeda. Budu¢i da
u Dinaridima veéina rasjeda nije vertikalna, stvarni nagib rasjeda moze unijeti pogresku u
racun zbog pogresnog lociranja presjecista zrake vala i rasjeda. Zato se moze dogoditi da
zraka u stvarnosti prolazi kroz rasjed, a da to model ne moze izracunati ili da model izracuna
nepostojece probodiste kroz rasjednu plohu. Zbog toga su parametri modela prilagodeni toj i
samo toj karti rasjeda te ako se model koristi s nekom drugom kartom rasjeda mora se
ponoviti postupak parametrizacije. Pretpostavke modela su i da rasjedna zona atenuira bitno
jace od okolnih stijena samo do neke grani¢ne dubine kao i da seizmiCki val mora imati
dovoljno energije pri ulasku u rasjednu zonu da bi prigusenje bilo uocljivo u
makroseizmi¢kim podacima. Grani¢na dubina je dubina do koje su rasjedne brece nepovezane
i mogu atenuirati seizmicke valove jace od okolnih stijena (Sibson, 1977). Zato probodista
zrake vala kroz rasjednu zonu ulaze u ra¢un samo ako imaju manju dubinu od grani¢ne dubine

1 ako je intenzitet na probodistu veéi od intenzitetnog praga.

U prvom je koraku parametrizacije modela racunat koeficijent intrinzi¢ne atenuacije. Brzine i
faktori dobrote u i izvan rasjednih zona koji su koriSteni za rac¢unanje omjera koeficijenata
atenuacije preuzeti su iz literature (Ben-Zion i sur., 2003; Yang i sur., 2011; Gentili i
Franceschina 2011; Dasovi¢, 2013). U drugom se koraku na temelju omjera koeficijenata
atenuacije racuna Sirina rasjednih zona, dubina Zari$ta, intenzitet u epicentru, grani¢na dubina
1 grani¢ni intenzitet. IzraCunata je 1 srednja makroseizmicka dubina za potrese iz
parametarskog skupa koja se pri modeliranju koristi za korekciju ulazne instrumentalno
izraCunate dubine zariSta. Postupak raCunanja 1 vrijednosti parametara detaljnije su obradeni u

poglavlju 5.4.

Za raCunanje parametara modela izdvojeni su potresi iz hrvatske makroseizmicke baze u
poseban podskup. Parametri modela se ra¢unaju direktno iz to¢aka intenziteta (ne koriste se
izoseiste) i karte rasjeda. Koeficijent intrinzi¢ne atenuacije i srednja Sirina rasjednih zona su

izraCunati kao aritmeticke sredine tih parametara za pojedine potrese parametarskog skupa.

Nakon provedene parametrizacije, model je provjeren na testhom skupu potresa. Modelom su
izraCunati intenziteti u ¢vorovima mreze gustoc¢e 0.1x0.1° za ulazne instrumentalne podatke
testne skupine potresa. Na temelju inteziteta u ¢vorovima mreze crtane su karte sintetickih
izoseista pomocu programa Grapher kriging metodom. Sinteticke izoseiste su usporedivane s

empirijskim za tu svrhu do sada jo$ ne koristenom metodom momenata slike.
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5.1. Atenuacijska funkcija modeliranog polja

Pretpostavka je modela makroseizmickog polja opisanog u ovom radu je da je u osnovi
izotropno makroseizmicko polje modulirano snaznom atenuacijom intenziteta u rasjednim
zonama. Atenuacijska funkcija koja je primijenjena u modelu za izotropno polje je jednadzba
Kovesligethyeva tipa (jednadzba 3.12). Povezanost polja i geoloskih struktura uvodi se u dio
jednadzbe koji opisuje neelasticko prigusenje kao novi Clan ovisan o Sirini rasjedne zone,

omjeru koeficijenata atenuacije i broja probodista kroz rasjedne zone.

Jednadzba za izotropno polje glasi (3.12):

I1=1,— 3log(%) — 3ua(r —h)

gdje je I, intenzitet u epicentru, h dubina ZariSta, r hipocentralna udaljenost, a koeficijent

apsorpcije a 1 = log(e) = 0.4343.

Mogu¢i je slucaj da staza vala koja prolazi kroz podrucje snaznog prigusenja bude

ekvivalentna duljoj stazi kroz okolnu stijenu (slika 5.2).

A
P
P

Yy

L=r+d(Q, /Qy)
RASJED ~

HIPOCENTAR

Slika 5.2. Na kracoj stazi kroz rasjednu zonu valovi su jednako priguSeni kao na
duzem putu kroz okolno kompaktno stijenje.

69



JaCe prigusSenje intenziteta u rasjednim zonama nego u okolnim stijenama moze se prikazati u
jednadzbi izotropnog polja kao dodatna udaljenost Ar. Dodatna udaljenost ulazi u ¢lan koji
opisuje neelasticko prigusenje, dok se ¢lan s geometrijskim rasapom ne mijenja, te jednadzba
za izotropno polje (3.12) prelazi u:

r

I=IO—310g(h

) = 3ua(r + Ar — h) (5.1)

Dodatna udaljenost Ar je broj presjeka staze vala i rasjeda koje ta staza presijeca pomnozen
srednjom $irinom rasjednih zona i omjerom intrinzi¢nog faktora dobrote Q; i faktora dobrote
rasjedne zone Q:. lako su faktori dobrote Q veli¢ine razlicite od koeficijenata atenuacije a, S
obzirom da su ovisni o istim fizikalnim procesima u valnom sredstvu, pretpostavljamo da im
je omjer priblizno isti, te je dodatna udaljenost:

Qv ar

Ar = nd =nd— 5.2
Qrvr o ( )

gdje su v; i v, brzine transverzalnih valova u nedirnutoj stijeni i rasjednoj zoni, n je broj
presjeka staze vala i rasjednih zona koje ta staza presijeca, a d srednja Sirina rasjednih zona
prikazanih na karti rasjeda. Zbog jednostavnosti racuna, rasjedne zone su aproksimirane
vertikalnim ravninama koje sijeku povrSinu terena u rasjedima prikazanim na slici 5.2. U
Dinaridima su rasjedi nagiba od 77° na sjeverozapadu do 43° na jugoistoku (Kastelic i Carafa,

2012), no pretpostavka o vertikalnim rasjedima je dovoljno dobra za potrebe ovog rada.

Nagib rasjeda moze na model djelovati dvojako: duljim putem kroz rasjednu zonu od stvarne
Sirine rasjedne zone 1 pogreSnim lociranjem presjeciSta na karti rasjeda. U najgorem mogucem
slucaju, kad val dolazi skoro paralelno rasjedu, put kroz rasjednu zonu moze biti dulji samo
do 15.5 % zbog nagiba rasjeda. Naime, zbog brzina transverzalnih valova u rasjednim zonama
koje su upola manje od brzina u okolnim stijenama (Yang i sur., 2011; Ben-Zion i sur., 2003),
kut loma zrake za grani¢ni slu¢aj kuta upada od 90° iznosi 30° (slika 5.3). Staza vala d' kroz
rasjednu zonu u najgorem moguéem slu¢aju, kad je upadni kut vala tek nesto manji od 90° u
odnosu na normalu, je 15.5% dulja od stvarne fizi¢ke Sirine rasjedne zone d. Buduci da valovi
upadaju na rasjed i pod kutevima manjim od 90° u odnosu na normalu, duljina puta vala kroz
rasjednu zonu je u stvarnosti manje podcijenjena. Za kut upada od 45° uz odnos brzina unutar
(vy) i izvan (v;) rasjedne zone v, = 0.5v; (Yang i sur., 2011; Ben-Zion i sur., 2003), kut loma
iznosi 20.7° od normale, te je stvarna duljina staze d' = 1.07 d $to znaci da je $irina zone

podcijenjena samo 7%.
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Budu¢i da je veéina seizmogenih rasjeda u Dinaridima pod kutom nagiba od 77° do 43°
(Kastelic i Carafa, 2012), a rasjedne zone atenuiraju valove do grani¢ne dubine koja prema
Sibsonu (1977) nije veéa od 5 km, projekcija na povrSinu probodista zrake kroz rasjed nije
udaljenija od rasjeda na karti viSe od 5 km. U stvarnosti je ta udaljenost manja i iznosi 4.3 km,
jer se rasjedi nagiba 43° nalaze u Juznim Dinaridima, dok su nagibi rasjeda u SrediS$njim
Dinaridima priblizno 60°. Dakako, ako je probodiste zrake vala kroz rasjednu zonu plice i
projekcija probodista na povrSinu je blize rasjedu na karti te je pogreska zbog nagnutosti

rasjeda manja.

PRESJECISTE
ZRAKE | RASJEDA

Slika 5.3. Vertikalni presjek rasjedne zone. U najgorem moguc¢em sluéaju kad zraka
vala upada skoro paralelno s rasjednom plohom lomi se pod kutem od 30°. Staza vala
unutar rasjedne zone je dulja od Sirine zone za manje od 16%.

Za svaku tocku intenziteta racuna se staza direktnog vala i presjeciSta staze i rasjednih zona.
Na temelju dosada$njih radova realno je pretpostaviti da je omjer faktora dobrote izvan i
unutar rasjednih zona barem 10:1 (Yang i sur., 2011; Gentili i Franceschina 2011). Uz omjer
brzina unutar i izvan rasjedne zone v, = 0.5v; (Yang i sur., 2011; Ben-Zion i sur., 2003), izraz

(5.2) se moze pisati:

Ar = 20nd (5.3)
te jednadzba (5.1) prelazi u
r
I =1,—3log (E) — 3ua(r + 20nd — h) (5.4)
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Jednadzba (5.4) se razlikuje od polazne jednadzbe za izotropno polje (3.12) za dodatnu
udaljenost u ¢lanu ovisnom o neelastickom priguSenju. Dodatna udaljenost je proporcionalna
umnosku $irine rasjedne zone, broja probodista zrake vala i rasjednih ploha, koje se nalaze
izmedu toCke intenziteta i hipocentra, te omjera umnoska faktora dobrote i brzine izvan i
unutar rasjedne zone. Broj presjeci$ta na dubinama manjim od grani¢ne dubine racuna se iz
geometrijskih odnosa rasjeda i hipocentra. Parametri jednadzbe (5.4) su racunati na temelju

empirijskih podataka, razdiobe tocaka intenziteta i karte rasjeda.

U prvom se koraku za svaki potres iz parametarskog skupa racunaju osnovni parametri
atenuacijske funkcije za izotropno polje (3.12) na temelju podataka o intenzitetima, koje
sadrzi Hrvatska baza makroseizmickih podataka (Sovi¢, 1999). Racunaju se intenzitet u
epicentru I,, dubina zariSta h i koeficijent apsorpcije o. Potres mora imati barem 10
azimutalno jednoliko rasporedenih to¢aka intenziteta. Parametri se racunaju pretraZivanjem
prostora parametara (eng. GridSearch) i trazi se trojka (Io, h, &) za koju je standardna pogreska
najmanja. Broj ponavljanja i korak u petljama odreden je rasponom i korakom pojedinih
parametara sto je opisano u poglavlju 5.2. Racuna se vrijednost teorijskog intenziteta u tocki
za koju postoji empirijski intenzitet. Iz razlike empirijskog i teorijskog intenziteta racuna se

standardna pogreSka

N

o= % Z(Iei _It,)? (5.5)

=1

gdje je N broj tocaka intenziteta pojedinog potresa, le; empirijski intenzitet u i-toj tocki, It;
teorijski intenzitet izraCunat U i-toj tocki jednadzbom (3.12). Sumira se po svim toCkama
intenziteta razli¢itog od "nije se osjetio". Trojka s najmanjom standardnom pogreSkom je
najvjerojatniji skup parametara za odredeni potres. Granice intervala parametara, kao i korak
pretrazivanja za pojedini parametar, odreduju se na temelju empirijskih podataka i
ekonomic¢nosti raunanja, jer se smanjenjem koraka vrijeme ra¢unanja produzuje. Zbog toga
Ssu rasponi parametara procijeneni tako da budu §to je moguée manji, a koraci tako da budu §to
je moguce veci, ali da imaju fizikalnog smisla. Na primjer, nema smisla intenzitet u epicentru
raCunati na manje od desetinke stupnja zbog grubosti makroseizmicke ljestvice ili dubinu
zariSta na manju to¢nost od kilometra s obzirom da je mikroseizmicka dubina koordinata koju
je tesko pouzdano izracunati, jer je vrlo podloZzna pogreSkama brzinskog modela i1 ocCitanja

faza.
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Za intenzitet u epicentru I, se pretpostavilo da moze biti pogresno ocijenjen do na pola
stupnja. Zato je trazen u intervalu [I,' - 0.5, I," + 0.5] gdje je I," intenzitet u epicentru
zabiljezen u Hrvatskom katalogu potresa (Arhiv Geofizi¢kog odsjeka PMF-a). U slucaju da je
postojao samo podatak za maksimalni intenzitet Iyax, intenzitet u epicentru je trazen u
intervalu [Inax, Imax + 1]. Korak pretrazivanja prostora po intenzitetu u epicentru je 0.1. Pri
parametrizaciji nije racunat intenzitet u epicentru iz magnitude kao Sto se to moze raditi u

primjeni modela.

Dubina zari$ta h trazena je u intervalu od 1 do 20 km uz korak od 1 km. Budu¢i da u
Hrvatskom katalogu potresa nisu postojali podaci o makroseizmiCkim dubinama Zzarista,
raspon u kojem su trazene dubine odreden je iz mikroseizmickih podataka. Niti jedan potres
ni u parametarskom, a niti u testnom skupu potresa nije imao dubinu hipocentra vecu od

20 km. Zato je dubina trazena u rasponu od 1 do 20 km..

Padovan (1999) je izra¢unao koeficijente apsorpcije za podru¢je Dinare. Za azimut od 120°,
Sto odgovara pruzanju Dinarida, dobio je vrijednost koeficijenta apsorpcije a = 0.0056 °/km ,
dok je normalno na taj pravac izratunao a = 0.0146 °/km, §to je 2.6 puta jaCe prigusenje. Taj
raspon vrijednosti je posluzio kao orjentir za postavljanje granica unutar kojih je traZen

koeficijent apsorpcije «, pa je definiran interval [0.001, 0.1] uz korak 0.0001 °/km.
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5.2. Granice parametara modela

Nakon §to su izraCunati parametri izotropnog polja, u drugom koraku je istom GridSearch
metodom racunata srednja Sirina rasjednih zona d koja mnoZena s omjerom Kkoeficijenata
atenuacije or/ai i brojem probodisSta kroz rasjedne plohe n daje dodatnu udaljenost Ar.
Istovremeno je provjereno postoji li grani¢na dubina hg, i grani¢ni intenzitet 1y tako da su se
relacijom (5.4) ponovo racunali intenziteti u tockama s empirijskim intenzitetom ali se
postupak ponavljao u dvije petlje uz promjenu grani¢ne dubine i grani¢nog intenziteta.
Probodista koja su bila dublja od grani¢ne dubine ili na kojima je intenzitet bio manji od
grani¢nog nisu se pribrajala broju n. Izraunate su vrijednosti polja usporedivale s
empirijskim racunanjem standardne pogreske (5.5), a najvjerojatnija vrijednost grani¢ne
dubine i grani¢nog intenziteta je bila ona s najmanjom standardnom pogreskom. Postojanje
ovih dviju veli¢ina, grani¢nog intenziteta i dubine, je pretpostavljeno na temelju ¢injenice da s
dubinom raste litostatski tlak koji zatvara pukotine u rasjednoj zoni i da je neelasti¢ko

prigusenje eksponencijalna funkcija amplitude vala.

Granicna dubina

U manjim dubinama rasjed pretvara kineticku energiju valova u toplinu kroz mehanizme
opisane u prethodnim poglavljima. Porastom dubine raste i litostatski tlak, tako da na dubini
od nekoliko kilometara postaje dovoljno velik da zatvori pukotine (Sibsono, 1977). No uzrok
tlaka na rasjednu zonu nije samo tezina stijena, ve¢ se litostatskom tlaku mora dodati i tlak
uzrokovan tektonikom. Zbog razlike u gustoci stijena i razlicite tektonike, dubina na kojoj je
rasjedna breca dovoljno kompaktna da slabije atenuira seizmicke valove je razlifita za
razli¢ita podrucja. Prema Sibsonu (1977) rasjedne brece dosezu u prosjeku do dubine od 4-5
km. Ta dubina se u ovom radu naziva granicnom dubinom hy te je jedan od parametara
modela. S obzirom da se za Dinaride ne zna dubina do koje dosezu rasjedne brece, dubina do
koje se trazi grani¢na dubina procijenjena je na 10 km. Ta je dubina dvostruko veca od
najvec¢e Sibsonove procjene 1 sigurno ukljucuje 1 stvarnu grani¢nu dubinu. Pri racunanju

grani¢na dubina hg je trazena u intervalu od 1 do 10 km uz korak od 1 km.
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Granicni intenzitet

Neelasticko prigusenje raste eksponencijalno s amplitudom pomaka za pomake valnog
sredstva veée od 10° m (Mavko, 1979). Buduéi da je priguSenje nelinearna funkcija
amplitude, a makroseizmicka se ljestvica ponasa kao analogno-digitalni pretvornik,
pretpostavljeno je postojanje grani¢nog pomaka nakon kojeg rasjed atenuira dovoljno energije
da to bude zamjetno u makroseizmic¢kim podacima. Stupnjevi intenziteta po MSK ljestvici su
definirani tako da akceleracije koje su izazvale odgovarajuce ucinke tvore geometrijski niz. U
definiciju ljestvice su ukljucene i vrijednosti maksimalnih brzina i pomaka za odredene
stupnjeve intenziteta, te bi trebalo biti moguce na temelju intenziteta zakljuéiti o pomaku i
umjesto graninog pomaka uvesti grani¢ni intenzitet lg. Grani¢ni intenzitet nije najmanji
ocijenjeni intenzitet nekog potresa ve¢ najmanji intenzitet koji aktivira rasjed i trazen je u

rasponu [1, 5], uz jedini¢ni korak.

Sirina rasjedne zone

Sirina rasjeda d nije stvarna §irina rasjedne zone, jer je ovisna o odabranom omjeru
koeficijenata atenuacije (jednadzba 5.2). Odabere li se omjer koeficijenata atenuacije sto blizi
stvarnom omjeru, Sirina d se priblizava stvarnoj §irini rasjednih zona koja u Dinaridima varira
od desetak metara pa do nekoliko kilometara (Kuk i sur., 2000). Zbog toga je d trazen u
intervalu od 10 do 15000 m, uz korak od 10 m.Sli¢no kao i u prvom koraku, i u drugom, u
kojem se raCunaju parametri modela koji moduliraju makroseizmicko polje u skladu s
prostornom razdiobom rasjeda, se trazi minimalna vrijednost srednje pogreske razlike
empirijskog i teorijski izracunatog intenziteta pretrazujuci prostor varijabli. No, racun koji se
pritom mora provesti je vremenski znatno zahtjevniji, te nije bilo moguce istovremeno

pretrazivati cijeli prostor, vec se pretraZzivanju pristupilo hijerarhijski.

Prvo je racunata Sirina rasjednih zona uz uvjet da je izraCunati intenzitet na rasjedu veci od
jedan i da je dubina probodisSta zrake vala (grani¢na dubina) kroz rasjednu plohu manja ili
jednaka pet kilometara. Potom je izracunata Sirina rasjedne zone bila ulazni parametar za
racun u kojem je traZzen granicni intenzitet ispod kojeg rasjed ne atenuira makroseizmicki
zamjetne koli¢ine energije. I taj je ratun proveden uz uvjet da je grani¢na dubina pet
kilometara. Naposljetku je varirana grani¢na dubina uz poznate vrijednosti §irine rasjedne

zone i intenzitetnog praga.
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5.3. Ulazni podaci

Parametri modela racunati su na temelju toCaka intenziteta potresa iz Hrvatske
makroseizmi¢ke baze podataka (Sovi¢, 1999). Od svih potresa koje sadrzi baza odabran je
podskup potresa, tzv. parametarski podskup, u koji je uslo 15 potresa. Drugi potresi koji su se
dogodili u podrucju istrazivanja odbaceni su jer nisu zadovoljavali odredene zahtjeve: nisu
uzeti potresi s manje od 10 toCaka intenziteta, potresi s neravnomjernom azimutalnom
razdiobom toCaka intenziteta i oni potresi €iji je mikroseizmicki epicentar bio izvan
pleistoseiste. Uvjet da mikroseizmicki epicentar bude unutar pleistoseista postavljen je iz dva
razloga. Prvi je da se izbjegnu makroseizmicki podaci koji su nepotpuni i loSe prostorno
rasporedeni zbog drzavne granice ili zato $to je epicentar u moru. Drugi razlog je taj $to se U

modelu umjesto makroseizmi¢kog epicentra kao ulazni podaci koriste instrumentalno

za zastitu 1 spasavanje jer mogu brzo procjeniti stanje na terenu neposredno nakon potresa kad
se raspolaze samo mikroseizmi¢kim podacima. Potresi koji su usli u parametarski podskup

prikazani su u tablici 5.1.

Tablica 5.1. Parametarski podskup potresa — podaci iz Hrvatskog kataloga potresa (Arhiv
Geofizickog odsjeka PMF-a): vrijeme, mikroseizmicke koordinate Zari$ta, magnituda,
najveci intenziteti i epicentralno podrudje.

Datum Vrijeme | Sirina | Duljina| h M I Epicentralno
(h:m:s) (°N) (°CE) | (km) mex podrudje

14.02.1927. | 03:43:22.0 | 42940 | 18.120| 19.0| 6.2| 8.5 | Bile¢a
13.01.1977. | 09:19:06.0 | 43.550 | 17.244 98| 46| 6.0 | Imotski
04.07.1979. | 06:52:44.2 | 44.021| 16.698 | 11.1| 48| 6.5 | Dinara
13.05.1984. | 12:45:54.6 | 42970 | 17.808 | 13.4| 54| 7.0 | Hutovo blato
12.12.1985. | 05:25:49.7 | 43.570| 17.077 57| 37| 70 Imotski
25.11.1986. | 13:59:40.7 | 44.077 | 16.345 80| 55| 7.5 | Kamesnica
27.11.1986 | 12:10:32.4 | 44.053| 16.340| 146 | 44| 6.0 | Knin
28.11.1986 | 20:16:38.7 | 44.103 | 15363 | 10.3| 41| 7.0 | Zadar
08.01.1987. | 01:59:15.9 | 43.662 | 16.922 53| 42| 6.5 | CistaProvo
06.12.1989. | 05:33:12.4 | 43.661 | 16.965 91| 48| 7.0 | Tijarica
06.12.1989. | 13:55:41.4 | 43.669 | 16.937 | 104 | 43| 6.5 | Busko blato
03.04.1990. | 22:02:37.2 | 43.379 | 17.412 69| 50| 6.5 | Imotski
27.08.1990. | 13:48:40.1 | 43.372 | 17.412 73| 46| 7.0 |Tijarica
27.11.1990. | 04:37:57.7 | 43.833 | 16.635 79| 56| 8.0 |Dinara
19.05.1992. | 10:52:13.6 | 43.665| 16.937 | 18.1| 4.7| 6.0 | Tijarica
25.02.1994. | 16:03:05.9 | 43.654 | 16.679| 106 | 48| 7.0 | Sinj
05.09.1996. | 20:44:09.0 | 42.755| 17.898 | 10.5| 6.0| 8.0 | Slano-Ston
23.05.2004. | 15:19:06.6 | 43.395| 17.389 77| 53| 6.5 |Imotski
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Model je provjeren na probnom podskupu od 10 potresa od kojih je jedan bio i u
parametarskom podskupu. Odabrani su oni potresi koji su imali dobre karte izoseista u skladu
s kriterijima koji ¢e biti navedeni u poglavlju 5.3.1. Samo se manji broj potresa iz probnog
podskupa dogodio u istom podrucju u kojem su se dogodili parametarski potresi, §to se dobro

vidi na karti epicentara (slika 5.4).

Epicentri
podskupova

() probni

Slika 5.4. Epicentri potresa iz parametarskog i probnog podskupa.

Skoro svi potresi koriSteni za parametrizaciju modela dogodili su se u grani¢nom podrucju
Hrvatske i Bosne i Hercegovine. To otezava istrazivanje zato §to su makroseizmicki podaci za
Bosnu i Hercegovinu prikupljani prostorno rjede nego u Hrvatskoj. Osim toga nije moguce
do¢i do primarnih podataka, upitnica i zapisnika s obilaska terena, da se usklade nacini
ocjenjivanja intenziteta. Naime, iako su makroseizmicke ljestvice napravljene tako da se
izbjegne subjektivnost i razvijaju se procedure uniformne ocjene intenziteta, svaki seizmolog
ima svoj nacin ocjenjivanja. Osim toga, ako se pri radu sa starim potresima ne krece od

primarnih podataka ve¢ od karte intenziteta ili, jo§ gore, samo od karte izoseista, postoji i
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problem razli¢ite ljestvice. Unato¢ tomu su podaci iz susjedne drzave od izuzetne vrijednosti

za istrazivanje jer omogucuju zatvaranje izoseista u cijelom kontinentalnom podrucju (slika

5.5).

Za vrijeme Domovinskog rata, od 1990. do 1995, bilo je otezano prikupljanje podataka i s
hrvatskog teritorija, dok je na podrucju susjedne drzave bilo posve onemoguceno. Od 1996.
do danas, u Hrvatskoj bazi makroseizmickih podataka postoje podaci i za neke dijelove BiH,
poglavito za zapadnu Hercegovinu. Od 2005. situacija s prikupljanjem makroseizmickih
podataka se bitno popravila jer je u radu sustav on-line upitnica na stranici Geofizickog

odsjeka PMF-a na koji Salju podatke i opazaci iz susjednih zemalja.

25. 11. 1986.
13:59 GMT

Slika 5.5. Karta izoseista potresa od 25. 11. 1986. s epicentrom na Kamesnici.
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5.3.1 Kiriterij za odabir podataka

Rasjedne zone su relativno uske, Sirine do nekoliko stotina metara. Toce u kojima je ocijenjen
makroseizmicki intenzitet, tocke intenziteta, obi¢no su medusobno udaljene vise od pet pa do
dvadesetak kilometara. Za ra¢unanje parametara tako uskih rasjednih zona potrebna je velika
gustoca toCaka intenziteta. Idealna gustoca je jedna toCka na svakih pet kilometara $to je
priblizna udaljenost dva susjedna sela u ruralnim krajevima. Vrlo ¢esto su udaljenosti izmedu
tocaka intenziteta znatno veée od idealne zbog rjede naseljenosti, posebno u Sumskim i
planinskim krajevima. Karte izoseista s manjom gusto¢om tocaka se mogu koristiti, no ipak
mora biti dovoljno toCaka intenziteta da se izraCuna standardna pogresSka. Zato su koriSteni
samo potresi s vise od 10 toCaka intenziteta. Neki od potresa koji su zadovoljili taj uvjet imaju
tocke intenziteta rasporedene na vrlo Sirokom podrucju. Za takve potrese nije moguée nacrtati
detaljne izoseiste, pa prema tome niti Koristiti intenzitete za ra¢unanje promjena na uskim
strukturama, kao $to su rasjedne zone te su stoga morali biti odbaceni. Kao primjer moze
posluziti potres od 21. 1. 1962. s epicentrom kod Makarske. Kod tog su potresa tocke
intenziteta vrlo rijetke u epicentralnom, kao i u Sirem podrucju, iako je bio relativno velike
magnitude M = 5.2 (slika 5.6).
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Slika 5.6. Karta izoseista potresa koji se dogodio 21. 1. 1962. s epicentrom kod Makarske.

Zbog suzavanja teritorija Republike Hrvatske od Dubrovackog primorja na jug, za potrese
koji su se dogodili u tom podrucju tocke intenziteta su prakticki kolinearno rasporedene Sto
nije dobro za raCunanje, pa su i takvi slucajevi morali biti odbaceni Problem je vidljiv na karti
izoseista potresa od 28. 9. 1995. (slika 5.7). Jugoistocno od Peljesca postoje makroseizmicki
podaci uglavnom za priobalna mjesta. Hrvatski drZavni teritorij je na tom podru¢ju Sirok
svega desetak kilometara, te zbog drzavne granice i administrativnih zapreka nedostaju podaci

iz Bosne i Hercegovine.

80



KARTA IZOSEISTA

28.09. 1995. 23:45 UTC
SEIZMOLOSKA SLUZBA REPUBLIKE HRVATSKE
AUTOR: IVICA SOMC

Slika 5.7. Karta izoseista potresa od 28. 9. 1995. s epicentrom u moru nedaleko Sipana. Sve
tocke intenziteta jugoistocno od Peljesca su, prakticki, kolinearne.

Malo manje drasti¢an slucaj nedostatka podataka iz Bosne 1 Hercegovine prikazan je na slici
5.8. Potres koji se dogodio 6. 12. 1989. imao je mikroseizmicki epicentar na planini
Kamesnici, na samoj granici s Bosnom 1 Hercegovinom. Iako nedostaju podaci s druge strane
granice, potres je dovoljno dobar za uvrStanje u parametarski skup zato $to su u Hrvatskoj

tocke intenziteta dovoljno guste, pogotovo u epicentralnom podrucju
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Slika 5.8. Karta izoseista potresa od 6. 12. 1989. s epicentrom na Kamesnici. lako nedostaju
podaci iz Bosne i Hercegovine, podaci su uporabljivi jer ima dovoljno toc¢aka intenziteta u
Hrvatskoj.

Jo§ jedan od razloga zbog kojeg neki potresi nisu uvrsteni u parametarski skup je taj $to im je
mikroseizmicki epicentar bio lociran izvan pleistoseiste. Uz znanstvenu svrhu za koju se moze
rabiti, model je namijenjen 1 drzavnim sluzbama za zaStitu i1 spasavanje koje moraju dobiti
procjenu uc¢inaka potresa u §to kraCem roku. Zbog toga su ulazni podaci instrumentalni podaci
koji su, za razliku od izvije$ca sa terena po kojima se ocjenjuje intenzitet, dostupni vrlo brzo
nakon potresa. Da bi model §to vjernije reproducirao makroseizmiko polje, vrsta ulaznih
podataka mora biti ista i pri parametrizaciji, kao i pri eksploataciji. Zato pri parametrizaciji
modela program ne racuna makroseizmi¢ke epicentre ve¢ se koriste podaci o lokaciji
epicentra iz Hrvatskog kataloga potresa.

Mikroseizmicki 1 makroseizmicki epicentar nisu iste to¢ke iz jednostavnog razloga Sto je
mikroseizmicki epicentar projekcija na povrSinu toCke u kojoj je rasjed poceo pucati, a
makroseizmicki projekcija toCke rasjeda koja je dala najveci doprinos intenzitetu. Osim toga,
makroseizmicki epicentar moze biti pomaknut 1 zbog amplifikacije lokalnog tla, no to je u

velikoj mjeri izbjegnuto odabirom Vanjskih Dinarida. lako ta dva epicentra ne padaju u istu
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tocku razumno je pretpostaviti da su dovoljno bliski, naro¢ito za slabije potrese kod kojih su
aktivni dijelovi rasjeda relativno kratki. Kad su te dvije tocke previse udaljene tako da je
mikroseizmicki epicentar izvan pleistoseiste, kao na primjeru potresa od 29. 4. 1986. s
epicentrom kod Sinja (slika 5.9), nije moguée izraCunati atenuacijsku funkciju, pa su takvi
potresi izostavljeni iz raCuna. Naime, u takvim slucajevima intenzitet u epicentru bi trebao biti
manji od maksimalnog intenziteta, jer epicentar nije unutar pleistoseiste, pa bi za tocke s
maksimalnim intenzitetom intenzitet rastao s udaljeno$¢u S§to je nemogucée. Na primjer,
sjeverno od mikroseizmickog epicentra, na primjeru prikazanom na slici 5.9, koji je okruzen
mjestima u kojima je intenzitet V nalazi se mjesto u kojem je intenzitet IV, pa zatim mjesto s

intenzitetom V1 i nakon toga V-VI.

M
29.04.1886. 06:13UTC \,‘9"5
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Slika 5.9. Karta izoseista potresa od 29. 4. 1986. s epicentrom kod Sinja. Primjer potresa kod
kojeg je mikroseizmicki epicentar izvan pleistoseiste.
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5.4. Parametri modela

Parametrizacijom modela nisu nadene samo konstante s kojima ¢e model racunati, ve¢ i

raspon vrijednosti u kojima se neki ulazni podaci mogu nalaziti.

5.4.1. Koeficijent apsorpcije

Za svaki pojedini potres iz parametarskog podskupa simultano su racunati koeficijenti
apsorpcije, dubina zariSta i intenzitet u epicentru, uz uvjet da zraka ne presijeca niti jedan
rasjed prikazan na karti rasjeda. U stvarnosti svaka zraka presijeca rasjede koji nisu ucrtani na
kartu, no budud¢i da su na karti prikazani glavni rasjedi ve¢ih dimenzija realno je pretpostaviti
da su rasjedi kojih nema na karti zanemarivi u odnosu na one ucrtane. Kao najvjerojatnija
vrijednost trojke je uzeta ona za koju je standardna pogreska (jednadzba 5.5) bila minimalna.

Izracunati koeficijenti apsorpcije dani su u tablici 5.2.

Tablica 5.2. Potresi iz parametarskog skupa i pripadajuéi koeficijenti apsorpcije a.

Datum Vrijeme | a;°/km
h:m:s

14.02.1927. | 03:43:22.0 | 0.0030
13.01.1977. | 09:19:06.0 | 0.0005
04.07.1979. | 06:52:44.2 | 0.0013
13.05.1984. | 12:45:54.6 | 0.0002
12.12.1985. | 05:25:49.7 | 0.0009
25.11.1986. | 13:59:40.7 | 0.0005
27.11.1986. | 12:10:32.4 | 0.0019
28.11.1986. | 20:16:38.7 | 0.0006
08.01.1987. | 01:59:15.9 | 0.0007
06.12.1989. | 05:33:12.4 | 0.0015
06.12.1989. | 13:55:41.4 | 0.0008
03.04.1990. | 22:02:37.2 | 0.0013
27.08.1990. | 13:48:40.1 | 0.0036
27.11.1990. | 04:37:57.7 | 0.0009
19.05.1992. | 10:52:13.6 | 0.0014
25.02.1994. | 16:03:05.9 | 0.0063
05.09.1996. | 20:44:09.0 | 0.0012
23.05.2004. | 15:19:06.6 | 0.0011
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Budu¢i da je intrinzi¢no prigusenje svojstvo Sireg podrucja, koeficijent za Dinaride je ra¢unat

kao srednjak koeficijenata pojedinih potresa
a = 0.0015 +£0.0003 ‘/km

Ukupni koeficijent apsorpcije je Cetiri puta manji od onoga kojeg je izracunao Padovan (1999)
za pruzanje Dinarida. Najvjerojatniji razlog tako velike razlike je taj §to je Padovan (1999)
racunao sa svim raspolozivim to¢kama intenziteta dok je u ovom radu a racunat uz uvjet da
zraka ne presijeca rasjed. Faktor dobrote izracunat iz koeficijenta a po relaciji (3.13) za
frekvenciju 1Hz tri puta je vec¢i od Q faktora kojeg su izracunali Dasovi¢ i suradnici (2012) iz

koda valova te iznosi
Q =598

Trostruku razliku bi se moglo objasniti ¢injenicom da je Q iz koda valova u stvari racunat za
dubinu od 100-160 km (Dasovi¢ i sur., 2012), dok je koeficijent atenuacije a posljedica

procesa u bitno pli¢im slojevima.

Za makroseizmologiju su vazni valovi frekvencija bliskih rezonantnim frekvencijama zgrada,
a za manje intenzitete i objekata unutar zgrada. Intenziteti imaju karakteristi¢ne frekvencije od
3 do 7 Hz (Chernov i Sokolov, 1999). Nizi intenziteti odgovaraju uéincima potresa koji su
vidljivi na objektima visih vlastitih frekvencija (prozorska stakla, boce, ¢ase, knjige...), dok
Stete na gradevinama cine valovi frekvencija blizih vlastitim frekvencijama gradevina. To
znaéi da bi Q uz izracunati o = 0.0015 mogao biti u rasponu 1794 < Q < 4186. Tako veliki
faktor dobrote moguce je naci i u literaturi (Gentili i Franceschina, 2011). Godine 2011. su
Gentili i Franceschina izracunali Q za podruéje jugoisto¢nih Alpa i sjevernih Dinarida na
temelju akcelerograma. Dobili su iznos frekvencijski neovisnog faktora dobrote od Q = 2140,
§to je unutar raspona vrijednosti faktora dobrote izraCunatih iz koeficijenta apsorpcije
a = 0.0015. Opcenito, faktori dobrote izracunati iz koda valova nisu isti kao oni izracunati na
druge naine pa se ne mogu medusobno usporedivati ali mogu posluziti kao orjentir za

procjenu reda veli¢ine.
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5.4.2. Makroseizmicke dubine Zarista

lako dubina ZariSta nije konstanta modela makroseizmickog polja, ve¢ ulazna varijabla,
pozeljno je znati vrijednosti koje najéesce poprima u realnim uvjetima. U slucaju potresa, kad
je potrebno brzo dati preliminarne podatke o intenzitetima, instrumentalni podaci, koji su
dostupni u razumno kratkom vremenu, mogu posluziti kao ulazni parametri modela. Buducéi
da je mikroseizmi¢ko ZariSte tocka u kojoj je pocela pucati rasjedna ploha, a ono
makroseizmic¢ko toc¢ka koja je dala najveéi doprinos ucincima potresa, to se te dvije tocke
razlikuju, pa tako i njihove koordinate. Zato je poZeljno znati odnos izmedu makroseizmickih
1 mikroseizmickih dubina. Vecéina mikroseizmicki izracunatih dubina hipocentara potresa
nalazi se u intervalu od pet do deset km, dok su makroseizmic¢ke dubine uglavnom izmedu tri
i sedam kilometara (tablica 5.3 i slika 5.10). Kao $to je ve¢ reeno u prethodnom poglavlju,
simultano su racunata tri parametra: koeficijenti apsorpcije, dubina ZzariSta i intenzitet u
epicentru. Kao najvjerojatnija vrijednost dubine uzeta je dubina iz trojke s najmanjom

standardnom pogreskom.

U tablici 5.3. prikazane su instrumentalno izracunate dubine Zari$ta i dubine izraunate na
temelju makroseizmickih podataka. Skoro sva makroseizmicka zarista su pli¢a, 0Sim u slucaju

potresa od 14. veljace 1927.127. studenoga 1990.

Kod dva su potresa razlike dubina bile veée od 10 km i iznosile su 11.6 i 14.1 km. Zarista tih
potresa s velikim razlikama dubina instrumentalno su locirana na dubinama veéim od 14 km.
S obzirom da su sedimenti u Dinaridima debeli do 13 km (Aljinovi¢ 1983, Stipcevi¢ i sur.,
2011), ti potresi imaju Zarista u granitnom sloju zbog Cega za njih ne vrijede pretpostavke

Kovesligethyjeve jednadzbe o pravocrtnom rasprostiranju valova.

Srednja vrijednost i standardna devijacija instrumentalno izracunatih dubina iz tablice 5.3 je:
10.2 + 3.3 km,

dok je srednja vrijednost makroseizmicke dubine:
5.6 £ 3.9 km.

Razlika srednjaka mikroseizmicke 1 makroseizmicke dubine iznosi 4.6 km.
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Slika 5.10. Histogram broja potresa u ovisnosti o dubini makroseizmickih i
mikroseizmickih zarista.

Tablica 5.3. Dubine zarista potresa iz parametarskog podskupa izracunate na temelju
mikroseizmickih i makroseizmickih podataka.

Vrijeme Pmikrol | Nmakro
h:m:s km] [km]
14.02.1927. | 03:43:22.0 13.0 19.0
13.01.1977. | 09:19:06.0 9.8 5.0
04.07.1979. | 06:52:44.2 11.1 5.0
13.05.1984. | 12:45:54.6 134 9.0
12.12.1985. | 05:25:49.7 5.7 4.0
25.11.1986. | 13:59:40.7 94 4.0
27.11.1986. | 12:10:32.4 15.7 3.0
2811 1986. | 20:16:38.7 10.3 3.0
08.01.1987. | 01:59:15.9 5.3 5.0
06.12.1989. | 05:33:12.4 9.1 6.0
06.12.1989. | 13:55:41.4 104 6.0
03.04.1990. | 22:02:37.2 6.9 5.0
27.08.1990. | 13:48:40.1 7.3 4.0
27.11.1990. | 04:37:57.7 7.9 9.0
19.05.1992. | 10:52:13.6 18.1 3.0
25.02.1994. | 16:03:05.9 10.6 2.0
05.09.1996. | 20:44:09.0 10.5 3.0
23.05.2004. | 15:19:06.6 1.7 5.0

Datum




5.4.3. Sirina rasjednih zona

Sirina rasjednih zona d ra¢unata je za svaki od 18 potresa iz parametarskog skupa. Osim
to¢aka intenziteta iz Hrvatske baze makroseizmickih podataka koriStene su, kao §to je veé
navedeno, koordinate epicentara i dubina zariSta iz Hrvatskog kataloga potresa (Arhiv
Geofizickog odsjeka PMF-a), koji su izraCunati na temelju instrumentalnih podataka.
Intenzitet u epicentru je raunat iz magnitude seizmoloske postaje Zagreb i dubine zarista

prema jednadzbi (Herak, 1989):
I, = 1.14M — 2.11log(h) + 3.63 (5.6)

Racunate su standardne pogreske za vrijednosti $irine rasjedne zone u granicama od 10 do
1500 m uz korak od 10 m, a za najvjerojatniju vrijednost je uzeta ona koja je imala najmanju
pogresku (tablica 5.4). Budu¢i da su $irine raCunate za svaki potres posebno, na kraju je
izraGunata srednja vrijednost koja se dalje koristi za modeliranje. Sirina rasjedne zone

izraCunata na ovaj na¢in nije stvarna §irina ve¢ ovisi 0 dvije pretpostavke.

Prva je pretpostavka da je karta rasjeda konzistentna u smislu da prikazuje rasjede sli¢nih
dimenzija buducdi da se racuna srednja vrijednost svih §irina. S obzirom da je srednja Sirina
rasjednih zona izra¢unata samo za jednu odredenu kartu, razli¢ita je za rasjede prikazane na
nekoj drugoj, detaljnijoj ili grubljoj karti, te ju je potrebno ponovo racunati ako se koristi
druga karta rasjeda.

Druga je pretpostavka da je omjer koeficijenata atenuacije unutar i izvan rasjedne zone o,/a;j =
20, to jest da je Q faktor 10 puta manji unutar zone od faktora dobrote okolnog podrucja, i da
je unutar rasjedne zone brzina transverzalnih valova upola manja od brzine izvan zone (Ben-
Zion i sur., 2003; Yang i sur., 2011; Gentili i Franceschina, 2011), kao Sto je opisano u
poglavlju 5.1.

Sirina rasjedne zone ovisi o vrsti rasjeda (Billi i sur., 2003) i raste s njihovom starosti (Yang i
sur., 2011). U literaturi se navodi da rasjedne zone mogu biti Siroke od par desetaka metara
(Mooney i Ginzburg, 1986; Ben-Zion i sur., 2003; Fondriest i sur., 2012) do nekoliko
kilometara (Kuk i sur., 2000).
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U jednadzbu (5.1) ulazi umnozak Sirine rasjedne zone i omjera koeficijenata apsorpcije. Ta
veli¢ina je u stvari efektivna Sirina zone der, dodatna udaljenost koja se mnozi sa svakim

prolaskom kroz rasjednu zonu:

(5.7)

Tablica 5.4. Efektivne (de) 1 geometrijske Sirine
rasjednih zona (d) za potrese u Dinaridima.

Vrijeme def d

Datum s [km] | [km]
14.02.1927. | 03:43:22.0 | 10 | 05
13.01.1977. | 09:19:06.0 | 20 | 1.0
04.07.1979. | 06:52:442 | 20 | 1.0
13.05.1984. | 12:45:54.6 | 50 | 25
12.12.1985. | 05:25:49.7 | 90 | 45
2511.1986. | 13:50:40.7 | 30 | 15
2711.1986. | 12:10:32.4 | 80 | 40
28111986, | 20:16:38.7 | 90 | 45
08.01.1987. | 01:59:159 | 50 | 2.5
06.12.1989. | 05:33:124 | 30 | 15
06.12.1989. | 13:55:41.4 | 50 | 2.5
03.04.1990. | 22:02:372 | 30 | 15
27.08.1990. | 13:48:401 | 130 | 65
2711.1990. | 04:37:57.7 | 10 | 05
19.05.1992. | 10:52:13.6 | 80 | 4.0
2502.1994. | 16:03:059 | 50 | 2.5
05.00.1996. | 20:44:09.0 | 70 | 35
23.05.2004. | 15:19:06.6 | 30 | 15

Sirine zone su u rasponu od 0.5 do 4.5 km s jednom iznimkom od 6.5 km. Iznimka je potres s
najvecim brojem tocaka intenziteta koje su rasporedene na puno vec¢em podrucju nego Sto je

slu¢aj s drugim potresima iz seta. Srednjak i standardna devijacija geometrijske Sirine su:
d=2.6+1.6km

Buduc¢i da se u modelu ne koristi srednja geometrijska sirina rasjedne zone veé njen umozak s
omjerom Kkoeficijenata apsorpcije, izra¢unat je srednjak efektivne Sirine rasjedne zone i

standardna devijacija koji iznose:

der = 52 + 32 km.
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5.4.4. Intenzitetni prag

Jedna od pretpostavki je da val dovoljno male amplitude ne moze biti makroseizmicki
uocljivo priguSen pri prolazu kroz rasjednu zonu. 1z definicije MSK makroseizmicke ljestvice
(Medvedev i sur., 1965; Ziv¢i¢, 1986) se vidi da je za smanjenje makroseizmi¢kog intenziteta
od jednog stupnja potrebno umanjiti amplitudu pomaka na pola. To vrijedi za sve intenzitete
po definiciji. S obzirom da neelasticko prigusenje u valnom sredstvu raste eksponencijalno s
porastom amplitude vala (Sibson, 1977; 2003) za male amplitude bi ono moglo biti prakticki

nezamjetno

Amplitudni prag je raunat tako da se u jednadzbi (5.2) uzimao u racun ili izbacivao prolazak
kroz rasjednu zonu n ovisno o izrac¢unatom intenzitetu u probodistu. Ukoliko je intenzitet u
probodiStu bio veci od grani¢nog intenziteta |y, povecan je broj prolazaka kroz rasjednu zonu
za tu zraku. Grani¢ni intenzitet, odnosno intenzitetni prag, je variran od 1 do 5 i trazila se

vrijednost s minimalnom standardnom pogreskom.

Program nije niti u jednom slucaju ogranifio atenuaciju zbog premalog intenziteta U
probodistu zrake kroz rasjed. Razlog moze biti taj §to su potresi proizveli intenzitet na rasjedu
vec¢i od mogucéeg praga. Svi potresi iz parametarskog skupa imali su intenzitet u epicentru
veci od 6.5. Ucinak rasjeda je promatran do udaljenosti od 90 km, jer za vece udaljenosti ne
dolazi samo direktni logitudinalni val (Pg faza) ve¢ i refraktirani (Pn faza), pa nije zadovoljen
uvjet da ucinke uzrokuje direktni val. Uz koeficijent intrinzi¢ne apsorpcije a = 0.0015 °/km,
na udaljenosti od 90 km intenzitet je manji od intenziteta u epicentru za 3.0, §to znaci da za
istrazivane potrese intenzitet na rasjedu nije manji od 3.5, odnosno, da je prag ispod

intenziteta 3.5.
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5.4.5. Granicna dubina

Po Sibsonovom (1977) krto-plasticnom modelu kore (slika 2.4) rasjedna zona se sastoji od
razlomljenih stijena te slabo povezane i nepovezane brece, koja bi uz rasjednu jezgru trebala
biti glavni prigusnik valova do dubine od priblizno ¢etiri do pet kilometra. Pukotine mogu biti
ispunjene fluidom 1 glinom §to cijelom sustavu bitno smanjuje modul smicanja. U vecim
dubinama breca postaje povezanija zbog djelovanja tlaka. Da se provjeri dubina do koje bi
takav model prigusenja mogao djelovati u dinarskom vapnenackom krSu, ¢ije je jedno od
glavnih obiljezja razlomljenost, grani¢na dubina je racunata tako da je u jednadzbi (5.4) broj
probodista zrake vala kroz rasjednu plohu umanjen za ona probodista koja su bila na dubini

vecoj od grani¢ne dubine hg, a koja je varirana od 1 do 10 km uz korak od 1 km.

Treba napomenuti da izracunata grani¢na dubina ovisi o dubini Zarista. To je razumljivo jer uz
pretpostavku direktnih transverzalnih (Sg) valova, kao glavnih nositelja energije, ne postoji

probodiste zrake i rasjedne plohe dublje od Zarista.

Najvecéa grani¢na dubina raste s dubinom ZariSta i zaustavlja se na Sest kilometara, §to je za
jedan kilometar vise od najvece dubine koju pretpostavlja Sibson (1977). Grani¢na se dubina
moze odrediti samo ako postoje probodista zrake vala kroz rasjednu plohu na dubinama ve¢im
od grani¢ne dubine. Tek tada se moze uoditi razlika u standardnoj pogresci kad se takva
probodista ne priboje n-u. Da bi zraka direktnog vala presjekla rasjed u vecoj dubini od
grani¢ne, nuzno je da hipocentar bude dublji od grani¢ne dubine. Na Zalost u setu podataka je
bio veéi broj plitkih potresa dubine manje od 6 km, no postupak je proveden i za pet potresa

dubina zariSta od 6 od 19 km i niti jedan nije dao veéu grani¢nu dubinu od 6 km.

Velik broj grani¢nih dubina od 1 i 3 kilometra su, najvjerojatnije, posljedica toga $to je od 18
potresa, ¢ak njih 13 imalo dubinu Zarista manju od 6 a njih 8 manju od 5 kilometara. Od tih 8
potresa 5 ih je imalo ZariSte na dubini manjoj od 3 km. Za pet najpli¢ih potresa izraCunata je

grani¢na dubina manja ili jednaka 2 km (slika 5.11).

Srednja vrijednost grani¢ne dubine do koje rasjedna zona bitno priguSuje valove iznosi 3.1 +
0.4 km, dok je najveca grani¢na dubina 6 km. Grani¢na dubina od 6 km izracunata je samo za

jedan potres, dok su tri potresa imala grani¢énu dubinu od 5, a dva od 4 km.
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broj potresa
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Slika 5.11. Broj potresa u ovisnosti 0 grani¢noj dubini.

Budu¢i da bi za to¢niji izraCun grani¢ne dubine trebalo mnogo viSe uporabljivih potresa

makroseizmickih zari$ta dubljih od 7 km, jedino ispravno S§to se moze napraviti je

pretpostaviti da Sibsonov model vrijedi i u Dinaridima te racunati s graniénom dubinom od

5 km u skladu sa slikom 5.11.
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6. Rezultati i diskusija

U ovom je radu izratunato da su u dinarskom krSu rasjedne zone koje snazno prigusSuju
makroseizmicki intenzitet Siroke u prosjeku 2600 metara i duboke pet kilometara uz
pretpostavku da priguSuju makroseizmicke intenzitete 20 puta jace od okolnih stijena. Te
vrijednosti su uzete kao ulazni parametri makroseizmickog modela. Atenuacijska funkcija
modela je Kovesligethyeva modificirana jednadzba (5.4). Intenziteti su ra¢unati u podrucju od
42.0 do 46.5 °N zemljopisne Sirine i od 13.5 do 19.5 °E zemljopisne duzine uz gusto¢u mreze
od 0.1x0.1°. Cvorovi mreze u kojima su radunati intenziteti su prili¢no rijetki, priblizno

8x11 km, no u tako velikom podru¢ju gusca bi mreza mogla podatke uciniti nepreglednim.

Karta rasjeda na temelju koje se broje probodista zrake kroz rasjedne zone je ista karta koja je
u prvom dijelu koriStena za racunanje Sirine rasjeda i grani¢ne dubine, a prikazana je na slici

2.3..

Ne racunaju se upadni kutovi zraka i stvarne duljine staza unutar rasjednih zona, jer je na
temelju podataka o brzini transverzalnih S valova unutar i izvan zona (Ben-Zion i sur., 2003;
Yang i sur., 2011) pokazano kako je najveca mogucéa pogreska pri odredivanju Sirine rasjedne

zone manja od 16%. 1z istog su razloga i svi rasjedi aproksimirani vertikalnim rasjedima.

Efektivna Sirina rasjedne zone nije stvarna $irina, ve¢ je funkcija omjera priguSenja unutar i
izvan zone i geometrijske §irine rasjednih zona dobivene na osnovi karte rasjeda. Postupkom
Oopisanim u prethodnim poglavljima rauna se Sirina rasjednth zona samo onih rasjeda
prikazanih na Kkarti, a $to ne mora biti stvarno stanje. Zato je bitno da je parametar Sirine

rasjedne zone izracunat pomocu iste karte koja se koristi za modeliranje samog polja.
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6.1. Usporedba modela s empirijskim intenzitetima

6.1.1. Svojstva F testa s obzirom na makroseizmicko polje

Standardni nac¢in usporedbe dvaju modela bila bi primjena nekog statistickog testa za
uspredbu varijanci. U ovom slucaju je primijenjen F-test, no svi pokusaji analize varijance
pokazali su nesignifikantne razlike, uz razinu signifikantnosti 0.1, izmedu kruznog modela i
modela opisanog u ovom radu. Zbog toga se postavilo pitanje je li F-test pogodan za
usporedbu kad je empirijsko polje tako grubo digitalizirano kao S$to je slucaj kod
makroseizmic¢kog polja, gdje su sve, po definiciji, empirijske vrijednosti zaokruzene na cijeli
broj. Da bi se to provjerilo izracunata su tri sinteti¢ka polja, od kojih je jedno bilo referentno, i
medusobno su usporedivani reziduali druga dva polja i referentnog polja. Referentno polje je
bilo elipti¢no sa zaokruzenim vrijednostima na cijeli broj, §to mu je dalo svojstva empirijskog
makroseizmi¢kog polja. Drugo polje je bilo isto to elipticno polje, ali s vrijednostima
zaokruzenim na drugu decimalu. Treée polje je bilo kruzno i, isto kao i kod drugog,
vrijednosti su mu zaokruzene na drugu decimalu. Osnova za racunanje svih triju polja je bila
Kovesligethyjeva jednadzba 3.12. Elipticna polja su rafunata iz kruznog mnozenjem

radijusom

a’b?
"= 22(sinAZ)% + b?(cos AZ)?

(6.1)
gdje su a i b duljine velike i male poluosi, a AZ azimut to¢ke mreze. Velika i mala poluos su
birane tako da njihov srednjak bude jednak radijusu jedini¢ne kruznice:

a+b_1
=

(6.2)

IzraCunata su sva tri polja u 1276 ¢vorova mreze, dimenzija 29x44 (325x325 km u
desetinkama stupnja zemljopisne duljine i Sirine), kao i razlike vrijednosti referentnog i
elipticnog polja zaokruzenih vrijednosti na drugu decimalu te kruznog polja. Izracunata je F
vrijednost i usporedivana s kriticnom vrijednosti koja za 1000 stupnjeva slobode i razinu
signifikantnosti 0.1 iznosi Fy = 2.7055. Namjera je bila provjeriti valjanost F-testa pod
najpovoljnijim uvjetima za test te se zato koristila kriti¢na vrijednost Fy velikog broja
stupnjeva slobode kad je kriticna vrijednost Fy minimalna pa F-test moze pokazati
signifikantnu razliku za manji omjer duljina poluosi elipse. Postupak je ponavljan za razli¢ite
omjere velike i male poluosi te se trazio omjer kod kojeg F vrijednost postaje veca od
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kritiéne. Omjer duljina poluosi za koju je F vrijednost vrlo blizu Kriti¢noj iznosila je
a/b = 1.35. To je omjer kod kojeg je elipti¢ni oblik vrlo naglasen (slika 6.1), iako nije tako
velik kao kod ekstremnog slucaja omjera a/b = 4, koji se spominje u Uvodu. Vecina izoseista
potresa u Dinaridima je oblika deformirane elipse manjih omjera duljina poluosi (empirijske
izoseiste na slici 6.3) i mogle bi se usporediti s elipsama na slici 6.1. Na slici 6.2. prikazan je
izdvojeni slucaj kruznice i elipse koje za F-test nisu signifikantno razlic¢ite kad referentno

polje ima svojstva makroseizmickog intenziteta.

Budu¢i da se F-testom ne mogu razluciti kruznica i elipsa do omjera duljina poluosi
a/lb = 1.35 opravdano je pitati se je li analiza varijance pogodna metoda za primjenu u
makroseizmologiji. Zbog toga je uveden novi nacin komparacije makroseizmickih polja

usporedbom izoseista metodom momenata slike.

Y [km]
150
100
501
I[IMSK]
alb=1.35
F =27042
[ | [ |
0 50 100 150 200 X [km]

Slika 6.1. Izoseiste referentnog elipticnog polja zaokruzenog na cijeli broj (sive
plohe) te istog elipti¢nog polja zaokruzenog na drugu decimalu (puna crta) 1 kruznog
polja (crtkano) za omjer duljina poluosi elipse kad je F vrijednost vrlo bliska
kriti¢noj.
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Slika 6.2. Elipsa i kruznica koje F-test ne razlikuje uz
razinu signifikantnosti 0.1, ako je referentno polje
zaokruzeno na cijeli broj.
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6.1.2. Usporedba polja metodom momenata slike

Kvalitativna analiza se moze provesti usporedbom empirijskih karata izoseista sa sinteti¢kim
kartama objektivnom metodom prepoznavanja slika (Reiss, 1993; Flusser, 2006). Metoda je
razvijana od kraja proslog stoljeca, a primjenjivana je u raznim podrucjima, od botanike
(Wang i sur., 2008.) do geologije (Zitova i Flusser, 1999), seizmologije (Sovi¢ i sur., 2013) i
meteorologije (Poljak i sur., 2017). Od mnogih momenata i invarijanti koji se koriste pri
usporedbi slika, za usporedbu izoseista su najbolje afine invarijante zbog jedinstvenih

svojstava kojima razlikuju skaliranje i rotaciju izoseista (Sovi¢ i sur., 2016).

Afine deformacije slike su linearne transformacije koje ukljucuju translaciju, rotaciju,
promjenu veli¢ine, savijanje i rastezanje, kao i njihove linearne kombinacije. Afine invarijante
su izveli Flusser i Suk (1993) iz geometrijskih momenata slike koji su definirani jednadzbom
(Hu, 1962):

+c0 ~+00
Mpq = j j xPyaf(x,y)dxdy (6.3)

Centralizirani momenti invarijantni na translaciju u domeni objekata O dani su izrazom:
Mpg = f f (x = x )P (v — y)f (x, y)dxdy (6.4)
(0]

gdje su koordinate centroida slike:

myo Moq

(xc,¥e) = (— —) (6.5)

Moo Moo
U racunu se koristi Sest afinih invarijanti izvedenih iz momenata:

[maemo, — miz]
I, = —— (6.6)
Moo

12 12 ! ! ! ! ! 13 ! 13 ’12 12
I = [m3gmos — 6mzemymi;mos + 4mgemy; + 4mgem,7 — 3myams1l (6.7)
2 - .
e

L = [myo (Myymoz — my3) — my; (Mzemyz — my;my;) + mo,(M3emzemi, — myil (6.8)
3= 77 .
My
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_ 12 14 14 ! ! ! ! ! 14
I, = [my5 (6my myzmy,mag — 3mg,my, — M3My)
! 12 12 12 12 ! ! ! 14 14 / !
— 6myomy 1 (M3 —mMy3Myq) + 3Myemo,myy (dmy my, — MoMyq)
12 12 ! ’ ’ ’ ! ! ! ! ! 12
+ 2my 1 (myymzemeos + 3my my;myy — 3mgeMeymy, — 3mg,my1

12 ’ 12 12 12 12 14 r11
+ momzo(6mimgmyy — Mo,msg)1/mep

(6.9)
1A 1A 1A 1A 1A 1A 1A
_ [miomps — 4misymysmizmys + 3my, |
Is = = (6.10)
Moo

14 14 14 ! 14 14 /4 /4 /4 12 ! 12 13

[Mmyomoamy, + 2mzymy,miz—myomyz — myemis — Mo,ma7 — 3mMy5]
Is = 110 (6.11)

Mg

Opcenito, slicnost dviju slika l; i I; je obrnuto proporcionalna njihovoj euklidskoj udaljenosti u
viSedimenzionalnom prostoru momenata slike. U ovom je slucaju razliitost slika

proporcionalna euklidskoj udaljenosti u 6D prostoru afinih invarijanti koja je dana izrazom:

D= [ ()~ ),) (6.12)

gdje su i, j indeksi slika, m afine invarijante, a p i q indeksi afinih invarijanti.

Slicnost empirijskih i sinteti¢kih izoseista provjerena je na skupu od 10 potresa (tablica 6.1).
Za te su potrese nacrtane sinteticke izoseiste modelom opisanim u ovom radu i
Kovesligethyjevim izotropnim modelom (slika 6.3). Za izotropni model je koristen koeficijent
atenuacije o = 0.005 °/km. Vecina se potresa iz tablice 6.1 dogodila ili u grani¢cnom podrucju
Hrvatske i Bosne i Hercegovine ili u priobalju, tako da empirijske izoseiste ¢esto nisu
zatvorene, a zbog Cega su i modelirane izoseiste takvih potresa izrezane. Polje modela
opisanog u ovom je raCunato u ¢vorovima mreze 0.1x0.1 stupanj, dok su izoseiste

interpolirane krigingom (Matheron, 1963) i nacrtane programom Surfer 8.

Euklidska udaljenost (6.12) kruznih izoseista od empirijskih uvijek je bila ve¢a od udaljenosti
modeliranih izoseista. Zbog toga su udaljenosti modeliranih izoseista u prostoru afinih

invarijanti normirane na udaljenost izotropnog modela. Rezultati su prikazani u tablici 6.1.
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Tablica 6.1. Euklidske udaljenosti D¢ sintetickih izoseista od empirijskih izoseista
u 6D prostoru afinih invarijanti i osnovni parametri potresa. Udaljenosti su

normirane na udaljenosti kruznog modela.

datum h:m | geogr. geogr. h M Imax Dem
Sirina duljina | [km] [’MSK]
12.03.1916. | 03:23 | 45.140 14.920 10.0 | 5.80 | 8.0 0.872
25.11.1986. | 13:59 | 44.063 16.308 80 |550 |75 0.899
31.07.1990. | 15:50 | 42.993 17.780 6.4 490 | 7.0 0.387
27.11.1990. | 04:37 | 43.833 16.635 79 |560 |70 0.716
23.05.2004. | 15:19 | 43.395 17.389 7.7 [529 |65 0.953
10.12.2011. | 17:17 | 43.748 16.790 17 1370 |55 0.319
30.07.2013. | 12:58 | 45.068 15.030 18.3 14.78 | 6.0 0.945
18.11.2013. | 07:58 | 43.695 16.848 79 |473 |65 0.378
29.12.2013. | 06:54 | 43.084 17.266 6.8 [4.49 |50 0.929
09.12.2016. | 12:56 | 43.452 16.324 9.8 |4.48 |6.0 0.466
Srednja udaljenost i standardna devijacija su:
Dem=0.686 6=0.314

Sto zna¢i da su izoseiste izraCunate modelom opisanim u ovom radu 31.4% sli¢nije

empirijskim izoseistama od kruznih izoseista.
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Slika 6.3. Ulazni podaci za racunanje udaljenosti u prostoru afinih invarijanti su slike
empirijskih (emp.) i sintetickih (kov. — Koveslijethyjev izotropni model; mod. —

model opisan u ovom radu) izoseista.
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6.1.3. Primjeri primjene modela

Glavni motiv za razvoj ovog modela je mogucnost brze procjene u¢inaka potresa na temelju
instrumentalnih zapisa. No, osim toga, model moze biti koristan i za bolji uvid u ono $to se
dogadalo na terenu u slucaju kad su makroseizmicki podaci prikupljeni, ali su manjkavi iz
bilo kog razloga, kao i u ra¢unanju seizmickog hazarda. Da bi se pokazale prednosti i mane
modela odabrana su Cetiri potresa i za njih izracunati modelirani intenziteti. Odabrani su tako
da jedan ima pravilno rasporedene tocke intenziteta ocijenjene iz dobrih podatke, drugi ima
dobre podatke ali je prostorna razdioba toc¢aka intenziteta nejednolika, tre¢i ima malo toc¢aka
intenziteta grupiranih vrlo blizu epicentra, dok je Cetvrti dobro obradeni povijesni potres.
Komentirani su oblici racunatog polja i slucajevi odstupanja od ogranicenja modela kad se

modelirano polje bitno razlikuje od empirijskog.

U ovom ¢e se poglavlju modelirani intenziteti ozna¢avati arapskim znamenkama, dok ¢e se za

empirijske intenzitete koristiti rimske znamenka.

Potres od 21. 6. 2009.

Prvi potres koji je posluzio za usporedbu modela i empirijskih podataka dogodio se 21. lipnja
2009. u 11 sati i 20 minuta (UTC) nedaleko Imotskog. Epicentar (43.481 °N, 17.091 °E) mu
se nalazio u neposrednoj blizini epicentra katastrofalnog potresa iz 1942., koji ¢e takoder biti
prikazan kao jedan od primjera u ovom poglavlju. Magnituda mu je iznosila M = 4.9 a najveci
ocijenjeni intenzitet bio je Inax = VII °MSK ljestvice. Intenzitet u epicentru izracunat je iz
magnitude i iznosio je I, = 7.5 °MSK. Tako se potres dogodio u grani¢énom podrué¢ju izmedu
Hrvatske i Bosne i Hercegovine dobro je dokumentiran s obje strane granice, no ipak nisu
prikupljani podaci za mjesta dublje u teritoriju bosanske strane. Svi dostupni podaci su

analizirani na jednak nacin.

Na slici 6.4 su prikazane empirijske izoseiste i modelirano polje. Podruéje intenziteta 6, koje
daje model je nesto veée od podrucja obuhvacenog izoseistom VI i to za desetak kilometara
jugoistoéno i priblizno 6 km juzno i jugozapadno od epicentra. To je rijetko naseljeno

podrucje bez podataka, tako da mozda model daje bolje rezultate od empirije.

Izoseista petog stupnja skoro savrSeno prati rub podrucja raCunatog intenziteta 5 0Sim
sjeveroistocno od epicentra. U ovom je sluaju empirijska izoseista obuhvatila i grad Sinj te

se stoga razlikuje od izracunate. Sinj je specifi¢an zato jer je to grad srednje veli¢ine od 25000
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stanovnika, koji se s obronaka Svilaje pro$irio na rubni dio Sinjskog polja. Jedna od
pretpostavki modela je da su kuce gradene na istoj ili vrlo slicnoj podlozi po geomehanickim
svojstvima. U Dinaridima bi to u veéini slucajeva bile karbonatne stijene, no veéa mjesta su se
prosirila i na polja Za tocke intenziteta koje su na tlima koja mogu povecati u¢inak potresa
trebalo bi izraCunati intenzitet uveéati za ucinak tla.

Zahvaljuju¢i upitnici dostupnoj na internetskoj stranici Geofizickog odsjeka PMF-a u
Zagrebu, za ovaj su potres prikupljeni podaci i iz Bosne i Hercegovine Podaci su vrlo
kvalitetni, ali nisu prikupljeni s cijelog podruéja susjedne republike, kao §to je ranije
navedeno. Peta izoseista je sjeveroisto¢no od epicentra zatvorena bez podataka o udincima
potresa u podruéju izmedu Livna i Bugojna, $to je najvjerojatniji razlog odstupanja modela od
empirije.

11:20 UTC]|

21. 06. 2009.

43.481 N
17.091 E
h=7 km
lo=7.5 MSK
@ epicentar

Slika 6.4. Modelirane i empirijske izoseiste potresa od 21. 6. 2009. s epicentrom kod
Imotskog. Prikazani su rezultati za sve toCke mreZze iako makroseizmicko polje u
moru ne postoji. Obala i otoci nisu prikazani.
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Potres od 25. 11. 1986.

Krajem 1986. godine, 25. studenoga, dogodio se jak potres na planini Dinari nedaleko Knina.
Potres se u epicentralnom podru¢ju osjetio najve¢im intenzitetom VII °MSK ljestvice.
Magnituda potresa iznosila je M = 5.5, mikroseizmicka dubina zarista 9.4 km, a koordinate
epicentra 44.095 °N, 16.290 °E. Model je racunat za intenzitet u epicentru I, = 8.1 °MSK i

makroseizmicku dubinu h = 7 km.

Ovaj je potres odabran kao primjer zato $to je empirijska karta izoseista napravljena na
temelju velikog broja tocaka intenziteta i s hrvatske i s bosansko-hercegovacke strane, no
tocke intenziteta nisu ravnomjerno rasporedene a intenziteti nisu homogeni. Na podrucju
Bosne i Hercegovine prikupljeni su makroseizmicki podaci za znatno manje mjesta nego na
podru¢ju Hrvatske. Osim toga su intenziteti za podru¢je Bosne i Hercegovine ocjenjivani u
Sarajevu nepoznatom metodom. Naime, nije svejedno ocjenjuju li se intenziteti tako da budu
zadovoljene sve, vecina ili samo neke odredbenice iz ljestvice, te koja se uopce ljestvica ili
verzija ljestvice koristi. Razlike u naéinu ocjenjivanja naroéito dolaze do izrazaja kod
intenziteta slabijih od VI °MSK ljestvice kad uglavnom nema o$tecenje gradevina i drugih

vidljivih ucinaka.

Model se prilicno dobro slaze s empirijskim izoseistama VII i VI stupnja (slika 6.5) iako
podcjenjuje podrucje intenziteta 6 zapadno-jugozapadno od epicentra. Najvjerojatniji razlog
je taj Sto su u tom podrucju ocijenjeni visoki intenziteti za priobalna mjesta u kojima su luke,
pa ¢ak 1 neke kuce gradene na nasutom morskom dnu zbog ¢ega dolazi do amplifikacije i nisu
u potpunosti zadovoljeni uvjeti modela. U istom smjeru izoseista V stupnja obuhvaé¢a Ravne
kotare i Bukovicu, gdje se vrlo dobro poklapa s rubom podruc¢ja izraCunatog intenziteta 5.
Juzno od epicentra model precijenjuje intenzitete petog stupnja, vjerojatno iz istog razloga
zasto podcjenjuje izoseistu VI stupnja zapadno od epicentra: zbog amplifikacije na nasutim
podru¢jima uz more. U Bosni i Hercegovini, sjeveroistotno od epicentra, se emprijska
izoseista IV vrlo dobro podudara s modeliranim intenzitetom 5. To je moguce ili ako model
precijenjuje, ili ako je intenzitet podcijenjen pri ocjenjivanju $to je vjerojatnije s obzirom na

nehomogenost podataka.
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25.11. 1986. 13:59 GMT

44,095 N
16.290 E
h=7 km
lo=8.1 MSK
i epicentar

Slika 6.5. Modelirane i empirijske izoseiste potresa od 25. 11. 1986. s epicentrom na
Dinari. Prikazani su rezultati za sve tocke mreze iako makroseizmicko polje u moru
ne postoji. Obala i otoci nisu prikazani.
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Potres od 29. 12. 1942.

Najjaci potres ikad zabiljezen u okolici Imotskog dogodio se 29. prosinca 1942. Magnituda
mu je iznosila M = 6.3, a najveci intenzitet VIII-IX °MSK. Intenzitet u epicentru izracunat iz
magnitude iznosi I, = 8.9. Dubina Zzari$ta je izraCunata na temelju instrumentalnih podataka i
iznosi h = 8 km, a koordinate zariSta su 43.440 °N i 17.195 °E. Od potresa je poginulo
najmanje 17 ljudi, mnoge je ozlijedio te je pri¢inio golemu materijalnu Stetu. To je jedan od

najrazornijih potresa koji je pogodio $ire podrucje Imotskog u 20. stoljecu.

Potres se dogodio tijekom Drugog svjetskog rata, no unato¢ tome prikupljeni su
makroseizmicki podaci za ¢ak 29 tocaka. Na Zzalost, 14 toCaka intenziteta nalaze se u
pleistoseistickom podrucju tako da je karta izoseista u stvari nacrtana na temelju malog broja
podataka. Narogilo je loe to §to nema podataka za priobalne gradove Split, Sibenik i Zadar,
kao ni za otoke, jer je to podrucje bilo pod talijanskom okupacijom. Zbog toga ovaj potres
moze posluziti kao primjer gdje se rijetki empirijski podaci nadopunjuju modeliranim

vrijednostima.

Na slici 6.6 se vidi da model malo precijenjuje podrucje intenziteta VIII u smjeru jugozapada,
a podcijenjuje u Imotskom polju jugoistoéno od epicentra. To je mozda posljedica ucinka
podloge koji je zbog jednostavnosti zanemaren, ali bi moglo biti i posljedica dimenzija

aktivnog dijela rasjeda s obzirom da se radi o izuzetno jakom potres.

Empirijska izoseista VI je skoro 20 km duza po dinarskom pruzanju od izraunate, zato jer je
u Trilju intenzitet bio ocijenjen kao VI stupanj. Tako visoki intenzitet je vjerojatno posljedica
prirasta intenziteta zbog ucinka tla jer Trilj nije tipi¢no naselje u razmatranom podrucju. Rijec¢
je o gradi¢u uz samu rijeku Cetinu gradenom vecéim dijelom na aluviju rubnog dijela Sinjskog

polja i nasutom zemljiStu uz rijeku.
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29.12.1942. 03:42 GMT

43.440 N
17195 E
h=8 km
10=8.9
i epicentar

Slika 6.6. Modelirane i empirijske izoseiste potresa od 29. 12. 1942. s epicentrom
kod Imotskog. Prikazani su rezultati za sve tocke mreze iako makroseizmicko polje u
moru ne postoji. Obala i otoci nisu prikazani.
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Potres od 12. 3 1916.

Potres magnitude M = 5.8 koji je ostetio vecinu ku¢a u Vinodolu, a posebno u Grizanama,
dogodio se 12. ozujka 1916. godine u 3 sata i 23 minute (GMT). lako se potres dogodio usred
Prvog svjetskog rata, prikupljena je velika koli¢ina makroseizmickih podataka, tako da je
nacrtana vrlo dobra karta izoseista (slika 6.7). Potres je bio toliko snazan da se osjetio daleko
izvan podrucja Dinarida tako da je idealan za demonstriranje djelovanja modela u podrucju

koje ne zadovoljava uvjet da nema prirasta intenziteta zbog djelovanja uslojenog tla.

A VL e, (i AR VLAY,
- @ 12.03. 1916. 03:23 GMT _ |

#

s }'!'D‘.ﬂ'ft - | VTV LAY |
) 0y % { MU 49T ¥4
= | Al g o\~ 0’ '0,
l_\ \ v | “A' f
’ ot

45.140 N

A 14920
AN =10 km
PR 10=7.9 MSK
\ ﬁta > ) ~,ﬁ i epicentar
14 . i SEETRET

Slika 6.7. Izoseiste potresa od 12. 3. 1916 kod Grizana. Podloga je fizi¢ka karta.
Crvena isprekidana linija je priblizna granica podrucja gdje amplifikacija podloge
bitno utjece na intenzitet.
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03:23 GMT

12. 03. 1916.

45140 N
14.920 E
h=10 km
lo=7.9 MSK

i epicentar

Slika 6.8. Modelirane i empirijske izoseiste potresa od 12. 3. 1916. s epicentrom kod
Grizana. Prikazani su rezultati za sve tocke mreze iako makroseizmicko polje u moru
ne postoji. Obala i otoci nisu prikazani.

Empirijske izoseiste sedmog i Sestog stupnja se vrlo dobro slazu s modeliranim poljem (slika
6.8), no empirijska izoseista petog stupnja obuhvaca puno vece podrucje u sjevernom i
sjeveroistoénom smjeru nego $to to model predvida. | sjeverno od epicentra, u podrucju
Ljubljanske kotline, intenzitet je bio znatno veéi nego Sto to predvida model. To je podrucje
Ljubljanskog Barja i rijeCnih nanosa Ljubljanice i Save pa je najvjerojatniji razlog je
neocekivano velikog intenziteta prirast intenziteta zbog lokalnih uvjeta tla. Zbog sli¢nog
razloga je 1 intenzitet sjeveroistocno od epicentra ve¢i od modeliranog. Sjeverno i istocno od
Karlovca tlo vise nije stjenovito i pretpostavka o gradnji zgrada na osnovnoj stijeni vise ne
vrijedi. To narocito dolazi do izrazaja u dolinama Kupe i Save, gdje su nanosi debeli i do

nekoliko stotina metara.
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7. Zakljucak

U ovom je radu predstavljen numericki model makroseizmi¢kog polja (NMMP) kod kojeg
polje oblikuje prostorna razdioba rasjednih zona. Osim toga, primijenjena je i nova metoda za
usporedbu NMMP i izotropnog modela s empirijskim izoseistama pomocu afinih invarijanti

momenata slike koja do sad nije primijenjivana u tu svrhu.

Osnovna pretpostavka NMMP modela je da rasjedne zone atenuiraju makroseizmicki
intenzitet bitno jate od okolnog tla. Pretpostavka je potvrdena usporedbom sintetickih
izoseista izraCunatth NMMP modelom 1 izoseista izraCunatih izotropnim modelom s
empirijskim izoseistama. NMMP model daje 31.4% sli¢nije izoseiste empirijskim od

izotropnog modela.

Model racuna intenzitete na osnovnoj stijeni i ne ukljucuje faktor podloge. Zbog toga su za
razvoj modela su odabrani potresi iz Vanjskih Dinarida. To je seizmicki najaktivnije podrucje
Hrvatske koje pretezni ¢ini dolomitno-karbonatni kr§ u kojem se tradicionalno gradilo na
stijeni tako da se u vecini sluajeva moze zanemariti prirast intenziteta zbog faktora tla.
Podru¢je je karakterizirano sustavom kvaziparalelnih rasjednih zona koje imaju povoljnu

geometrijsku razdiobu za provjeru modela.

Postoji nekoliko mehanizama kojim rasjedna zona moze prigusiti intenzitet potresa. To su:
suho i mokro trenje, drobljenje stijena te djelomi¢no reflektiranje vala. Tesko je razluciti
koliki je doprinos pojedinog mehanizma ukupnom priguSenju rasjedne zone, no to nije toliko

bitno jer model uzima u obzir njihov kumulativni u¢inak.

Koeficijent apsorpcije intenziteta po pruzanju planina izra¢unat je iz empirijskih podataka i
iznosi a = 0.0015 °/km §to odgovara faktoru dobrote Q = 654 za 1Hz. Prigusenje rasjednih
zona je procijenjeno na temelju podataka iz literature na 20 < Q < 30 (Ben-Zion i sur.,
2003;Yang i sur., 2011). Za modeliranje se najboljim pokazao omjer prigusenja
Qi/Qr = 20. Uz taj omer izraCunata je prosjecna $irina rasjednih zona od 2600 m prikazanih na
karti rasjeda. Dubina makroseizmickih zariSta potresa je bila u prosjeku 4.6 km manja od
dubine izraCunate na temelju instrumentalnih podataka. Zbog premalo uporabljivih potresa
izraCunate vrijednosti dubine do koje rasjedna zona znacajno priguSuje makroseizmicki
intenzitet nisu pouzdane te se modeliralo uz pretpostavku da se rasjedna zona sastoji od

nepovezane i slabo povezane brece koja moze akumulirati znatne koli¢ine fluida do dubine od
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5 km (Sibson, 1977). Na temelju raspolozivih podataka nije bilo moguée potvrditi
pretpostavku o intenzitetnom pragu ispod kojeg rasjedna zona ne atenuira intenzitet bitno jace

od okolnog tla.

Razvijena je nova metoda usporedbe sintetickih izoseista s empirijskim pomocu afinih
invarijanti slike. Tom je metodom izracunato da su izoseiste izraCunate modelom opisanim u
ovom radu 31.4% sli¢nije empirijskim izoseistama 0d izoseista izotropnog modela te se moze

zakljuciti da bolje opisuje empirijsko makroseizmicko polje.

Opisani NMMP model daje rezultate uz pretpostavku da su sve toCke intenziteta na sli¢noj
podlozi i ograni¢en je na relativno slabe potrese, do magnitude M = 6.0. Unato¢ tim
ograni¢enjima dobro je polaziSte za razvoj slozenijeg modela koji ¢e uvazavati faktor podloge

te dimenzije i orijentaciju seizmic¢kog izvora te biti primjenjiv i za druga podrucja.
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Prilog: Prigusenje valova u matrici ispunjenom fluidom

U ovom se prilogu objasnjava modela prigusenja amplitude pomaka seizmickih valova u

matrici ispunjenoj fluidom prema Biotu (1956).

Razmotrimo jedini¢ni volumen porozne stijenske matrice ispunjene tekué¢inom. Pretpostavimo
ravnomjernu razdiobu pukotina unutar matrice. Takoder pretpostavimo da su pukotine
kruznog presjeka 1 puno duze od radijusa. Tada je gibanje newtonovske tekucine hagen—
poiseuilleskog tipa, te tlak pada od stijenke prema osi cijevi. Neka su uy, uy, u, komponente
srednjeg vektora pomaka matrice, a Uy, Uy, U, komponente srednjeg vektora pomaka tekuc¢ine

do kojih dolazi pri prolasku elastickog vala. Tenzor napetosti na matricu jedini¢nog volumena

je:
Ox Tz Ty
Fy =%z 0y Tx (P.1)
T, Tx Oy
a na tekuc¢inu u pukotinama
s 0 O
Fr=10 s 0 (P.2)
0 0 s
Skalar s je proporcionalan tlaku tekucine p
s=—Fp (P.3)

Parametar f je poroznost, omjer povrSina pukotina i suhe stijene na presjeku matrice.
Materijal kroz koji se rasprostiru valovi je porozan ili zrnate strukture tako da je na presjeku
povrSina pukotina bitno manja od povrSine matrice. Sila na sustav se moze prikazati
gradijentom napetosti u matrici Fu i tekuéini Fr.

q= VFM

Q0 =VF; (P.4)

Tenzor deformacije matrice je
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1 1
€x EVZ Eyy
1 1
EYZ €y ny (P' 5)
1 1
_E Yy ny e ]
gdje su
ou, ou,, ou,

= T oy T

%F% aat,yz=%iz+%.yz=% % (P.6)
a ukupna je deformacija
e=eyte, te, (P.7)
Deformacija u tekucini je odredena dilatacijom
€= aaLa]cx * aaiy * aal;z (P.8)
Potencijalna energija sustava je
1
W = > (axex + oyey, toe, + TY HTY + Tsz) (P.9)

Uz pretpostavku izotropnosti odnos napetosti i deformacije se mozZe prikazati pomocu sedam

jednadzbi:

ow
i =5 = 2ue; + Ae+Pe, i€ (x,y,2)
i

T =uyi, LEXY 2)
s = Pe + Re (P.10)

Koeficijent A i u odgovaraju Lameovim konstantama i uvijek su pozitivni. Kineticka energija

jedini¢nog volumena matrice 1 tekucine je
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1 dun®  [(0u,\®  [Ouy’ du, dU, Ou,dU, du,dU,
T == —= 2
2{p11(6t)+<6t> +H(G0) | oeela a o at]
o () + (22) 4 (L) P11
P22 |\ "5¢ ot ot (P.11)
Koeficijenti p11, p12, p22 SU maseni koeficijenti
P11 = P1 Tt Pa
P22 = P2t Pa
P12 = —Pa (P.12)

koji ovise o gusto¢ama suhe matrice pny 1 tekucine p; mnoZzene sa masenim udjelom i ¢lanu p,

koji ukljucuje dinami¢ku meduovisnost matrice i fluida:

p1= 1= B)pm
P2 = Bp:
p =p1+p2=pm+ B — Pm) (P.13)

Ukoliko postoji relativno gibanje izmedu matrice 1 tekuéine dolazi do trenja i disipacije

energije. Disipacijska jednadZba tada je

2
bl [<% ~ aUx>2 s <auy ~ auy> . <au2 ~ aUZ>2

2 Jt Jt dat dat dat Jt (P.14)

Za val u x smjeru Lagrangeova jednadzba sustava je

d((’)T) oD  do, 01, 0T,

ai\ou,) Y ou, " ox "oy T oz
d (0T +6D_as b.15)
de\ou,) oU, ox :
odnosno,
d? d do, dt, 01y
gz (Pt + proUn) + b (uy = Ux) = Z 4 50+ 5
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d2

dt?

ds

d
(P12Ux + p22Uy) — ba (uy —Uy) = % (P.16)

U vektorskom zapisu jednadzba prelazi u oblik

uViu + V[(A + we + Pe] = F(pllﬁ +pU) + bd—t(ﬁ —U)

. U R
V[Pe + Re] =ﬁ(p12u+p22U)—bE(u—U) (P.17)

gdje je parametar b u vezi sa koeficijentom permeabilnosti K, poroznosti i viskoznosti 1

h=" (P.18)

Transverzalni valovi nose glavninu energije, te ¢e se racunati prigusenje samo za rotacijske
komponente jednadzbi (P.17). Primijenimo li operator rotacije, za val koji se rasprostire u x

smjeru slijedi

d? - - d . _ - -
F(p11qu)+p12VxU)+ba(qu—VxU)

= uv (qu)ﬁ(p12qu)+p22VxU)—bE(qu—VXU) =0
(P. 19)

Dok se val rasprostire u x smjeru Cest valnog sredstva oscilira u z smjeru. Pretpostavimo da

1znos rotacije pomaka za matricu 1 tekuc¢inu eksponencijalno opada s udaljenoscu
|V % al — Clei(kx+wt)
[V x U| = C,ettkx+eD (P.20)

i neka su frekvencija vala fi karakteristi¢na frekvencija fc

fe (P.21)

B 2mp, B 2np (Y12 + V22)

gdje su
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11 p 12 p 22 p

Uvrstavanjem (P.20) u (P.19) i eliminacijom parametara C; i Cz, slijedi

k2
%= G, +iG,

gdje su realni i imaginarni dio

1+ VV11V22 - V122 (f)z

G. — (Y12 +V22)* \[e
T N
G = £V12 + V22
l ]cc N
2 2
V22 f
Nty TR ()
(V12 +v22)% \fe

Bududi su y, p i w realni, valni broj k iz izraza (P. 23) mora biti kompleksan broj

k = kR + lk]
Fazna brzina je
w
vV=—
|kl

a referentna brzina, brzina u slucaju da nema relativnog gibanja matrice i fluida
b= |
Toe

V2

\//GTZ+GL-2+GT

Omijer fazne i referentne brzine

s
f.

v
Uy

(P.22)

(P.23)

(P.24)

(P.25)

(P.26)

(P.27)

(P.28)
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ovisi 0 omjeru frekvencija i dinamic¢kim parametrima ;. PriguSenje transverzalnih valova
odredeno je iznosom imaginarnog dijela k; valnog broja k iz izraza (P.25). Neka je referenta
valna duljina bez relativnog pomaka tekuéine i matrice

Ur

[ =
" 2nf,

(P.29)

Udaljenost I, koja je jednaka recipro¢noj apsolutnoj vrijednosti imaginarnog dijela valnog

broja je valna duljina u uvjetima viskoznog prigusenja.

1
Il =— P.30
a |kl| ( )
Amplitudu vala na udaljenosti X u matrici ispunjenoj tekué¢inom eksponencijalno opada s
eksponentom (-x/l,), dok je u matrici bez fluida eksponent (-x/Ir). Omijer I/, je koeficijent
priguSenja vala u matrici koja sadrzi tekué¢inu u odnosu na suhu matricu i iznosi

L _V2f ! (P.31)

le. 2f
\/’(67;+Gi2)_ar

Ako je frekvencija dolaznog vala bitno manja od karakteristi¢ne frekvencije sustava, odnosno

ako je omjer frekvencija f/f. manji od 0.15 (Biot, 1956) izraz se (P. 31) moze razviti u red oko

f/f. . Tada je priblizno rjeSenje koeficijenta prigusenja:

L

lo

1 2
=35 (Y12 + 722) (%) (P.32)
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