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Földrengések piezomágneses modellezése1 
LIPOVICS TAMÁS2 

Jelen munka rövid áttekintést nyújt a piezomágnesség kőzetfizikai jellemzőiről, illetve a lineáris piezomágneses 
effektusra épülő modellezési eljárásokról. A módszerek közül, amelyek a földrengésekkel egyidejű, a mechanikai 
feszültségtér átrendeződése miatt bekövetkező piezomágneses hatást számítják ki, egy analitikus eljárás részletes 
ismertetésére kerül sor. A továbbiakban egy homogén féltérben elhelyezkedő, vertikális, téglalap alakú, oldal-
eltolódásos vető által keltett piezomágneses jel meghatározása történik meg az előbbi módszer segítségével. 

A szükséges fészekparaméterek becslése után ugyanezen eljárással modellezzük az 1985-ös berhidai földrengés 
által keltett lehetséges piezomágneses hatás nagyságát és eloszlását a felszínen. A szeizmológiai, szeizmotektonikai 
adatokból kiindulva a főrengést egy függőleges síkban elhelyezkedő, 6,2 km hosszú és 3,5 km széles, téglalap alakú 
vető 0,25 méteres elmozdulásával közelítjük. A vető teteje a felszíntől számított 2 km mélységben helyezkedik el. 
Egyéb paraméterek figyelembevétele mellett a mágneses totális komponensben így létrejövő piezomágneses ano-
mália maximális nagysága 1,1 nT-nak adódik. 

T. L IPOVICS: Piezomagnetic modelling of earthquakes 

The present study gives a brief overview of the petrophysical characteristics of piezomagnetism and the model-
ling techniques based on the linear piezomagnetic effect. An analytic procedure is presented here in details from 
those methods which can calculate the coseismic piezomagnetic effect caused by the realignment of crustal stress 
field. With the help of this procedure a piezomagnetic signal is determined induced by a vertical, rectangular 
strike-slip fault in a homogeneous half-space. 

Considering the required focal parameters the size and surface distribution of the possible piezomagnetic signal is 
calculated which is generated by the Berhida earthquake of 1985. Based on seismological and seismotectonic evi-
dences the main shock is estimated by the 0.25 m uniform slip of a vertical, rectangular strike-slip fault with 6.2 km 
length and 3.5 km width. Top of the fault is in 2 km depth below the surface. By estimation of other parameters 
the amplitude of the expected maximum piezomagnetic anomaly is 1.1 nT in the total magnetic component. 

Bevezetés 

A piezomágneses jelenséget az 1950-es években fedezték 
fel [KALASNYIKOV , KAPICA 1952]. A piezomágnesség lénye-
ge, hogy a mechanikai feszültség alá helyezett anyag mágne-
sezettsége megváltozik. Terhelés hatására a rendezett mágne-
ses anyagban a belső mágnesezettségi irányok elfordulnak, 
a doménszerkezet deformálódik, ami az anyag mágnesezettsé-
gének megváltozásával jár együtt. A kezdeti szilárdtestfizikai, 
főleg fémeken végzett vizsgálatok után az 1960-as évek köze-
pétől került sor a kísérletek kiterjesztésére a kéregben előfor-
duló mágneses ásványokat tartalmazó kőzetmintákra. 

A mágneses méréstechnika fejlődésének köszönhetően ek-
kor jelentek meg az első tanulmányok a piezomágneses effek-
tus földrengésekhez köthető, a korábbi észleléseknél hitele-
sebb, pontosabb detektálásáról [BREINER 1964]. Az effektus 
jelentőségének felismerésével párhuzamosan világszerte kuta-
tások kezdődtek, amelyek a földi mágneses tér változásai 
alapján a földrengés-előrejelzés problémájának megoldását 
tűzték ki célul. A vizsgálatoknak még nagyobb lendületet 
adott az 1970-es évektől a protonprecessziós és optikailag 
pumpált magnetométerek széleskörű elterjedése, ám a kuta-
tóknak még így is több problémával kellett megküzdeniük. A 
rengést megelőző hatás kimutathatóságának bizonytalanságai, 
a keletkező mágneses jel kis amplitúdója és a háttérzajokra 
való rendkívüli érzékenység miatt a kutatók nagy része a geo-
fizika egyik leghiábavalóbb és legsikertelenebb területének 
tartja a mágneses alapú földrengés-előrejelzési vizsgálatokat 
[CAMPBELL 2003]. A nehézségek ellenére állandó mérési 

hálózatokat állítottak fel a világ csaknem minden, földrengé-
sek által sújtott térségében, melyek nagyrészt ma is működnek 
[RIKITAKE et al. 1980, ZHAN 1989, MUELLER et al. 1991, 
JOHNSTON 1997, MELONI et al. 1998, MUELLER, JOHNSTON 
1998, LIU et al. 2006, GU et al. 2006]. A felállított hálózatok 
számos földrengéssel egyidejű mágneses jelet detektáltak 
[JOHNSTON et al. 2006], de rengést megelőző hatást csak 
igen keveset sikerült kimutatniuk [DAVIS et al. 1980, 
RIKITAKE  1987]. Ezen változásokat is többnyire utólagos 
vizsgálatok azonosították a mágneses adatsorokban. 

A piezomágneses észlelések jóval sikeresebb területét je-
lentik a tűzhányó tevékenységhez kapcsolódó mágneses vizs-
gálatok [MUELLER, JOHNSTON 1989, YUKUTAKE 1990, 
ZLOTNICKI et al. 1993, TANAKA 1995, DEL NEGRO et al. 1997, 
ZLOTNICKI, BOF 1998, SASAI et al. 2001, UEDA et al. 2006]. 
Ez annak köszönhető, hogy a vulkánkitöréseket megelőző 
mechanikai feszültségtér átrendeződés okozta mágneses ha-
tás együtt jár azzal a mágneses változással, amit a felfelé nyo-
muló magma termikus hatása generál. Ez egyben arra is rá-
mutat, hogy a földrengések közül elsősorban a sekély mély-
ségű, a Curie-izoterma feletti tartományban kipattanó rengé-
sek esetében várható piezomágneses eredetű jel kialakulása. 

Az első, földrengésekhez kapcsolódó piezomágneses 
modellszámításokat STACEY [1964] végezte el. Függőleges 
síkban, homogén féltérben elhelyezkedő vető mentén, adott 
nagyságú vető menti elmozduláshoz kapcsolódó feszültség-
térbeli változást feltételezett a modellben. A számítás során 
először a vizsgált rács minden egyes pontjában kiszámította 
a feszültség értékét, majd ugyanezen pontokban meghatá-
rozta a feszültségtér által generált mágneses változásokat. 
Végül a keletkező piezomágneses anomáliát mágneses 
dipólusokra vezette vissza, melyek dipólmomentuma a 
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feszültséggel arányos. A dipólusok terét a vető feletti hori-
zontális síkban numerikusan összegezte. STACEY [1964] 
vizsgálatainak legfontosabb eredménye az volt, hogy meg-
mutatta, létezhetnek a földrengésekhez kötődő, műszeresen 
kimutatható amplitúdójú piezomágneses változások. 

A modellszámítások fejlesztésében a következő lépés a 
realisztikusabb fizikai modellek irányába történt meg. 
YUKUTAKE, TACHINAKA  [1967] egy homogén féltérben ho-
rizontálisan beágyazott, végtelen hosszú henger belső hidro-
sztatikus nyomása által létrehozott piezomágneses anomáliát 
számítottak ki. Ez volt az első olyan modell, melyben a fel-
színre vonatkozó feszültségmentességi határfeltételt figye-
lembe vették. A paraméterek részletes vizsgálata után azt 
kapták, hogy a 107 Pa hidrosztatikus nyomás is csupán né-
hány nT nagyságú mágneses anomáliát okozhat a felszínen. 

Az 1970-es évektől a számítógépek fejlődése lehetővé 
tette, hogy egyre összetettebb modellszámításokat végez-
hessenek el. TALWANI , KOVACH [1972] kétdimenziós szá-
mításukban egy oldaleltolódásos, végtelen hosszú, függő-
leges síkú vető közvetlen környezetében becsülték a kiala-
kuló feszültség-felhalmozódás okozta mágneses változáso-
kat. DAVIS [1976] háromdimenziós modellszámításokat 
végzett egy tűzhányó belsejében lévő pontszerű feszültség-
forrás által keltett piezomágneses anomália meghatározásá-
ra, majd eredményeit a Kilauea tűzhányón végzett méré-
sekkel vetette össze. DAVIS [1976] számítása komoly áttö-
rést jelentett a térbeli modellezések területén. A Szent And-
rás vető menti mozgások modellezésére JOHNSTON [1978] 
végzett számításokat. Modelljében egy homogén féltérben 
elhelyezkedő, vertikális, téglalap alakú, oldaleltolódásos 
vető által keltett piezomágneses anomáliát határozott meg 
numerikus úton. Az 1. ábra mutat példát egy adott földren-
gés, az 1992-es 7,3-es magnitúdójú Landers rengés (Kali-
fornia, USA) esetében készített, több vető elmozdulását 
figyelembevevő piezomágneses modellszámításra [MUELLER, 
JOHNSTON 1998]. Az ábra a mágneses tér totális kompo-
nensében jelentkező piezomágneses anomáliát mutatja nT 
egységekben. Az ábrán csillagok jelölik az OCHM és 
LSBM mágneses mérőállomások elhelyezkedését, melyek 
adatsoraiban sikerült kimutatni a modellszámítás alapján 
várt 1,0–1,5 nT különbséget. 

 

Az előzőekben említett modellezések kivétel nélkül a 
STACEY [1964] által kidolgozott eljárás alapján történtek. 
A STACEY [1964] által lefektetett módszer modelljeiben 
azonban a keletkező mágnesezettség igen bonyolult módon 
függött a különböző feszültség komponensektől, és a térbe-
li numerikus integrálás is igen számításigényesnek bizo-
nyult. Ezért fordult a kutatók egy része a probléma analiti-
kus megoldásai felé. SASAI [1980] bizonyította elsőként, 
hogy a háromdimenziós piezomágneses összefüggés leegy-
szerűsíthető és kifejezhető a feszültség komponensek lineá-
ris kombinációjával. Ez a lineáris összefüggés teszi lehető-
vé a piezomágneses modellezés analitikus megközelítését. 
Szintén SASAI [1980] tett javaslatot egy, a vetők által keltett 
piezomágneses jelekre vonatkozó analitikus eljárásra. Meg-
mutatta, hogy egy vertikális, téglalapalakú oldaleltolódásos 
vető piezomágneses potenciálja kifejezhető elemi függvé-
nyek összegeként, illetve a piezomágneses potenciált a 
deformált közeg elmozdulási terével reprezentálta. Később 
SASAI [1991] előállított egy általános, felületi integrálokkal 
kifejezett összefüggést a homogén mágnesezettséggel ren-
delkező, izotróp, magneto-elasztikus test által keltett 
piezomágneses potenciál meghatározására. Ezt a kifejezést 
a deformált test körül lévő elmozdulási térrel és annak 
deriváltjaival írta le. A modellezések során SASAI [1991] 
nem csupán függőleges síkban elhelyezkedő oldal-
eltolódások, de normál vetők és feltolódások esetén is 
megvizsgálta a keletkező piezomágneses anomáliákat. Ezt 
a modellt fejlesztették tovább UTSUGI et al. [2000], akik 
munkájukban a függőleges helyzetű vetősíkok mellett a 
dőlt vetők esetét is vizsgálták. Eredményeik azt mutatták, 
hogy a legnagyobb piezomágneses jelet az oldal-
eltolódások és a tenziós felnyílások esetében a függőleges 
síkok mentén, sekély mélységben történő elmozdulások 
adják. A normál vetők és feltolódások esetében a vetősík 
45°-os dőlésekor maximális a mágneses amplitúdó. 

Kétdimenziós numerikus számítások segítségével OSHIMAN 

[1990] vizsgálta meg a nem homogén mágnesezettségű 
féltérben bekövetkező piezomágneses hatás jellemzőit. Azt 
találta, hogy az eltérő mágnesezettségű összletek jelenléte 
felerősítheti a piezomágneses jel amplitúdóját. Később 
OKUBO, OSHIMAN [2004] egy kétréteges, horizontálisan 
rétegzett modellben vizsgálták a pontszerű mechanikai 
feszültségforrás keltette piezomágneses hatás nagyságát a 
rétegek változó vastagsága, nyírási modulusa és eltérő 
mágnesezettsége függvényében. Bizonyos paraméter elren-
dezések esetén a piezomágneses anomália amplitúdójának 
többszörösét kapták a homogén féltérben tapasztaltakhoz 
viszonyítva. 

A következőkben a piezomágnesség kőzetfizikai jellem-
zőit, a lineáris piezomágneses effektusra épülő analitikus 
modellszámítások elméleti alapjait, majd SASAI [1991] 
módszerével egy függőleges, téglalap alakú, oldal-eltoló-

1. ábra. A számított piezomágneses modell totáltér anomáliái az 
1992-es 7,3-es magnitúdójú Landers földrengés (Kalifornia, USA) 
esetében nT egységekben. Az ábrán csillagok jelölik az OCHM és 
LSBM mágneses mérőállomások elhelyezkedését.  [MUELLER, 

JOHNSTON 1998] 

Fig. 1. Calculated piezomagnetic field of the M7.3 Landers earth-
quake  (California, USA)  in the total component in nT units. The 
locations of OCHM and LSBM magnetic stations are indicated by 

stars. [MUELLER, JOHNSTON 1998] 
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dásos vető elmozdulására számított piezomágneses anomá-
lia jellemzőit tekintjük át. Magyarországon legutóbb 1985-
ben Berhida térségében pattant ki jelentősebb földrengés. 
A berhidai földrengés fészekparamétereinek, illetve a ren-
gés szeizmotektonikai környezetének vizsgálata után kísér-
letet teszünk a rengéssel egyidejű piezomágneses anomália 
modellezésére a SASAI [1991] által javasolt eljárással. 

A piezomágnesség kőzetfizikai jellemzői 

NAGATA [1970] foglalta össze először a laboratóriumi 
körülmények között a piezomágneses vizsgálatok terén 
elért eredményeket. Különböző típusú vulkanikus kőzetek, 
valamint tiszta magnetit és titanomagnetit mágneses tulaj-
donságainak változását vizsgálta mechanikai terhelés alatt. 
A mintákon egytengelyű kompressziót (P), illetve húzófe-
szültséget (T) alkalmazott, miközben mérte a minták mág-
neses jellemzőinek változását a feszültségi irányokra merő-
leges és azokkal párhuzamos irányban. Mérései kimutatták, 
hogy a mechanikai feszültségnek a minták mágnesezettsé-
gére gyakorolt hatása alapvetően két kategóriába sorolható: 
1. a reverzibilis effektus esetén a hatás eltűnik, amint az 

alkalmazott mechanikai feszültség megszűnik; 
2. az irreverzibilis effektus a későbbiekben is megmaradó 

csökkenést okoz az anyag remanens mágnesezettségében. 
A reverzibilis jelenség a mágneses szuszceptibilitás (κ) 

és a stabil remanens mágnesezettség (JSR) — mint amilyen 
például a termoremanens (TRM) vagy a kémiai remanens 
(CRM) mágnesezettség lehet — értékének megváltozásá-
ban nyilvánul meg. A kőzet mágnesezettségi irányával 
párhuzamos kompressziós terhelés esetén mind a szuszcep-
tibilitás, mind a remanens mágnesezettség értéke lecsök-
ken. A mágnesezettségi irányra merőleges kompressziós 
terhelés hatására e paraméterek értékei nőnek, de a változás 
abszolút értékének nagysága körülbelül fele a párhuzamos 
esetének. A tenziós terhelés esete tökéletesen fordítottja a 
kompressziónak. A mennyiségi összefüggéseket a komp-
resszióra vonatkozóan az (1), a tenzió esetében a (2) ta-
pasztalati képletek tartalmazzák. 
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Az (1)–(2) kifejezésekben szereplő állandók, a piezo-
mágneses együtthatók értéke: β’=(0,5–5)*10–9 Pa–1, 
β’’=(0,3–1)*10–9 Pa–1; κ0 és J0

SR pedig a vizsgálat előtti 
mágneses szuszceptibilitás és stabil remanens mágnesezett-
ség értékeket jelölik. A kísérletek során alkalmazott me-
chanikai feszültség nagysága egyik esetben sem haladta 
meg a 10 MPa értéket. A mágneses szuszceptibilitás méré-

se esetén az alkalmazott külső tér maximálisan 1 mT nagy-
ságú, míg a külső tér iránya minden esetben az alkalmazott 
terhelés tengelyével párhuzamos volt. A megadott paramé-
terek értékeiből kiolvasható, hogy a reverzibilis hatás né-
hány százalékkal változtathatja meg a kőzetminta mágne-
sezettségét. NAGATA  [1970] megállapítása szerint a rever-
zibilis változások az egyedi domének mágnesezettségi 
irányainak mechanikai feszültség hatására történő elfordu-
lásából adódnak. 

Az irreverzibilis hatás az instabil izotermikus remanens 
mágnesezettséggel (IRM) van kapcsolatban. A kőzetmintát 
külső mágneses tér jelenlétében egytengelyű kompresszió 
alá helyezve, majd a terhelést megszüntetve, a minta IRM-
je a mágnesezettségi iránnyal párhuzamos és merőleges 
terhelés esetében is csökken. A merőleges esetben a csök-
kenés értéke körülbelül 10–25%-kal kisebb a párhuzamos 
eseténél. Ugyanez tapasztalható a tenziós terhelés alkalma-
zásakor. NAGATA [1970] a terhelés megszüntetése után 
visszamaradó, az IRM értékéhez negatív járulékot adó 
mágnesezettséget piezo-remanens mágnesezettségnek (PRM) 
nevezte el, melynek kialakulásáért az alkalmazott mecha-
nikai terhelés irányával 90°-os szöget bezáró doménfalak 
(Bloch-falak) irreverzibilis elmozdulása a felelős. 

A laboratóriumi tapasztalatok azt mutatták, hogy az ir-
reverzibilis hatás nagysága mintegy két nagyságrenddel 
marad el a reverzibilis hatásétól, tehát csak néhány század 
százaléknyi változást produkál a vizsgált kőzetminta mág-
nesezettségében. Ezért a kutatók figyelme az 1970-es évek-
től a kőzetek indukált mágnesezettségének vizsgálata felé 
fordult. HAMANO  et al. [1989] vulkanikus kőzetek mecha-
nikai feszültség hatására történő szuszceptibilitás anizotró-
piáját vizsgálták. Egytengelyű mechanikai feszültség alá 
helyeztek különféle vulkanikus kőzetmintákat, miközben 
mérték a minták mágneses szuszceptibilitásának változását 
az alkalmazott terhelésre merőleges, illetve azzal párhuza-
mos irányban. Azt találták, hogy 10 MPa nyomás alatt a 
kőzetek mágneses szuszceptibilitása akár 10%-kal is meg-
változhat, tehát a piezomágneses együttható értéke 
β=(1-10)*10–9 Pa–1 tartományban változhat, de a változás a 
különböző minták esetén igen eltérő lehet. Ez annak tudha-
tó be, hogy a piezomágneses hatás nagymértékben függ az 
adott kőzetminta porozitásától, a kőzet szemcseméret el-
oszlásától és mágneses tartalmától. Megállapították, hogy a 
hatás nagysága a porozitás növekedésével egyenesen ará-
nyos, a szemcsemérettel azonban fordított arányban áll. A 
kísérletekben a mágneses szuszceptibilitás változása rever-
zibilis volt, tehát a terhelés megszüntetése után a kőzet 
szuszceptibilitásának nagysága visszaállt a kezdeti értékre. 
Ugyanakkor a szuszceptibilitás értékének időbeli visszaál-
lása igen eltérő jelleget mutatott a különféle minták esetén. 

A lineáris piezomágneses effektus elméleti háttere 

A kőzetfizikai vizsgálatok alapján a reverzibilis 
piezomágneses effektust leíró összefüggések rövidített 
alakja a (3)–(4) kifejezésekkel fejezhető ki: 

 || ||J Jβσ∆ =  (3) 

 1

2
J Jβσ⊥ ⊥∆ = − , (4) 

ahol a || és ⊥  jelölések az átlagos mágnesezettségnek az 
alkalmazott mechanikai terheléssel párhuzamos, illetve 
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merőleges komponenseit jelölik. 
||J  és J

⊥
 a kezdeti, míg 

||J∆  és J⊥∆  a piezomágneses mágnesezettség párhuzamos, 
illetve merőleges irányú komponenseit jelölik. σ az alkal-
mazott feszültség, β az adott kőzetmintára jellemző 
piezomágneses együttható. A piezomágneses összefüggé-
seket háromdimenziós feszültségállapotra alkalmazva SA-

SAI [1980] megadta egy adott térbeli pontban a mechanikai 
feszültség okozta mágnesezettség járulékot: 
 J= S Jβ∆ ⋅  (5) 

 3 1

2 2
Skl kl klσ δ= − Θ  (6) 

 
xx yy zzσ σ σΘ = + + , (7) 

ahol δkl a Kronecker-delta és σkl a feszültségtenzor kompo-
nensei. A Hooke-törvény felhasználásával a feszültség-
tenzor komponensei a következő alakba írhatók [MÁRTON 
1995]. 

 u k l
kl kl

l k

u u
div

x x
σ λδ µ

 ∂ ∂= + + ∂ ∂ 

 (8) 

ahol k és l a kiválasztott tengelyirányok, u az elmozdulás 
vektor, µ és λ a Lamé-féle állandók. Feltételezve, hogy a 
Lamé-féle állandók egyenlő nagyságúak és a (8) egyenletet 
behelyettesítjük (6)-ba, az (5) kifejezés által megadott, a 
mechanikai feszültség által keltett mágnesezettség a követ-
kező alakba írható. 

 3

2
uk l

kl kl k
l k

u u
J div J

x x
βµ δ

  ∂ ∂∆ = + −  ∂ ∂   

 (9) 

(9)-ben ∆Jk a kezdeti mágnesezettség k-adik komponense 
(Jk) által keltett járulék, míg ∆Jkl ∆Jk l-edik komponense. 

A következőkben tekintsük a Wk piezomágneses poten-
ciált, ami a ∆Jk  mágnesezettség változásból eredeztethető. 
A mágneses indukcióvektor (B), a mágneses térerősség-
vektor (H) és a mágneses potenciál (Wk) közötti összefüg-
géseket az alábbi egyenletek írják le. 
 H kgradW= −  (10) 

 
0

B
H J kµ

= + ∆  (11) 

A (11) kifejezésben elhanyagoljuk a piezomágneses mág-
nesezettség által keltett másodlagos mágnesezettségi járu-
lékot. Használjuk fel a negyedik Maxwell-egyenletet, azaz 
a mágneses tér forrásmentességét. 
 0Bdiv =  (12) 

Esetünkben a mágneses tér egyedüli forrása a Jk∆  mág-
nesezettség. Ekkor a (10), (11) és (12) egyenletek segítsé-
gével a piezomágneses potenciál a következő alakot ölti. 
 2 H Jk kW div div∇ = − = ∆  (13) 

Másfelől izotróp, rugalmas testek egyensúlya esetén, Fk 
tömegerők jelenlétében alkalmazható a Cauchy-Navier 
egyenlet következő alakja. 

 2( ) 0u k k
k

div u F
x

λ µ µ∂+ + ∇ + =
∂

 (14) 

A (9) és (14) felhasználásával (13) átírható a következő 
alakba 
 2 2

k k k k kW C u D F∇ = ∇ +  (15) 

ahol 

 1 3 2

2k kC J
λ µ µβ
λ µ

+=
+

 és 1

2k kD J
µ β

λ µ
=

+
 (16) 

Tekintsünk egy V térfogatú, S felülettel körülzárt, ho-
mogén módon mágnesezett, homogén, izotróp, rugalmas 
testet. Amennyiben ezt a testet akkora mechanikai terhelés 
alá helyezzük, ami ∆Jk mágnesezettség változást eredmé-
nyez, akkor a keletkező piezomágneses potenciál megadha-
tó a következő kifejezéssel a mágneses dipólusokra vonat-
kozó összefüggés alapján. 

 1 1
( )

4
r Jk kVW dV

π ρ
 = ∆ ⋅∇∫∫∫  
 

 (17) 

(17)-ben ρ jelöli a távolságot a piezomágneses potenciált 
létrehozó elemi térfogat és az r  vektor által kijelölt hely 
között. A STACEY [1964] által javasolt módszer a (17) 
egyenleten nyugszik, és ennek numerikus integrálására 
épül. Fontos megjegyezni, hogy Jk∆  implicit módon tar-
talmazza (14)-et, azaz a rugalmas egyensúly egyenletét. A 
Laplace–Poisson típusú egyenletek alapvető megoldása a 

1(4 )πρ −  függvény, ami kielégíti a 

 2 1
( )

4
'r rδ

πρ
 ∇ = − − 
 

 (18) 

egyenletet, ahol ρ=|r–r’ |. 
A (17)-et átalakítva a Gauss- és a Green-tételek segítsé-

gével, majd a (15) jobboldala és (18) felhasználásával leve-
zethetővé válik az alábbi kifejezés [SASAI 1991]. 

( ) ( ) ( )
4

r r r k k
k k k V

D F
W C u V

π ρ
= Θ ∈ + ∫∫∫  

{ }' '

( ) 2( ) 1 1
( )

4 3 2

'
(k) ' 'r

∆m n rk k
kS

C u
u dS

n n

λ µ
π λ µ ρ ρ

    ∂ + ∂+ − + ⋅ +∫∫    ∂ + ∂    

 (19) 

ahol 

 ( ) 3

2
uk k l

l kl
l k

u u
m div

x x
δ

 ∂ ∂∆ = + − ∂ ∂ 

 (20) 

és 

 1 ( )
( )

0 ( )

r
r

r

ha V
V

ha V

∈ 
Θ ∈ =  ∉ 

a

a

 (21) 

A (19) egyenlet reprezentálja egy homogén, izotróp elaszti-
kus-mágneses test piezomágneses potenciálját. A potenciál 
kifejezéséből a határfeltételek figyelembevételével a mágneses 
tér tetszőleges pontban meghatározható. A (19) kifejezés első 
tagja csak akkor nem nulla, amikor az r  vektorral jellemzett 
pont a testen belül található. A (19) egyenlet második tagja 
rendszerint zérus, mivel általában tömegerők létét nem feltéte-
lezzük a számítások során. Éppen ezért a piezomágneses po-
tenciált a (19) egyenlet harmadik tagja jelenti, ami egy felületi 
integrál kifejezés az elasztikus-mágneses test körül. A STACEY 
[1964] által javasolt módszerrel szemben ebben a kifejezésben 
az integrálás három dimenzióról kettőre egyszerűsödik. 

A (19) által megadott kifejezés megköveteli, hogy u(r)  
és első deriváltja folytonos legyen mind a V térfogatban, 
mind az S felületen. A második deriváltak esetében elégsé-
ges a V térfogaton belüli szakaszonkénti folytonosság. 
Abban az esetben azonban, ha az elasztikus-mágneses test 
egy Σ szakadási felületet foglal magában, a (19) egyenlet 
érvényét veszti. Ekkor a V térfogatot fel kell bontani két 
részre, melyek közül az egyik, S’ felületű rész magában 
foglalja a Σ szakadási felületet. A (19) kifejezést a két 
részre külön-külön alkalmazzuk, majd összeadjuk őket. 
A Σ szakadási felületen kívül S’ mentén a mennyiségek 
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folytonosak lesznek, és az integrálokhoz adott kétoldali 
járulékok kiejtik egymást. Volterra-típusú diszlokációk ese-
tében a feszültségkomponensek és ebből adódóan az el-
mozdulás deriváltjai is folytonosan változnak a Σ szakadási 
felületen keresztül. Így a (19) kifejezést a Σ szakadási felü-
letre alkalmazva csupán egyetlen tag marad [SASAI 1994]. 

 [ ]( ) 1
( )

4
r'k

k k

C
W u d

π ν ρ
Σ

Σ
 ∂= − ± Σ∫∫  ∂  

, (22) 

ahol ν a szakadási felületre merőlegesen kifelé mutató egy-
ségvektor. A (22)-ből megállapítható, hogy Σ szakadási fe-
lület úgy viselkedik, mint egy mágneses réteg, azaz mágne-
ses erővonalak forrásait és nyelőit alkotja egy felület men-
tén. Az ezzel ekvivalens mágneses forrás mágneses mo-
mentum sűrűségét az 

 3 2

2( )
e uJm J

λ µ βµ
λ µ
+= − ∆
+

, (23) 

egyenlet adja meg, ahol eJ az átlagos mágnesezettség irányá-
ba mutató egységvektor és ∆u az átlagos elmozdulás. m a 
szeizmomágneses hatás méretét jellemzi, így szeizmo-
mágneses momentum sűrűségnek is nevezhető. Nyírási 
deformáció, például vetők elmozdulása esetén, m arányos a 
szeizmikus momentum nagyságával. Így a földrengések 
mágneses hatása visszavezethető a vető menti elmozduláskor 
a vető felületén egy mágneses réteg megjelenésére. Termé-
szetesen a szakadási felületen kívül az elasztikus-mágneses 
testet határoló felületeket is figyelembe kell venni a számítá-
sokban. Homogén módon mágnesezett, egyszerű földmo-
dellnél így figyelembe kell venni a feszültségmentes felszín 
és a mélyben elhelyezkedő Curie-izoterma hatását is. 

Vertikális, téglalap alakú, oldal-eltolódásos vetők 
által keltett piezomágneses tér jellemzői 

Tekintsünk egy egyszerű földmodellt, egy homogén, 
izotróp, rugalmas félteret, amelynek felső rétege homogén 
módon mágnesezett a szabad felszíntől (x3=0) számítva egy 
adott mélységig (x3=H). Ez a H mélység megfelel a Curie-
izoterma mélységének. A felső réteg konstans piezo-
mágneses együtthatóval jellemzett. Az 
 ( ) ( ) ( , ) ( ) ( )x ξ ξ x ξ ξn

n k kl lu u T dνΣ= ∆ Σ∫∫  (24) 

Volterra-formula egy Σ szakadási felület által keltett el-
mozdulási teret ad meg e rugalmas féltér x vektor által 
definiált pontjában [SASAI 1991], ahol n=x,y,z és k,l=1,2,3 
indexek az elemi diszlokációk típusát és irányát jelölik. A 
(24) kifejezésben ξ jelöli a diszlokációs felület egy pontjá-
ba mutató vektort, ∆uk(ξ) jelöli a ξ pontban lévő elmozdu-
lást, míg νl a szakadási felületre merőlegesen kifelé mutató 
egységvektor l-edik komponense. n

klT  tenzor jelöli az el-
mozdulás n-edik komponensét x-ben, amit a ξ pontban lévő 
deformáció okoz. A k = l esetek a szakadási felületre merő-
leges relatív mozgásokat reprezentálják, míg a k ≠ l esetek 
a Σ szakadási felület mentén történő relatív elmozdulások. 
Ezeket az elemi diszlokációkat a szeizmológiából, a szeiz-
mikus fészek modelljéből jól ismert erőpárokkal is jelle-
mezhetjük [MÁRTON 1995]. 

Határozzuk meg a (24) egyenlettel leírt elmozdulási tér 
által létrehozott piezomágneses potenciált. Ehhez először 
(24)-et helyettesítsük be a (20)-ba. Így megkapjuk a me-
chanikai feszültség által keltett mágnesezettséget. 

 ( ) ( ) ( ) ( , ) ( ) ( )x ξ ξ x ξ ξ
m mn

n m k kl lM C u S dνΣ∆ = ∆ Σ∫∫ , (25) 

ahol 

 1 3 2

2m mC J
λ µ µβ
λ µ

+=
+

 és (26) 

 3

2
T

m n
mn kl kl
kl mn kl

n m

T T
S div

x x
δ

 ∂ ∂= + − ∂ ∂ 

. (27) 

A piezomágneses potenciál kifejezéséhez a (17) egyen-
let átalakításával jutunk. 

 ( )1 1
( )

4
r Mm m

VW dx
π ρ

 = ∆ ⋅∇∫∫∫  
 

, (28) 

ahol ρ=|r–x|. (25) behelyettesítésével (28)-ba, majd az x és ξ 
szerinti integrálások sorrendjének felcserélésével kapjuk a 

 1
( ) ( ) ( , ) ( ) ( )

4
r ξ ξ r ξ ξm m

k kl lW u dω ν
π Σ= ∆ Σ∫∫  (29) 

kifejezést, ahol 

 ( ) 1
( , )ξ r Sm m

kl m klVC dxω
ρ

 = ⋅∇∫∫∫  
 

. (30) 

A (30) egyenletben ( )m
klS  jelenti a mechanikai feszültség 

keltette mágnesezettség vektorát, amelynek n-edik kompo-
nensét (27) adja meg. A (29) kifejezés azt a piezomágneses 
potenciált jelenti, amit egy kl típusú elemi diszlokáció 
okoz, ezért nevezhetjük elemi piezomágneses potenciálnak. 

A (29) és (30) kifejezések segítségével tetszőleges vető-
mechanikájú földrengés által keltett piezomágneses potenciál 
megadható, így előállítható oldaleltolódások, tenziós felnyí-
lások, normál vetők és feltolódások piezomágneses potenci-
álja is. A 2. ábra mutatja egy függőleges síkban lévő, téglalap 
alakú, balos elmozdulású oldaleltolódásos vető geometriáját. 
Az ábra jelöléseivel a vető hossza 2L, szélessége W, tetejének 
felszíntől számított mélysége d, a vető aljának mélysége D, 
míg a Curie-izoterma mélységét H jelöli. 

 

2. ábra. Vertikális, téglalap-alakú, balos elmozdulású oldal-eltoló-
dásos vető geometriája. Az elmozdulás a függőleges síkban, hori-

zontális irányban történik 

Fig. 2. Geometry of a vertical, rectangular left-lateral strike-slip 
fault. Slip is along the vertical plane in horizontal direction 
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3. ábra. Az ÉNY–DK-i csapásirányú jobbos elmozdulás által keltett piezomágneses anomália a felszínen az a) X, b) Y, c) Z és d) az F 
mágneses komponensben. A szaggatott vonalak a negatív értékeket jelölik. A mágneses értékek nT egységben vannak 

Fig. 3. Piezomagnetic field caused by right-lateral strike-slip faulting of a NW–SE oriented fault in the a) northward (X), b) eastward 
(Y), c) vertical (Z) and d) total (F) magnetic component. Dashed lines represent negative values. Magnetic values are in nT units 

A (29) kifejezéssel és a 2. ábra jelöléseinek felhasználá-
sával előállítható e vetőre vonatkozó piezomágneses poten-
ciál kifejezése: 

( )( ) 3 12 1 3 1( , , ) , , ,
4

D Lm m
strike slip d L

U
W x y z d x y z dξ ω ξ ξ ξ

π
+

− −
∆= −∫ ∫ , (31) 

ahol ∆U a vető menti elmozdulás nagysága, ami balos 
elmozdulás esetén pozitív. Az integrálás végeredményét 
részletesen ismerteti SASAI [1991] dolgozatának függeléke. 
A piezomágneses potenciál kifejezéséből már kiszámítható 
adott külső térben a felszín tetszőleges pontjában a keletke-
ző piezomágneses anomália nagysága. 

Az oldal eltolódásos vető geometriai paraméterein kívül a 
számításban figyelembe kell venni a piezomágneses együttha-
tó nagyságát, ami β=(1–10)*10–9 Pa-1 értéket vehet fel. Szük-
ség van a kéreg átlagos mágnesezettségének értékére, amire 

általában 1 A/m értéket szoktak megadni. Ettől természetesen 
el lehet térni, ha a helyi geológia, például a felszín közelében 
található vulkanikus összletek ezt indokolják. A számításban a 
Lamé-állandókat többnyire egyenlőnek tételezik fel, azonban 
mindenképpen szükséges a nyírási modulus megadása, amire 
a kéregben és a felső köpenyben átlagosan 30 GPa értéket 
tételezhetünk fel [TURCOTTE, SCHUBERT 2002]. A piezomág-
neses anomália különböző térbeli komponenseinek kiszámítá-
sához szükséges még a külső mágneses tér irányának, azaz a 
mágneses inklináció és deklináció értékének megadása, vala-
mint a vetősík relatív irányítottsága a földrajzi irányokhoz 
képest. A vető csapásirányát a földrajzi északtól az óramutató 
járásával ellentétes irányban kell megadni. A piezomágneses 
anomália tetszőleges magasságban meghatározható a szenzor-
magasság megadásának segítségével, akár a felszín alatt is. 
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4. ábra. Az a) É-D-i, b) K-NY-i, c) ÉK-DNY-i és d) ÉNY-DK-i csapásirányú jobbos elmozdulás által keltett piezomágneses anomália a 
felszínen a totális mágneses komponensben. A szaggatott vonalak a negatív értékeket jelölik. A mágneses értékek nT egységben vannak 

Fig. 4. Piezomagnetic field caused by right-lateral strike-slip faulting of a) N-S, b) E-W, c) NE-SW and d) NW-SE oriented faults in the 
total magnetic component. Dashed lines represent negative values. Magnetic values are in nT units 

Az 1. táblázat a vertikális, téglalap-alakú, jobbos elmoz-
dulású oldaleltolódásos vető által keltett piezomágneses 
anomália meghatározásához szükséges paramétereket tar-
talmazza. A vető hossza 40 km, szélessége 18 km, a vető 
menti elmozdulás 1 m. A vető tetejének mélysége 3 km. E 
hipotetikus vető geometriai paraméterei közelítőleg megfe-
lelnek az 1989-es 6,9-es magnitúdójú Loma Prieta földren-
gés (Kalifornia, USA) paramétereinek, ami szintén egy köze-
lítőleg ÉNY–DK-i irányú jobbos oldaleltolódás volt. A mo-
dellezni kívánt hipotetikus vető vulkanikus környezetben he-
lyezkedik el, ez indokolja a kéreg mágnesezettségére felvett 
2 A/m értéket. A mágneses inklináció értéke 60°, a dekliná-
ció értéke 0°. A szenzor magassága a felszín felett 2,5 méter. 

A 3. ábrán látható az ÉNY–DK-i csapásirányú jobbos ve-
tőhöz kapcsolódó piezomágneses anomália eloszlása a kü-
lönböző mágneses komponensekben. A 4. ábra mutatja a 

vető elmozdulásakor keletkező piezomágneses anomália 
nagyságát a totális komponensben É–D-i, K–Ny-i, ÉK–DNY-i 
és ÉNY–DK-i csapásirányú vetők esetén. Az ábrákon az ano-
máliák negatív értékeit szaggatott vonalak jelölik, az anomá-
liákat nT egységekben, míg a távolságokat km egységekben 
ábrázoltuk. Jól látszik, hogy a mágneses anomáliák a vető 
csúcsaihoz közel koncentrálódnak, aminek a feszültségtér 
koncentrációja az oka. A pozitív anomáliák mindig a relatív 
elmozdulás irányában, a kompresszió helyén jelentkeznek, 
míg a negatív anomáliák a tenziós helyeken jelennek meg. 
A 3. ábrán a piezomágneses anomália nagysága az X és Y kom-
ponensben –7 — +6 nT, a Z és F komponensben –9 — +9 nT. 
A 4. ábrán a piezomágneses anomália nagysága a totális kom-
ponensben az ÉK–DNY-i és ÉNY–DK-i csapásirányú vetők 
esetén –9 — +9 nT, az É–D-i csapásirányú vető esetén  
–6 — +6 nT, a K–Ny-i csapásirányú vető esetén –11 — +11 nT. 
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β Piezomágneses együttható 10-8 1/Pa 

J Átlagos mágnesezettség 2 A/m 

µ Nyírási modulus 3 * 1010 Pa 

∆U A vető elmozdulása -1m (jobbos) 

W A vető felületének szélessége 18 km 

d A vető tetejének mélysége 3 km 

D A vető aljának mélysége 21 km 

2L A vető hossza 40 km 

H Curie-izoterma mélysége 20 km 

I Mágneses inklináció 60° 

D Mágneses deklináció 0° 

Phi A vető csapásiránya 
É–D, K–NY, 
ÉNY–DK,  
ÉK–DNY 

ZZ Szenzor magasság 2,5 m 

1. táblázat.  Vertikális, téglalap alakú, oldal-eltolódásos vető által 
keltett piezomágneses anomália meghatározásához szükséges pa-

raméterek összefoglalása 

Table 1.  Summary of parameters used for determination of a 
piezomagnetic anomaly induced by a vertical, rectangular strike-

slip fault 

A piezomágneses anomália nagysága a vető geometriai 
paraméterei közül nagymértékben függ a vető tetejének a 
felszíntől mért távolságától. Minél mélyebben van a vető 
teteje, annál kisebb a piezomágneses amplitúdó, és annál 
nagyobb területet érint a vető környezetében a mágneses 
változás. Ez megfordítva is igaz, azaz minél közelebb van a 
felszínhez a vető teteje, annál nagyobb a piezomágneses 
anomália nagysága, de annál kisebb területre koncent-
rálódik a hatás. Így például a vizsgált hipotetikus vető 
esetén, amennyiben az a 3 km mélység helyett egészen a 
felszínig hatolna, a piezomágneses hatást csak közvetlenül 
a vető csúcsainál lehetne érzékelni, de az anomália nagysá-
ga elérné a több száz nT értéket is. 

A realisztikus modellekben a számítások természetesen 
nem korlátozódnak egyetlen vető elmozdulására, hanem a 
tektonikai képnek megfelelő vetőcsoport összetett elmoz-
dulási tere alapján modellezik a kialakuló piezomágneses 
anomáliát. 

Az 1985-ös berhidai földrengés piezomágneses 
modellje 

Magyarország a mérsékelt szeizmicitású országok közé 
tartozik. Hazánkban utoljára 1985-ben, Berhida térségében 
pattant ki jelentősebb, közepes erősségű földrengés. A 
rengés a Komáromtól a Balaton északkeleti széléig húzódó 
szeizmikus zóna aktivitásához kapcsolódik. A főrengés 
1985. augusztus 15-én, helyi idő szerint 6 óra 29 perckor 
(04h 29min UTC) következett be. Összesen 3 előrengés 
előzte meg, mind 3-as magnitúdónál nagyobbak, majd 
ezeket további 29 darab, 3-as magnitúdónál nagyobb erejű 
utórengés követte. 1985. augusztus 15. és 1986. július 30. 

között összesen 226 darab, különböző erősségű utórengést 
regisztráltak Berhida tágabb környezetében. A főrengés 
kompressziós térhullámokból meghatározott magnitúdója 
mb=4,7, míg a lokális és a felületi hullámokból meghatáro-
zott magnitúdók ML=4,9 és MS=5,0 értékűeknek adódtak 
[ZSÍROS 2000]. A rengés során létrejött, becsült maximális 
intenzitás 7–7,5 a MSK-64 skálán, amelynek csúcsértékét 
Berhidától nyugatra, Peremarton-Gyártelep területén re-
gisztrálták. A földrengés okozta megrázottságot nemcsak 
az egész Dunántúlon, de Szlovákia délnyugati részén, Hor-
vátország északi területein, valamint Szerbiában is érezték. 
A főrengés fészekmélységére a Kövesligethy-formula alap-
ján h=12,4±2,5 km adódott [TÓTH et al. 1989]. BONDÁR 
[1994] a genetikus algoritmus módszer segítségével szintén 
becsülte a hipocentrum paramétereit, és a számítások során 
a fészekmélység értékére h=5,48±1,7 km-t kapott. Ez jó 
egyezést mutat a Magyarország területén kipattant sekély 
rengések átlagmélységével [ZSÍROS 2000]. 

Jelen munkában nem cél az epicentrum koordinátáinak 
vizsgálata, ugyanakkor érdemes rávilágítani, hogy a jelen-
leg elfogadott értékek BONDÁR [1994] meghatározásából 
származnak (é.sz. 47,05°, k.h. 18,09°). BONDÁR [1994] a 
főrengés epicentrumának helyét Balatonkenese térségébe 
helyezte. Természetesen a koordináták meghatározása igen 
nagy hibával terhelt az összes, elérhető epicentrum megha-
tározás esetében. A meghatározás bizonytalansága alapján 
mind a Berhida környékén kipattant, mind akár a Balaton 
medre alatt bekövetkezett főrengés feltételezése elfogadha-
tónak tűnik. Ugyanakkor kétségtelen, hogy az utórengések 
többsége a Séd völgyében, Berhida térségében pattant ki 
[SZEIDOVITZ 1988]. 

A fészekmechanizmus megoldást TÓTH et al. [1989] 
adták meg a P-hullámok első beérkezései és mintegy 88 
állomás adatai alapján (5. ábra). A rengéskor létrejött 
elmozdulás eltolódásos mozgásnak adódott, közel hori-
zontális síkban lévő, kelet-nyugati irányú kompressziós 
feszültségtengellyel. A fészekgömb alsó félgömbjén a 
csomósíkok csapásiránya az északi iránytól az óramutató 
járásával megegyezően 227° és 136°, a dőlés szöge 77° 
illetve 76°. A 227°-os csapásirányú csomósík közel tiszta 
jobbos eltolódásos vetőt mutat –166°-os csúszási szöggel. 
A másik csomósík 136°-os csapásirányával majdnem 
tiszta balos eltolódásos vetőt jelez –13°-os csúszási szög-
gel. A szerzők a rendelkezésükre álló geológiai informá-
ciók alapján nem tudták eldönteni, hogy melyik volt a 
valós a lehetséges mozgások közül. Ez annál is inkább 
érthető, mivel a fészekmechanizmus megoldásból kapott 
kelet-nyugati kompresszió nem illeszkedik a regionális, 
észak-déli irányban várt kompressziós főirányhoz 
[GERNER 1992; BADA  1999]. 

A piezomágneses modellszámítás szempontjából lénye-
ges, hogy egy oldal-eltolódásos vető jobbos vagy balos 
jellegű-e, ezért érdemes ezt a kérdést közelebbről is meg-
vizsgálni. A Balaton medre alatt elhelyezkedő és több 
szegmensből álló Balatonfői-vetőt nagyfelbontású és ultra-
nagy felbontású vízi szeizmikus mérésekkel is sikerült 
azonosítani több helyen a tó keleti medencéjében [SACCHI 
2001; VIDA et al. 2001]. A vízi szeizmikus szelvények a 
kvarter során is aktív KÉK–DDNy-i irányú balos jellegű 
eltolódásokat mutattak közvetlenül a tó medre alatt, ame-
lyek folytatását a parton nem lehetett megtalálni [LOPES 
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CARDOZO et al. 2002]. A balos eltolódási jelleget támogat-
ják a regionális feszültségtér modellezéséből kapott ered-
mények is [BADA 1999]. Ugyanakkor a balos jellegnek 
ellentmondani látszik az a tény, hogy a főrengés fészekme-
chanizmusának megoldásából kapott KÉK–DDNy-i irányú 
eltolódásos mozgás jobbos jellegűnek adódott. További 
adalék a térség tektonikai képéhez, hogy KÓKAY  [1996] 
szerint a miocén során a Balatonfő-blokk jobbos csúszása 
következtében jött létre egy „előárok” jellegű süllyedék 
több száz méter vastag üledéksorral a Várpalotai-
medencében, és a mozgó balatonfői tömeg forgásával ala-
kult ki a Berhidai- és a Polgárdi-medence is. A fentiekben 
leírt ellentmondás feloldására tettek kísérletet WINDHOFFER 

et al. [2001], de a dolgozatukban felhasznált kisszámú, nem 
a Balatonfő közvetlen környezetéből származó kőzetfe-
szültség mérési adat nem tette lehetővé a problémára adott 
megnyugtató válasz megfogalmazását. 

A piezomágneses modellezés elvégzéséhez szükség van a 
főrengés által érintett vető hosszára (2L), szélességére (W) és 
a vető átlagos elmozdulásának (∆U) nagyságára. Korábbi 
vizsgálatok során a berhidai főrengésre vonatkozó ilyen 
paraméterek meghatározása nem történt meg, ezért a rengés 
egyéb jellemző paramétereiből kell őket becsülni empirikus 
skálázási törvények segítségével. Számos ilyen tapasztalati 
összefüggés létezik a különböző fészekparaméterek, vala-
mint ezek egymáshoz viszonyított értékeinek becslésére, 
ugyanakkor fontos kiemelni, hogy a skálázási törvények 
csak igen pontatlan, közelítő becslésre alkalmasak. Minde-
nekelőtt a rengés szeizmikus momentumát (M0) kell megha-
tározni. A szeizmikus momentum alakja M0=µ*  ∆U *A, ahol 
µ a nyírási modulus, ∆U a vető átlagos elmozdulása és 
A=2L*W a vető felülete. 

 

5. ábra. Az 1985-ös berhidai földrengés P-hullámainak első beérke-
zései 88 különböző állomás adatai alapján a fészekgömb alsó fél-
gömbi sztereografikus projekcióján ábrázolva. A sötét körök jelölik 

a kompressziót, az üres körök a dilatációt. [TÓTH et al. 1989] 

Fig. 5.  P-wave first motions at 88 different stations for the Berhida 
earthquake of 1985 on the lower hemisphere stereographic projec-
tion of the focal sphere. Solid circles indicate compression and open 

circles dilatation. [TÓTH et al. 1989] 

EKSTRÖM, DZIEWONSKI [1988] próbálták egyenletbe 
foglalni a rengések felületi hullám magnitúdójának és 
szeizmikus momentumának kapcsolatát. 
 

0log 12,24SM M= −  (32) 

A (32) összefüggés akkor áll fenn, ha M0<3,2*1017 Nm. A 
berhidai rengés esetében MS=5,0 értékkel számolva a szeiz-
mikus momentum nagyságára M0(MS=5,0)=1,74*1017 Nm-t 
kapunk. Ugyanilyen összefüggést állítottak elő CHEN, CHEN 
[1989] MS<6,4 nagyságú felületi hullám magnitúdó esetére. 
 

0log 1,0 12,2SM M= +  (33) 

A (33) egyenlet alapján kapott szeizmikus momentum 
értéke M0(MS=5,0)=1,58*1017 Nm. Az előbbi két szeizmi-
kus momentum becslésből számított átlagos értékre 
M0(átlag)=1,66±0,08*1017 Nm-t kapunk. 

Szintén CHEN, CHEN [1989] a felületi hullám magnitúdó 
(MS), valamint a vetőhossz és az elmozdulás között állítottak 
elő összefüggéseket. Ha MS<6,4, akkor a következő egyenle-
tek érvényesek: 

 log 2 ( ) / 3 0,873

log ( ) / 3 2,271
S

S

L km M

U m M

= −
∆ = −

 (34) 

A berhidai rengés esetében MS=5,0 értékkel számolva a 
megadott egyenletekben a vetőhosszra és az átlagos elmoz-
dulásra a következőket kapjuk. 

 2 ( 5,0) 6,23

( 5,0) 0,25 .
S

S

L M km

U M m

= =
∆ = =

 (35) 

A lemezhatáron, illetve a lemezen belül kipattanó rengések 
paramétereinek különbségeit vizsgálták SCHOLZ et al. (1986). 
Többek között azt találták, hogy a vető menti átlagos elmozdu-
lás és a vető hosszának hányadosa jól meghatározott értékek 
között változik mind a lemezhatárokon, mind a lemezen belül 
bekövetkező földrengések esetében. A hányadost α-val jelölve: 

 5(1 6) 10
2

U

L
α −∆= = − ∗  (36) 

A korábban a berhidai rengés esetében kapott paraméte-
reket behelyettesítve a (36) összefüggésbe α=4*10–5 értéket 
kapunk, ami az értékek elfogadhatóságát tükrözi. A vető 
szélességének becsléséhez felhasználható a már korábban 
becsült szeizmikus momentum értéke. Feltételezve, hogy a 
nyírási modulus értéke a kéregben és a felső köpenyben 
átlagosan 30 GPa [TURCOTTE, SCHUBERT 2002], a vető 
szélességére mintegy W=3,55 km érték adódik. 

A modellszámítás elvégzéséhez szükséges egyéb paramé-
terek esetében a piezomágneses együttható értékére tételez-
zük fel a maximális 10–8 1/Pa értéket. Az üledékes környezet 
átlagos szuszceptibilitásának és a külső tér nagyságának 
figyelembevételével a felső kéreg átlagos mágnesezettségére 
vonatkozóan megfelelő becslésnek tűnik a piezomágneses 
számításokban széleskörűen használt 1 A/m érték. Magyar-
ország területén a Curie-izoterma átlagos mélységére KIS et 
al. [1999] 18 kilométert becsültek. A főrengés eddig megha-
tározott paramétereiből kitűnik, hogy a rengés igen sekély 
mélységben, jóval a Curie-izoterma felett következett be, 
tehát e paraméternek nincs jelentősége a számítás szempont-
jából. A főrengés időpontjában az epicentrális területen 
fennálló mágneses tér paramétereit MAUS et al. [2005] mo-
dellje alapján határoztuk meg, így az inklináció értékére 
63,2°, a deklináció értékére 1,7° adódott. Minden egyéb 
paramétert a korábban részletezett megfontolások alapján 
sikerült becsülni. A paramétereket a 2. táblázat foglalja 
össze a két lehetséges fészekmegoldás esetére. 
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β Piezomágneses együttható 10–8 1/Pa 

J Átlagos mágnesezettség 1 A/m 

µ Nyírási modulus 3 * 1010 Pa 

∆U A vető elmozdulása 
–0,25m(jobbos) 
/0,25m(balos) 

W A vető felületének szélessége 3,5 km 

d A vető tetejének mélysége 2 km 

D A vető aljának mélysége 5,5 km 

2L A vető hossza 6,2 km 

H Curie-izoterma mélysége 18 km 

I Mágneses inklináció 63,2° 

D Mágneses deklináció  1,7° 

Phi A vető csapásiránya 
136°(jobbos) 
/227°(balos) 

ZZ Szenzor magasság 2,5 m 

2. táblázat. Az 1985-ös berhidai földrengés piezomágneses modell-
számításához használt paraméterek összefoglalása 

Table 2. Summary of parameters used for calculations of the piezo-
magnetic field of the 1985 Berhida earthquake 

A 6. ábra mutatja a berhidai földrengés során keletke-
zett, becsült piezomágneses anomália nagyságát és elosz-
lását a totális komponensben. A modellezést mindkét 
lehetséges fészekmegoldásra elvégeztük, így a 6.a ábra 
mutatja az óramutató járásával ellentétesen elhelyezkedő, 
136° csapásirányú jobbos, míg a 6.b ábra a 227° csapás-

irányú balos elmozdulást. Az ábrákon az anomáliák nega-
tív értékeit szaggatott vonalak jelölik, a mágneses intenzi-
tást nT egységekben, míg a távolságokat km egységben 
ábrázoltuk. 
Jól látható, hogy a piezomágneses anomália amplitúdójá-
nak maximális és minimális értékei a vetők csúcsainak 
közelében, néhány kilométeres távolságon belül találhatók. 
A maximális piezomágneses jel nagysága valamivel meg-
haladja az 1 nT-t, és a maximum mindkét fészekmegoldás 
esetén a vető vonalától északra helyezkedik el. A minimális 
jel nagysága nem éri el a –1 nT-t, és a minimum a vetők 
déli csúcsainak közelében látható. 

Összefoglalás 

Jelen dolgozatban a piezomágnesség jellemzőit és a li-
neáris piezomágneses effektusra épülő analitikus modell-
számítások elméleti alapjait foglaltuk össze röviden. 
A modellszámítások megmutatták, hogy szeizmológiai és 
mágneses adatok együttes értékelése igen hasznosnak bizo-
nyulhat a neotektonikai vizsgálatokban. 

Az 1985-ös berhidai földrengés piezomágneses hatására 
vonatkozó, fenti modellszámítások konzervatívnak tekint-
hetők, mivel a felhasznált paraméterértékek minden esetben 
a lehetséges maximális amplitúdójú anomália meghatározá-
sára irányultak. A főrengés során kialakult piezomágneses 
tér nagyságára kapott eredmény azt mutatja, hogy még sze-
rencsés elrendezésben telepített magnetométer hálózattal 
sem lehetett volna kimutatni az epicentrális területen a ren-
géssel egyidejű piezomágneses anomáliát, hiszen annak 
amplitúdója az 1985-ben rendelkezésre álló magnetométerek 
mérési hibájának a tartományába esik. 

 

6. ábra. Az 1985-ös berhidai földrengés által keltett piezomágneses anomália a felszínen a totális mágneses komponensben, a) a 136° csa-
pásirányú jobbos b) a 227° csapásirányú balos elmozdulás esetében. A szaggatott vonalak a negatív értékeket jelölik. A mágneses érté-

kek nT egységben vannak 

Fig. 6. Piezomagnetic field accompanying of the main shock of the 1985 Berhida earthquake in the total component caused by a 
a)  right-lateral strike-slip fault with 136° strike b) left-lateral strike-slip fault with 227° strike.  Dashed lines represent negative values. 

Magnetic values are in nT units 
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Ez a megállapítás azonban nem jelenti azt, hogy a modell-
számításokból kapott értékeknél nagyobb mágneses hatás 
nem keletkezhetett a rengés idején az epicentrum tágabb 
környezetében. A rengés során ugyanis számos vető meg-
mozdult a régióban, amit tektonikai megfigyelések igazoltak 
[MAGYARI et al. 2004]. Az elmozdulások érinthettek olyan 
vetőszegmenseket, amelyek a felszínhez közel helyezkednek 
el, vagy vulkanikus kőzeteket harántolnak. Mindkét esetben, 
azaz felszínközeli vetők és nagy mágnesezettségű kőzetek 
jelenléte esetén is elképzelhető, hogy kisebb vető menti 
elmozdulás nagyobb amplitúdójú, már detektálható piezo-
mágneses anomália keletkezésével járt együtt. 

Az 1985-ös berhidai földrengés által okozott piezo-
mágneses anomália eloszlásának teljeskörű meghatározása 
további vizsgálatokat igényel, amelyeket csak a térség 
tektonikai szerkezetének ismeretében lehet elvégezni. A 
vetők paramétereinek ismeretében kell megbecsülni a fő-
rengés okozta feszültségtér-átrendeződés miatt létrejött 
egyedi elmozdulásokat a vetőszegmenseken, majd ezek 
piezomágneses hatását kell összegezni. 
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