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_ 1 _
Einleitung

Die vorliegende Arbeit entsteht in dem Jahrzehnt, das von der Vollversammlung der Ver-
einten Nationen zur Internationalen Dekade zur Katastrophenvorbeugung (engl. IDNDR
= International Decade for Natural Desaster Reduction) erklirt wurde. Dabei zdhlen
Erdbeben zu den verheerensten Naturkatastrophen. Nicht selten haben einzelne Erdbe-
ben zehntausende Menschenleben gefordert und wirtschaftliche Schiden von mehreren
10 Milliarden DM angerichtet. Folglich ist mit der Untersuchung von Erdbebendaten
stets das Fernziel der Erdbebenvorhersage oder zumindest einer Verbesserung der Ri-
sikoabschitzung verbunden. Das Anliegen dieser Arbeit besteht in der Entwicklung und
der Anwendung neuer Methoden zur Erkennung raumzeitlicher Muster in Erdbebendaten.
Diese Muster sollen Aufschluf} iiber die Dynamik geben, die den Daten zugrunde liegt. Das
Interesse gilt dabei nicht nur Eigenschaften, die direkt fiir Erdbebenvorhersagen relevant
sind (Vorlduferphdnomene), sondern auch strukturellen Eigenschaften der Dynamik.

Bislang gelten Erdbeben als weitestgehend unvorhersagbar [Geller 1997; Geller et al.
1997; Kagan 1997; Wyss 1997a]. In seismischen Daten findet man keine allgemeingiilti-
gen GesetzméBigkeiten, wie etwa Periodizitéten, die eine einfache Vorhersage ermoglichen
wiirden. Trotzdem sind einzelne Erdbeben aufgrund bestimmter Vorlduferph&nomene er-
folgreich vorhergesagt worden [Ohtake et al. 1977; Raleigh et al. 1977; Wyss & Burford
1985; Habermann 1988]. Um das Wissen iiber Vorlduferphédnomene und ihre statistische Si-
gnifikanz zusammenzutragen, hat die International Association of Seismology and Physics
of the Earth’s Interior (IASPEI) 1991 eine Liste signifikanter Vorlduferphinomene aufge-
stellt. Seitdem sind 40 Vorschldge eingegangen und evaluiert worden [Wyss & Dmowska
1997]. Die vorldufige Liste enthilt als signifikante Vorldufer: 1. Vorbeben (Stunden bis
Tage vor einem starken Erdbeben), 2. Erdbebenschwiarme (Monate vor einem starken
Erdbeben), 3. seismische Ruhe vor starken Nachbeben, 4. Riickgang des Radon—Gehaltes
im Grundwasser und 5. den Anstieg des Grundwasser—Pegels. Die iibrigen Vorschlige
wurden verworfen oder auf eine Liste nicht entscheidbarer Fille aufgenommen. Die Tat-
sache, daf} fiinf Vorschlige positiv bewertet wurden, bedeutet keineswegs, dafl nur diese
Vorlduferphdnomene existieren, sondern daf} ihre Niitzlichkeit fiir eine Vorhersage als iiber-
durchschnittlich gut eingeschétzt wird. So beobachtet man etwa vor 10% bis 30% starker
Erdbeben das Auftreten von Vorbeben [Papazachos 1975; Wyss 1997a]. Das Erdbeben in
Haicheng (China) wurde aufgrund von Vorbeben vorhergesagt [Raleigh et al. 1977] und
eine rechtzeitige Warnung der Bevolkerung konnte zahlreiche Menschenleben retten. Den-
noch weil man bis heute nicht, wie man Vorbeben zweifelsfrei von anderen Ereignissen
trennen und allgemein fiir die Vorhersage groBer Erdbeben benutzen kann. Ahnliche Pro-
bleme treten bei der Detektierung nahezu aller Seismizitdtsmuster auf.

Das Beispiel der Vorbeben verdeutlicht, warum man weit entfernt ist von der Fihigkeit,
Erdbeben vorherzusagen: Die genauen geophysikalischen Mechanismen, die ein bestimm-
tes Vorlduferphdnomen hervorrufen und schliefflich zu dem Erdbeben fiihren, sind wei-
testgehend unbekannt. Die Erdkruste ist ein System, das ein duflerst komplexes Verhalten
aufweist. Die Dynamik kann man nicht berechnen, weil man die zugrundeliegenden Me-
chanismen und ihre Parameter nicht kennt und sie sich zumeist direkter Beobachtung
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entziehen.

Um Erkenntnisse iiber die grundsétzliche Vorhersagbarkeit von Erdbeben zu gewinnen,
versucht man zunichst, die raumzeitliche Dynamik durch strukturelle Eigenschaften zu
charakterisieren. Hier gibt es verschiedene Ansétze; die wichtigsten kénnen in drei Gruppen
zusammengefafit werden:

(1) wiederkehrende raumszeitliche Seismizitdtsmuster,
(2) selbstorganisierte Kritizitit und

(3) deterministisches Chaos.

Dabei ist zu betonen, daf} die Grenzen zwischen diesen Ansétzen nicht scharf gezogen wer-
den konnen. Vielmehr handelt es sich um verschiedene Betrachtungsweisen. So schlieflen
sich deterministisches Chaos und die Wiederkehr bestimmter Muster nicht aus. Weiterhin
wurde gezeigt, dafl selbstorganisierte Kritizitdt und deterministisches Chaos koexistieren
konnen [de Sousa Vieira & Lichtenberg 1996].

Die Detektierung und statistische Bewertung von Seismizitdtsmustern mittels Ansatz (1)
wurde bereits im Zusammenhang mit Vorlduferphinomenen erwihnt. Die am h&ufigsten
auftretenden Muster sind Vorbeben, Nachbeben, seismische Ruhe und Erdbebenschwéirme.
Diese einzelnen Muster bilden die Bestandteile des seismischen Zyklus, der den Verlauf der
Seismizitdt zwischen zwei starken Erdbeben in derselben Region schematisch beschreibt.
In Ansatz (2) geht man davon aus, daf die Erdkruste in einem Zustand selbstorganisierter
Kritizitit ist, in dem jede Storung mit einer bestimmten Wahrscheinlichkeit in ein star-
kes Erdbeben eskalieren kann. Ob dies geschieht, hingt sensitiv von einer Vielzahl von
Parametern ab, die sich direkter Messung zumeist entziehen. Das Konzept des determini-
stischen Chaos (Ansatz (3)) wurde von Huang & Turcotte [1990a,1990b] auf die Dynamik
von Erdbeben angewandt. Hier wird zwar eine vollstindig deterministische Dynamik an-
genommen, jedoch wachsen Stérungen des Anfangszustandes exponentiell in der Zeit an,
so daf} keine Vorhersagen iiber lange Zeiten moglich sind.

Die Ansitze (2) und (3) werden von derselben Modellvorstellung der Erdbebendynamik
abgeleitet; die tektonischen Platten und ihre Wechselwirkungen werden durch ein System
gekoppelter Blocke, ein sogenanntes Feder—Block—System, simuliert. Die massiven [Bur-
ridge & Knopoff 1967; Carlson & Langer 1989a,1989b] wie die masselosen [Sornette &
Sornette 1989,1990; Olami et al. 1992; Hainzl et al. 1998a,1998b] Feder—Block—Modelle
zeigen die Eigenschaft, sich selbst ohne Spezifizierung der Parameter und der Anfangsbe-
dingungen in einen stationdren Zustand zu organisieren, der durch ein Potenzgesetz fiir die
Verteilung der Erdbebengrofien gekennzeichnet ist. Diese Eigenschaft der selbstorganisier-
ten Kritizitit wurde erstmals von Bak & Tang [1989] am Beispiel des Sandhaufen—Modells
nachgewiesen. Wihrend selbstorganisierte Kritizitdt in grofien Blocksystemen auftritt,
wurde deterministisches Chaos in kleineren Systemen [Huang & Turcotte 1990a,1990b]
nachgewiesen. Das Auftreten von deterministischem Chaos in einem solchen Modell, be-
stehend aus zwei Blocken, fiihrt Huang & Turcotte [1990b] (S. 226) zur Schlufifolgerung:
Considering that the chaotic behavior of a low—order system often implies chaotic behavior
in similar higher—order systems, our results provide evidence that the evolution of fault
systems is chaotic. Dieses Zitat illustriert eine zentrale Frage, die sich bei der Modellierung



eines komplexen und hochdimensionalen Systems stellt: Wie gro muf die Ubereinstim-
mung zwischen dem Modell und dem betrachteten natiirlichen System sein, um aus dem
Modell Vorhersagen ableiten zu kénnen? Im vorliegenden Fall wird von einem chaotischen
Zwei-Block—System auf deterministisches Chaos in einem analogen hochdimensionalen
Feder-Block—System geschlossen, welches die Frequenz—Magnitude—Statistik [Gutenberg
& Richter 1956] von Erdbeben reproduziert. Es erscheint jedoch fraglich, ob von dieser
Ubereinstimmung auf deterministisches Chaos in realen Verwerfungssystemen geschlossen
werden kann.

Das Auftreten von deterministischem Chaos in der Dynamik von Erdbeben muf} als Speku-
lation angesehen werden, solange es nicht direkt in den Daten nachgewiesen werden kann
oder sich zwingend aus einer Eigenschaft ergibt, die man in den Daten beobachtet. Ein be-
sonderes Anliegen dieser Arbeit stellt die allgemeiner formulierte Frage dar: Kann man die
raumzeitliche Dynamik von Erdbebendaten durch Begriffe der nichtlinearen Dynamik cha-
rakterisieren? Das Detektieren von nichtlinearem Determinismus in Zeitreihen hat in den
neunziger Jahren an Bedeutung gewonnen. Aufbauend auf den theoretischen Arbeiten von
Cvitanovié [1988,1992] wurden Konzepte entwickelt, die nichtlinearen Determinismus mit
Hilfe sogenannter instabiler periodischer Orbits quantifizieren [Ott et al. 1990a; Schiff et al.
1994; Pei & Moss 1996a; So et al. 1996]. Mit diesen Konzepten wurde nichtlinearer Deter-
minismus in Zeitreihen aus verschiedenen natiirlichen Systemen detektiert. Nichtlinearer
Determinismus ist dabei nicht mit deterministischem Chaos gleichzusetzen. Vielmehr ist
ein chaotisches System durch eine unendliche Menge instabiler periodischer Orbits ge-
kennzeichnet und stellt einen Spezialfall von nichtlinearem Determinismus dar [Ott 1993].
Eine besondere Herausforderung bei der Anwendung derartiger Konzepte auf Seismizitét
ist durch den raumzeitlichen Charakter der Erdbebendaten gegeben, da diese Konzep-
te urspriinglich fiir skalare Zeitreihen entwickelt wurden. Insgesamt gibt es eine Vielzahl
von Methoden fiir die Untersuchung skalarer Zeitreihen, aber nur wenige Techniken zur
Analyse raumzeitlicher Daten. Diese Techniken stellen hiufig hohe Anspriiche an die Qua-
litdt der Datensitze, die bei der Untersuchung natiirlicher Systeme selten erfiillt sind. So
erweisen sich beispielsweise Methoden, wie die Wavelet—Transformation [Chui 1992] oder
die Karhunen—Loeve—Zerlegung [Uhl et al. 1992] bei der Anwendung auf Erdbebenkatalo-
ge wegen der geringen Datendichte und der stark irreguldren Verteilung als problematisch.

Eine wesentliche Intention dieser Arbeit ist die Entwicklung einer Methode, die nichtli-
nearen Determinismus in raumzeitlichen Daten quantifiziert. Der Ubergang von skalaren
Zeitreihen zu raumzeitlichen Daten wird durch die Konstruktion geeigneter Zeitreihen,
die parametrisch vom Ort abhingen, durchgefiihrt. Um die Methode auf ihre Wirksam-
keit zu testen, wird sie zunéchst auf Daten aus numerischen Simulationen angewendet.
Als skalare Zeitreihe wird eine Komponente der Ikeda—Abbildung [Ott 1993] mit addi-
tivem Rauschen unterschiedlicher Stérke untersucht; als Beispiel fiir komplexe rdumlich
ausgedehnte Systeme werden gekoppelte Abbildungsgitter betrachtet [Kaneko 1993].

Zur Bestimmung der statistischen Signifikanz fiir das Auftreten raumzeitlicher Muster
testet man die Originaldaten gegen Ersatzdaten [Theiler et al. 1992a], die mit einer be-
stimmten Nullhypothese vertriglich sind. Die Formulierung der Nullhypothese bzw. die
Konstruktion der Ersatzdaten ist bei derartigen Tests von zentraler Bedeutung. Unter-
sucht man Daten auf nichtlinearen Determinismus, so kann man als Nullhypothese etwa
einen linearen stochastischen Prozefl wihlen. Testet man dagegen ein Seismizitdtsmuster
(Ansatz(1)) auf seine Signifikanz, so ergibt sich die Nullhypothese aus der ,normalen*
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Seismizitdt, d.h. der Seismizitit in Abwesenheit dieses speziellen Musters. Die Vielzahl
verschiedener Muster, die in Erdbebendaten auftreten, erschweren die Formulierung einer
Nullhypothese und die Konstruktion der Ersatzdaten. Will man etwa seismische Ruhe de-
tektieren, mufl man andere Muster, wie z.B. Nachbeben oder Erdbebenschwirme entweder
aus den Originaldaten entfernen oder in den Ersatzdaten modellieren. Aulerdem miissen
die Ersatzdaten riumliche Inhomogenititen der Seismizitidtsverteilung wiedergeben. Je
spezieller die untersuchten Muster sind, desto komplizierter wird die Wahl der Nullhypo-
these und die numerische Erzeugung der Ersatzdaten. Der hiufig benutzte stochastische
Poisson—Prozefl [Kagan & Vere—Jones 1996] erweist sich bei der Detektierung von Seismi-
zitdtsmustern meistens als zu schwache Nullhypothese, die sich zu leicht verwerfen 148t.

Im zweiten Teil der Arbeit steht die Detektierung eines raumzeitlichen Seismizitdtsmu-
sters, der seismischen Ruhe vor grofien Erdbeben, im Vordergrund. Seismische Ruhe, die
typischerweise einige Jahre vor grofien Erdbeben einsetzt [Wyss & Habermann 1988], gilt
als vielversprechender Kandidat fiir Erdbebenvorhersagen. Dennoch ist die Detektierung
in Erdbebendaten schwierig, da man seismische Ruhe gegen andere Erdbebenmuster und
gegen artifizielle Ruhe, die z.B. durch den voriibergehenden Ausfall von Mefistationen
entstehen kann, abgrenzen muf.

Konzeptionell geht man bei der Detektierung seismischer Ruhe so vor wie auch bei der
Untersuchung auf nichtlinearen Determinismus. Zunichst werden skalare Zeitreihen fiir
verschiedene rdumliche Positionen konstruiert; in diesen Zeitreihen wird dann ein Signal
detektiert, das mit Hilfe geeigneter Ersatzdaten schlieBlich auf seine statistische Signifikanz
untersucht wird. Als Zeitreihen werden héufig seismische Raten (Erdbeben pro Zeitinter-
vall) gewihlt. In einem homogenen Erdbebenkatalog, aus dem die Nachbeben entfernt
wurden, beobachtet man in vielen Fillen seismische Ruhe als Abweichung der Rate von
einem konstanten Verlauf in der Nihe der Bruchfliche des folgenden Erdbebens [Matt-
hews & Reasenberg 1988; Wyss & Habermann 1988]. Uber die detaillierte Formulierung
einer entsprechenden Hypothese und deren statistische Untersuchung herrscht allerdings
Dissens. Wihrend Wyss [1997b] mit Hilfe der z—Wert—Statistik in zahlreichen Fallstudien
seismische Ruhe vor grofien Erdbeben detektiert, kommen Matthews & Reasenberg [1987]
und Reasenberg & Matthews [1988] bei einer Untersuchung von 37 starken Erdbeben in
Kalifornien und Japan mit der f—Wert—Statistik zu dem Resultat, daf} es keine Evidenz
fiir ein systematisches Auftreten seismischer Ruhe vor starken Erdbeben gibt.

Ein neuartiges Verfahren zur Bestimmung seismischer Ruhe aus Erdbebenkatalogen wur-
de von Zschau [1996a,1996b] vorgeschlagen. Der Algorithmus SEISMOLAP verwendet
statt seismischer Raten gewichtete Summen von Erdbeben, die zunéchst die Anhidufung
von Erdbeben quantifizieren; durch Kehrwertbildung erhilt man dann ein Maf fiir seis-
mische Ruhe. In Einzelfallstudien liefert das SEISMOLAP—Verfahren hohe Korrelationen
zwischen seismischen Ruhephasen und spéteren starken Erdbeben. Diese Beobachtung
gibt Anlafl zu der Hypothese, da} die SEISMOLAP-Zeitreihen ein besonders geeigne-
tes Maf} fiir die Quantifizierung seismischer Ruhe darstellen. Zur statistischen Bewer-
tung des Auftretens seismischer Ruhe wird in dieser Arbeit eine Nullhypothese formuliert,
die sich aus den Eigenschaften randomisierter Erdbebenkataloge ergibt. Mit dieser Ran-
domisierung wird das Konzept der Ersatzdaten fiir skalare Zeitreihen auf raumzeitliche
Systeme weiterentwickelt. Die so formulierte Nullhypothese hat gegeniiber einem Poisson—
Prozef} den Vorteil, daf viele Eigenschaften der realen Erdbebenkataloge erhalten bleiben.
Wihrend seismische Ruhe bisher vornehmlich in Einzelfallstudien mit speziellen Para-



metersitzen untersucht wurde [Habermann 1988; Wyss 1997b], werden in dieser Arbeit
Kriterien entwickelt, mit denen umfangreiche Erdbebenkataloge systematisch untersucht
werden konnen.

Mit den neu entwickelten Methoden werden zwei Erdbebenkataloge aus unterschiedlichen
Regionen analysiert. Der erste stammt aus Armenien und den angrenzenden Regionen,
wihrend der zweite die Calaveras—Verwerfung in Kalifornien {iberdeckt.

Diese Arbeit gliedert sich in drei Teile. In Kapitel 2 werden die grundlegenden Eigen-
schaften von Seismizitit und Erdbebenkatalogen zusammengefafit. Kapitel 3 umfafit die
Entwicklung und Anwendung des Tests auf nichtlinearen Determinismus, wihrend in Ka-
pitel 4 die Methode zur Detektierung seismischer Ruhe beschrieben und angewendet wird.
Die Hauptergebnisse der Arbeit werden in Kapitel 5 zusammengefafit und diskutiert.
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Eigenschaften von Seismizitit und
Erdbebenkatalogen

In diesem Kapitel werden die wesentlichen Eigenschaften von Seismizitit und Erdbeben-
katalogen zusammengetragen, die fiir die folgende Arbeit relevant sind. In Abschnitt 2.1
wird das Gutenberg-Richter—Gesetz vorgestellt und es werden Begriffe wie Magnitude
und seismische Energie erldutert. Dann wird die typische Dynamik (Zeitabhingigkeit) von
Seismizitdt (Abschnitt 2.2) beschrieben. Dabei wird besonders auf Vorlduferphinomene
von groflen Erdbeben eingegangen. Die Eigenschaften von Erdbebenkatalogen hinsichtlich
der Datenqualitit sind in Abschnitt 2.3 aufgefiihrt. Abschnitt 2.4 gibt schlieflich einen
Uberblick iiber die wichtigsten Modellierungsansitze.

2.1 Das Gutenberg—Richter—Gesetz

Fir das Auftreten von Erdbeben sowie tektonischer Prozesse im allgemeinen sind zahl-
reiche Mechanismen verantwortlich, die sich auf komplexe Weise gegenseitig beeinflussen
[Scholz 1994]. Diese Prozesse kénnen kontinuierlich sein, wie z.B. seismisches Kriechen
oder nahezu diskontinuierlich wie sprunghafte Plattenverschiebungen. Sie finden im allge-
meinen an den Plattenrdndern in der Erdkruste statt, z.B. an Verwerfungen in Form von
Subduktionszonen oder Platteniibergéingen, wie der bekannten San Andreas—Verwerfung
in Kalifornien. Pl6tzliche Plattenbewegungen, die Folge einer lingeren Aufbauphase ela-
stischer Deformationen und Spannungen sind, werden mit Erdbeben identifiziert.

Zur Klassifizierung von Erdbeben braucht man ein Maf fiir dessen Stirke. Da Erdbe-
benstéirken iiber einen grofien Bereich variieren, fithrt man eine Gréfe ein, die sich im we-
sentlichen aus dem dekadischen Logarithmus der maximalen Bodenbewegung ergibt: die
Magnitude. Die Bodenbewegung wird direkt gemessen und in Seismogrammen aufgezeich-
net. Man unterscheidet verschiedene Magnitudenskalen, die in ihren Haupteigenschaften
aber dquivalent sind und die Stéirke eines Erdbebens auf einer nach oben und unten offenen
Skala angeben. So berechnet sich die Magnitude M, aus der Amplitude der sogenannten
Oberflichenwellen (engl. surface waves), wihrend die Body-wave-Amplitude M} aus den
kurzwelligeren Druck— und Scherwellenamplituden (P— und S—Wellen) bestimmt wird.

Die meisten seismisch aktiven Regionen auf der Welt haben ein Netzwerk von Mefista-
tionen, mit dem Erdbeben verschiedener Magnitude detektiert werden konnen. Wihrend
man weltweit Erdbeben mit Magnituden M > 4 messen kann, erlaubt das seismische
Netzwerk in Kalifornien Erdbebenbestimmungen bis weit unter M = 1. Es existieren so-
gar Netzwerke, die lokal negative Magnituden messen. Dabei ist aber zu beachten, daf} fiir
sehr kleine Magnituden hiufig keine vollstindige Erfassung aller Erdbeben iiber grifiere
Raumbereiche gegeben ist. Um Aussagen iiber die Vollstindigkeit treffen zu konnen, ist ein
Zusammenhang zwischen Frequenz, also Hiufigkeit von Erdbeben und Magnitude erfor-
derlich. Dieser Zusammenhang wurde von Gutenberg & Richter [1956] empirisch gefunden
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und ist als Gutenberg-Richter—Gesetz bekannt:

N bezeichnet die Anzahl von Erdbeben in einem bestimmten Zeitintervall und einer fe-
sten Region, deren Magnitude grofler oder gleich M ist. Die Konstanten a und b sind
fiir die betrachtete Region charakteristisch. Wahrend a ein Maf} fiir das Niveau der re-
gionalen Seismizitdt ist, variiert der b—Wert fiir verschiedene Regionen nur im Bereich
0.8 < b < 1.2 [Frohlich & David 1993]. In Abb. 2.1 wird der Zusammenhang zwischen Fre-
quenz und Magnitude fiir Armenien und die umliegenden Regionen gezeigt und mit dem
Gutenberg—Richter—Gesetz (Gl. (2.1)) verglichen. Man sieht, dafi die Punkte im Bereich
2.2 < M < 5.7 gut durch eine Gerade mit b = 0.98 approximiert werden kénnen. Der Wert
a ergibt sich aus dem Gesamtumfang des Erdbebenkatalogs: log,o(M > 2) =a—b-2, also
a = 6.03. In realen Daten findet man das Gutenberg—Richter—Gesetz oftmals nur in einem
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Abbildung 2.1: Der Zusammenhang zwischen Frequenz und Magnitude fiir Armenien und die
umliegenden Regionen. Die gestrichelte Linie zeigt das Gutenberg—Richter—Gesetz (Gl. (2.1)) mit
b= 0.98.

recht begrenzten Magnitudenbereich erfiillt, da es einerseits nur wenige Ereignisse mit sehr
groflen Magnituden gibt und folglich das statistische Ensemble zu klein ist; andererseits
hat man im Bereich kleiner Magnituden hiufig keine vollstdndige Erfassung aller Ereignis-
se. Zum Vergleich mit Armenien wird in Abb. 2.2 die Frequenz—Magnitude—Beziehung fiir
Nord-Kalifornien gezeigt. Der zugrundeliegende Erdbebenkatalog enthilt 402.587 Ereig-
nisse mit Magnituden M > 0.5. Aufgrund der gréBeren Datenmenge und —qualitét sieht
man hier mehr Ereignisse mit groen Magnituden und auch bessere Ubereinstimmung mit
Gl (2.1) zu kleineren Magnituden hin.

Eine weitere Bedeutung der Magnitude liegt in ihrer Beziehung zur seismischen Energie F;,
die in Form elastischer Wellen vom Erdbebenherd abgestrahlt wird. Auch diese Beziehung
wurde von Gutenberg & Richter [1956] empirisch gefunden:

log o Es = 1.44M + 5.24, (2.2)
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Abbildung 2.2: Der Zusammenhang zwischen Frequenz und Magnitude fiir Nord-Kalifornien. Die
gestrichelte Linie zeigt das Gutenberg—Richter—Gesetz (Gl. (2.1)) mit b = 0.88.

wobei F; in Joule angegeben wird.

Schlieflich geben wir noch eine alternative Form des Gutenberg—Richter—Gesetzes (G1.(2.1))
an:

N(S > Sp) ~ Sy 2, (2.3)

wobei N (S > Sy) die Zahl der Erdbeben ist, deren Herdfliche S grofer als Sy ist [Turcotte
1997].

2.2 Dynamik von Erdbeben

Das Gutenberg-Richter-Gesetz (Gl. (2.1)) stellt die wichtigste statistische Eigenschaft von
Erdbeben dar.

Die dynamischen Eigenschaften von Erdbeben werden im folgenden diskutiert. Die Dy-
namik ist von besonderem Interesse fiir die praktische Untersuchung von Daten, da sie
einerseits Riickschliisse auf die zugrundeliegenden Mechanismen zulidfit und andererseits
fiir die Frage einer mdoglichen Vorhersage von Bedeutung ist.

2.2.1 Der seismische Zyklus

Das Auftreten grofier Erdbeben wird typischerweise begleitet von einem Prozef} des tekto-
nischen Aufladens vor dem Erdbeben und einem Relaxationsproze3 nach dem Erdbeben
[Fedotov 1968; Mogi 1977,1985]. Die stark vereinfachte Vorstellung, daf} sich diese Prozesse
abwechseln, legt den Gedanken nahe, dafl das Auftreten grofier Erdbeben ndherungsweise
periodisch erfolgen kénnte. Das bekannteste Beispiel fiir eine solche Periodizitét ist das
Parkfield-Segment, das zur San Andreas—Verwerfung in Kalifornien gehort. Dort treten
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seit 1857 grofie Erdbeben mit einer Periode von ca. 22 Jahren auf [Bakun & McEvilly
1984; Bakun & Lindh 1985; Savage 1993]. Eine Ausnahme von dieser Regel ist das Erd-
beben von 1934; weiterhin ist das fiir 1988 erwartete Erdbeben bisher nicht eingetreten
[Wuethrich 1993]. Abbildung 2.3 zeigt die Erdbebensequenz, sowie eine lineare Approxi-
mation ohne Beriicksichtigung des Erdbebens von 1934. Periodizitéiten wie in Parkfield be-
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Abbildung 2.3: Die groen Erdbeben am Parkfield-Segment in Kalifornien. Die Linie zeigt eine
lineare Approximation, in der das Erdbeben von 1934 nicht beriicksichtigt wurde.

obachtet man sonst jedoch selten. Abbildung 2.4 zeigt in einer schematischen Darstellung
den sogenannten seismischen Zyklus [Scholz 1994], der die Seismizititsmuster zwischen
zwei groflen Erdbeben visualisiert. Dieser Zyklus wurde empirisch gefunden; die Mecha-
nismen, die den einzelnen Mustern zugrundeliegen, sind grofitenteils unklar. Weiterhin ist
bisher kein Fall bekannt, der einen vollstindigen seismischen Zyklus dokumentiert.

In Abb. 2.4 setzt nach den Nachbeben des ersten Hauptbebens (N) die postseismische
Ruhe R; ein, die etwa 50% bis 70% der gesamten Zyklusdauer T" ausmacht und in der
Bruchfliche des Erdbebens zu beobachten ist. T liegt allgemein in der GréSenordnung
von 100 Jahren. Nach R; steigt die Seismizitéit und man hat fiir eine gewisse Zeit eine na-
hezu konstante Hintergrundseismizitit H im gesamten Bereich. Danach setzt die mittlere
seismische Ruhe Rj ein, die eine Lénge von einigen Jahren hat und rdumlich &hnlich wie
Ry liegt. Ungefihr 5 bis 10 Tage vor dem néichsten Hauptbeben schlieflen sich die Vorbe-
ben V in der N&dhe des Epizentrums des kommenden Hauptbebens an, die manchmal noch
von einer weiteren kurzen Ruhephase R3 (nicht eingezeichnet in Abb. 2.4) im Bereich von
einigen Stunden vor dem Hauptbeben unterbrochen werden. Weiterhin wird in einigen
Fallen die Ruhe R noch von einer kurzen Phase erneuter Aktivitat unterbrochen. Nach
Ohtake [1980] beobachtet man diese Phasen kurzer Aktivitit in etwa 35% aller Fille.

Als Vorlauferphdnomene von grofien Erdbeben, die fiir eine Vorhersage niitzlich sein
konnen, eignen sich die Vorbeben V und die seismische Ruhe Rs, die in der folgenden
Arbeit, insbesondere in Kapitel 4, im Vordergrund stehen wird.
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Abbildung 2.4: Der seismische Zyklus (schematisch); N: Nachbeben; R;: postseismische Ruhe; H:
Hintergrundseismizitét; Ra: mittlere seismische Ruhe; V: Vorbeben. Die Zeitskala ist nicht linear.
Die einzelnen Muster sind stark vereinfacht; insbesondere bildet H selten einen geschlossenen
Ring. Zwischen den Vorbeben und dem Hauptbeben gibt es in manchen Féllen noch eine weitere
seismische Ruhe R3, die hier nicht eingezeichnet ist.

2.2.2 Vor— und Nachbeben

Vor— und Nachbeben sind die offensichtlichsten Phinomene, die ein Hauptbeben beglei-
ten. Wiahrend Nachbeben nach nahezu jedem grofien Erdbeben auftreten, beobachtet man
Vorbeben nicht vor jedem Hauptbeben. Nach Mogi [1963] unterscheidet man drei ver-
schiedene Sequenzen, die in Abb. 2.5 veranschaulicht sind: (a) Vorbeben — Hauptbeben —
Nachbeben, (b) Hauptbeben — Nachbeben und (c) Erdbebenschwérme.

Hauptbeben Hauptbeben

Zeit Zeit Zeit
(a) (b) (c)
Abbildung 2.5: Charakteristische Erdbebensequenzen: (a) Vorbeben — Hauptbeben — Nachbeben;
(b) Hauptbeben — Nachbeben; (¢) Erdbebenschwarm.

Seit 1950 wurden nach Jones & Molnar [1979] vor 60% bis 70% aller Erdbeben mit M > 7
in Regionen mit hinreichend gutem seismischen Netzwerk Vorbeben beobachtet. Dagegen
geht Wyss [1997a] von nur 10% bis 30% aus; nach Von Seggern et al. [1981] sind Vorbeben
vor einem Hauptbeben eher Ausnahme als Regel. Sie setzen im allgemeinen einige Tage vor
dem Hauptbeben ein [Jones 1984] und waren bereits hilfreich fiir die Erdbebenvorhersage
[Papazachos 1975], z.B. fiir das Magnitude-7.5-Erdbeben in Haicheng (China) von 1975
[Raleigh et al. 1977; Scholz 1977; Wu et al. 1978; Zhu & We 1983]. Neben dieser Art von
Vorbeben (engl. foreshocks) gibt es noch eine weitere Art (engl. preshocks), die einige
Monate vor dem Hauptbeben einsetzten [Bowman 1996].
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Allgemein treten fiir das Detektieren von Vorbeben jedoch die gleichen Schwierigkeiten
wie fiir die meisten Seismizitdtsmuster auf: Sie sind hiufig nicht von anderen Erdbeben
zu unterscheiden. Insbesondere gibt es keine allgemeine Relation zwischen der Magnitude
des grofiten Vorbebens und dem spéteren Hauptbeben und auch keine Vorschrift iiber die
Héufigkeit von Vorbeben: Einzelne Vorbeben werden ebenso beobachtet wie Vorbeben-
schwirme [Mogi 1985]. Allerdings zeichnen sich Vorbeben durch einen b—Wert aus, der im
Vergleich zu Nachbeben und anderen Erdbeben niedriger ist [Suyehiro et al. 1964].

Nach Jones & Molnar [1979] und Ogata et al. [1996] folgt das Auftreten von Vorbeben

einem Potenzgesetz:

C

N(it) = —L
(cp + 1)1

Dabei ist N die Frequenz (Anzahl pro Zeit) der Vorbeben und ¢ die Zeit vor dem Haupt-
beben; Cf, ¢; und ¢ bezeichnen Konstanten, wobei fiir den Exponenten ¢ ~ 1 gilt [Papa-
zachos 1975; Kagan & Knopoff 1978]. In einem Modell gehen Jones & Molnar [1979] von
zwei Platten aus, die sich aufgrund ihrer rauhen Oberflichen verhakt haben; die einzelnen
rauhen Stellen werden auch als Asperities bezeichnet und die entsprechenden Modelle faf}t
man unter dem Begriff Asperity—Modelle zusammen. Durch statische Ermiidung [Procter
et al. 1967; Scholz 1972] kommt es zum Bruch der einzelnen Asperities (Vorbeben) und
schlieBlich zum Hauptbeben.

(2.4)

Im Gegensatz zu Vorbeben beobachtet man Nachbeben nach nahezu jedem grofien (tek-
tonischen) Erdbeben. Sie entstehen durch die Relaxation der Spannungen, die sich zuvor
konzentriert und zum Hauptbeben gefithrt haben. Die zeitliche Entwicklung der Nachbe-
ben ist durch das modifizierte Omori-Gesetz [Omori 1894; Utsu et al. 1995]

Ca

NO= Grop

(2.5)
gegeben. C, und ¢, sind wieder Konstanten und auch fiir den Exponenten gilt p ~ 1
[Utsu et al. 1995]. Die Magnitude des stérksten Nachbebens ist typischerweise eine Grofien-
ordnung niedriger als die des Hauptbebens [Utsu 1971]. Ridumlich sind die Nachbeben
meistens iiber die gesamte Bruchfliche des Hauptbebens verteilt. Sie treten verstirkt dort
auf, wo das Hauptbeben starke Spannungskonzentrationen erzeugt hat [Mendoza & Hart-
zell 1988]. Die raumzeitliche Dynamik von Nachbeben ist allgemein durch starkes Clustern
gekennzeichnet, d.h. die einzelnen Ereignisse treten rdumlich und zeitlich konzentriert auf.
Durch ihren speziellen Charakter als Folgeerscheinung eines Hauptereignisses unterschei-
det sich ihre Dynamik stark von der Dynamik der anderen Erdbeben. Die hohe Zahl von
Nachbeben in Erdbebenkatalogen (bis zu 50% aller Ereignisse) hat oftmals zur Folge, daf
die Nachbeben—Dynamik alle anderen dynamischen Merkmale iiberdeckt. Daher werden
vor der Untersuchung von Erdbebenkatalogen hiufig zuerst die Nachbeben entfernt. Dieser
Vorgang wird auch Declustering bezeichnet. In Abschnitt 2.3.2 wird ein entsprechendes
Verfahren néher erldutert.

2.2.3 Seismische Ruhe: Modelle und Mechanismen

Seismische Ruhe vom Typ Ry (Abb. 2.4) ist ein vielversprechender Kandidat fiir ein
Vorliduferphinomen vor grofien Erdbeben [Habermann 1988; Wyss & Habermann 1988;
Wyss & Dmowska 1997]. In Kapitel 4 werden Verfahren beschrieben, um seismische Ruhe
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in Erdbebenkatalogen zu detektieren und statistische Signifikanzen zu berechnen. Daher
werden in diesem Abschnitt lediglich einige qualitative Aspekte beschrieben.

Zahlreiche Beispiele fiir das Auftreten seismischer Ruhe einige Jahre vor grofien Erdbeben
sind bekannt und dokumentiert [Kanamori 1981]. Insbesondere fithrte die Beobachtung
einer seismischen Ruhe bereits mehrfach zu erfolgreichen Erdbebenvorhersagen; ein Uber-
blick findet sich in [Habermann 1988].

Als bekanntestes Beispiel fiir eine Vorhersage aufgrund von seismischer Ruhe gilt das
Oaxaca—Erdbeben von 1978 (M = 7.8) in Siid-Mexiko [Ohtake et al. 1977,1981]. Dennoch
ist umstritten, ob diese Ruhe tatséichlich mit dem Oaxaca—Erdbeben assoziiert werden
kann, oder ob sie ein Artefakt ist [Garza & Lomnitz 1979; Kisslinger 1988; Whiteside &
Habermann 1989; Lomnitz 1994].

Magnitude

5_
|
. \H\

1
64 6

6
Zeit in Jahren M=7.8
Abbildung 2.6: Seismische Ruhe vor dem M7.8-Erdbeben in Oaxaca, Mexiko
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78

Abbildung 2.6 zeigt die zeitliche Entwicklung der Erdbebentitigkeit vor dem Oaxaca—
Erdbeben in einer Region der Grofe 7 x 10* km?. Man beobachtet deutlich ein abruptes
Einsetzten seismischer Ruhe im Jahr 1973. Etwa 0.9 Jahre vor dem Hauptbeben wird diese
Region wieder aktiv; dieses bereits in Abschnitt 2.2.1 erwdhnte Phinomen trat schon bei
anderen Erdbeben in Mexiko auf [Ohtake et al. 1977,1981]. Schliefllich beobachtet man
noch die Vorbeben 1.8 Tage vor dem Hauptbeben sowie eine seismische Ruhe vom Typ
R3 (siche Abschnitt 2.2.1) [McNally 1981]. Raumlich erstreckt sich die seismische Ruhe
iiber eine Region, die grofler ist als der Bereich, in dem spéter die Nachbeben des Oaxaca—
Erdbebens auftreten.

Allgemein iiberdeckt die Fliche der seismischen Ruhe die Bruchfliche des spiateren Haupt-
bebens und kann sogar um bis zu einen Faktor 10 grofier als diese sein [Scholz 1988]. Ein
weiterer wichtiger Zusammenhang besteht zwischen der Magnitude des Hauptbebens und
der Léinge der seismischen Ruhe Ry vor dem Hauptbeben: Je stirker das Hauptbeben ist,
desto lianger dauert die seismische Ruhe Ry vor diesem Hauptbeben. Dieser Zusammen-
hang wurde von Ohtake [1980] gefunden und von Mogi [1985] und Wyss & Habermann
[1988] fiir verschiedene Datensétze bestétigt. In einem Modellierungsansatz geht J. Zschau
[private Mitteilung] von einer Beziehung log Ty ~ M aus, wobei Ty die Dauer der seismi-
schen Ruhe bezeichnet.

Die geophysikalischen Mechanismen, welche die seismische Ruhe Ry hervorrufen, sind bis-
her weitestgehend unverstanden. Dagegen kann man sich das Auftreten der postseismi-
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schen Ruhe R; mit einem einfachen Modell erkliren [Scholz 1994]. Lokale Seismizitit
entsteht, wenn die Kraft, die durch das tektonische Laden erzeugt wird, die lokalen Rei-
bungskrifte ausgleicht:

Tlokal = Tladen > (26)

wobei 7 die jeweiligen Spannungen bezeichnet. Das tektonische Laden wird allgemein linear
angenommen (Abb. 2.7(a)):
t
Tladen = T0 T AT - ? (27)
AT bezeichnet den Spannungsabfall durch das vorhergehende Hauptbeben, T ist die Dau-
er eines seismischen Zyklus und 7y eine Konstante. Nimmt man fiir 7,54 und 7y zufillige

Werte an, so kann man die Verteilung der Spannungen 7 zur Zeit ¢ = 0 durch eine Wahr-
scheinlichkeitsdichte f(7,0) beschreiben (Abb. 2.7(b)).

5 S i
K] & S
= Pl 2
[0}
/\ n

(a) Zeit (b) Spannung (c) Zeit

Abbildung 2.7: Modell 0 fiir seismische Ruhe: (a) tektonisches Aufladen; (b) Verteilung der Span-
nungen zur Zeit t = 0; (c) Verlauf der Seismizitét wihrend eines seismischen Zyklus.

Die postseismische Ruhe R ensteht in diesem einfachen Modell durch den Spannungsab-
fall, der durch das erste Hauptbeben bedingt ist, unter das lokale Spannungsniveau 7j,xq-
Die Hintergrundseismizitit H setzt erst dann ein, wenn durch das tektonische Laden GI.
(2.6) wieder gilt (Abb. 2.7(c)). Diese Art seismischer Ruhe wurde beispielsweise in Kali-
fornien beobachtet, wo das grofie Erdbeben auf der San Andreas—Verwerfung 1906 sogar
die Spannungen auf den sehr aktiven benachbarten Verwerfungen, der Hayward— und der
Calaveras—Verwerfung (siehe Abb. 4.20), so stark reduziert hat, daf} diese bis 1957 nahezu
vollig ruhig blieben [Tocher 1959].

Die seismische Ruhe Ry wird durch dieses Modell nicht beschrieben (sieche Abb. 2.7(c));
allerdings gibt es drei Moglichkeiten, das Modell zu modifizieren, so dal man seismische
Ruhe vom Typ R erhilt. Zunéichst kann man annehmen, dafl das tektonischen Aufladen
kurze Zeit vom linearen Verlauf (Gl. (2.7)) abweicht (Modell 1, Abb. 2.8(a)), indem 7j44en
kurzzeitig sinkt. Solche regionalen Stérungen wurden zwar beobachtet [Castle et al. 1976;
Thatcher 1983], jedoch ist der zugrundeliegende Mechanismus unbekannt [Scholz 1994].

Weiter kann man fiir die Verteilung der Spannungen zur Zeit ¢ = 0 eine bimodulare
Verteilung mit einem engen Spalt zwischen den beiden Maxima annehmen (Modell 2,
Abb. 2.8(b)). Dieses von Kanamori [1981] vorgeschlagene Modell produziert ebenfalls eine
seismische Ruhe Ry — eine geophysikalische Begriindung fiir die spezielle Form von f(7,0)
existiert bisher aber nicht.
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Abbildung 2.8: Modifikationen von Modell 0 in Abb. 2.7: (a) Das tektonische Laden wird gestért
(Modell 1); (b) die Verteilung der Spannungen zur Zeit ¢ = 0 wird verdindert (Modell 2); (c) die
lokale Spannung steigt kurzzeitig an (Modell 3).

SchlieBllich kann man Modell 0 (Abb. 2.7) dahingehend modifizieren, dafl man fiir 7414 in
Gl. (2.6) einen kurzzeitigen Anstieg annimmt (Modell 3, Abb. 2.8(c)). Ein Mechanismus,
der diesen Verlauf aufweist, ist die Verhdrtung eines Gesteins durch sogenannte Dilatanz
[Frank 1965; Brace & Martin 1968; Nur 1972]: In einem Gestein, das unter Spannung
gesetzt wird, steigt die Porengréfle, also das Volumen des leeren Raumes im Innern, an.
Folglich sinkt der Porendruck, was zu einer temporédren Gesteinsverhirtung fiihrt. Die-
ser Effekt spielt eine wesentliche Rolle fiir die Klasse der sogenannten Dilatanzmodelle

[Scholz 1994].

Zusammenfassend kann festgehalten werden, dafl es offenbar keinen grundlegenden Me-
chanismus gibt, der das Auftreten seismischer Ruhe verstéindlich macht. Die verschiedenen
Erscheinungsformen seismischer Ruhe in unterschiedlichen Regionen geben eher Anlafl zu
der Vermutung, dafl mehrere Mechanismen zu diesem Phinomen fithren kénnen. Entspre-
chende Fallstudien sind in [Scholz et al. 1973; Stuart 1979; Wyss & Burford 1985,1987;
Wyss et al. 1990a,1990b; Stuart 1991; Scholz 1994] gegeben.

2.3 Erdbebenkataloge

Erdbebenkataloge bilden die Datenbasis fiir diese Arbeit. Sie sind in grofler Menge verfiig-
bar, insbesondere fiir Regionen mit hoher seismischer Aktivitéit, z.B. fiir Kalifornien und
Japan. Teilweise sind Erdbebenkataloge allgemein zugénglich. So kann man etwa nord-
kalifornische Erdbebendaten via Internet vom United States Geological Survey (USGS)
beziehen.

In einem Erdbebenkatalog wird ein einzelnes Erdbeben durch folgende Gréflen beschrie-
ben: Zeit, Lage des Hypozentrums und Magnitude. Ein Hauptproblem bei der Untersu-
chung von Erdbebenkatalogen besteht in der unvollstindigen bzw. ungenauen Erfassung
aller Erdbeben. Diese Problematik wird in Abschnitt 2.3.1 diskutiert. Weiterhin ist man
bei vielen Betrachtungen nicht an der Dynamik von Nachbeben interessiert. Da Nachbe-
ben aber einen grofien Teil von Erdbebenkatalogen ausmachen (siehe Abschnitt 2.2.2),
empfiehlt sich in diesen Féillen das Entfernen der Nachbeben aus dem Katalog.
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2.3.1 Die Homogenitit eines Katalogs und artifizielle Seismizitidtsinde-
rungen

Erdbebenkataloge aus verschiedenen Regionen konnen sich in ihren Eigenschaften stark
unterscheiden, da die lokalen seismischen Netzwerke oftmals unterschiedliche Qualititen
haben. Dies betrifft hauptséichlich die Erdbeben mit kleinen Magnituden, fiir deren De-
tektierung das Netzwerk eine gewisse Empfindlichkeit haben muf}. Qualitdtsschwankungen
konnen auch innerhalb von Erdbebenkatalogen auftreten. Dazu mufl beachtet werden, dafl
Kataloge sich in der Regel iiber Zeitrdume von Jahren bis Jahrzehnten erstrecken. In diesen
Zeitriumen werden hiufig neue Mefistationen errichtet, insbesondere als Folge von grofien
Erdbebenkatastrophen; umgekehrt fallen aber auch Stationen aus technischen Griinden
aus oder werden eingespart. Eine weitere Ursache fiir artifizielle Seismizitdtsschwankun-
gen kann ein Wechsel der Magnitudenskala sein, der nicht dokumentiert ist. Detaillierte
Untersuchungen hierzu wurden von Habermann [1982,1986,1987,1991] durchgefiihrt. All-
gemein geht man von der Arbeitshypothese aus, dafl die seismische Rate, also die Zahl der
Erdbeben pro Zeit, zeitlich konstant ist (Phase H im seismischen Zyklus) [Matthews &
Reasenberg 1988; Wyss & Habermann 1988]. In zahlreichen Arbeiten werden Anderungen
der seismischen Rate, vor allem das Einsetzen seismischer Ruhe, als Vorlduferph&nomen
fiir groBe Erdbeben betrachtet. Es ist daher von besonderer Bedeutung, die artifiziellen
Anderungen der Seismizitéit von solchen zu trennen, die ein groBes Erdbeben ankiindigen.

Vor der eigentlichen Untersuchung eines Erdbebenkatalogs sollten zwei Fragen untersucht
werden:

1. Bis zu welcher Magnitude M, sind die Erdbeben im vorliegenden Katalog vollstandig
erfaf3t?

2. Gibt es signifikante Anderungen in der seismischen Rate, die sich durch Verinderun-
gen im seismischen Netzwerk oder in der Magnitudenskala erkliren lassen?

Die Vollstandigkeitsmagnitude (Frage 1.) wird durch den Giiltigkeitsbereich des Gutenberg—
Richter—Gesetzes (Gl. (2.1)) ermittelt. Fiir kleine Magnituden beobachtet man hiufig ein
Abweichen vom linearen Verlauf (siehe z.B. Abb. 2.2), das auf die unvollstindige Erfas-
sung der Erdbeben in diesem Magnitudenbereich zuriickzufiihren ist. Wyss & Martirosyan
[1998] definieren die Vollsténdigkeitsmagnitude M, als den Punkt in der nichtkumulativen
Frequenz-Magnitude-Beziehung! mit der gréfiten Ableitung. Im allgemeinsten Fall ist M,
eine Funktion von Raum und Zeit.

Zur Bestimmung seismischer Rateninderungen (Frage 2.) betrachtet man die kumulative
Zahl von Erdbeben als Funktion der Zeit. Die am hiufigsten auftretenden Félle sind sche-
matisch in Abb. 2.9 dargestellt. Wihrend die artifiziellen Rateninderungen in Abb. 2.9(c)
und (d) vorwiegend die Erdbeben mit kleinen Magnituden betreffen, tritt die Ratendnde-
rung bei T} in Abb. 2.9(b) grundsitzlich in allen Magnitudenbereichen auf, so daff man
ein erstes Unterscheidungskriterium hat.

Zur weiteren Untersuchung eignet sich der Algorithmus GenAS (engl. GenAS = generate
anomaly start function) [Habermann 1983], der systematisch signifikante Rateninderun-

Tn GI. (2.1) steht N fiir die Zahl der Erdbeben mit Magnitude > M. Differenziert man die Gleichung
nach der Magnitude ergibt sich eine dhnliche Beziehung fiir die Zahl der Erdbeben, deren Magnitude
zwischen M und M + dM liegt.
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Abbildung 2.9: Kumulative Zahl von Erdbeben als Funktion der Zeit: (a) konstante seismische
Rate; (b) seismische Ruhe (77 < t < T5) vor einem Hauptbeben zur Zeit T und Nachbeben (¢ >
T3); (c) Verringerung der MeBrate zur Zeit T' (z.B. durch verschlechtertes seismisches Netzwerk);
(d) Erhohung der Mefrate zur Zeit T (z.B. durch verbessertes seismisches Netzwerk).

gen sucht?, wobei jeweils die Magnitudenbereiche M > My und M < Mj getrennt unter-
sucht werden und M iiber den gesamten Bereich von Magnituden variiert wird. Detektiert
man nun eine signifikante Ratendnderung, die sich iiber einen grofien Magnitudenbereich
erstreckt, so kann diese Anderung entweder eine natiirliche Ursache haben, wie etwa in
Abb. 2.9(b), sie kann aber auch Folge einer generellen Magnitudenumskalierung M; — Mo
sein. Derartige Umskalierungen haben im allgemeinen die Form [Zuninga & Wyss 1995]

My = aMy + b. (28)

Man sollte also priifen, ob sich die gefundene Ratenéinderung durch Gl (2.8) modellieren
148t und gegebenenfalls eine Korrektur der Magnituden vornehmen. Eine genaue Beschrei-

bung des Verfahrens sowie ein Beispiel fiir eine solche Magnitudenénderung findet man in
[Wyss et al. 1995].

Fiir konkrete Berechnungen hinsichtlich der in diesem Abschnitt beschriebenen Methoden
erweist sich das Softwarepaket ZMAP [Wiemer et al. 1995] als niitzlich.

’Die Ratensinderungen werden mit Hilfe des z—Wertes (Gl (4.1)) bestimmt, wobei 1,01 und ny Mit-
telwert, Standardabweichung und Abtastrate der Verteilung im Intervall [Tinin;t] und 72,02 und ne die
entsprechenden Groflen im Intervall [¢; Tmaz] sind. Thin und Tmar bezeichnen Anfangs— und Endzeit des
Kataloges. Der z—Wert als Funktion von ¢ heifit AS-Funktion.
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2.3.2 Declustering von Erdbebenkatalogen

Die Identifizierung eines Erdbebens als Nachbeben basiert im wesentlichen auf seiner rium-
lichen und zeitlichen Nihe zu einem vorhergehenden Hauptbeben [Knopoff & Gardner
1972; Savage 1972; Gardner & Knopoff 1974; McNally 1976; Keilis—Borok et al. 1980].
Diese Kriterien allein sind jedoch nicht hinreichend fiir ein sinnvolles Declustering, weil sie
zu einer Uberschitzung der Nachbebenzahl fithren wiirden; insbesondere wiirde nach ei-
nem grofen Erdbeben eine absolute Ruhe einsetzen. Daher wird in dieser Arbeit der etwas
aufwendigere Algorithmus von Reasenberg [1985] verwendet, dessen Haupteigenschaften
nun kurz skizziert werden.

Als rdumlichen Wechselwirkungsbereich setzt Reasenberg [1985] das @Q—fache der Herd-
fliche an, wobei @) ein Parameter ist und die Herdfliche nach Kanamori & Anderson [1975]
bestimmt wird. Fiir Kalifornien benutzt Reasenberg [1985] @ = 10. Fiir ein Erdbeben mit
Magnitude M = 4 werden die Nachbeben z.B. in einem Kreis mit dem Durchmesser von
4.6 km um das Epizentrum erwartet. Fiir die Zeitabhingigkeit verwendet man zunéchst
das Omori-Gesetz (Gl (2.5)) fiir ¢ > tp mit p = 1, ¢, = 0 [Mogi 1962] und ¢y = 1 Tag.
Weiterhin bestimmt man C, aus der empirischen Beziehung [Reasenberg 1985]

logCy = 2(AM —1)/3, (2.9)
mit
AM = (1 — x) Moz — Meyy, (2.10)

wobei M., die Magnitude des grofiten Erdbebens der jeweiligen Sequenz ist; xj und
M, s sind Parameter des Algorithmus. 3

Die Nachbebensequenz wird dann durch einen zeitabhéingigen Poisson—Prozefl modelliert,
d.h. die Wahrscheinlichkeit, im Zeitintervall [¢;¢ 4+ 7] £ Erdbeben zu beobachten, ist

p(k,N(t),7) = (N(tlzif)k ce N (2.11)

wobei N (t) die Rate aus Gl (2.5) ist. Folglich findet man mit einer Wahrscheinlichkeit
von
oo
P =3 p(k,N(t),7) =1=p(0.N(t),7) =1 —e NO7 (2.12)
k=1
ein Ereignis im Intervall [¢;¢ + 7]. Gibt man nun ein statistisches Vertrauensintervall, z.B.
P = 95% vor, so ergibt sich daraus die Zeit 7, die man warten muf}, bis das néchste
Ereignis in der Nachbebensequenz eintritt. Aus Gl. (2.5), Gl. (2.9) und GI. (2.12) folgt
—In(1 - P)
= ToarnE b (2.13)
d.h. 7 ist fiir wachsendes ¢ grundséitzlich unbeschrinkt, weshalb man eine obere Schranke
Tmaz €infiihren mufl. Weiterhin muff man den Startwert 7,,;, = 7(¢ = 0) angeben.

In Tab. 2.1 sind die Parameter des Algorithmus aufgelistet. Die erste Zeile enthilt die
Parameter fiir Kalifornien [Reasenberg 1985], die zweite Zeile enthélt einen Parametersatz,
der von Arabasz & Hill [1996] fiir Utah vorgeschlagen wurde und sich fiir viele Regionen
auflerhalb von Kalifornien verwenden 148t [M. Wyss, private Mitteilung].

*In Reasenberg [1985] wird im Gegensatz zu GL (2.10) mit AM = M4z — Mmin gerechnet, wobei
M in die kleinste Magnitude des Erdbebenkatalogs ist. Gl. (2.10) stellt eine Erweiterung des Algorithmus
dar, die durch geophysikalische Modellvorstellungen motiviert ist [M. Wyss, private Mitteilung].
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TminlTage]  Tmaz[Tage] P zp Mepp Q

Kalifornien 1 10 095 05 1.5 10
Utah 1 35 095 00 1.5 40

Tabelle 2.1: Parameter des Decluster—Verfahrens von Reasenberg [1985] fiir Kalifornien und Utah.

2.4 Erdbebenmodelle, Chaos und Vorhersagbarkeit

In Abschnitt 2.2 wurden verschiedene Modellvorstellungen angegeben, mit deren Hilfe
man bestimmte Eigenschaften wie Vor— und Nachbeben oder seismische Ruhe verstehen
und beschreiben kann. Daneben gibt es eine Reihe allgemeinerer Modellierungsanséitze;
die bekanntesten werden nun skizziert.

Der stochastisch getriebene zelluldre Automat von Bak & Tang [1989] beschreibt Erdbe-
ben als ein Phinomen selbstorganisierter Kritizitat. Danach befindet sich die Erdkruste in
einem statistisch stationdren Zustand, in dem eine kleine Stérung sowohl ein Mikrobeben
auslosen, als auch in ein grofies Erdbeben eskalieren kann [Geller et al. 1997]. Das Mo-
dell von Bak & Tang [1989] reproduziert das nichtkumulative Gutenberg-Richter—Gesetz
(Gl. (2.1)), kann aber wesentliche Elemente der seismischen Dynamik, wie z.B. Vor— und
Nachbeben, nicht beschreiben.

Weiterhin gibt es die Klasse der massiven Feder—Block—Modelle [Burridge & Knopoff 1967;
Otsuka 1972; Carlson & Langer 1989a,1989b]. Hier betrachtet man ein Netzwerk massi-
ver Blocke, die durch Federn gekoppelt sind. Dieses Netzwerk befindet sich zwischen zwei
tektonischen Platten; mit einer Platte ist es durch Reibungskréfte verbunden und mit der
zweiten Platte, die sich mit konstanter Geschwindigkeit bewegt, durch weitere Federn. Die
Federn zwischen den Blocken werden durch die Bewegung der zweiten Platte so lange ge-
dehnt, bis die Reibungskréifte ausgeglichen sind und ein Teil des Systems zu gleiten beginnt.
Dieses Gleiten wird mit einem Erdbeben identifiziert. Fiir ein grofies Block—System findet
man im allgemeinen eine Beziehung, die dem Gutenberg—Richter-Gesetz in Gl. (2.3) ent-
spricht [Carlson & Langer 1989b]. Einzelne dynamische Eigenschaften, wie z.B. Nachbe-
ben, kénnen durch die Einbeziehung viskoser Inhomogenitaten [Burridge & Knopoff 1967]
oder durch spezielle Reibungsgesetze [Dieterich 1972] simuliert werden.

Hainzl et al. [1998a,1998b] schlagen vor, das urspriingliche Modell von Burridge & Knopoff
[1967] um einen Relaxationsproze§ in der Erdkruste zu erweitern. Das so modifizierte
Modell reproduziert neben dem Gutenberg—Richter—Gesetz (Gl. (2.1)) auch das Omori-
Gesetz (Gl. (2.5)), sowie Vorbeben und seismische Ruhe.

Im Gegensatz zu dem SOC-Modell (engl. SOC = self-organized criticality) von Bak &
Tang [1989], das stochastisch getrieben ist, sind die Feder-Block—-Modelle nach Burridge
& Knopoff [1967] rein deterministisch. Eine Besonderheit einzelner Modelle ist das Auftre-
ten von deterministischem Chaos in bestimmten Parameterbereichen [Huang & Turcotte
1990a,1990b]. Turcottes [1994] SchluBfolgerung lautet (S. 16): Spring-block models are a
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simple analogy to the behavior of faults in the earth’s crust. However, the chaotic behavior
of low-dimensional analog systems often indicates that natural systems will also behave
chaotically. Thus it is reasonable to conclude that the interactions between faults that lead
to the fractal frequency—magnitude statistics of earthquakes are examples of deterministic
chaos. The prediction of earthquakes is not possible in the deterministic sense; only a
probabilistic approach to the occurrence of earthquakes will be possible.

Geller et al. [1997] kommen zu einem &hnlichen Resultat (S. 1616): However, the consensus
of a recent meeting (...) was that the Earth is in a state of self-organized criticality where
any small earthquake has some probability of cascading into a large event (...) Thus,
the consensus of the meeting was that individual earthquakes are probably inherently
unpreditcable.

In dieser Arbeit wird der Standpunkt vertreten, daff allein aus Modellen, die Chaos oder
selbstorganisierte Kritizitit aufweisen, keine grundséitzliche Unvorhersagbarkeit von Erd-
beben abgeleitet werden kann. Die tektonischen Prozesse, die zu Erdbeben fiihren, sind
vielfiltig und komplex [Scholz 1994]. Trotzdem sind in zahlreichen Féllen Vorlduferphino-
mene bekannt, die auf der Basis klar formulierter Hypothesen als statistisch signifikant
bewertet wurden [Wyss & Habermann 1988; Evison & Rhoades 1993,1994; Minster &
Williams 1996; Kossobokov et al. 1997]. Um Aussagen iiber Vorhersagbarkeit anhand von
Modellen zu treffen, miissen diese Vorlduferphinomene von den Modellen reproduziert
werden. Diese Einschétzung stellt nicht die Wichtigkeit von Modellen in Frage, sondern
zeigt die Begrenztheit allzu einfacher Modelle auf. Anders gesagt: Aus einem Modell,
das z.B. grundsitzlich keine Vorbeben produziert, obwohl diese in der Natur beobachtet
werden (sieche Abschnitt 2.2.2) und von der International Association of Seismology and
Physics of the Earth’s Interior (IASPEI) als signifikantes Vorlduferphinomen eingestuft
wurden [Wyss & Dmowska 1997], kann nicht gefolgert werden, dafl man nicht mit Hilfe
von Vorbeben starke Erdbeben vorhersagen kann.

Ferner ist der Schlufl von Turcotte [1994] (siehe Zitat oben) inkorrekt, daff im Falle von de-
terministischem Chaos grundsétzlich keine Vorhersage im deterministischen Sinne méglich
ist. Den Zusammenhang zwischen reguldren, chaotischen und stochastischen Prozessen
beschreiben Atmanspacher & Morfill [1986] wie folgt (S. 1): [Deterministische chaotische
Prozesse sind solche], deren zeitliche Entwicklung einerseits deterministischen Differenzen-
bzw. Differentialgleichungen folgt, die sich aber auf der anderen Seite durch irreguléres,
scheinbar zufilliges (chaotisches) Zeitverhalten auszeichnet. Das bedeutet, dafl sowohl re-
guldre Prozesse (stationdre, periodische, mehrfachperiodische Prozesse) als auch rein sto-
chastische Prozesse nicht unter deterministisches Chaos fallen. Reguldre Prozesse erfiillen
nicht die Bedingung des irreguldren Zeitverhaltens; stochastische Prozesse sind nicht durch
deterministische Gleichungssysteme beschreibbar, sondern nur durch Wahrscheinlichkeits-
verteilungen. Deterministisches Chaos deckt den gesamten Bereich zwischen diesen beiden
Grenzfillen ab.

Die zeitliche Entwicklung von deterministischem Chaos ist gekennzeichnet durch das expo-
nentielle Anwachsen von Stérungen [Morfill & Scheingraber 1993]. Ein Ma8 fiir die Ent-
wicklung von Stérungen ist der sogenannte Lyapunov—Exponent [Ott 1993]. Dieser ist
positiv fiir wachsende Storungen und negativ fiir abnehmende Stérungen; der Betrag des
Lyapunov-Exponenten gibt die Stirke der Expansion bzw. der Kontraktion an. Eine wich-
tige Konsequenz des exponentiellen Wachstums von Stérungen in einem chaotischen Sy-
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stem ist die Vorhersagbarkeit auf kurzen Zeitskalen. Die Lange dieser Zeitskala hingt davon
ab, wie stark Storungen zeitlich wachsen. Das Problem der Vorhersagbarkeit in chaotischen
Systemen wird mit Hilfe der sogenannten Ensemblevorhersage untersucht [Smith 1994].
Das Wort ,, Vorhersage® (engl. prediction) sollte in dem Zitat von Turcotte [1994] somit
durch das Wort ,,Langzeitvorhersage® (engl. long—term prediction) ersetzt werden, da bei
deterministischem Chaos gerade eine Kurzzeitvorhersage moglich ist.

Dennoch ist die Behauptung, dafl die Dynamik von Seismizitdt durch deterministisches
Chaos gekennzeichnet ist, eine interessante Vermutung. Im néchsten Kapitel wird die Frage
untersucht, ob in der Dynamik von Seismizitéit nichtlinearer Determinismus zu finden
ist. Zwar ist nichtlinearer Determinismus kein zwingender Grund fiir deterministisches
Chaos, kann aber durchaus ein Hinweis darauf sein. Im Gegensatz zu Huang & Turcotte
[1990a,1990b] wird aber kein Modell zugrundegelegt, sondern es werden die Erdbebendaten
direkt untersucht.



_ 3 _
Nichtlinearer Determinismus in
Zeitreithen und raumzeitlichen
Daten

In diesem Kapitel liegt der Schwerpunkt auf der nichtlinearen Analyse von Erdbebenka-
talogen. In Abschnitt 2.2 wurde demonstriert, daf§ die Dynamik von Erdbeben &uflerst
komplex ist. Zudem sind die Daten durch geringe Dichten und stark inhomogene Vertei-
lungen gekennzeichnet. Folglich lassen sich die meisten Methoden zur Untersuchung raum-
zeitlicher Daten, z.B. die Wavelet-Transformation [Chui 1992] oder die Karhunen-Loéve—-
Zerlegung [Uhl et al. 1992] nicht verwenden. Dennoch kann man zahlreiche RegelméBig-
keiten und Muster erkennen [Main 1996; Geller 1997; Wyss & Dmowska 1997], etwa die
einzelnen Komponenten des seismischen Zyklus (Abschnitt 2.2.1).

Im folgenden wird nicht die Frage untersucht, welche genaue Dynamik den Erdbebendaten
zugrunde liegt; vielmehr sucht man ein Maf} dafiir, wie stark sich diese Dynamik von der
eines linearen stochastischen Systems unterscheidet. Nichtlinearer Determinismus ist eine
notwendige Bedingung fiir chaotische Dynamik, die hdufig im Zusammenhang mit Erdbe-
ben vermutet wird [Huang & Turcotte 1990a,1990b]. Allerdings kann man das Auftreten
von Chaos anhand der vorliegenden Datensétze kaum nachweisen.

Als Maf} fiir nichtlinearen Determinismus wird in diesem Kapitel das Auftreten instabiler
periodischer Orbits verwendet [Cvitanovié¢ 1992]. Das Detektieren instabiler periodischer
Orbits (engl. UPOs = unstable periodic orbits) in experimentellen Daten wurde in den
neunziger Jahren zunéchst auf skalare Zeitreihen aus der Medizin und der Biologie ange-
wandt [Schiff et al. 1994; Pei & Moss 1996a,1996b; So et al. 1998], spéter auch auf Daten
aus optischen Experimenten und auf simulierte Zeitreihen [So et al. 1996,1997]. Besondere
Bedeutung hat diese Methode fiir die Kontrolle von Chaos [Ott et al. 1990a,1990b; Ott
& Spano 1995] gewonnen, in der das Aufspiiren instabiler periodischer Orbits den ersten
wesentlichen Schritt darstellt, bevor durch kleine Stérungen das Systems stabilisiert wird.

In einem Zustandsraum, dessen Koordinaten die Zustéinde eines dynamischen Systems be-
schreiben, stellen periodische Orbits charakteristische Zusténde dar. Sind alle periodischen
Orbits instabil, wird die Trajektorie des Systems unablissig entlang dieser Orbits verlau-
fen. Je instabiler ein solcher Orbit ist, umso kiirzer hilt sich die Trajektorie in seiner Néhe
auf und umso schneller wird der néchste Orbit angelaufen. UPOs stellen somit ein Skelett
der nichtlinearen Dynamik dar und kénnen zur Charakterisierung dynamischer Systeme
dienen [Cvitanovi¢ 1992]. So zeichnet sich ein chaotisches System durch eine unendliche
Menge instabiler periodischer Orbits aus, die typischerweise eine dichte Menge auf dem
Attraktor bilden [Ott 1993]. Beobachtet man umgekehrt eine grofie Zahl von UPOs in ei-
ner Zeitreihe, kann dies zwar ein Hinweis auf deterministisches Chaos sein, es ist aber kein
zwingender Grund. Prinzipiell kann die Dynamik eines chaotischen Systems durch eine
(unendliche) Menge von UPOs verschiedener Perioden charakterisiert werden. Die Ge-
nauigkeit kann schrittweise gesteigert werden, indem man immer mehr UPOs mit immer

21



22 KAPITEL 3. NICHTLINEARER DETERMINISMUS

hoheren Perioden hinzunimmt [Auerbach et al. 1987; Cvitanovié¢ 1988].

In diesem Kapitel wird eine sehr allgemein verwendbaren Technik von Pei & Moss [1996a]
benutzt, welche die Systemtrajektorie im Zustandsraum verfolgt und dabei bestimmte, fiir
einen UPO charakteristische Muster detektiert. Dabei werden nicht die einzelnen UPOs
weiter untersucht, sondern die Zeitreihe wird hinsichtlich der Gesamtzahl von UPOs mit
randomisierten Zeitreihen verglichen. Die Grofie der Abweichung gibt dann ein Ma$ fiir
den vorhandenen nichtlinearen Determinismus in der Originalzeitreihe an.

Im ersten Abschnitt 3.1 wird die Methode von Pei & Moss [1996a] beschrieben und ihre
Wirksamkeit an einem typischen System mit chaotischer Dynamik, der Tkeda-Abbildung,
demonstriert (Abschnitt 3.2). Danach wird die Methode fiir die Analyse raumzeitlicher
Daten (Abschnitt 3.3) erweitert. In Abschnitt 3.4 wird diese erweiterte Methode wieder-
um zuerst an simulierten Daten aus einem System gekoppelter Abbildungsgitter getestet,
um sie schliefflich fiir die Untersuchung der raumzeitlichen Erdbebendaten zu nutzen (Ab-
schnitt 3.5). Die Resultate werden in Abschnitt 3.7 zusammengefafit.

3.1 Die Methode von Pei und Moss

Die von Pei & Moss [1996a,1996b] entwickelte Methode geht von einer Zeitreihe {z;}
aus und stellt im ersten Schritt die dieser Zeitreihe zugrundeliegende Dynamik in Form
eines Scatter Plots dar, in dem dann die UPOs detektiert werden. Anschlielend wird eine
Signifikanz fiir das Auftreten von UPOs durch den Test gegen eine geeignete Nullhypothese
berechnet.

3.1.1 Instabile periodische Orbits in Zeitreihen

Im Scatter Plot (z;,z;1+1) werden zwei aufeinander folgende Werte der Zeitreihe gegenein-
ander aufgetragen. Dies entspricht einer eindimensionalen Abbildung

f(zi) = ziga. (3.1)

Diese Abbildung wird auch als Return Map oder stroboskopische Abbildung bezeichnet
[Takens 1981; Sauer et al. 1991; Sauer 1994]. Ein Fixpunkt z* ist ein periodischer Punkt
der Periode p = 1; er liegt auf der Winkelhalbierenden f(z*) = z*. Periodische Punkte
hoherer Periode p > 1 findet man auf der Winkelhalbierenden der Abbildung

fP(z;) = fofo-of(w;)=migy (3.2)

p—mal

Ist ein Fixpunkt instabil, so zeigt die Systemtrajektorie in seiner Nihe ein bestimmtes
deterministisches Verhalten: sie ndhert sich dem Fixpunkt entlang einer stabilen Mannig-
faltigkeit und entfernt sich schliefllich von ihm entlang einer instabilen Mannigfaltigkeit.
Der Fixpunkt, in dem sich beide Mannigfaltigkeiten schneiden, wird dabei nicht genau
erreicht. Diese lokale Geometrie dient als Grundlage zur Detektierung eines instabilen
Fixpunktes bzw. eines instabilen periodischen Orbits. Im folgenden wird ausschlieflich
der Fall p = 1 betrachtet. In diesem Fall ergibt sich fiir die Geometrie in Fixpunktniihe
ein weiteres Auswahlkriterium. Wegen der Fixpunktbedingung ;1 = z; (fiir alle ¢) kann
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man die Trajektorie in der Nahe von z* niherungsweise durch eine lineare Abbildung A

approximieren:
Iy?+2 0
A= ( 6”’“ Tit1 ) . (3.3)

2
Die Matrixeintriage sind in der linearen Approximation, also in der Nihe von x*, konstant.
Die Eigenwerte von A geben die Kontraktion bzw. die Expansion in der Nihe des Fix-
punktes an. Bei der Annidherung an z* entlang der stabilen Mannigfaltigkeit gilt [A1]| < 1
(Kontraktion), wihrend beim Entfernen von z* entlang der instabilen Mannigfaltigkeit
|A2| > 1 (Expansion) erfiillt ist. Aus der Eigenwertgleichung fiir A

det(A — A1) =0 (3.4)

sieht man, daf} die Eigenwerte die Steigungen der jeweiligen Mannigfaltigkeiten sind: A; =
mg und Ay = m;s, wobei der Index s fir ,stabil“ und der Index is fiir ,,instabil“ steht.

Auf der Grundlage dieser geometrischen Eigenschaften definiert man einen Kandidaten
fiir einen instabilen Orbit der Periode 1 durch eine Sequenz von fiinf Punkten Py, ..., P;
im Scatter Plot (Gl. (3.1)) mit folgenden Eigenschaften:

1. Die Punkte P;, P> und P53 nihern sich der Winkelhalbierenden entlang einer Geraden
(stabile Richtung) mit sinkenden orthogonalen Abstinden zur Winkelhalbierenden.

2. Die Punkte P3, Py und P5 entfernen sich von der Winkelhalbierenden entlang einer
Geraden (instabile Richtung) mit steigenden orthogonalen Abstéinden zur Winkel-
halbierenden.

3. Der instabile Fixpunkt z*, der als Schnittpunkt beider Geraden definiert wird, muf
in der Ndhe der Winkelhalbierenden liegen, d.h. der senkrechte Abstand von z* zur
Winkelhalbierenden darf hochstens so grofl sein wie der Mittelwert der senkrechten
Absténde der Punkte Py, ..., Ps zur Winkelhalbierenden.

4. (a) Fiir die Steigung mgy der Geraden, welche die Punkte P;, P, und P3 approxi-
miert, gilt |m| < 1.

(b) Fiir die Steigung m;s; der Geraden, welche die Punkte Ps, Py und Ps; approxi-
miert, gilt |m;s| > 1.

Die Definition ist in Abb. 3.1 visualisiert.

3.1.2 Der Test gegen Ersatzdaten

Da Punktsequenzen mit den Eigenschaften 1. bis 4. in Abschnitt 3.1.1 auch zufillig auf-
treten konnen, ist die Anzahl der Kandidaten fiir UPOs noch kein brauchbares Maf fiir
nichtlinearen Determinismus. Deshalb verwendet man das Konzept von Ersatzdaten [Thei-
ler et al. 1992a,1992b; Schreiber & Schmitz 1997], um eine statistische Signifikanz fiir das
Auftreten von UPOs anzugeben. Diesem Konzept liegt die Idee zugrunde, die Originalda-
ten gegen eine Nullhypothese zu testen. Dazu muf3 zunichst die Nullhypothese sorgfiltig
formuliert werden. Im néiichsten Schritt wird dann ein Ensemble von Ersatzdaten erzeugt,
die den Originaldaten &hnlich und mit der Nullhypothese vertréglich sind. Schlieflich
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Abbildung 3.1: Definition eines Kandidaten fiir elinen instabilen periodischen Orbit: Die Tra-
jektorie nihert sich dem instabilen Fixpunkt entlang der stabilen Mannigfaltigkeit (Punkte
Py, P>, und P3) und entfernt sich wieder von ihm entlang der instabilen Mannigfaltigkeit (Punk-
te Ps, Py, und Py). Der Schnittpunkt der Ausgleichsgeraden ist der Kandidat fiir den instabilen
Fixpunkt.

berechnet man eine geeignete diskriminierende Statistik fiir die Originaldaten und die
Ersatzdaten, und priift, ob die Ergebnisse signifikant voneinander abweichen.

In diesem Teil der Arbeit wird dem Algorithmus von Theiler et al. [1992b] gefolgt und die
Nullhypothese untersucht, dafl der Zeitreihe eine zeitunabhingige Transformation eines
linearen stochastischen Prozesses zugrundeliegt. Die zugehorigen Ersatzdaten werden in
sechs Schritten aus den Originaldaten generiert:

1. Die Werte z; (i = 1,...,N) der Zeitreihe werden der Gréfle nach auf eine gaufiver-
teilte Sequenz von Zufallszahlen abgebildet: {z;} — {Z;}.

2. Die Fouriertransformation von {#;} wird berechnet: {;} =7 {y;}.

3. Die Phasen der Fourierkomponenten werden randomisiert: y; = y; exp (i¢;), wobei
die ¢; € [0; 27| gleichverteilte Zufallszahlen sind.

4. Die Phasen werden symmetrisiert:

(a) Ry’ = R} +yny1-4)/2
(b) %yél = S(3/; - y§v+1—z’)/2

. . . . . . . -1 ~
5. Die Fouriertransformation wird wieder invertiert: {y?} —%7"" {#!}.

6. Die Werte der (gauBverteilten) Zeitreihe {Z} werden wieder der Grofie nach auf die
urspriingliche Reihe abgebildet: {Z}} — {z}}.

Die Schritte 1. und 6. bewirken, daf} die Ersatzzeitreihe {z!} lediglich durch Umsortie-
ren der Werte aus der urspriinglichen Reihe {z;} entsteht. Die Verteilung der Werte bleibt
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folglich unveréndert. Die Randomisierung der Phasen (Schritt 3.) stellt sicher, dafl das Lei-
stungsspektrum und somit die Autokorrelationsfunktion ndherungsweise erhalten bleibt.
Die Symmetrisierung der Phasen (Schritt 4.) wird durchgefiihrt, damit die in Schritt 5.
zuriicktransformierte Zeitreihe {Z}} reelle Werte hat. Die Haupteigenschaften der Ersatz-
daten sind somit (i) der ndherungsweise Erhalt der linearen Korrelationen und (ii) der
Erhalt der Verteilung der Werte.

Die Statistik, beziiglich der die Originaldaten mit den Ersatzdaten verglichen werden,
basiert auf der Anzahl der UPOs, die in einer Zeitreihe gefunden werden. Dazu erzeugt
man ein Ensemble von N Ersatzdatensitzen und bestimmt die mittlere Zahl von UPOs
(Zersatz) und die zugehorige Standardabweichung oeysqr,. Durch Vergleich mit der Anzahl
von UPOs in der Originalzeitreihe Z,,;, ergibt sich eine statistische Signifikanz K:

Zorig - (Zersatz>

Oersatz

K =

(3.5)

Nimmt man Zgysq, als gaufiverteilt an, so entspricht K = 3 einer Wahrscheinlichkeit von
P = 99.86%, mit der die Nullhypothese verworfen wird. Dies folgt aus Gl. (3.5) und der
bekannten Abschétzung

T+30
1

2o

e

M

z—%\2

(55%)" da ~ 0.9986. (3.6)
—00

Das Ensemble von Ersatzdatensétzen sollte hinreichend grof8 gewihlt werden. Legt man

keine Annahme fiir die Verteilung der Werte von Z,sqt, zugrunde, so gilt die Abschétzung,
daf} fiir ein Signifikanzniveau von P = 1 — « zur Verwerfung der Nullhypothese

Ny=-—1 (3.7)

«

Ersatzdatensitze benétigt werden, wobei fiir alle Ersatzdatensitze Z5 ., < Zorig (k =
1,...,Ns) gelten mufl [Kantz & Schreiber 1997]. Soll die Nullhypothese mit P = 99%
verworfen werden, so ergibt sich aus diesem Kriterium N; = 99.

3.2 Anwendung auf die Ikeda—Abbildung

Um die Methode von Pei & Moss [1996a] zum Auffinden instabiler periodischer Orbits zu
illustrieren, wird sie nun auf die Ikeda—Abbildung [Ott 1993] angewendet. Der physikali-
sche Ursprung dieser Abbildung liegt in der Beschreibung der Dynamik einer nichtlinearen
optischen Kavitit.

3.2.1 Die Ikeda—Abbildung
Die Tkeda—Abbildung ist durch

’ Jn
i+1 = A+ Bze < —7> 3.8
Zit+1 Zi€Xp | JK 1+ |22 (3.8)
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mit z € C, A,B,x € R und j = v/—1 definiert. Durch Zerlegung von z; in Real- und
Imaginérteil z; = u; + jv; erhélt man eine zweidimensionale umkehrbare Abbildung;:

i1 = R(zi11) = A+ B (u; cos ©; — v;sin 0;)

vig1 = S(2i+1) = B (u;sin ©; + v;sin ©;) , (3.9)
mit
N
O, =k— ——.
=R + u? + v?

Die Umkehrabbildung von Gl. (3.9) ist durch
)izl = 5 (((1f1)Z — A)cos O} + (v 1), sin@é)

(—((@™)i = 4)sin 0] + (v™"); c0s 0}), (3.10)

gegeben.

Mit den Parametern A = 1.0, B = 0.75, k = 0.4 und 1 = 9.0 erhilt man einen chaotischen
Attraktor, der in Abb. 3.2 dargestellt ist.

1 T T T T T T T T T

05 -

-05

-15
-0.2 0 0.2 0.4 0.6 0.8 1 1.2 14 1.6 1.8

Abbildung 3.2: Der Ikeda—Attraktor (Gl. (3.9)) fiir A=1.0, B=0.75, x = 0.4 und n = 9.0.

Als skalaren Output definiert man nun die Zeitreihe {z;} mit

x; = u; + €d;, (3.11)
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wobei {J;} ein Satz gleichverteilter Zufallszahlen im Intervall [—1;1] und e die Amplitude
dieses externen Rauschens ist. Das Rauschen ist notwendig, damit die Trajektorie (stocha-
stisch) in die Nihe der stabilen Mannigfaltigkeit getrieben werden kann, die selber nicht
auf dem Attraktor liegt.

Abbildung 3.3 zeigt eine entsprechende Zeitreihe mit ¢ = 0.1 und Abb. 3.4 zugehorige
Scatter Plots fiir verschiedene Werte von e.

18 T T T T T T T T T
1.6

-0.2 1 1 1 1 1 1 1 1 1
0 100 200 300 400 500 600 700 800 900 1000

Abbildung 3.3: Zeitreihe {z;} (Gl. (3.11)) mit € = 0.1 und den Parametern aus Abb. 3.2.

Die Tkeda—Abbildung enthilt einen instabilen Fixpunkt bei (u*,v*) = (0.658,0.537), den
man numerisch bestimmen kann [So et al. 1996]. Zunéchst sollen die stabile und die in-
stabile Mannigfaltigkeit bestimmt werden, die sich in diesem Fixpunkt schneiden. Dazu
iteriert man die Tkeda-Abbildung (u;,v;) (Gl. (3.9)) und die Umkehrabbildung (u; ', v; )
(Gl. (3.10)) von der Néhe des Fixpunktes aus: (ug,vp) = (u*+¢e1,v* +¢e2). Das Ergebnis ist
in Abb. 3.5 dargestellt. Dabei wurde wieder der Scatter Plot der Zeitreihe aus Gl. (3.11)
mit € = 0 aufgetragen. Man sieht, daf} sich die beiden Mannigfaltigkeiten im Fixpunkt mit
z* = 0.658 schneiden und das Kriterium fiir die Steigungen (Abschnitt 3.1, Nr. 4) erfiillen.

3.2.2 Die Geometrie in der Ndhe des Fixpunktes z*

In diesem Abschnitt wird untersucht, ob das Verfahren von Pei & Moss [1996a] die Fix-
punktdynamik bei z* = 0.658 in Gl. (3.11) detektiert. Dazu verwendet man das in Ab-
schnitt 3.1 beschriebene Verfahren auf die Zeitreihe aus Gl. (3.11) mit € = 0.1 an. Jede
Punktsequenz Pi,..., Ps, welche die Kriterien fiir einen UPO-Kandidaten erfiillt, wird
festgehalten. Fiir eine Zeitreihe, die 1000 Punkte umfaft, beobachtet man 69 solcher Se-
quenzen. Fiir die Signifikanz K aus Gl. (3.5) erhilt man K = 6.31.

Abbildung 3.6 zeigt die Lage der Punkte Py,..., Ps. Man sieht, dal sich die Punkte P;
und P, jeweils nahe der stabilen Mannigfaltigkeit befinden, wihrend P, und Ps an der
instabilen Mannigfaltigkeit liegen; der Punkt P3 streut um den Schnittpunkt. Abbildung
3.6 demonstriert auch, dafl das wesentliche Kriterium zur Identifizierung von UPOs das
Anndhern der Trajektorie an die Winkelhalbierende bzw. das Entfernen von ihr ist. In den
einzelnen Bildern erkennt man, dafl die Mannigfaltigkeiten selber eher ungenau approxi-
miert werden. Insbesondere liegt der Punkt P, (Abb. 3.6(a)) jeweils soweit vom Fixpunkt
entfernt, dafl die stabile Mannigfaltigkeit dort nicht als linear angenommen werden kann.
Ist man an der genauen Lage eines instabilen Fixpunktes interessiert, so kann man die
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Abbildung 3.4: Scatter Plots der verrauschten Tkeda—Abbildung gemiff Gl. (3.11): (a) € = 0, (b)
€ =0.05, (¢) e = 0.1, (d) e = 0.15.
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Abbildung 3.5: Stabile und instabile Mannigfaltigkeit fiir den Fixpunkt z* = 0.658 der Zeitreihe
aus Gl (3.11) mit e = 0.

Kriterien 1. bis 4. in Abschnitt 3.1 verschérfen, z.B. derart, da} der Kandidat fiir den
instabilen Fixpunkt ndher an der Winkelhalbierenden liegen muf, als in Abschnitt 3.1
(Punkt 3.) gefordert. Weiter konnte man verlangen, dafl die Approximation der Mannig-
faltigkeiten durch die jeweiligen Punkte eine bestimmte Giite nicht unterschreiten darf.
Da man jedoch an instabilen periodischen Orbits als Maf} fiir nichtlinearen Determinis-
mus interessiert ist und nicht an der genauen Lage eines instabilen Fixpunktes, bleiben
die Kriterien fiir die weiteren Untersuchungen unveréndert.

Die Resultate in Abb. 3.6 legen auch ein weiteres sinnvolles Kriterium fiir einen instabilen
periodischen Orbit nahe. Eine spezielle Sequenz, welche die Bedingungen fiir einen UPO
erfiillt, sollte mehr als nur einmal durchlaufen werden, um als UPO gezihlt zu werden [C.
Grebogi, private Mitteilung]. Von diesem Kriterium wird bei den folgenden Rechnungen
allerdings abgesehen, da es nur fiir sehr lange Zeitreihen anwendbar ist und die Festlegung
eines weiteren Parameter, die rdumliche Nihe zweier UPO-Sequenzen, erfordert.

Ein neues Verfahren zur Detektierung von UPOs [So et al. 1996] schligt eine Transforma-
tion vor, welche die Werte der Zeitreihe in die Nihe eines instabilen Fixpunktes abbildet,
so daf} der Fixpunkt dann aus der Hiufigkeitsverteilung der transformierten Zeitreihe ab-
gelesen werden kann. Dieses Verfahren kommt ohne eine genaue Definition rdumlicher
Néhe aus und erlaubt eine genaue Lokalisierung des Fixpunktes. Es stellt allerdings ho-
he Anforderungen an die untersuchte Zeitreihe. Insbesondere werden die Ergebnisse von
moglichen Instationaritdten in den Daten beeinflufit, da stets die ganze Zeitreihe der Trans-
formation unterworfen ist. Die Stirke der Methode von Pei & Moss [1996a] liegt in der
lokalen Betrachtung der Zeitreihe, d.h. es wird nur die Punktsequenz { P, ..., Ps} auf ihre
spezielle Dynamik untersucht. Selbst wenn die Zeitreihe nicht stationir ist, weil sich die
Eigenschaften des zugrundeliegenden Systems langsam &ndern, konnen UPOs detektiert
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Abbildung 3.6: Identifizierung instabiler periodischer Orbits mit dem Verfahren von Pei & Moss
[1996a] fiir die Zeitreihe aus Gl. (3.11) mit € = 0.1: Die Bilderfolge zeigt, wie sich die Trajekto-
rie dem Fixpunkt entlang der stabilen Mannigfaltigkeit (rote Linie) ndhert und sich entlang der
instabilen Mannigfaltigkeit (blaue Linie) von ihm entfernt.
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werden. Allerdings wird in diesem Fall die Verwendung der Ersatzdaten problematisch, da
diese die Instationaritdten nicht reproduzieren.

3.2.3 Der Einflufl externen Rauschens

Nun wird die Abhéngigkeit der Signifikanz fiir UPOs (Gl. (3.5)) von der Amplitude e des
externen Rauschens untersucht. Das Ergebnis ist in Abb. 3.7 dargestellt. Fiir 0.05 < € < 0.2
beobachtet man ein nahezu monotones Abfallen der Kurve, wiahrend fiir ¢ > 0.2 das
Verhalten eher ungeordnet ist. Fiir sehr kleine Rauschamplituden (e < 0.05) sinkt die
Wahrscheinlichkeit, dafl die Trajektorie in die Ndhe der stabilen Mannigfaltigkeit getrieben
wird, und somit auch die Signifikanz fiir UPOs. Im Grenzfall ¢ = 0 verlidfit die Trajektorie
den Attraktor nicht; insbesondere wird die stabile Mannigfaltigkeit nicht mehr erreicht. In
diesem Fall wird nur noch der Verlauf entlang der instabilen Mannigfaltigkeit detektiert.

Fiir die Untersuchung der Ikeda—-Abbildung mit additivem weiflen Rauschen ergibt sich
somit, daf} Signifikanzen K < 2.5 (gestrichelte Linie in Abb. 3.7) vermutlich nicht auf
Determinismus zuriickzufithren sind.

Signifikanz K

0 005 01 015 02 025 03 035 04 045 05

Rauschamplitude €

Abbildung 3.7: Abhéngigkeit der Signifikanz fiir UPOs in der Zeitreihe Gl. (3.11) von der
Rauschamplitude e.

3.3 Erweiterung auf raumzeitliche Systeme

Bisher wurden stets skalare Zeitreihen untersucht. Es wurde gezeigt, dafl die Methode
von Pei & Moss [1996a] ein wirkungsvolles Instrument ist, um nichtlinearen Determinis-
mus in Zeitreihen zu detektieren. Im folgenden soll das eigentliche Anliegen der Arbeit,
nidmlich die Analyse raumzeitlicher Daten, im Vordergrund stehen. Konkret wird die Frage
gestellt: Wie charakterisiert man ein rdumlich ausgedehntes System mit komplexer Dy-
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namik am besten? Dazu greift man die Idee von Rand [1994] und Rand & Wilson [1995]
auf, ein rdumlich ausgedehntes System durch charakteristische mittlere Lingenskalen zu
beschreiben.

In einem System mit rdumlich homogener Dynamik verliert man keine Information, wenn
man iiber den Raum mittelt. Ist die Dynamik jedoch ortsabhingig, wie in den meisten
natiirlichen Systemen, geht Information durch Mittelung verloren. Mittelt man nun statt
iiber den ganzen Raum iiber einen kleinen Raumbereich, so beobachtet man in einem Sy-
stem mit sehr komplexer Dynamik mdglicherweise nur intrinsisches Rauschen. Damit ist
gemeint, daf} die Dynamik in diesem Bereich noch so stark von der Dynamik der rdumli-
chen Umgebungen abhiingt, daf§ sie als Rauschen erscheint. Folglich liegt die Vermutung
nahe, dafl eine mittlere Raumskala existiert, auf der weder der Informationsverlust durch
Mittelung, noch das Rauschen dominieren. Diese Skala sollte sich durch einen hohen Grad
an Determinismus auszeichnen.

Man geht nun von einem ridumlich ausgedehnten System aus, das durch raumzeitliche
Daten g(x,t;) reprisentiert wird. Die Zeit ¢; sei diskret, wihrend fiir x und ¢ keine Ein-
schrinkungen angenommen werden. Zum Beispiel kénnte g die Seismizitdt am Ort x zur
Zeit t; sein. Fiir einen festen Punkt xo = (xg,y0) betrachtet man eine Fensterzeitreihe
{w;}, die jeweils durch Mittelung von g iiber alle Orte innerhalb des Kreises mit dem
Radius R um xg entsteht:

w; = //g(x,ti) d*z. (3.12)

[x—xo|<R

Berechnet man entsprechende Fensterzeitreihen fiir verschiedene Werte von R, erhilt man
fir den Punkt xg eine Schar {w;}r von Fensterzeitreihen. Nun wendet man auf jede
Fensterzeitreihe den in Abschnitt 3.1 beschriebenen Algorithmus zum Auffinden instabiler
periodischer Orbits an. Als Resultat erhilt man fiir den Punkt xo die Signifikanz K fiir
UPOs (GL (3.5)) in Abhéngigkeit von der Fenstergrofie R.

Wenn die Annahme zutrifft, dafl eine mittlere Skala, mit maximalem Determinismus exi-
stiert, ergibt sich fiir die Funktion K (R) ein schematischer Verlauf wie in Abb. 3.8 darge-
stellt. Die Bereiche, in denen Rauschen bzw. Mittelungseffekte dominieren, haben niedrige
Signifikanzen, wihrend fiir mittlere Skalen die Signifikanz ein Maximum durchléuft.

In Abschnitt 3.2.3 wurde gezeigt, dafl man von signifikantem Determinismus nur ausgehen
kann, wenn die Signifikanz K einen bestimmten Grenzwert K, nicht unterschreitet. Fiir
die Tkeda—Abbildung wurde dieser Wert mit K, = 2.5 abgeschétzt. In den folgenden
Berechnungen wird die Bedingung K, = 3.0 verwendet. Fiir gaufiverteilte Ersatzdaten
wiirde dies einer Wahrscheinlichkeit von P = 99.86% zur Verwerfung der Nullhypothese
entsprechen.

3.4 Anwendung auf gekoppelte Abbildungsgitter

Die in Abschnitt 3.3 entwickelte Methode wird nun an numerisch simulierten Daten gete-
stet, deren Eigenschaften durch Verdnderung von Parametern beeinflulit werden kénnen
[Zoller et al. 1998a]. Fiir diesen Zweck erscheinen gekoppelte Abbildungsgitter, kurz CMLs
(engl. coupled map lattices) [Kaneko 1993] besonders geeignet, da sie ein raumzeitliches
System mit komplexer Dynamik darstellen.
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Abbildung 3.8: Schematische Darstellung fiir die Abh#ingigkeit der Signifikanz fiir UPOs von der
Raumskala R: Auf kleinen Skalen dominiert intrinsisches Rauschen, wihrend auf grofien Skalen die
Signifikanz fiir nichttrivialen Determinismus aufgrund von Mittelungseffekten unterdriickt wird.

3.4.1 Gekoppelte Abbildungsgitter

In Abb. 3.9 ist das Prinzip eines zweidimensionalen gekoppelten Abbildungsgitters illu-
striert. Fiir die Abbildung f wird die Zeltabbildung (Abb. 3.10(a)):

F(u) :1—2|u—%|. (3.13)

benutzt. Das Feld u héngt von der diskreten Zeit #; und den diskreten Raumkoordinaten x
und y ab. Die Dynamik des Feldes wird durch einen linearen Diffusionsoperator D gegeben:

A~

u($7yati+1) = Df(u(xayatl)) (314)

Dieser Operator koppelt jede Zeltabbildung mit ihren acht nichsten Nachbarn derart, dafl
man den hochsten Grad an Isotropie erhilt [Rudzick et al. 1997]:

Dulz,y) = (1 2a)f(ulz,y))

4
470l (0l = 1,9)) + F(ula+ 1,)) + £ (g = 1) + F ey = 1))
gl oo = 1y = 1) + flule = 1y +1)

+f(u(z+ 1,y — 1)) + f(u(z + 1,y + 1))]. (3.15)

Fiir die Kopplungsstirke a gilt a € [0;0.8]. Eine Simulation beginnt jeweils mit einer
zufilligen Verteilung der Anfangswerte u(z,y,0) € [0;1] und lduft zunichst so lange,
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Abbildung 3.9: Schematische Darstellung eines gekoppelten Abbildungsgitters: Jede Abbildung ist
mit der Kopplung a; an die néchsten Nachbarn und mit der Kopplung a- an diagonale Nachbarn
gekoppelt (8-Nachbarkopplung).
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Abbildung 3.10: Die Zeltabbildung: (a) die gewthnliche Zeltabbildung (Gl. (3.14)) und (b) die
modifizierte Zeltabbildung (Gl. (3.17)).



3.4. ANWENDUNG AUF GEKOPPELTE ABBILDUNGSGITTER 35

bis ein stationédrer Zustand erreicht ist. Danach werden dann Zeitreihen mit jeweils 1000
Datenpunkten erzeugt. Dazu wéhlt man willkiirlich einen Punkt x¢g = (z9,%0) aus und
berechnet gemafl Gl. (3.12) fiir verschiedene Fenstergrofien R die Zeitreihe {w;} mit

w; = // u(z,y,t;) d*z. (3.16)

lx—x0|<R

3.4.2 Test auf Determinismus

Nun wird fiir jede Zeitreihe {w;} aus dem vorhergehenden Abschnitt die Signifikanz K
fiir das Auftreten instabiler periodischer Orbits (Gl. (3.5)) berechnet. Um statistische
Fluktuationen zu unterdriicken, wird dieser Prozef} fiir 100 zufillig ausgewihlte Punkte
xo wiederholt und fiir jedes R die gemittelte Signifikanz K berechnet.

In Abb. 3.11 ist das Ergebnis fiir drei Simulationen auf einem 100 x 100—Gitter gezeigt.
Jede der drei Kurven steht fiir eine Kopplung .

8

7 f.

0 1 2 3 4 5 6 7 8 9

Abbildung 3.11: Signifikanz K fiir UPOs als Funktion der Raumskala R fiir drei verschiedene
Kopplungen: a = 0.30 (durchgezogene Linie), a = 0.55 (gestrichelte Linie), a = 0.80 (gepunktete
Linie).

Die Werte fiir K sind auf der kleinsten Skala jeweils maximal und sinken mit steigendem
R ab. Dieses Verhalten ist plausibel, da es sich hier um ein rein deterministisches System
handelt, das weder externes Rauschen noch intrinsisches Rauschen aufweist. Somit ist klar,
daf} auf der kleinsten Skala, die lediglich eine Zeltabbildung enthélt, der Determinismus
maximal ist. Mit steigender Skala R steigt auch der Einflufl der Mittelung in Gl. (3.16).
Folglich fillt die Kurve K (R) ab.

Ein interessantes Ergebnis ist die Abhéngigkeit der Signifikanz fiir UPOs von der Kopp-
lungsstirke «. Fiir kleine Kopplungen fillt die Signifikanz mit wachsender Skala schneller
ab, wihrend man fiir stirkere Kopplungen auch noch auf groflen Skalen signifikanten De-
terminismus beobachtet. Auch diese Eigenschaft 14t sich mit einem anschaulichen Argu-
ment erkldren. In einem schwach gekoppelten raumlich ausgedehnten System beeinflussen
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sich weit entfernte Elemente nur schwach, so daf die lokale Dynamik eher kleinskalig ist.
Starke Kopplungen fithren analog zu grofiskaliger Dynamik. Diese Beobachtung fiihrt zu
einer physikalischen Interpretation der Raumskalen, die aus dem raumzeitlichen System
extrahiert werden. Sie korrelieren mit der Kopplung im untersuchten System. Dies kann
von Bedeutung fiir die Untersuchung von experimentellen bzw. natiirlichen Daten sein, da
man die Mdéglichkeit hat, von den Raumskalen auf die Kopplung des zugrundeliegenden
Systems zu schliefen. Um den Zusammenhang zwischen der Raumskala und der Kopp-
lungsstirke zu quantifizieren, wird in Abb. 3.12 die Skala, fiir die K einen bestimmten
Wert unterschreitet (hier K = 4.0), gegen die Kopplung « aufgetragen; man findet eine
nahezu lineare Beziehung zwischen diesen beiden Groflen.

4.5

35}

25}

15 7

0.3 0.4 0.5 o 0.6 0.7 0.8
Abbildung 3.12: Zusammenhang zwischen der Raumskala R, fiir die K = 4.0 unterschritten wird

und der Kopplungsstirke a.

3.4.3 Der Einflufl von Inhomogenitéiten

Im néchsten Schritt wird das gekoppelte Abbildungsgitter durch Einfithrung rdumlicher
Inhomogenititen modifiziert und die Auswirkung auf die Signifikanzen fiir UPOs studiert.
Inhomogenitéiten stellen eine wichtige und nahezu allgegenwértige Figenschaft von natiirli-
chen System dar. Insbesondere die spéter zu untersuchenden Erdbebendaten zeichnen sich
durch starke rdumliche Schwankungen der Seismizitét, z.B. hohe Aktivitdt in unmittel-
barer Ndhe von Verwerfungen, aus. Inhomogenititen kénnen in CMLs simuliert werden,
indem man einzelne Zeltabbildungen aus dem Gitter entfernt. Speziell setzt man fiir 1000
willkiirlich bestimmte Punkte (z,y): u(z,y,t) = 0. Analog zu Abb. 3.11 wird wieder den
Wert K fiir verschiedene Kopplungen a berechnet (Abb. 3.13).

Fiir kleine Kopplungen (o < 0.70) beobachtet man keine qualitative Anderung im Ver-
gleich zum homogenen Modell (Abschnitt 3.4.2). Bei grofleren Kopplungen wird die Si-
gnifikanz auf kleinen Skalen jedoch unterdriickt, da in diesen Féllen der Einfluf} der Inho-
mogenititen am deutlichsten auftritt. Auf den groflen Skalen fillt dieser Effekt durch die
Mittelwertbildung (Gl. (3.16)) dagegen nicht so stark ins Gewicht.
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Abbildung 3.13: Signifikanz fiir UPOs fiir ein gekoppeltes Abbildungsgitter mit Inhomogenitéiten:
a = 0.70 (durchgezogene Linie), o = 0.75 (gestrichelte Linie), o = 0.80 (gepunktete Linie).

Natiirlich ist dieses Modell weit davon entfernt, einen komplexes natiirliches System, wie
z.B. ein Verwerfungssystem zu simulieren. Bei natiirlichen Systemen tragen in der Regel
noch weitere Effekte, wie etwa intrinsisches Rauschen zur Dynamik bei, so da§ dort fiir
die Signifikanz auf kleinen Skalen eine noch stérkere Unterdriickung zu erwarten ist. Der
Hauptunterschied eines gekoppelten Abbildungsgitters zu den meisten realen System be-
steht darin, dafl beim CML die kleinste Skala bereits nichtlinearen Determinismus aufweist,
unabhingig von der rdumlichen Kopplung. Somit zeigt die kleinste Skala das Maximum
an nichtlinearem Determinismus, da dort die Mittelung entfallt.

3.4.4 Der Einflufl externen Rauschens

Abschlieflend wird wieder untersucht, ob die Resultate stabil hinsichtlich externen Rau-
schens sind. Dazu mu8 beachtet werden, daf im rein deterministischen Fall D f (u(z, y, t;)) €
[0;1] fiir alle Zeiten t; gilt, sofern die Simulation mit u(z,y,0) € [0;1] begonnen wird.
Da ein Orbit durch den Einflul von Rauschen das Einheitsintervall verlassen kann und
schlieilich nach —oo 1duft, wird nun statt der gewohnlichen Zeltabbildung (Abb. 3.9(a))
die modifizierte [Rudzick et al. 1997] Zeltabbildung (Abb. 3.9(b))

- 1

f(u) = max[—b, (1 — 2|u — §|)], b= 0.025. (3.17)
benutzt. So wird sichergestellt, dal beim Verlassen des Einheitsintervalls zunichst der (sta-
bile) Fixpunkt uy = —b erreicht wird, der dann — wieder durch das Rauschen — verlassen
wird.

Das Rauschen hat die Form

fu) = f(u) +nd, (3.18)

wobei § eine unkorrelierte gaufiverteilte Zufallszahl und 1 die Standardabweichung des
Rauschens ist. Fiir n < 0.20 sinkt die Signifikanz fiir UPOs ab, die Form einer abfallenden
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Kurve wie in Abb. 3.11 bleibt aber erhalten. Oberhalb von n = 0.20 ist das Auftreten von
UPOs nicht mehr signifikant. Als Beispiel ist in Abb. 3.18 die Signifikanz K als Funktion
der Raumskala R fiir das homogene Abbildungsgitter mit der Kopplung o« = 0.70 ohne
externes Rauschen (n = 0) und mit externem Rauschen (n = 0.10) angegeben.

0 1 2 3 4 5 6 7 8 9

Abbildung 3.14: Einflul von Rauschen (Gl. (3.18)) auf die Signifikanz fiir UPOs fiir das homogene
Abbildungsgitter mit der Kopplung a = 0.70: n = 0 (durchgezogene Linie), n = 0.10 (gestrichelte
Linie).

Insgesamt findet man, dhnlich wie in Abschnitt 3.4.4, dafl die Methode robust gegen mo-
derates Rauschen ist.

3.5 Analyse von Erdbebenkatalogen

Nun soll der in den in den vorangegangenen Abschnitten entwickelte Algorithmus auf reale
Erdbebenkataloge anwendet werden. Dabei stehen folgende Fragen im Vordergrund: Wie
deterministisch ist die Dynamik von Erdbeben? Gibt es ausgezeichnete Raumbereiche, in
denen die Dynamik besonders deterministisch ist? Gibt es moglicherweise Zusammenhénge
zwischen diesen Raumbereichen und geophysikalischen Eigenschaften?

Zunichst werden die Daten und ihre Eigenschaften, die fiir die Untersuchung wichtig
sind, beschrieben. Danach wird die Vorbehandlung der Daten, die im wesentlichen aus der
Konstruktion der Fensterzeitreihen besteht, skizziert. Schliellich werden diese Zeitreihen
auf nichtlinearen Determinismus untersucht [Zoller et al. 1998a].

3.5.1 Die Daten

Es werden zwei Erdbebenkataloge untersucht, die aus verschiedenen Regionen stammen
und unterschiedliche Eigenschaften aufweisen: ein Katalog aus Armenien, der durch eine
diffuse Seismizititsverteilung gekennzeichnet ist und ein Katalog aus Zentral-Kalifornien,
dessen Seismizitéitsverteilung eher linienférmig ist.
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Der armenische Katalog

Der vorliegende Erdbebenkatalog [Martirosyan 1996] wurde in Armenien und der umlie-
genden Region zwischen 1962 und 1996 aufgenommen und umfafit 11.781 Ereignisse mit
Magnitude M > 2.0. Der genaue Raumbereich liegt zwischen 38° — 42° noérdlicher Breite
und 42° — 47° §stlicher Linge. Die Epizentren sind mit einer Genauigkeit von maximal
0.01° bestimmt. Allgemein ist die Qualitidt des Kataloges im nordlichen Teil hoher, da dort
aufgrund der insgesamt hoheren Seismizitit mehr Mefistationen existieren. Im siidlichen
Teil ist die Genauigkeit der Epizentren nur noch 0.05°.
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Abbildung 3.15: Verteilung der Epizentren fiir den armenischen Erdbebenkatalog (nordlicher
Teil). Das Kreuz bezeichnet das M7-Erdbeben in Spitak am 7. Dezember 1988 und der Balken die
Ausdehnung der Nachbeben, die maximal einen Monat nach dem Hauptbeben stattfanden.

Abbildung 3.15 zeigt die Verteilung der Epizentren fiir den nordlichen Teil des Kataloges.
Das Kreuz in Abb. 3.15 bezeichnet das bekannte M7-Erdbeben in Spitak am 7. Dezember
1988; der Balken markiert die Ausdehnung der Nachbeben, die maximal einen Monat
nach dem Hauptbeben stattfanden. Die Verteilung der Seismizitét ist stark inhomogen.
Nordwestlich von Spitak befindet sich etwa eine sehr aktive Region.

Der kalifornische Katalog

Als zweites Beispiel wird ein Erdbebenkatalog aus Kalifornien betrachtet, der 29.155 Er-
eignisse mit M > 1.0 aus dem Zeitraum zwischen 1968 und 1998 enthilt. Der Katalog
iiberdeckt die Calaveras—Verwerfung in Zentral-Kalifornien [Bakun 1980]. Die Verteilung
der Epizentren ist in Abb. 3.16 dargestellt. Fiir eine bessere Ubersicht wurden dabei nur
Ereignisse mit M > 2.0 aufgetragen. Die beiden gréten Erdbeben in diesem Katalog sind
das M5.8-Erdbeben bei Coyote Lake am 6. August 1979 [Uhrhammer 1980; Reasenberg &
Ellsworth 1982] und das M6.2-Erdbeben bei Morgan Hill am 24. April 1984 [Abrahamson
& Darragh 1985; Hartzell & Heaton 1986]. Sie sind in Abb. 3.16 eingezeichnet.



40 KAPITEL 3. NICHTLINEARER DETERMINISMUS

381 o -

= 37.87 -
Q]
P
O

— 37.6 1 -
)
=
o
P

m 37.4 1 B
o
A

e} 37.24 i
c

374 -

- e |

36.8 sty

-1226 -1224 -1222 -122 -1218 -1216 -1214 -121.2
ostl. Lange [Grad]

Abbildung 3.16: Erdbebenverteilung (M > 2.0) entlang der Calaveras—Verwerfung in Zentral-
Kalifornien. Die beiden grofiten Erdbeben sind gekennzeichnet: das Coyote Lake Erdbeben (M =
5.8) am 6. August 1979 und das Morgan Hill Erdbeben (M = 6.2) am 24. April 1984.

3.5.2 Die Vorbehandlung der Daten

Um die in Abschnitt 3.3 entwickelte Methode anzuwenden, miissen aus den Erdbebenka-
talogen Fensterzeitreihen konstruiert werden. Dabei ist zu beachten, dal die Daten nicht
nur rdumlich, sondern auch zeitlich unregelméfig verteilt sind. Die Bildung der Zeitrei-
hen gemifl Gl. (3.12) wird vorgenommen, indem man nicht iiber die Magnitude, sondern
iiber die Energie E;, die sich aus Gl. (2.2) ergibt, mittelt. Dazu iberdeckt man den Raum
mit 20 x 20 Gitterpunkten x¢ ; und teilt die Zeit in Intervalle T; = [t;_1;¢;] ein. In jedem
Raum—Zeit—Wiirfel, der durch das Indexpaar (i, j) gekennzeichnet ist, wird dann die Grofle
w; berechnet, die ein Maf fiir die mittlere akkumulierte Energie ist:

wi =Y _ logig (Bs(x, 1)) jxmxo| < Rots 1 <t<t; - (3.19)

t<t;

Die Einteilung in Zeitintervalle wird so vorgenommen, daf} die Zeitreihe 500 Datenpunkte
enthilt, was einer zeitlichen Abtastung von 25 Tagen entspricht. Allerdings zeigt sich, dafl
die spéteren Resultate nicht wesentlich von dieser Wahl abhéngen.

Zur Beseitigung langskaliger Trends, die etwa durch eine Verdnderung der MeBqualitét
bzw. der Vollstiandigkeitsmagnitude entstehen kénnen, wird jeweils ein gleitendes Mittel
mit einer Lange von 100 Datenpunkten abgezogen. Das Zeitfenster wird dabei symmetrisch
um t; gelegt. Da die instabilen periodischen Orbits jeweils durch die Lage von fiinf benach-
barten Datenpunkten, also durch ein lokales Kriterium definiert sind, hat der Abzug dieses
langskaligen Trends keinen Einflul auf das Resultat. Die so korrigierten Zeitreihen haben
eine Linge von 400 Datenpunkten. Abbildung 3.17(a) zeigt ein Beispiel fiir eine solche
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Abbildung 3.17: (a) Zeitreihe {w;} fiir den Region bei Spitak (40.92°N,44.22°0) mit R = 50 km;
(b) Scatter Plot von {w;}.

Zeitreihe {w;} aus dem armenischen Erdbebenkatalog und Abb. 3.17(b) den zugehdrigen
Scatter Plot. Sie wurde am Ort des M7-Erdbebens am 7. Dezember 1988 berechnet. Der
Riickgang der Energie, der ca. ein Jahr vor dem Erdbeben beginnt, wird einerseits durch
eine seismische Ruhe (siehe Abschnitt 2.2.3) hervorgerufen; andererseits gehen aber auch
die Nachbeben des Spitak—Erdbebens durch den Abzug des gleitenden Mittels in diesen
Verlauf ein. Das Absinken der Seismizitét vor grolen Erdbeben wird im nichsten Kapitel
ausfiithrlich behandelt.

Fiir jeden Punkt des Raumgitters wird nun die Skala schrittweise erh6ht und iberpriift,
ob fiir bestimmte Skalen Signifikanzen K > 3.0 auftreten. Ist dies der Fall, so wird die
Skala mit der grofiten Signifikanz ausgewihlt.

3.5.3 Untersuchung des armenischen Erdbebenkataloges

Fiir den armenischen Erdbebenkatalog wird zunéchst die Signifikanz K als Funktion von
R fiir zwei feste Raumpunkte xo angegeben. Abbildung 3.18 zeigt K (R) fiir den Ort des
Spitak-Erdbebens (Abb. 3.18(a)) und einen anderen Ort siidwestlich von Spitak (Abb.
3.18(b)). In Abb. 3.18(a) findet man eine Abhéngigkeit K (R), die der in Abb. 3.8 dhn-
lich ist. Die kleinen Skalen weisen eine Dynamik mit geringer Signifikanz fiir nichtlinearen
Determinismus auf, was auf intrinsisches Rauschen zuriickzufiihren ist; auf groflen Ska-
len machen sich die Effekte der Mittelwertbildung bemerkbar, was sich im Absinken der
Signifikanz zeigt.

Bemerkenswert ist die Hohe der Signifikanz (K = 9.7), die fiir die Umgebung des Spitak—
Erdbebens erreicht (Abb. 3.18(a)) und an anderen Raumpunkten nicht iiberschritten wird.
Offenbar ist die Region um Spitak durch ein besonders hohes Mafl an Determinismus hin-
sichtlich der Dynamik von GL. (3.19) gekennzeichnet. Moglicherweise hingt dieses Verhal-
ten mit der speziellen Lage dieses Ortes ab, die sich durch das Zusammentreffen von drei
Verwerfungen auszeichnet [Balassanian et al. 1997]. Abbildung 3.19(a) zeigt die rdumli-
che Verteilung der charakteristischen Raumskalen und Abb. 3.19(b) die Verteilung der
zugehorigen Signifikanzen. Allgemein beobachtet man in den aktiven Regionen hohere
Signifikanzen und kleinere Skalen (10 km < R < 60 km), was nach Abschnitt 3.4.2 ei-
ner schwécheren Kopplung der einzelnen Elemente entspricht. Dem Ort Spitak wird etwa
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Abbildung 3.18: Signifikanz K fiir UPOs als Funktion der Raumskala R an zwei verschiedenen
Orten xo: (a) xo = (40.92°N,44.22°0); (b) xo = (40.00°N, 43.10°0).

eine charakteristische Raumskala von R = 45 km zugeordnet, was einem Durchmesser
von 90 km entspricht (Abb. 3.18(a)). Zum Vergleich werden typische Langenskalen des
MT7-Erdbebens, das sich dort am 7. Dezember 1988 ereignete, angegeben. Die Bruchlidnge
dieses Erdbebens betrigt 40 km [Arefiev et al. 1991; Borcherdt et al. 1993]. Weiterhin ging
dem Ereignis eine Anomalie (seismische Ruhe) nordlich des Epizentrums voraus. Wahrend
Wyss & Martirosyan [1998] eine maximale Ausdehnung von 40 + 6 km fiir diese Anomalie
angibt, findet man mit einer alternativen Methode, die im nichsten Kapitel beschrie-
ben wird, eine Ausdehnung von etwa 80 km. Interessant ist, dafl es eine ndherungsweise
Ubereinstimmung gibt, obwohl in die hier beschriebene Rechnung nicht nur die Daten
in unmittelbarer zeitlicher N&he dieses groflen Erdbebens eingehen, sondern die Daten
aus dem gesamten Beobachtungszeitraum. Ein solch markantes Ereignis scheint also die
typischen Raumskalen zu offenbaren.

In den bisherigen Rechnungen wurde nichtlinearer Determinismus stets durch die Signi-
fikanz K aus Gl. (3.5) quantifiziert. Die Wahrscheinlichkeit P fiir die Verwerfung der
Nullhypothese hingt aber noch von der Hiufigkeit H ab, mit der eine Zahl Z von UPOQOs
in den Ersatzdatenreihen auftritt. Fiir den Fall, dal H(Z) gaufiverteilt ist, gibt es eine
eindeutige Zuordnung (siehe Abschnitt 3.1.2). So entspricht K = 3 die Wahrscheinlichkeit
P =99.86%. In Abb. 3.20 ist die Verteilung H(Z) fiir 1000 Ersatzdatenreihen der Zeitreihe
3.17(a) dargestellt. Die gestrichelte Linie zeigt eine Approximation der Verteilung durch
eine Gaufi-Funktion. Weiterhin sind der Mittelwert (Z), der Wert (Z) + 30 und die Zahl
von UPOs in der Originalzeitreihe Z,,;, eingetragen. Die Berechnung weiterer Beispiele
zeigt, dal die Annahme einer Gaufiverteilung fiir H(Z) in guter Naherung erfiillt ist.

Schlielich wurde gepriift, ob die Skalen in Abb. 3.19(a) bzw. die Signifikanzen in Abb.
3.19(b) einfach nur die Dichteverteilung der Erdbeben wiedergeben. Dazu ist in Abb.
3.21(a) die Erdbebendichte p = Nr/R? gegen die Skala R aufgetragen; Ny bezeichnet
dabei die Zahl der Erdbeben in dem jeweiligen Raumbereich. In den siidlichen Regionen
des Kataloges, die sich durch eine ndherungsweise konstante, geringe Erdbebendichte (p ~
0.2) auszeichnen, treten alle Skalen auf: hier ist die Skala offenbar unabhingig von der
Erdbebendichte. Fiir groBere Erdbebendichten beobachtet man eine negative Korrelation
zwischen der Erdbebendichte und der charakteristischen Skala R. Offenbar spiegelt sich
in der Verteilung der Skalen teilweise auch die Dichteverteilung der Erdbeben wieder.
Abbildung 3.21(b) zeigt die Erdbebendichte als Funktion der Signifikanz fiir UPOs fiir
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Abbildung 3.19: Armenien: (a) Charakteristische Skalen und (b) zugehdrige Signifikanzen fiir
UPOs. In schwarz gekennzeichneten Raumbereichen liegt kein signifikanter Determinismus vor.
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Abbildung 3.20: Hiufigkeit H, mit der Z UPOs in 1000 Ersatzdatenreihen auftreten, die aus der
Zeitreihe in Abb. 3.17(a) erzeugt wurden (durchgezogene Linie); GauBl—Funktion mit Mittelwert
(Z) = 8.80 und Standardabweichung o = 2.53 (gestrichelte Linie). Die Originalzeitreihe enthilt
Zorig = 29 UPOs.
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die charakteristische Raumskala. Die genannten Bereiche mit der Dichte p ~ 0.2 weisen
Signifikanzen mit 3 < K < 6 auf, ansonsten erkennt man keine auffillige Korrelation.
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Abbildung 3.21: Armenien: (a) Erdbebendichte im charakteristischen Raumbereich als Funktion
der Skala R; (b) Erdbebendichte im charakteristischen Raumbereich als Funktion der zugehorigen
Signifikanz fiir UPOs.

3.5.4 Untersuchung des kalifornischen Erdbebenkataloges

Die Verteilung der charakteristischen Raumskalen fiir die Region um die Calaveras—Ver-
werfung ist in Abb. 3.22(a) dargestellt; die zugehorigen Signifikanzen fiir instabile periodi-
sche Orbits finden sich in Abb. 3.22(b).

Ahnlich wie im armenischen Katalog findet man die Raumbereiche mit hoher Signifikanz
fiir nichtlinearen Determinismus vornehmlich dort, wo die beiden grofien Erdbeben ihre
charakteristischen Flachen haben. Die Nachbeben, von denen man auf das Erdbebenvo-
lumen schlieffen kann, liegen jeweils auf der Verwerfung zwischen den Epizentren beider
Erdbeben. Wie im nichsten Kapitel (Abschnitt 4.1) gezeigt werden wird, lduft beiden
Erdbeben eine seismische Ruhe voraus. Die Anomalien iiberlappen ridumlich zwischen den
Epizentren und haben dort auch jeweils ihre stirkste Ausprigung. Die Anomalie des Erd-
bebens bei Coyote Lake erstreckt sich noch weiter nach Siiden (Abb. 4.4 und Abb. 4.5).
Man findet, dal nahezu der gesamte Teil des Raumes, in dem Erdbeben liegen, mit Signi-
fikanzen K > 3 gekennzeichnet ist. Im néchsten Abschnitt wird daher untersucht, ob die
Dynamik noch klarer wird, wenn man die Nachbeben herausnimmt.

3.5.5 Abhéingigkeit der Resultate von Nachbeben

In Abschnitt 2.2.2 wurde die Rolle von Nachbeben fiir die Untersuchung von Erdbebenka-
talogen diskutiert. Dabei wurde festgestellt, dafl Nachbeben abhingige Ereignisse sind, die
eine andere Dynamik haben als die unabhéingigen Ereignisse. Da Nachbeben oft in sehr
grofler Zahl auftreten — teilweise haben sie einen Anteil von 50% am gesamten Datensatz
— kann die Dynamik der Nachbeben diejenige der unabhéingigen Ereignisse iiberdecken.
Daher ist zu priifen, wie stark die Nachbeben die Resultate beeinflussen, die in den Ab-
schnitten 3.5.3 und 3.5.4 gewonnen wurden.

Es werden dazu dieselben Rechnungen mit Erdbebenkatalogen durchgefiihrt, aus denen
zuvor die Nachbeben beseitigt wurden. Das Entfernen der Nachbeben (engl. Declustering)
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Abbildung 3.22: Calaveras—Verwerfung, Kalifornien: (a) Charakteristische Skalen und (b) zu-
gehorige Signifikanzen fiir UPOs.

wurde mit dem Algorithmus von Reasenberg [1985] (siehe Abschnitt 2.3.2) und den Pa-
rameter von Utah in Tab. 2.1, ausgefithrt. In dem armenischen Katalog bleiben von den
urspriinglich 11.781 Erdbeben 9192 unabhéngige Ereignisse iibrig; im kalifornischen Ka-
talog sinkt die Zahl der Ereignisse von 29.155 auf 16.665.

Abbildung 3.23 zeigt wieder die charakteristischen Skalen (Abb. 3.23(a)) und die zugehori-
gen Signifikanzen (Abb. 3.23(b)) fir Armenien. Insgesamt bleiben die beiden Muster er-
halten, aufler daf} die Resultate fiir den Katalog ohne Nachbeben noch stetiger verlaufen.
Der Einflul der Nachbeben besteht hier offenbar im wesentlichen darin, dafl die Resultate
verrauscht werden. In Abb. 3.24 wird die Abhéngigkeit K(R) fiir die gleichen Beispiele
wie in Abb. 3.18 gezeigt. Die Kurven haben jeweils fiir den Erdbebenkatalog mit Nach-
beben und den reduzierten Katalog einen dhnlichen Verlauf; allerdings beobachtet man
im reduzierten Katalog auf grofien Skalen hohere Signifikanzen. Das System hat also auf
grofen Skalen eine noch komplexe Dynamik, die durch die Nachbeben verschleiert wird.

In dem kalifornischen Katalog bilden die Nachbeben einen grofieren Anteil der gesamten
Daten und haben auch stirkeren Einflul auf die Ergebnisse. Es bleiben nur einige Raum-
bereiche mit hohen Signifikanzen iibrig (Abb. 3.25), die dort liegen, wo urspriinglich die
hochsten Signifikanzen waren (siehe Abb. 3.22(b)). Diese Regionen, in denen die groien
Beben von Coyote Lake und Morgan Hill (siehe Abschnitt 4.1) ihre charakteristische Dyna-
mik haben, bleiben also auch im bereinigten Katalog signifikant in Bezug auf nichtlinearen
Determinismus. In jedem Fall haben die Nachbeben hier aber einen hohen Anteil an der
Dynamik des Gesamtsystems.

Vergleicht man die Resultate fiir den kalifornischen Katalog (Abb. 3.25) mit denen des
armenischen Kataloges (Abb. 3.23), so beobachtet man in Kalifornien insgesamt weniger
Raumbereiche mit hohen Signifikanzen fiir instabile periodische Orbits. Ein Grund dafiir
liegt sicher in der rdumlichen Verteilung der Erdbeben. Wihrend im armenischen Katalog
die Seismizitat eher diffus verteilt ist (sieche Abb. 3.15), konzentrieren sich die Erdbeben
hier auf linienférmigen Strukturen, z.B. der Verwerfung selbst. Folglich macht sich die
grobe Niherung der Raumbereiche durch Kreise stirker bemerkbar.
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Abbildung 3.23: Armenien (Erdbebenkatalog ohne Nachbeben): (a) Charakteristische Skalen und
(b) zugehorige Signifikanzen fiir UPOs die Region um Armenien.
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Abbildung 3.24: Signifikanz fiir UPOs K als Funktion der Raumskala R fiir den armenischen
Erdbebenkatalog ohne Nachbeben (Beispiele aus Abb. 3.18): (a) xo = (40.92°N,44.22°0); (b)
X0 = (40.00°N, 43.10°0).
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Abbildung 3.25: Calaveras—Verwerfung, Kalifornien (Erdbebenkatalog ohne Nachbeben): (a) Cha-
rakteristische Skalen und (b) zugehorige Signifikanzen fiir UPOs.

3.6 Anwendung auf Modelldaten

Die Methode zur Detektierung von UPOs wurde von Hainzl [1998] auf Erdbebenkatalo-
ge angewendet, die aus Simulationen des SOC-Modells von Hainzl et al. [1998a,1998b]
auf einem 100 x 100-Gitter stammen (siehe auch Abschnitt 2.4). Abbildung 3.26 zeigt die
Abhéngigkeit der Signifikanz fiir UPOs als Funktion der Raumskala R. Auch hier beobach-
tet man dhnlich wie in Abb. 3.18(a) hohe Signifikanzen. Das Auftreten von nichtlinearem
Determinismus ist somit moglicherweise eine elementare Eigenschaft, die durch einen be-
stimmten Mechanismus hervorgerufen wird. Die Skala mit der maximalen Signifikanz kann
hier als Verwerfungsldnge interpretiert werden, da das Modell keine Verwerfungssysteme,
sondern einzelne Verwerfungen beschreibt.

3.7 Zusammenfassung und Diskussion

In diesem Kapitel wurde ein Test fiir nichtlinearen Determinismus behandelt. Als Grund-
lage wurde der Algorithmus von Pei & Moss [1996a], der fiir die Untersuchung von Zeitrei-
hen aus der Biologie entwickelt wurde, benutzt. Die einzelnen Elemente dieses Algorithmus
wurden durch die Anwendung auf ein chaotisches System, der Tkeda-Abbildung, illustriert.
SchlieBlich wurde gezeigt, dal der Algorithmus robust gegen externes Rauschen moderater
GroBe ist. Die Methode von Pei & Moss [1996a] basiert auf der Detektierung instabiler
periodischer Orbits (UPOs) in skalaren Zeitreihen. Sie hat gegeniiber anderen Metho-
den zur Erkennung von UPOs den Vorteil, dafl sie UPOs durch die lokale Geometrie in
der Nihe eines instabilen Fixpunktes identifiziert und somit etwa gegen niederfrequen-
te Schwankungen in den Daten robust ist. Solche Schwankungen treten hiufig in Daten
von natiirlichen Systemen auf, z.B. wenn sich Parameter des Systems langsam #ndern.
Eine statistische Signifikanz wurde mit Hilfe von Ersatzdaten berechnet. Dabei wurde die
Nullhypothese getestet, dafl die Dynamik des Systems durch einen linearen stochastischen
Prozefl modelliert werden kann.
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Abbildung 3.26: Signifikanz K fiir UPOs als Funktion der Raumskala R fiir das Modell von Hainzl
et al. [1998a,1998b] (aus: [Hainzl 1998]).

Welche Eigenschaften hat ein System, das hohe Signifikanzen fiir instabile periodische Or-
bits aufweist? Sicher kann man nicht von UPOs, die in Datenreihen gefunden werden,
auf deterministisches Chaos schlieflen, denn fiir einen chaotischen Attraktor sind unend-
lich viele UPOs notwendig. Somit mufl man sich auf die Aussage beschrinken, dafl UPOs
nichtlinearen Determinismus messen und im Fall von sehr hohen Signifikanzen auf Chaos
hindeuten kénnen. In diesem Fall stehen weitere Methoden fiir die Untersuchung chaoti-
scher System zur Verfiigung [Kantz & Schreiber 1997], die aber fiir Erdbebendaten wegen
der geringen Datendichte und der stark irreguliren Verteilung kaum anwendbar sind.

Prinzipiell erlaubt nichtlinearer Determinismus Kurzzeitvorhersagen, da die Trajektorie in
der Nihe eines instabilen Fixpunktes einem deterministischen Schema folgt. Aufgrund der
kurzen Punktsequenzen, die einen UPO festlegen, und der eher allgemeinen Kriterien, hat
die Methode fiir eine konkrete, geophysikalisch relevante Vorhersage jedoch keine Relevanz.

Die Erweiterung der Methode von Pei & Moss [1996a] auf raumzeitliche Systeme wurde
mit Hilfe von Fensterzeitreihen, die durch Mittelwertbildung auf einer bestimmten Raum-
skala entstehen, durchgefithrt. Anhand gekoppelter Abbildungsgitter wurde gezeigt, wie
die Signifikanz fiir nichtlinearen Determinismus von dieser Raumskala abhingt und daf§
Raumskalen, die gleiche Signifikanzen aufweisen, mit der Kopplung im System korrelieren.
Diese Beobachtung motiviert zu der Annahme, daf in natiirlichen Systemen zwischen den
verrauschten Mikroskalen und den grofien Skalen, auf denen die Dynamik des Systems
durch Mittelwertbildung verschleiert wird, eine charakteristische Skala existiert, die ein
Maximum an nichtlinearem Determinismus aufweist [Rand & Wilson 1995].

Die Anwendung der fiir raumzeitliche Systeme erweiterten Methode auf einen Erdbeben-
katalog von Armenien hat gezeigt, dafl in vielen Regionen die oben genannten charak-
teristischen Skalen existieren. In der Ndhe des armenischen Ortes Spitak, an dem sich
1988 ein Erdbeben mit Magnitude M = 7 ereignet hat, beobachtet man besonders ho-
he Signifikanzen fiir nichtlinearen Determinismus. Insbesondere findet man auf der Skala
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Rgspitar, = 45 km gegeniiber anderen Skalen eine deutlich hohere Signifikanz als auf an-
deren Skalen. Weiterhin ist diese Skala mit typischen Lingenskalen des MT7-Erdbebens
vergleichbar.

Fiir den kalifornischen Katalog erhélt man &hnliche Resultate. Insbesondere beobachtet
man wieder, dafl die Raumbereiche, welche die hochsten Signifikanzen aufweisen, mit den
Regionen zusammenfallen, in denen die wesentlichen Charakteristika der groflen Erdbeben
zu finden sind.

Der Einflufl der Nachbeben besteht im armenischen Katalog im wesentlichen darin, dafl
die gefundenen rdumlichen Muster verrauscht werden; dagegen bilden sie im kaliforni-
schen Katalog nicht nur einen grofleren Teil des Kataloges, sondern haben auch einen
hohen Anteil an der Gesamtdynamik. Da Nachbeben allgemein eine von unabhingigen
Erdbeben verschiedene Dynamik haben, sollte der Einflul der Nachbeben immer geson-
dert untersucht werden, indem man zusétzlich mit Katalogen arbeitet, die zuvor mit einem
Decluster—Algorithmus behandelt wurden.

Zusammenfassend kann man festhalten, dafl sich die seismische Dynamik in beiden Erd-
bebenkatalogen deutlich von der eines linearen stochastischen Prozesses unterscheidet und
es starke Hinweise darauf gibt, da die Raumskalen mit maximalem nichtlinearen Deter-
minismus auch fiir die dort stattfindenden geophysikalischen Prozesse relevant sind.



_ 4 _
Bestimmung seismischer Ruhe aus
Erdbebenkatalogen

In Kapitel 3 wurde die Dynamik von Erdbeben anhand von Daten durch Begriffe der
nichtlinearen Dynamik charakterisiert. Es wurde gezeigt, daf§ das Auftreten von Erdbe-
ben im allgemeinen keineswegs stochastisch ist; statt dessen liegt den Daten insgesamt
ein hohes Maf} an nichtlinearem Determinismus zugrunde, der durch statistische Signifi-
kanzen quantifiziert werden kann. Diese Signifikanzen enthalten eine zeitliche Mittelung,
da die instabilen periodischen Orbits jeweils fiir die ganze Zeitreihe summiert wurden.
Prinzipiell besteht also die Moglichkeit, dal die Dynamik in einer Region zunéchst eher
stochastisch ist, dann aber ein deterministisches Muster folgt. Die Suche nach einem be-
stimmten Muster, der seismischen Ruhe vor groflen Erdbeben, steht in diesem Kapitel im
Vordergrund.

In Abschnitt 2.2.1 wurde gezeigt, dal der seismische Zyklus drei verschiedene Formen
seismischer Ruhe aufweist. Fiir die mogliche Vorhersage grofier Erdbeben ist dabei nur die
seismische Ruhe vom Typ Rs (siehe auch Abschnitt 2.2.3) von Bedeutung, die allgemein
einige Jahre vor einem groflen Erdbeben zu beobachten ist. Im folgenden ist diese spezielle
Form seismischer Ruhe gemeint, wenn der Begriff seismische Ruhe verwendet wird.

Das Detektieren bestimmter Muster in Erdbebenkatalogen ist mit zahlreichen Problemen
verbunden. Die wichtigsten Schwierigkeiten wurden in Abschnitt 2.3 genannt: Schwan-
kende Mefigenauigkeit im Mikrobebenbereich, nicht dokumentierte Magnitudenumskalie-
rungen und der Einflul der Nachbeben. Dabei hat seismische Ruhe im Vergleich zu an-
deren Mustern, wie etwa Vorbeben, besonders hiufig artifizielle Ursachen [Reasenberg &
Matthews 1988; Whiteside & Habermann 1989]. So kann etwa das Ausfallen einzelner
Mefstationen zu einer ,Ruhe* fithren. In Regionen mit vielen starken Erdbeben kann die
Abwesenheit von Nachbeben irrtiimlich als seismische Ruhe verstanden werden. Die Be-
handlung von Nachbeben bei der Detektierung seismischer Ruhe ist umstritten. Wahrend
Ogata [1992] die Nachbeben in seine Analyse einbezieht, werden sie bei Wyss & Haber-
mann [1988] durch den in Abschnitt 2.3.2 beschriebenen Decluster-Algorithmus zuvor aus
den Daten entfernt. Diesen Arbeiten liegt die Idee zugrunde, dal nach der Beseitigung
der Nachbeben eine Hintergrundseismizitit iibrig bleibt, die normalerweise konstant ist
[Wyss & Habermann 1984]. Seismische Ruhe duflert sich dann als Abweichung vom kon-
stanten Verlauf. Im Gegensatz dazu berechnet J. Zschau [private Mitteilung] zunichst
Zeitreihen aus den Erdbebenkatalogen mit Nachbeben und korrigiert anschlieBend diese
Zeitreihen auf Nachbeben.

In Abschnitt 4.1 wird eine kurze Beschreibung des ZMAP—Verfahrens gegeben, das zur
Detektierung seismischer Ruhe entwickelt wurde. Auflerdem werden Resultate dieses Ver-
fahrens fiir die Daten skizziert, die in dieser Arbeit behandelt werden. In Abschnitt 4.2
wird das SEISMOLAP-Verfahren dargestellt, das eine Grundlage fiir die in diesem Kapitel
entwickelte Methode bildet. In Abschnitt 4.3 wird die Nullhypothese fiir seismische Ruhe
und der Test dieser Nullhypothese beschrieben. Die Korrelationen zwischen seismischen
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Ruhephasen und groflen Erdbeben werden mit Hilfe von Alarmbedingungen berechnet
(Abschnitt 4.4). Die Anwendung der neu entwickelten Technik zur Messung seismischer
Ruhe ist Gegenstand von Abschnitt 4.5. Die Ergebnisse werden schliellich in Abschnitt
4.6 zusammengefafit und diskutiert.

4.1 Das ZMAP-—Verfahren

ZMAP [Wiemer et al. 1995] bezeichnet ein Software-Paket [Wiemer 1996], in dem zahl-
reiche Verfahren zur Analyse von Erdbebenkatalogen, insbesondere zum Detektieren seis-
mischer Ruhe [Habermann 1988; Wyss & Habermann 1988], zusammengefafit sind. ZMAP
enthélt z.B. die in Abschnitt 2.3 beschriebenen Methoden zur Vorbehandlung von Erdbe-
benkatalogen und zum Erkennen von Ratenidnderungen.

Zur Bestimmung seismischer Ruhe geht man zunichst davon aus, dal ein homogener
Katalog ohne Nachbeben und artifizielle Ratenédnderungen (siehe Abschnitte 2.3.1 und
2.3.2), eine konstante Hintergrundseismizitit bzw. eine linear ansteigende kumulative Zahl
von Erdbeben (Abb. 2.9(a)) aufweist; im seismischen Zyklus (Abb. 2.4) entspricht dies der
Phase H. Eine seismische Ruhe, die ein grofiles Erdbeben ankiindigt, hat dann eine Rate
geméf Abb. 2.9(b), wobei die Kurven fiir ¢ < 7} und ¢ > T3 in der Abbildung aufgrund
der beseitigten Nachbeben niherungsweise parallel verlaufen sollten (Ry im seismischen
Zyklus). Die Signifikanz der Rateninderung in Abb. 2.9(b) wird durch den sogenannten
z—Wert bestimmt. Dazu vergleicht man die seismischen Raten innerhalb und auflerhalb
eines gleitenden Zeitfensters T,:

y— 1" (4.1)

2 2
L
ni n2

Dabei sind 71 und ro die mittleren Raten innerhalb und auflerhalb des Zeitfensters, o1 und
oo die zugehdrigen Standardabweichungen und n1 und ny die Abtastraten. Der so definierte
z—Wert als Funktion der Zeit wird auch als LTA-Funktion (engl. long—term average)
bezeichnet. Er kann in eine Wahrscheinlichkeit umgeformt werden, indem man ihn fiir
zufillige Ensembles von Erdbeben berechnet und priift, wie hiufig ein bestimmter z—Wert
in solchen Ensembles auftritt [Wyss & Martirosyan 1998]. Ein Beispiel, an dem man die
seismische Ruhe vor dem Spitak—Erdbebens in Armenien am 7. Dezember 1988 erkennt, ist
in Abb. 4.1 angegeben. Abbildung4.1(a) zeigt die kumulative Zahl von Erdbeben, sowie die
LTA-Funktion fiir einen Bereich noérdlich des Epizentrums, wihrend Abb. 4.1(b) die gleiche
Rechnung fiir die Nachbebenfliche [Arefiev et al. 1991; Borcherdt et al. 1993] zeigt. Die
Rechnungen basieren jeweils auf dem Erdbebenkatalog ohne Nachbeben (siehe Abschnitt
2.3.2); fiir das Declustering wurden die Parameter fiir Utah aus Tab. 2.1 gewihlt. Man
sieht, da8 auf der Nachbebenfliche kein klares Signal fiir eine Ruhe erkennbar ist (Abb.
4.1(b)), wahrend nordlich des Epizentrums die LTA-Funktion ein deutliches Maximum
bei t = 1983.2 Jahre aufweist (Abb. 4.1(a)). Abbildung 4.1(b) zeigt auBerdem, dafl der
Katalog — trotz Declustering — noch Nachbeben enthilt: Nach dem M7-Erdbeben von 1988
ist ein starker Anstieg der Erdbebenzahl zu verzeichnen. Abbildung 4.2 zeigt eine analoge
Rechnung fiir die Calaveras—Verwerfung in Zentral-Kalifornien. Der fiir diese Rechnung
gewihlte Raumausschnitt ist vor dem Erdbeben in Coyote Lake (1979) und dem Erdbeben
in Morgan Hill (1994) ruhig.
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Abbildung 4.1: Beispiel fiir seismische Ruhe vor dem Spitak—Erdbeben in Armenien. Die dicke
Linie ist jeweils die kumulative Zahl von Erdbeben und bezieht sich auf die linke Skala; die diinne
Linie ist die LTA-Funktion (Gl. (4.1)) und bezieht sich auf die rechte Skala. Der Erdbebenkatalog
wurde mit dem in Abschnitt 2.3.2 beschriebenen Decluster—Algorithmus und den Parametern aus

Tab. 2.1 fiir Utah vorbehandelt. (a) LTA-Funktion nordlich des Epizentrums; (b) LTA-Funktion
auf der Nachbebenfléche.
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Abbildung 4.2: Seismische Ruhe auf der Calaveras—Verwerfung (vgl. Abb. 4.1). In dem bezeichne-

ten Ausschnitt beobachtet man simultan Ruhephasen vor dem Erdbeben von Coyote Lake (1979)
und dem Erdbeben von Morgan Hill (1984).
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Ein rdumliches Muster von z—Werten wird erzeugt, indem die gesamte betrachtete Region
mit einem Gitter iiberdeckt wird und der z—Wert in einem Raumfenster um jeden Gitter-
punkt bestimmt wird. Aus statistischen Griinden wird das Raumfenster jeweils so gewéhlt,
daf} es eine feste Zahl N von Erdbeben enthéilt, aber einen maximalen Radius Ry, nicht
iiberschreitet. Abbildung 4.3 zeigt ein solches Muster fiir die Daten aus Armenien und ein
Zeitfenster der Liange Ty, = 5 Jahre, das bei t = 1983.9 Jahre beginnt. Wieder siecht man
deutlich die seismische Ruhe vor dem Erdbeben von Spitak. Die entsprechenden rdumli-
chen Muster fiir die Erdbeben auf der Calaveras—Verwerfung (vgl. Abb. 4.2) sind in Abb.
4.4 und in Abb. 4.5 gezeigt. Hier sieht man auch den riumlichen Uberlapp der ruhigen
Volumina, der sich schon in der LTA-Funktion in Abb. 4.2 gezeigt hat.
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41.1

41
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40.8
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40.7

40.6 . . '
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ostl. Lange [Grad]

z—Wert:

Abbildung 4.3: Verteilung der z—Werte fiir die Region um Spitak (Armenien); der Stern be-
zeichnet das Epizentrum des M7-Erdbebens am 7. Dezember 1988. Das Zeitfenster beginnt bei
t = 1983.9 Jahre und hat eine Linge von T, = 5 Jahre. Die Raumfenster um die einzelnen
Gitterpunkte sind so gew#hlt, dafl sie jeweils 300 Ereignisse enthalten.

Ein wichtiges Element im ZMAP—Verfahren sind die sogenannten Alarm-Wiirfel, mit deren
Hilfe man die Zahl der Anomalien visualisieren kann. So kann man erkennen, wie hiufig
Anomalien in Raum und Zeit auftreten. Beim Uberschreiten einer Signifikanz z, wird ein
Alarm fiir eine feste Zeit ¢, erzeugt. Die Menge aller Alarme wird dann als Funktion von
Raum und Zeit in einem dreidimensionalen Bild eingetragen. Abbildung 4.6 zeigt einen
solchen Alarm—Wiirfel fiir den Katalog von Armenien; fiir zp = 9.8 erhélt man einen
eindeutigen Alarm.

Die Hypothese, dal vor starken Erdbeben eine seismische Ruhe im Herdvolumen bzw.
im Nachbebenvolumen des starken Erdbebens auftritt oder zumindest mit diesem iiber-
lappt, wurde in zahlreichen Einzelstudien mit Hilfe des ZM AP—Verfahrens bestétigt (sie-
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Abbildung 4.4: Verteilung der z—Werte fiir die Region um die Calaveras—Verwerfung (Kalifor-
nien); die Sterne bezeichnen die Epizentren des M5.8-Erdbebens am 6. August 1979 bei Coyote
Lake und des M6.2-Erdbebens am 24. April 1984 bei Morgan Hill. Das Zeitfenster beginnt bei
t = 1976.6 Jahre und hat eine Linge von T, = 3 Jahre. Die Raumfenster um die einzelnen
Gitterpunkte sind so gewahlt, daf sie jeweils N = 300 Ereignisse enthalten.

he [Wyss 1997b] und Referenzen dort sowie [Wyss & Martirosyan 1998]). Fiir das M7-
Erdbeben von Spitak haben Wyss & Martirosyan [1998] eine seismische Ruhe iiber 540.5
Jahre mit einer maximalen Ausdehnung von 40 km nordlich des Epizentrums gefunden;
die seismische Ruhe wird dabei willkiirlich durch einen Ratenriickgang von 75% definiert.
Die Anomalie ist eindeutig und zeichnet sich durch eine sehr hohe Signifikanz aus, die
man in zufilligen Ensembles von Erdbeben mit einer Wahrscheinlichkeit von P < 0.01%
beobachtet.

Einwinde gegen das ZMAP—Verfahren wurden von Matthews & Reasenberg [1987] und
Reasenberg & Matthews [1988] vorgebracht. Sie betreffen in der Hauptsache das Konzept
der LTA-Funktion, die Rate in einem gleitenden Zeitintervall fester Linge mit der Rate
auflerhalb dieses Intervalls zu vergleichen. In ihrer S-Statistik vergleichen Reasenberg &
Matthews [1988] die Raten innerhalb des Intervall [t — 0;¢] fiir alle Werte von ¢ und §, mit
der Rate im Komplement dieses Intervalls. Sie kommen zu dem Ergebnis, daf} es keine Evi-
denz fiir ein systematisches Auftreten seismischer Ruhe vor starken Erdbeben gibt. Die mit
dem ZMAP-Verfahren gefundenen Phasen seismischer Ruhe konnen nach Reasenberg &
Matthews [1988] durch statistische Schwankungen in einem Poisson—Prozesses modelliert
werden. Weiter ist zu beriicksichtigen, dafl die Hypothese der konstanten Rate nur fiir den
gesamten Katalog gepriift wird, nicht aber fiir alle Ausschnitte, fiir die LTA—Funktionen
berechnet werden.



56 KAPITEL 4 BESTIMMUNG SEISMISCHER RUHE

37.31
'(3 37.21
9,
Y 3711
o
m
— 374
°
HeJ
c
36.9 1
36.8 1 .

-121.9 -121.8 -121.7 -121.6 -121.5 -121.4 -121.3 -121.2
ostl. Lange [Grad]

4 6 8 10

-4 -2 0 2

Abbildung 4.5: wie Abb. 4.4, aber mit einem Zeitfenster T, = 1.5 Jahre beginnend bei t =
1982.9 Jahre.

4.2 Das SEISMOLAP—Verfahren

SEISMOLAP [Zschau 1996a,1996b; Zschau et al. 1996] steht abkiirzend fiir SEISmicity
OverLAPing und bezeichnet ein Verfahren zur Quantifizierung seismischer Ruhe. Dieses
Verfahren beschreibt die rdumliche und zeitliche Konzentration von Erdbeben durch die
Berechnung einer gewichteten Summe von Erdbeben aus der Vergangenheit:

Si(x,t) = Zw’"(x, X;) w?(t, T;). (4.2)

Das raumliche Gewicht w” (x, X;) ist das Uberlappvolumen zweier Quadrate gleicher GroBe
(Seitenlinge D), die jeweils den Punkt x und das Epizentrum des iten Erdbebens X;
umgeben:

1 D—|z' = X)) (D - |22 - X?|), |x—X;|<D
wr(x,xi):ﬁ.{& o = XE) (D= et = X3, - X < (43)

Der obere Index bezeichnet die Vektorkomponente. Beriicksichtigt man zusétzlich die Tiefe
der Erdbeben, so muf§ in Gl (4.3) ein zusitzlicher Faktor (D — |z® — X3|) eingefiihrt
werden und die Normierung von 1/D? auf 1/D? geéindert werden.

Das zeitliche Gewicht w?(¢,T;) ist durch eine Rampenfunktion gegeben, in die das Zeit-
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Abbildung 4.6: Alarm—Wiirfel: Die Darstellung zeigt alle Punkte in Raum und Zeit, bei denen
die Signifikanz zo = 9.8 {iberschritten wird. Die Alarmdauer, die durch den senkrechten Balken
(parallel zur Zeitachse) symbolisiert wird, betrédgt ¢, = 5 Jahre. Hier treten drei eng benachbarte
Alarme auf, die man zu einer Alarmgruppe zusammenfaf3t. Die Alarmwiirfel-Darstellung zeigt, daf3

die Anomalie vor dem Spitak—Erdbeben in ihrer Signifikanz verglichen mit allen anderen Raum-—
Zeit—Punkten einmalig ist.
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fenster der Grofe T eingeht:

W (£, Ty) = { T (4.4)

Abbildung 4.7: Das Prinzip von SEISMOLAP : Das linke Bild veranschaulicht den Uberlapp
im Raum und das rechte Bild den Uberlapp in der Zeit (jeweils die grauen Flichen); der Stern
bezeichnet ein Erdbeben zur Zeit T; am Ort X;.

Abbildung 4.7 zeigt eine Veranschaulichung der beiden Gewichte. Die in Gl. (4.2) definierte
Grofie Sp stellt somit ein Mafl fiir rAumliche und zeitliche Konzentration von Erdbeben
dar. Zur Quantifizierung seismischer Ruhe fiithrt Zschau [1996a] den So—Wert ein, der
einfach der Kehrwert von S ist:

So(x,1) = 1/8) (x, t). (4.5)

Als Beispiel wird wieder das Erdbeben von Spitak in Armenien am 8. Dezember 1988
betrachtet und es werden die Funktionen S (x,t) und S(x,¢) am Ort dieses Erdbebens
(Abb. 4.8) berechnet. Die Kurven zeigen, dafl S; (Abb. 4.8(a)) die Anhdufung von Erdbe-
ben mifit: Das Maximum entsteht durch die Nachbeben des Spitak—FErdbebens. Dagegen
zeigt So (Abb. 4.8(b)) eine Ruhephase vor dem Erdbeben an.

Im folgenden wird S benutzt, um seismische Ruhe zu bestimmen. Zur Berechnung statisti-
scher Signifikanzen wird ein Statistik—Fenster [t —Tssq; t) definiert, das von dem Zeitpunkt
t, an dem Sy berechnet wird, in die Vergangenheit gelegt wird. T hat typischerweise
die zwei- bis dreifache Lénge des Zeitfensters T'. Die Verteilung von Sy;—Werten in diesem
Statistik—Fenster stellt somit die Referenz—Seismizitit dar, mit welcher der jeweils ak-
tuelle So—Wert verglichen wird. Die im allgemeinen stark asymmetrische Verteilung der
So—Werte im Statistik—Fenster 148t sich am besten durch eine Pierson—Typ-3 Verteilung
approximieren [Plate 1993]:
€
P(e) = (1/T(m)) / o™ e da, (4.6)
0
wobei die I'-Funktion durch

T'(m) = /xm_le_xdx (4.7)
0
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Abbildung 4.8: Die Funktionen S; und S; am Ort des M7-Erdbebens in Spitak (Armenien) am
8. Dezember 1988 (Erdbebenkatalog mit Nachbeben). (a) S; mifit die Anhdufung von Erdbeben in
der Umgebung dieses Ortes; das Maximum zeigt die Nachbeben an. (b) Ss mifit seismische Ruhe;
vor dem Erdbeben sieht man ein Ansteigen der Ruhe. Das Raumfenster hat die GréBle D = 60 km,
das Zeitfenster T' = 600 T'age, die untere Magnitudengrenze ist M, = 2.2.
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definiert ist. Die obere Integrationsgrenze € in Gl. (4.6) ist durch

€= (2/Css){(s — ps)/os +2/Css} (4.8)

und m durch

m = (4/C5,) (4.9)

gegeben. Ferner gilt

12500 (si — o)’
(-1

In Gl. (4.8) bis (4.10) bezeichnet s = S(t) den aktuellen So—Wert (an einem festen Ort

x), {s;} die Menge der So—Werte im Statistikfenster, ps deren Mittelwert und o, die
Standardabweichung.

Der S3—Wert

Cys = (4.10)

| 1/P(e) Css >0
Sa(t) = { /(1= P(e) Cy<0 (4.1)

ist der Kehrwert der Wahrscheinlichkeit P(e) bzw. 1 — P(e) dafiir, daf$ der aktuelle Wert
Ss(t) iiberschritten wird.

1000 T T T T T T

100 ¢ E

1 1 1 1 1 1
65 70 75 80 85 90 95 100
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Abbildung 4.9: Die Funktion S3 am Ort des M7-Erdbebens in Spitak (Armenien) am 8. Dezember
1988; D = 60 km, T = 600 Tage, M, = 2.2 und Tg,t = 1800 Tage (Erdbebenkatalog mit
Nachbeben).

Abbildung 4.9 zeigt Ss(t) fiir das Beispiel aus Abb. 4.8. Man sieht in dieser Abbildung
ahnlich wie bei S3(t) in Abb. 4.8(b) ein Maximum vor dem M7-Erdbeben, das mit einer
Wahrscheinlichkeit von P ~ 0.1% im Statistik—Fenster vorkommt; jedoch ist dieses Auf-
treten seismischer Ruhe nicht mehr eindeutig. Vielmehr beobachtet man mindestens vier
solcher lokaler Maxima. Dies kann zwei Ursachen haben: Entweder gibt es tatsidchlich meh-
rere Ruhephasen, insbesondere auch solche, auf die kein grofies Erdbeben folgt; oder die
Mehrdeutigkeit ist eine Folge des Verfahrens. Da es fiir die erste Moglichkeit keine weiteren
Hinweise gibt, etwa durch die Ergebnisse der Untersuchungen mit dem ZMAP-Verfahren
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(sieche Abschnitt 4.1), ist die zweite Moglichkeit wahrscheinlich. Insbesondere ist die Wahl
der Referenzseismizitéit bei der Berechnung von S35 subjektiv. So ist die Gréfle des Stati-
stikfensters T4+ willkiirlich festgelegt. Die Ergebnisse konnen signifikant von dieser Grofle
abhédngen, wenn etwa zur Zeit ¢t — T4 ein Erdbebenschwarm oder eine andere kurzzeitige
Fluktuation stattfindet. Solche Fluktuationen sind vor allem in Erdbebenkatalogen, aus
denen nicht zuvor die Nachbeben entfernt wurden (siehe Abschnitt 2.3.2), allgegenwiirtig.
Weiter ist zu bemerken, dafl die Referenzseismizitdt aus den Se—Werten berechnet wird
und nicht aus den Originaldaten. Mogliche Artefakte bei der Berechnung der So—Werte
werden somit nicht erkannt. Daher wird im folgenden eine Referenzseismizitit konstruiert,
bei der diese Probleme nicht auftreten.

Abbildung 4.10 zeigt noch die Funktion S3(¢) an den Orten Coyote Lake und Morgan Hill
in Kalifornien. Als Parameter wurden jeweils D = 10 km, T = 600 Tage und Tt =
1800 T'age gewahlt. Die untere Magnitudengrenze ist M, = 1.6; wie in Abb. 4.9 findet
man auch hier keine eindeutige Anomalie.
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100 E

10 E

70 75 80 85 90 95 100
Zeit in Jahren

1000 T T T T T

100 E

10 E

70 75 80 85 90 95 100

Zeit in Jahren

Abbildung 4.10: Die Funktion S3 (a) am Ort des M5.8-Erdbebens in Coyote Lake am 6. August
1979 und (b) am Ort des M6.2-Erdbebens in Morgan Hill am 24. April 1984; D = 10 km, T =
600 T'age, M, = 1.6 und Ty, = 1800 T'age (Erdbebenkatalog mit Nachbeben).

Die Wahl der Parameter ist ein allgemeines Problem bei dieser Art von Datenanalyse. Eine
seismische Ruhe hat eine rdumliche und zeitliche Ausdehnung und wird folglich am besten
mit Raum- und Zeitfenstern detektiert, die ihrer Ausdehnung entsprechen. Ahnliches gilt
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fiir den Magnitudenbereich; da man allerdings davon ausgeht, dal seismische Ruhe alle
Magnituden betrifft [Wyss & Habermann 1988], hat man hier lediglich die Vollstdndigkeit
des Kataloges zu beachten. Fiir die folgenden Untersuchungen wird ein Parametersatz ad
hoc gewahlt und fiir den gesamten Katalog beibehalten. Die Abhéingigkeit der Resultate
von den Parametern wird an Beispielen untersucht.

4.3 Die Nullhypothese

Die Formulierung einer Nullhypothese ist ein zentrales und nichttriviales Problem bei der
Untersuchung von Erdbebendaten [Kagan 1997]. Dies gilt sowohl fiir Nullhypothesen bei
Vorhersagemethoden [Stark 1997] wie auch bei der Detektierung spezieller Muster wie
seismischer Ruhe. Die einfachste Methode zur Konstruktion einer Nullhypothese ist die
Modellierung eines raumlich und zeitlich homogenen Poisson—Prozesses [Kagan & Vere—
Jones 1996]. Diese Nullhypothese erweist sich aber in den meisten Fillen als zu starke
Vereinfachung, da die Annahme rdumlicher und zeitlicher Homogenitit kaum erfiillt ist.
Erweiterte Ansitze modellieren riumliche und zeitliche Heterogenititen [Kagan 1991; Mi-
chael 1996; Reasenberg 1996; Ogata 1998] in den Erdbebendaten.

Wihrend in den genannten Ansétzen die Nullhypothese aus synthetischen Daten gebildet
wird, werden nun reale Erdbebenkataloge fiir diesen Zweck benutzt [Zoller et al. 1998b).
Speziell betrachtet man die Zeitreihen Sy(#) aus Gl. (4.5). Im Gegensatz zur Original-
version von SEISMOLAP, die in Abb. 4.7 veranschaulicht ist, werden hier als rdumliche
Umgebungen keine Quadrate mit Seitenldnge D, sondern Kreise mit Radius R verwendet.
Diese Anderung hat keinen signifikanten EinfluB auf die Resultate, jedoch erscheint eine
sphérische Symmetrie der rdumlichen Umgebungen anschaulich plausibler. Um die stati-
stische Signifikanz der So—Werte bestimmen zu kénnen, wird nun folgende Nullhypothese
N Hg, fiir seismische Ruhe untersucht:

NHqg: An jedem Ort x kann die Funktion Sy(t) fiir reale Erdbeben model-
liert werden durch die Funktion S§7%%%%(t), die sich aus einem rando-
misierten Erdbebenkatalog ergibt.

Die randomisierten Erdbebenkataloge werden in Anlehnung an Abschnitt 3.1.2 auch raum-
zeitliche Ersatzdaten genannt. Sie zeichnen sich dadurch aus, dafl sie rdumliche und zeit-
liche Verteilungen der realen Erdbebendaten unverdndert lassen. Die raumzeitlichen Kor-
relationen werden dagegen durch Randomisierung zerstort.

Als Veranschaulichung werden in Abb. 4.11 die Funktion Ss(¢) fiir die realen Erdbebenka-
taloge und fiir randomisierte Erdbebenkataloge am Beispiel des Ortes Spitak verglichen.
Die Randomisierung wurde einfach durch die Abbildung

(tia Xi) — (tia Xrand(i)) (412)

ausgefiihrt, wobei rand(-) den Index i auf einen zufillig ausgewéhlten Index j abbildet.
Abbildung 4.11 zeigt neben der Funktion Sy(#) fiir die Originaldaten eine iiber 100 Rando-
misierungen gemittelte Kurve S§"5%(t), sowie drei Standardabweichungen nach oben und
unten: (S§74%(¢)) + 30°7544%(¢) (Fehlerbalken). Diese Darstellung zeigt eine Abweichung
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zwischen Original- und Ersatzdaten, die ungefihr fiinf Jahre vor dem M7-Erdbeben be-
ginnt und in ihrer Grofle einmalig ist. Auflerhalb dieser Anomalie stimmen die Kurven fiir
die realen Daten und die randomisierten Daten im wesentlichen iiberein.
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Abbildung 4.11: S,(¢) am Ort Spitak fiir den armenischen Erdbebenkatalog (durchgezogene Linie)
und fiir 100 randomisierte Erdbebenkataloge (gemittelt, gestrichelte Linie); die Fehlerbalken geben
drei Standardabweichungen nach oben und unten an.

Bei der Erzeugung dieser Ersatzdaten ist besonders auf den Einflufl von Nachbeben und
anderen Clustern zu achten. Durch die Randomisierung werden diese konzentrierten Erd-
bebensequenzen iiber den gesamten Raum verteilt und somit wird das seismische Niveau
zu einer bestimmten Zeit insgesamt angehoben. Vergleicht man dann die Originaldaten mit
den Ersatzdaten, mifit man seismische Ruhe, die artifiziell ist. Zur Behebung dieses Pro-
blems gibt es zwei Moglichkeiten [Kagan 1996]: (1) Das Declustern des Erdbebenkatalogs
und (2) die direkte Einbeziehung der Cluster in die Nullhypothese N H¢. Zur Beriicksichti-
gung von Punkt (2) wird eine bevorzugt lokale Randomisierung eingefiihrt, die als Abfolge
von Vertauschungen ausgefiihrt wird. Dabei wird ein Ereignis ¢ zuféllig herausgegriffen und
mit einem anderen Ereignis j vertauscht. Bei einer gleichférmigen Randomisierung ist die
Wahrscheinlichkeit, dafl 4 und j vertauscht werden, unabhingig von 7 und j:

P;j = 1/Nyot, (4.13)

wobei Ny, die Gesamtzahl der Erdbeben im Katalog ist.

Im Gegensatz zu dieser gleichférmigen Randomisierung wird jetzt eine Randomisierung
mit einer gauBformigen Wahrscheinlichkeitsverteilung verwendet:

1

Py ~ e’i(%) : (4.14)

Dabei ist 7;; der Abstand der Epizentren der Ereignisse ¢ und j und rq = 50 km ein
fester Wert. Benutzt man die Wahrscheinlichkeitsverteilung aus Gl. (4.14) fiir die Rando-
misierung, vermindert sich der Einflufl der Cluster. Trotzdem beobachtet man noch héufig
artifizielle Ruhe, da die Grofle von einzelnen Clustern typischerweise kleiner ist als rg.
Da die Zahl der Ereignisse relativ niedrig ist und die Ereignisse zudem stark inhomogen
verteilt sind, kann ry aber auch nicht beliebig klein gewéhlt werden, weil im Grenzfall
ro — 0 jedes Ereignis mit sich selbst ,vertauscht“ wiirde. Daher wird auch Punkt (1)
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beriicksichtigt, indem die Berechnungen zusétzlich fiir Kataloge ohne Nachbeben durch-
gefiihrt werden. Zur Beseitigung der Nachbeben wird wie schon in Abschnitt 3.5.5 der
Algorithmus von Reasenberg [1985] verwendet.

Die Nullhypothese N Hg wird in vier Schritten getestet:

1. Fiir einen festen Ort x betrachtet man alle Ereignisse, die vor der Zeit ¢ stattfinden.

2. Fiir diesen reduzierten Katalog erzeugt man 100 Ersatzkataloge nach dem oben
beschriebenen Verfahren.

3. Man berechnet die aus Gl (3.5) bekannte statistische Signifikanz:

S(t) — (S5 (t))

Uersatz (t)

K(t) =

(4.15)

4. Man setzt t — ¢t + AT (mit AT = 25 Tage) und beginnt wieder bei 1.

Durch dieses Vorgehen ist sichergestellt, dafl man stets mit Daten aus der Vergangenheit
rechnet; zur Berechnung von K (t) werden also nur Erdbeben i mit ¢; < ¢ benutzt. Es sei
darauf hingewiesen, dafl man die in 1. bis 4. beschriebene Modellierung nicht am Anfang
des Kataloges beginnen kann, da immer ein gewisses Zeitintervall als , Vergangenheit®
vorhanden sein muf}. Zur Vermeidung von Randeffekten wird jeweils an den Rindern des
Kataloges ein Streifen der Linge R abgeschnitten, der nicht zum Gitter gehért. So wird
garantiert, dafl das Raumfenster nicht iiber die Rinder hinausgeht.

Weiterhin wird fiir jeden Ort x verlangt, da8 die Bedingungen r; < 2R !

und 0 < ¢ —t; < T aus GL (4.3) und GI. (4.4) stets fiir mindestens drei Ereignisse erfiillt
sind. Ansonsten wird dieser Ort nicht weiter betrachtet.

Um die Signifikanz K in eine Wahrscheinlichkeit P zu iiberfithren, mit der die Nullhypo-
these verworfen werden kann, mufl die Verteilung von So—Werten betrachtet werden. Fiir
eine gauBformige Verteilung entspricht K = 3 der Wahrscheinlichkeit P = 99.86% (siehe
Abschnitt 3.1.2). Da es aber keinen Grund gibt, eine gaulformige Verteilung anzunehmen,
werden 100 Ersatzkataloge erzeugt und fiir jeden Zeitschritt ¢ wird die Verteilung der
So—Werte an allen Orten x berechnet. Aus dem Wert .5’599) (t), der von 99% aller Werte
unterschritten wird, wird nach Gl. (3.5) die zugehérige Signifikanz K (%) (t) berechnet:

P (1) = (Sa(t)).

K® (1) = 4.16
(v o (1.16)

Als konservative Abschitzung wird schliefilich der Wert
K9 = max KO (). (4.17)

verwendet.

'2R tritt an die Stelle von D aus Gl. (4.3), da mit kreisfsrmigen Raumfenstern gerechnet wird.
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4.4 Korrelationen zwischen seismischer Ruhe und Haupt-
beben

Das in Abschnitt 4.3 beschriebene Verfahren zum Test der Nullhypothese NHg liefert
fiir jeden Gitterpunkt im Raum x eine Funktion K (t), die eine Signifikanz fiir seismische
Ruhe angibt. Insgesamt erhilt man also ein raumzeitliches Muster K (x, t), aus dem Phasen
seismischer Ruhe zu extrahieren sind. Um ein robustes Verfahren zu entwickeln, werden
fiir jeden Punkt in Raum und Zeit (x,t) nur zwei mogliche Zustinde unterschieden: (x,t)
wird als ,,ruhig“ betrachtet, wenn

K(x,t) > K®) (4.18)
mit K aus Gl. (4.17) gilt.

Um Korrelationen zwischen Ruhephasen und grofien Erdbeben zu berechnen, geht man
davon aus, daf} eine seismische Ruhe einen Verlauf wie in Abb. 4.12 hat. Die Abbildung
zeigt schematisch den Anteil Vi des Raumvolumens, der ruhig im Sinne von Gl. (4.18) ist,
als Funktion der Zeit. Das ruhige Volumen {iberschreitet zunéichst einen Grenzwert V; zur
Zeit ty, , durchlduft ein Maximum und unterschreitet V, zur Zeit ¢, schlielich wieder. An
diesem Zeitpunkt ¢, wird ein Alarm fiir die Dauer ¢, erzeugt. Fillt ein grofies Erdbeben
in das Zeitintervall [t.;t. + t4], so ist es ein Kandidat fiir eine ,erfolgreiche Vorhersage.
Die Dauer t; der seismischen Ruhe ist einfach durch t; = t, — ¢, gegeben; als rdumliche
Ausdehnung definiert man die Summe der Raumgitterpunkte, die mindestens 10% von tg4
ruhig sind. Durch diese Definition sollen kurzzeitige Fluktuationen vom ruhigen Volumen
ausgeschlossen werden. Das rdumliche Schrumpfen des Ruhevolumens unmittelbar vor
dem Hauptbeben ist keine universelle Eigenschaft, wird aber hiufig beobachtet.

Ein Ereignis gilt schliellich als ,,vorhergesagt“, wenn es

1. innerhalb der Alarmdauer [t;t. + ¢,] und

2. im raumlichen Volumen der seismischen Ruhe stattfindet.

Die Alarmbedingungen enthalten zwei Parameter, den Grenzwert V; und die Alarmdauer
t,. Bei der Wahl dieser Parameter ist zu beachten, dafl der Teil von Raum und Zeit,
der von Alarm iiberdeckt wird, nicht zu grof} sein darf. Weiterhin bleibt festzulegen, ab
welcher Magnitude M ein Erdbeben als ,,grofles Erdbeben“ oder ,,Hauptbeben* bezeichnet
wird. Um auszuschlieflen, daf} seismische Ruhe entweder durch den Einflufl von Nachbeben
oder durch das Declustern artifiziell gemessen wird (siehe Abschnitt 4.3), verlangt man
zusétzlich, dafl die Ruhephase sowohl im Katalog mit Nachbeben wie auch im Katalog
ohne Nachbeben deutlich sichtbar sein muf.

Der Begriff ,Erdbebenvorhersage umfafit Vorhersagen iiber Zeit, Ort und Magnitude mit
zugehorigen Fehlern (Fenstergrofien) eines Erdbebens, sowie Aussagen iiber Fehlalarme,
nicht vorhergesagte Hauptbeben und den Anteil von Raum und Zeit, der durch laufenden
Alarm iiberdeckt wird [Wyss 1997b]. Das Zeitfenster ist hier durch das Alarmintervall
[te; te +ta] gegeben, das Raumfenster durch das ruhige Volumen und die Magnitude durch
die Definition eines Hauptbebens.

Obwohl der Begriff ,, Vorhersage“ hiufig benutzt wird, mufl betont werden, daf} es sich hier
um keine Vorhersagen im strengen Sinne handelt, da die Vorhersage stets getroffen wird,
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)\ grofles
Erdbeben ?
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Dauer der Alarm
Ruhe ¢4 Dauer t,

Beginn ¢, Ende ¢,

Abbildung 4.12: Schematische Darstellung einer seismischen Ruhe und der zugehorigen Alarm-
bedingungen.
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nachdem das grofle Erdbeben stattgefunden hat. Die ,, Vorhersagen“ in diesem Kapitel sind
eher als Maf fiir die Korrelation zwischen seismischen Ruhephasen und groflen Erdbeben
zu verstehen. Sollte die Analyse eine starke Korrelation zwischen Ruhephasen und grofien
Erdbeben ergeben, kann dieser Befund fiir eine Vorhersage im engeren Sinne benutzt
werden.

4.5 Datenanalyse

In diesem Kapitel werden wieder die Erdbebenkataloge von Armenien und Kalifornien
(Calaveras—Verwerfung) untersucht, deren wesentliche Eigenschaften bereits in Abschnitt
3.5.1 beschrieben wurden. Es werden jeweils der Erdbebenkatalog mit Nachbeben und
der Katalog ohne Nachbeben getrennt betrachtet. Die Tiefen der Erdbeben werden nicht
beriicksichtigt, da diese in den Katalogen nicht zuverlissig angegeben ist.

4.5.1 Untersuchung des armenischen Kataloges

Zunichst wird der armenische Katalog auf Homogenitit und mdogliche Ratenénderun-
gen untersucht. In der zentralen Region des Kataloges (39.7° — 41.8°N;42.7° — 46.7°0)
bekommt man mit dem Programm ZMAP [Wiemer et al. 1995] eine Vollstéindigkeitsma-
gnitude von M, = 2.2. Auflerhalb dieser Region, insbesondere siidlich von ihr, ist M,
eher hoher; dennoch findet man fiir den gesamten Katalog das Gutenberg—Richter—Gesetz
(Gl. (2.1)) bis zur Magnitude M = 2.2 gut erfiillt, wie aus Abb. 2.1 hervorgeht. Eine
signifikante Ratendnderung, die artifizieller Natur sein kénnte, findet man nicht.

Um den héchsten Grad an Homogenitédt zu erhalten, konnte man diese Untersuchungen
auf die zentrale Region des Kataloges beschrinken und eine untere Magnitudenschranke
M, = 2.2 einfithren. Diese Wahl hitte allerdings den Nachteil, dafl man eine grofie Zahl von
Ereignissen verlieren wiirde. Insbesondere die Erzeugung der Ersatzdaten erfordert eine
gewisse Datenmenge. Daher wird im folgenden die untere Magnitudenschranke M, = 2.2
benutzt, der Raumbereich aber nicht weiter eingeschriankt.

In Tab. 4.1 werden die Parameter fiir die Untersuchungen des armenischen Kataloges an-
gegeben; fiir das Declustering wurden wieder die Parameter fiir Utah aus Tab. 2.1 gewahlt.
Fir R, T und M, wurde die gleichen Werte wie in Abb. 4.8 verwendet. Der Grenzwert
K9 ist kein freier Parameter, sondern wird aus der Verteilung der S,—Werte bestimmt
(siehe Abschnitt 4.3). Die Werte V;, und ¢, betreffen ausschlielich die Alarmbedingungen
und werden der Kurve Vg visuell entnommen.

Tabelle 4.2 gibt eine Ubersicht iiber die Erdbeben mit Magnitude M > 5.0; diese Erd-
beben werden im folgenden als Hauptbeben angesehen. Es soll nochmals betont wer-
den, dafl das Raumgitter fiir diese Untersuchungen nur den inneren Teil des Kataloges
(38.6° — 41.6°N;42.8° — 46.3°0) iiberdeckt, so daf das Raumfenster immer nur Bereiche
des Kataloges iiberdeckt.

Abbildung 4.13 zeigt den Anteil des ruhigen Volumens am gesamten Volumen Vg als
Funktion der Zeit. Abbildung 4.13(a) enthilt die Resultate fiir den Erdbebenkatalog mit
Nachbeben und Abb. 4.13(b) die entsprechenden Resultate fiir den Katalog ohne Nachbe-
ben. Man erkennt in beiden Abbildungen jeweils vier Perioden, in denen ein grofier Teil
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2R T M. Myp AT AR | K" | V, tq
[km] [Tage] [Tage] [km] [Monate]

original 60 600 22 50 25 6.5 12.0 | 0.010 10
decluster 60 600 22 5.0 25 6.5 8.0 | 0.005 10

Tabelle 4.1: Parameter fiir die Untersuchung des armenischen Erdbebenkataloges. R und T sind
Raum— und Zeitfenster des SEISMOLAP—Verfahrens, M, die untere Magnitudenschwelle, Myp
die Magnitude, ab der ein Erdbeben als Hauptbeben betrachtet wird, AT das Zeitbin, AR der
Abstand zweier Raumgitterpunkte, K (°?) der Grenzwert fiir die Signifikanz aus Abschnitt 4.3 und
V, sowie t, die Parameter fiir die Alarmbedingungen (siche Abschnitt 4.4).

Nr. Datum Zeit ostl. Lange[°] nordl. Breite[’] Magnitude

1 16.06.82 13:49 43.90 41.00 5.0
2 20.09.84 14:08 44.08 41.42 5.8
3 13.05.86 08:44 43.70 41.45 5.6
4 07.12.88 07:41 44.22 40.92 7.0 (Spitak)
5 07.12.88  07:45 44.22 40.85 5.7 (Nachbeben)
6 16.12.90 15:45 43.69 41.32 5.1
7 06.10.91 01:46 43.60 41.13 5.1
8 09.12.92 20:29 45.19 40.10 5.0
9 24.09.94 17:47 46.15 40.37 5.0
10 30.10.83 04:12:23 42.10 40.31 6.7 (Norman)
11 29.04.91 09:12:45 43.60 42.30 7.0 (Racha)

Tabelle 4.2: Erdbeben mit M > 5.0 im untersuchten Bereich des armenischen Kataloges. Ereignis
Nr. 7 ist ein Nachbeben von Nr. 6. Die Erdbeben Nr. 10 und 11 sind im untersuchten Katalogaus-
schnitt nicht enthalten.

des Raumvolumens ruhig ist. Zur Untersuchung der Frage, ob diese Perioden seismischer
Ruhe mit groflen Erdbeben korrelieren, sind auch die Erdbeben mit M > 5 in die Abbil-
dungen eingetragen. Die Erdbeben von Norman und Racha (Nr. 10 und 11 in Tab. 4.2)
sind zwar nicht im untersuchten Raumausschnitt enthalten, wegen ihrer Stéirke und ihrer
rdumlichen N&he zu den den Grenzen des Kataloges kann man aber von einer rdumlichen
Wechselwirkung ausgehen; sie werden daher auch in die Abbildungen eingezeichnet.

Zunichst beobachtet man in Abb. 4.13(a) einen auffilligen Anstieg des ruhigen Volumens
nach den jeweiligen Hauptbeben. Dies ist das in Abschnitt 4.3 beschriebene Artefakt:
Durch die Randomisierung der Ereignisse bei der Erzeugung der Ersatzkataloge werden
Nachbebensequenzen auf den gesamten Raum verteilt und bewirken einen nidherungswei-
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se konstanten Anstieg der Seismizitdt. Beim Vergleich mit den Originaldaten mifft man
folglich artifizielle seismische Ruhe. Bei den Resultaten aus dem Erdbebenkatalog ohne
Nachbeben tritt dieses Artefakt nicht mehr auf (siehe Abb. 4.13(b)). Ansonsten bleibt die
Form der Kurve aus Abb. 4.13(a) im wesentlichen erhalten, obwohl das ruhige Volumen
fiir die Rechnung ohne Nachbeben kleiner ist. Dieser Befund zeigt, dafl die gemessene Ru-
he unabhéngig von der Nachbebentétigkeit ist. Lediglich die erste Ruhephase, die in Abb.
4.13(a) zwischen 1980 und 1983 stattfindet, liegt in Abb. 4.13(b) zwischen 1982 und 1984.
Moglicherweise wird die seismische Ruhe vor dem Erdbeben von Norman am 30. Oktober
1983 von Clustern iiberdeckt. Hier stofft man auf ein allgemeines Problem: die Analy-
se wird fiir groffe Raumbereiche durchgefiihrt, in denen verschiedene seismische Muster
auftreten. Durch die Integration tiber den gesamten Raum, wie in Abb. 4.13 dargestellt,
werden rdumliche Muster nicht aufgeldst. Tritt etwa eine seismische Ruhe zur gleichen Zeit
wie eine Nachbebensequenz, aber rdumlich getrennt von ihr auf, so werden die einzelnen
Muster verschleiert. So konnte man auch den Verlauf von Vz(¢) in den Jahren 1984 und
1985 erklaren, indem man sich iiberlagernde Ruhephasen annimmt, die durch das Mb5.8-
Erdbeben am 24. September 1984 sowie einem kurzzeitigen Absinken von Vg(t) getrennt
werden konnen.

Im néchsten Schritt werden die Alarmbedingungen aus Abschnitt 4.3 angewendet, um
Korrelationen zwischen den Ruhephasen und den Hauptbeben zu berechnen. Um ein sy-
stematisches Vorgehen zu gewéhrleisten, werden zunéchst nur Erdbeben mit M > 5.0 in
die Analyse einbezogen, die im betrachteten Katalogausschnitt liegen, also die Erdbeben
1 bis 9 aus Tab. 4.2, wobei fiir den Katalog ohne Nachbeben Erdbeben Nr. 5 entfillt,
da es ein Nachbeben des Spitak-Erdbebens (Nr. 4) ist. Die Anwendung der in Abb. 4.12
dargestellten zeitlichen Alarmbedingung liefert mit den Parametern aus Tab. 4.1 sieben
Alarme, die zusammen mit den Hauptbeben in Abb. 4.14 jeweils fiir den Katalog mit (Abb.
4.14(a)) und ohne Nachbeben (Abb. 4.14(b)) gezeigt sind. Im ersten Fall werden sechs von
neun Hauptbeben von einem Alarm iiberdeckt, wobei auch das Nachbeben Nr. 5 (siehe
Tab. 4.2) mitgezahlt ist. Zwei Fehlalarme werden erzeugt und drei Erdbeben werden nicht
erkannt. Im Fall ohne Nachbeben fallen vier von acht Hauptbeben in ein Alarmintervall,
neben zwei Fehlalarmen werden vier Hauptbeben nicht erkannt. In Abb. 4.14(a) wird 34%
der Gesamtzeit von Alarm iiberdeckt, in Abb. 4.14(b) sind es dagegen 29%.

Um die relative Lage der Ruhephasen zu den jeweiligen Hauptbeben darzustellen, wird in
Abb. 4.15 und 4.16 fiir die Erdbeben, die mit einer seismischen Ruhe assoziiert werden
(siehe Abb. 4.14), das in Abschnitt 4.3 definierte ruhige Volumen gezeigt. Im Fall des
Erdbebenkataloges mit Nachbeben liegen die Epizentren von vier Erdbeben (Alarme A2,
A4 und A5) im ruhigen Volumen (Abb. 4.15), fiir den Katalog ohne Nachbeben findet
man dagegen in keinem Fall eine Ubereinstimmung (Abb. 4.16). In beiden Fillen ist etwa
3% der gesamten Raum—Zeit von Alarm iiberdeckt.

In den bisherigen Untersuchungen wurden sehr einfache Regeln angegeben, um seismische
Ruhephasen mit grofien Erdbeben zu assoziieren. Obwohl Korrelationen sichtbar sind,
bleiben Widerspriiche. Vergleicht man etwa die Anomalie vor dem M7-Erdbeben von
Spitak (Abb. 4.13 und 4.15(c)) mit der vor dem M5.1-Erdbeben im Jahr 1991 (Abb.
4.13 und 4.15(d)), so beobachtet man dhnliche Dauern und rdumliche Ausdehnungen, was
aufgrund des Unterschiedes in der Magnitude der Erfahrung widerspricht, daf§ die Dauer
der Ruhe mit der Magnitude des folgenden Hauptbebens positiv korreliert ist [Ohtake 1980;
Mogi 1985; Wyss & Habermann 1988]. Eine schliissige Interpretation kann nur erreicht
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Abbildung 4.13: Ruhiges Volumen fiir den armenischen Erdbebenkatalog (a) mit Nachbeben und

(b) ohne Nachbeben; die vertikalen Linien bezeichnen die Erdbeben mit M > 5.0. Dabei stehen

die Linien mit einer Raute an der Spitze fiir Erdbeben, die im betrachteten Katalogausschnitt
enthalten sind; die Linien mit Kreuz bezeichnen Erdbeben, die nicht in diesem Ausschnitt enthalten
sind (siehe Tab. 4.2).
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Abbildung 4.14: Verteilung der aus Abb. 4.13 erzeugten Alarme. Die Erdbeben von Norman
und Racha (vertikale Linien mit Kreuzen an der Spitze) wurden bei der Berechnung der Alar-
me nicht beriicksichtigt, da sie nicht im untersuchten Katalogausschnitt liegen. Die Parameter
fiir die Alarmbedingungen sind in Tab. 4.1 aufgefiihrt; (a) Erdbebenkatalog mit Nachbeben, (b)
Erdbebenkatalog ohne Nachbeben.
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Abbildung 4.16: Armenien: Riumliche Lage der seismischen Ruhe relativ zum folgenden Haupt-

beben fiir die Zuordnung aus Abb. 4.14(b) (Erdbebenkatalog ohne Nachbeben).
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werden, wenn man davon ausgeht, dafl Erdbeben mit M < 5.5 im armenischen Katalog
keine mefibare seismische Ruhe vorausgeht. Diese Annahme ist geophysikalisch verniinftig,
da ein Erdbeben mit M = 5 einen Wechselwirkungsbereich von nur wenigen Kilometern
hat [Reasenberg 1985] und somit auch die seismische Ruhe entsprechend gering ausgedehnt
sein sollte, d.h. bei der Integration der ruhigen Raumgitterpunkte kaum einen Beitrag
leisten sollte.

Betrachtet man nun wieder Abb. 4.13(b), so verbleiben drei seismische Ruhephasen, wenn
man die zwischen 1982 und 1984 nicht beriicksichtigt, da sie im Katalog mit Nachbeben
nicht auftritt. Aus der rdumlichen Lage dieser Ruhe (Abb. 4.16(d)) erkennt man, daf}
lediglich ein kleiner Teil in der Ndhe des Erdbebens von Norman (Nr. 10 in Tab. 4.2) liegt.

Als Kontrast zu der Zuordnung durch die Alarmbedingungen werden die drei Ruhephasen
jetzt ,per Hand“ den entsprechenden Hauptbeben zugeordnet.

1. Die Ruhephase von 1984 bis 1986 wird mit dem M5.8-Erdbeben am 20. September
1984 und mit dem Mb5.6-Erdbeben am 13. Mai 1986 (Nr. 2 und 3 in Tab. 4.2)
assoziiert.

2. Die Ruhephase von 1986.9 bis 1988.9 wird dem M7-Erdbeben von Spitak am 7.
Dezember 1988 (Nr. 4) zugeordnet.

3. Die Ruhephase von 1989.5 bis 1991.2 geht dem MT7-Erdbeben von Racha am 29.
April 1991 (Nr. 11) voraus.

Abschlielend wird noch auf das Erdbeben von Spitak hingewiesen, fiir das man eine seismi-
sche Ruhe von zwei Jahren mit einer maximalen rdumlichen Ausdehnung von 80 km findet
(Abb. 4.16(c)). Wyss & Martirosyan [1998] kommen in ihrer Analyse mit dem ZMAP-
Verfahren (siehe Abschnitt 4.1) auf eine Dauer von 5+0.5 Jahren und einer maximalen
rdumlichen Ausdehnung von 40 km. Dabei ist die Dauer sowie die rdumliche Ausdeh-
nung der Ruhe — willkiirlich — durch einen Riickgang der seismischen Rate im Katalog
ohne Nachbeben um 75% definiert. Im Hinblick auf die unterschiedlichen Definitionen,
insbesondere die Gewichtung in Gl. (4.5) konnen diese Werte nicht direkt miteinander
verglichen werden. In jedem Falle ergibt sich aber eine Ubereinstimmung der rdumlichen
Lage der seismischen Ruhe nérdlich vom Epizentrum des Spitak—Erdbebens (siehe Abb.
4.3 und 4.15(c) bzw. 4.16(c)).

4.5.2 Untersuchung des kalifornischen Kataloges

Der Katalog um die Calaveras—Verwerfung in Zentral-Kalifornien erweist sich als voll-
stdandig im Sinne des Gutenberg—Richter—Gesetzes bis zur Magnitude M = 1.0. Allerdings
beobachtet man im Jahr 1984 eine Ratenerhdhung im Katalog ohne Nachbeben, die mit
z = 14 (Gl. (4.1)) eine hohe Signifikanz hat. Diese Ratenénderung tritt fiir Magnituden
1 < M < 1.6 auf. Sie ist nicht auf eine Magnitudenumskalierung zuriickzufiihren, da sie
nicht durch Gl. (2.8) beschrieben werden kann. Zur Homogenisierung des Kataloges wird
daher eine untere Magnitudenschranke von M, = 1.6 eingefiihrt.

In Tab. 4.3 werden wieder die Parameter der Analyse angegeben und in Tab. 4.4 die
Daten der Erdbeben, die als Hauptbeben angesehen werden (M > 5.0). Das Raumfenster
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fiir den SEISMOLAP-Algorithmus wurde hier wegen der héheren rdumlichen Dichte der
Erdbeben kleiner als im Fall von Armenien gewéhlt.

2R T M, My AT AR | K9 | V, tq
[km] [Tage] [Tage] [km] [Monate]
original 10 600 1.6 5.0 25 2.2 12.0 | 0.050 10

decluster 10 600 1.6 5.0 25 2.2 8.0 |0.025 10

Tabelle 4.3: Parameter fiir die Untersuchung des kalifornischen Erdbebenkataloges (Bezeichnungen
wie in Tab. 4.1).

Nr. Datum  Zeit 6stl. Linge[°] nordl. Breite[°] Magnitude

1 28.11.74 23:01 -121.466 36.920 5.2
2 06.08.79 17:05 -121.513 37.104 5.8 (Coyote Lake)
3 24.01.80 19:00 -121.771 37.837 5.8
4 24.01.80 19:01 -121.777 37.812 5.1 (Nachbeben)
5 27.01.80 02:33 -121.706 37.749 5.4 (Nachbeben)
6 24.04.84 21:15 -121.679 37.309 6.2 (Morgan Hill)
7 26.01.86 19:20 -121.285 37.804 5.5
8 31.03.86 11:55 -121.686 37.479 5.7 (Nachbeben)
9 13.06.88 01:45 -121.742 37.392 5.3

10 18.10.89 00:04 -121.880 37.036 7.0 (Loma Prieta)

Tabelle 4.4: Erdbeben mit M > 5.0 im untersuchten Bereich des kalifornischen Kataloges. Die Er-
eignisse N1. 4, 5 und 8 sind Nachbeben. Das Erdbeben Nr. 10 ist im untersuchten Katalogausschnitt
nicht enthalten.

In Abb. 4.17 wird wieder die zeitliche Entwicklung des ruhigen Volumens Vg fiir den
Erdbebenkatalog mit Nachbeben (Abb. 4.17(a)) und fiir den Katalog ohne Nachbeben
(Abb. 4.17(b)) gezeigt. Die Verteilung der Alarme, die sich aus den in Abschnitt 4.3
beschriebenen Alarmbedingungen mit den Parametern aus Tab. 4.3 ergeben, sind in Abb.
4.18 dargestellt. Im Gegensatz zu den Resultaten aus dem armenischen Erdbebenkatalog
ergibt sich hier kein klares Signal fiir eine seismische Ruhe vor einem groflen Erdbeben im
untersuchten Katalogausschnitt. Die beiden Maxima bei 1975.5 und 1981.5, die man jeweils
im Katalog mit und ohne Nachbeben beobachtet, sind zeitlich weit von den folgenden
Hauptbeben bei Coyote Lake bzw. Morgan Hill entfernt. Dagegen beobachtet man einen
deutlichen Anstieg des ruhigen Volumens vor dem M7-Erdbeben bei Loma Prieta am 18.
Oktober 1989. Dieses Erdbeben ist nicht im untersuchten Katalog enthalten, da es nicht auf
der Calaveras—Verwerfung, sondern bei der San Andreas—Verwerfung stattgefunden hat.
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Die Lage der Hauptverwerfungen in diesem Teil Kaliforniens ist in Abb. 4.20 dargestellt.
Die Ruhe beginnt 1987 und dauert bis zum Zeitpunkt des Erdbebens im Oktober 1989
an. In Abb. 4.19 ist ihre rdumliche Ausdehnung angegeben. Man erkennt, dafl der Teil der
Calaveras—Verwerfung, der in unmittelbarer Nihe zum Epizentrum dieses Erdbebens liegt,
ruhig ist. Diese Beobachtung unterstiitzt die Vermutung, dafl die gefundene Ruhephase
mit dem Erdbeben von Loma Prieta assoziiert ist.

08 T T T T T T T T T T T T
o7t (a) 5.8 i
o6 (5.1) 7.0 (Loma Prieta)

°l 5.2 58 (5.4) 62 55 57 53 | I

05+ ¢ o @ @ o @ + B

Zeit in Jahren

02 T T T T T T T T T T T T

0.18 - (b) e
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014 52 58 538 6.2 55 57 53 | .

012 o o0 o % o .
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Abbildung 4.17: Ruhiges Volumen fiir den kalifornischen Erdbebenkatalog (a) mit Nachbeben
und (b) ohne Nachbeben; die vertikalen Linien bezeichnen die Erdbeben mit M > 5.0. Wie in
Abb. 4.13 stehen die Linien mit einer Raute an der Spitze fiir Erdbeben, die im betrachteten
Katalogausschnitt enthalten sind; die Linie mit dem Kreuz bezeichnet das Erdbeben von Loma
Prieta (Nr. 10 in Tab. 4.4), das nicht im untersuchten Ausschnitt enthalten ist.

Ahnlich wie bei der Untersuchung des armenischen Erdbebenkataloges in Abschnitt 4.5.1
kommt man auch hier zu dem Schluf}, da} die hier entwickelte Methode ausschliellich
die seismische Ruhe vor den sehr starken Erdbeben detektiert. Wéhrend in Armenien
die Grenze fiir ein starkes Erdbeben durch M > 5.5 gegeben ist, liegt diese Grenze auf
der Calaveras—Verwerfung in Kalifornien, die sich insgesamt durch sehr hohe Aktivitét
auszeichnet, mindestens bei M = 6.2, da vor dem Erdbeben bei Morgan Hill kein klares
Ruhesignal beobachtet wird.
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Abbildung 4.18: Verteilung der aus Abb. 4.17 erzeugten Alarme ohne Beriicksichtigung des Erd-
bebens von Loma Prieta (vertikale Linien mit Kreuzen an der Spitze). Die Parameter fiir die
Alarmbedingungen sind in Tab. 4.3 aufgefiihrt; (a) Erdbebenkatalog mit Nachbeben, (b) Erdbe-

benkatalog ohne Nachbeben.
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Abbildung 4.19: Kalifornien, Calaveras—Verwerfung (Erdbebenkatalog ohne Nachbeben): Rium-
liche Lage der seismischen Ruhe auf der Calaveras—Verwerfung vor dem M7-Erdbeben von Loma
Prieta, dessen Epizentrum bei der San Andreas—Verwerfung liegt.
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Abbildung 4.20: Topographische Karte der seismisch aktiven Region -in Kalifornien mit den
Hauptverwerfungen. Die Epizentren der Erdbeben von Coyote Lake (1979) und Loma Prieta (1989)

sind als Sterne gekennzeichnet.
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4.5.3 Abhingigkeit von den Parametern
SEISMOLAP-Parameter

Als freie Parameter des SEISMOLAP—Verfahrens stehen das Raumfenster R und das Zeit-
fenster T' des SEISMOLAP-Algorithmus zur Verfiigung. Die untere Magnitudenschwelle
M. ist hier kein freier Parameter, sondern durch die Bedingung der Homogenitit des Ka-
taloges festgelegt. Um die Abhingigkeit von diesen Parametern zu untersuchen, wird am
Beispiel des kalifornischen Kataloges (mit Nachbeben) wieder die zeitliche Entwicklung des
ruhigen Volumens Vi wie in Abb. 4.13 und 4.17 berechnet. Dabei werden R und T variiert.
Abbildung 4.21(a) zeigt Vr(¢t) fiir R = 20 km und R = 5 km und jeweils T' = 600 Tage,
wihrend Abb. 4.21(b) dieselbe Rechnung fiir 7' = 800 T'age und T' = 400 T'age und jeweils
R =10 km zeigt.
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Abbildung 4.21: Abh#ngigkeit der Kurve Vg(¢) von den Parametern des SEISMOLAP—Verfahrens
fiir den kalifornischen Erdbebenkatalog mit Nachbeben (siehe auch Abb. 4.17). (a) Vg(¢) fiir T =
600 T'age und zwei verschiedene Grofien des Raumfensters R gezeigt und (b) Vg(t) fir R = 10 km
und zwei verschiedene Groflen des Zeitfensters 7.

Die Kurven weisen insgesamt die gleichen Merkmale auf, insbesondere haben die Maxima
die gleiche Lage. Eine sensitive Abhéngigkeit der Resultate kann man in diesem Parame-
terbereich nicht feststellen. Zu dhnlichen Resultaten gelangt man im Falle des armenischen
Kataloges.
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Wihlt man das Raumfenster zu grof}, werden wegen der grofleren Zahl von Ereignissen im
Raumfenster kleinere ruhige Volumina unterdriickt. Dagegen beobachtet man bei kleineren
Raumfenstern stirkere Fluktuationen; auflerdem sinkt fiir kleinere Raumfenster die Zahl
der Raumgitterpunkte mit der vorgeschriebenen Mindestzahl von Ereignissen. Fiir kleine
Zeitfenster werden kurzzeitige Fluktuationen betont, so dafl die Kurven eher verrauscht
sind, wihrend groflere Zeitfenster die langskaligen Trends betonen.

Die Parameter V, und ¢,
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Abbildung 4.22: Abhingigkeit der Alarme und Fehlalarme von dem Parameter V fiir vier ver-
schiedene Werte der Alarmdauer t,. Die Abbildungen beziehen sich auf die in Abb. 4.12 veran-
schaulichte zeitliche Alarmbedingung. Der Pfeil in (b) zeigt die Parameter an, die in Abschnitt 4.5.1
benutzt wurden. Die Rechnungen wurden fiir den armenischen Erdbebenkatalog mit Nachbeben
durchgefiihrt.



82 KAPITEL 4 BESTIMMUNG SEISMISCHER RUHE

Abbildung 4.22 zeigt die Abhéingigkeit der Alarme und Fehlalarme von den Parametern V
und ¢, aus den Alarmbedingungen fiir den armenischen Katalog mit Nachbeben. Es sind
jeweils die Zahl der Alarme und die Zahl der Fehlalarme aufgetragen. Die Kurven beziehen
sich nur auf die zeitliche Alarmbedingung (siehe Abb. 4.12). Der Pfeil in Abb. 4.22(b) zeigt
die Parameterwahl fiir die Untersuchung des armenischen Kataloges in Abschnitt 4.5.1 an.

Wihlt man die Alarmdauer ¢, zu gering, erhélt man eine hohe Fehlalarmquote (Abb.
4.22(a)). Eine hoher Wert von ¢, liefert zwar weniger Fehlalarme — dafiir wird aber ein
groBerer Teil der Gesamtzeit von Alarm iiberdeckt. Auflerdem koénnen die Parameter Vj
und %, nicht als unabhéngig betrachtet werden: Je grofler V,; gewéhlt wird, desto frither
wird der Alarm ausgeltst; somit wird der zeitliche Abstand zu einem moglichen Hauptbe-
ben gréfler und ¢, sollte groBer gewihlt werden.

4.6 Zusammenfassung und Diskussion

In diesem Kapitel wurde eine Methode entwickelt, um seismische Ruhe, speziell vor grofien
Erdbeben zu detektieren und ihre statistische Signifikanz zu bewerten. Im Gegensatz zum
ZMAP-Verfahren (siehe Abschnitt 4.1), welches das Abweichen seismischer Raten von
einer als konstant angenommenen Hintergrundseismizitit erfaflt, wurde als Grundlage das
SEISMOLAP-Verfahren gewihlt. Dieses Verfahren unterscheidet sich in zwei wesentlichen
Punkten von ZMAP: Erstens wird seismische Aktivitidt nicht durch Angabe einer Rate,
also einer Zahl von Ereignissen pro Zeit, angegeben; statt dessen berechnet man eine
gewichtete Summe von Ereignissen, wobei sich die Gewichte aus rdumlichen und zeitlichen
Uberlappflichen berechnen (sieche Abb. 4.7). Zweitens wird diese gewichtete Summe noch
einer nichtlinearen Transformation unterworfen (siehe Gl. (4.5)).

Der Benutzung gewichteter Summen liegt die anschaulich motivierte Annahme zugrunde,
dafl an einem Ort x und zu einer Zeit ¢t solche Erdbeben stirker zur Dynamik beitragen,
die rdumlich und zeitlich néher bei (x,t) liegen als diejenigen, die weit von (x, %) entfernt
sind. Die Benutzung von seismischen Raten gewichtet dagegen alle Ereignisse im Raum-—
und Zeitfenster gleich. Da die gewichtete Summe von Erdbeben (Gl (4.2)) ein Maf fiir
die Anhdufung von Erdbeben darstellt, wird der Kehrwert dieser Summe als Maf} fiir seis-
mische Ruhe benutzt. Auf diese Weise werden Riickgéinge in der Seismizitit nichtlinear
transformiert. Ist die Seismizitdt niedrig, werden leichte Riickginge durch die Kehrwert-
bildung verstirkt; dagegen werden solche Riickginge unterdriickt, wenn die Seismizitét ein
hohes Niveau hat. Zur Vermeidung von Singularititen mufl darauf geachtet werden, dafl
in den jeweiligen Raum— und Zeitfenstern eine gewisse Anzahl von Ereignissen vorhanden
ist. Eine weitere Konsequenz dieses Verfahrens besteht darin, dal die Parameter einer seis-
mischen Ruhe, z.B. Dauer und rdumliche Ausdehnung, nicht einfach mit entsprechenden
Werten aus einer Rechnung mit ZMAP verglichen werden konnen, da wegen der speziellen
Gewichtung die Anomalie (im Sinne des ZMAP-Verfahrens) , verzerrt* wird.

Zur Berechnung statistischer Signifikanzen wurde eine Nullhypothese direkt aus den Erd-
bebenkatalogen abgeleitet. Dazu wurden durch Randomisierung die raumzeitlichen Korre-
lationen in den Erdbebendaten zerstort; die Randomisierung erfolgt vorzugsweise lokal, so
daf} die Vermischung rdumlich weit entfernter Ereignisse unterdriickt wird. Fiir jeden Zeit-
schritt werden aus den Daten der Vergangenheit 100 randomisierte Kataloge erzeugt und
der mittlere SEISMOLAP-Wert mit dem des Originalkataloges verglichen. So wird erreicht,
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dafl Schwankungen bei der Randomisierung durch die Mittelwertbildung unterdriickt wer-
den und das Verfahren einen hohen Grad an Robustheit gewinnt. Diese Nullhypothese
fithrt im Beispiel des M7-Erdbebens von Spitak zu einer eindeutigen Anomalie (siehe
Abb. 4.11) in qualitativer Ubereinstimmung mit den Ergebnissen des ZMAP-Verfahrens
[Wyss & Martirosyan 1998]. Aufgrund dieser Eigenschaften, insbesondere der Robustheit,
stellt die hier entwickelte Methode eine sinnvolle Verbesserung gegeniiber dem S5—Wert
(siehe Gl. (4.11)) dar.

Zur Berechnung von Korrelationen zwischen Ruhephasen und grofien Erdbeben wurden
Alarmbedingungen eingefiihrt. Dabei wurde angenommen, dafl eine seismische Ruhe sich
zunéchst rdumlich ausdehnt, um dann vor dem grofien Erdbeben wieder zu schrumpfen.
Ein Alarm wird erzeugt, wenn die Ruhe wieder im Abnehmen befindlich ist. Somit kann
man mit relativ kurzen Alarmzeiten, z.B. mit zehn Monaten, rechnen.

Im Erdbebenkatalog aus der Region von Armenien findet man deutlich ausgeprigte zeit-
liche und rdumliche Korrelationen zwischen Ruhephasen und Erdbeben mit M > 5.0.
Insbesondere findet man Ruhephasen, die in Zeit und Raum klar ausgepréigt sind. Den-
noch erscheint die automatische Zuordnung einer Ruhe zu einem folgenden Hauptbeben
in Einzelfillen nicht plausibel, da empirisch gefundene Zusammenhinge, z.B. zwischen
der Dauer der Ruhe und der Magnitude des folgenden Hauptbebens, verletzt werden.
Schrinkt man die Betrachtungen auf Erdbeben mit Magnitude M > 5.6 ein, so erhélt
man eine schliissige Zuordnung von Ruhephasen und Hauptbeben. Ahnliche Resultate
erhilt man fiir den Erdbebenkatalog um die Calaveras—Verwerfung in Kalifornien, aller-
dings liefert die Anwendung der Alarmbedingungen praktisch keine Korrelation zwischen
Erdbeben mit M > 5.0 und seismischen Ruhephasen. Statt dessen beobachtet man ei-
ne deutliche seismische Ruhe vor dem Erdbeben von Loma Prieta am 18. Oktober 1989,
dessen Epizentrum bei der San Andreas—Verwerfung liegt.

Insgesamt hat die Anwendung der Alarmbedingungen aus Abschnitt 4.3 gezeigt, daf} die
Methode in Armenien fiir M < 5.5 und in Kalifornien (Calaveras—Verwerfung) fiir M <
6.2 keine seismische Ruhe detektiert. Dies bedeutet nicht, dafl dort keine Ruhe existiert;
vielmehr existiert keine Ruhe im Sinne der untersuchten (Null-)Hypothese. Statt dessen
findet man aber fiir den armenischen Katalog eine schliissige Zuordnung zwischen Ruhe
und Hauptbeben fiir M > 5.6 und fiir den kalifornischen Katalog fiir M > 6.3. Obwohl die
Analyse in diesem Magnitudenbereich auf wenigen Ereignissen beruht, stellen die Resultate
einen klaren Fortschritt gegeniiber bisherigen Untersuchungen dar, da im Gegensatz zu den
sonst iiblichen Fallstudien hier jeweils komplette Erdbebenkataloge untersucht wurden,
ohne die Parameter zu verdndern. Weiter wurde gezeigt, daf sich die Ergebnisse qualitativ
nicht verdndern, wenn die Parameter variiert werden.

Zusammenfassend kann festgehalten werden, dafl die erzielten Resultate die Hypothese
stiitzen, dafl starken Erdbeben hiufig eine seismische Ruhe vorausgeht. Die in diesem
Kapitel entwickelte Methode, die den SEISMOLAP—-Algorithmus mit dem Konzept der
Ersatzdaten kombiniert, stellt eine effiziente Erginzung zu den bisherigen Techniken zur
Detektierung seismischer Ruhe dar.
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Zusammenfassung und Ausblick

In den vorangegangenen Kapiteln wurden zwei Erdbebenkataloge hinsichtlich des Auf-
tretens charakteristischer raumzeitlicher Muster untersucht. Dazu wurden Methoden aus
der nichtlinearen Zeitreihenanalyse aufgegriffen und fiir die Anwendung auf raumzeitliche
Systeme weiterentwickelt. Das Ziel dieser Untersuchungen liegt in der Charakterisierung
der raumzeitlichen Dynamik von Seismizitét.

Es wurden im wesentlichen zwei Muster detektiert und auf ihre statistische Signifikanz
untersucht; obwohl die Muster verschiedenartig sind, tragen sie zum Verstidndnis der Dy-
namik und zur Problematik der Vorhersagbarkeit bei. Das Auftreten beider Muster un-
terstiitzt die Hypothese, dal die Dynamik von Erdbeben nicht einfach zufillig ist. Speziell
deuten die beobachteten statistischen Signifikanzen fiir das Auftreten beider Muster dar-
auf hin, daf sie nicht durch Fluktuationen innerhalb eines stochastischen Prozesses erklart
werden konnen.

Nichtlinearer Determinismus

Die Untersuchung von Erdbebendaten auf nichtlinearen Determinismus wurde im wesent-
lichen aus zwei Griinden durchgefiihrt: Erstens ist Determinismus stets mit der Frage
der Vorhersagbarkeit verbunden, zweitens kann das Auftreten dieser Eigenschaft bei der
Verifizierung bzw. Falsifizierung von Modellen hilfreich sein.

Nichtlinearer Determinismus ist eine strukturelle Eigenschaft eines dynamischen Systems.
Ein Spezialfall von nichtlinearem Determinismus ist deterministisches Chaos, das von
Huang & Turcotte [1990a,1990b] in der Dynamik von Erdbeben vermutet wird. Diese
Hypothese wurde hier nicht weiter verfolgt, da man sie allein anhand der vorliegenden
Daten nicht testen kann, sondern auf Modellvorstellungen angewiesen ist (siehe auch: Dis-
kussion in Abschnitt 2.4). Fiir die Detektierung von nichtlinearem Determinismus stehen
dagegen zahlreiche Methoden zur Verfiigung, die fiir skalare Zeitreihen entwickelt wurden.
In dieser Arbeit wurde eine neue Methode entwickelt, die nichtlinearen Determinismus in
raumzeitlichen Daten quantifiziert. Sie basiert auf den theoretischen Konzepten von Cvi-
tanovié [1988,1992] und der Methode von Pei & Moss [1996a] zur Detektierung instabiler
periodischer Orbits (engl. UPOs = unstable periodic orbits) in skalaren Zeitreihen.

Das Verfahren von Pei & Moss [1996a] zur Detektierung instabiler periodischer Orbits
in skalaren Zeitreihen stellt das Hauptelement der Untersuchungen dar. Es iiberfiihrt
die theoretischen Konzepte von Cvitanovié¢ [1988,1992] in eine praktische Methode der
nichtlinearen Datenanalyse, die ein breites Anwendungsspektrum besitzt. Dieses Konzept
wurde mit Hilfe von Fensterzeitreihen fiir die Untersuchung raumszeitlicher Daten wei-
terentwickelt. Als Nullhypothese wurde ein linearer stochastischer Prozefi gewihlt. Die
Methode von Pei & Moss [1996a] bzw. deren Erweiterung fiir raumzeitliche Systeme wur-
de zunichst auf simulierte Daten angewendet, bei denen das Auftreten von nichtlinearem
Determinismus bekannt ist. Dabei hat sich das Verfahren insgesamt als wirkungsvoll und
robust erwiesen. Nichtlinearer Determinismus konnte in allen Fallen nachgewiesen werden;
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die statistische Signifikanz sinkt, wenn Rauschen addiert wird oder iiber gréflere Raumbe-
reiche gemittelt wird. In Simulationen mit gekoppelten Abbildungsgittern zeigt sich, dafl
der Radius des Bereichs, dessen Mittelung noch eine bestimmte Signifikanz aufweist, von
der Kopplungsstirke nahezu linear abhingt. Dieses Ergebnis zeigt, dafl die ermittelten
charakteristischen Raumskalen, zumindest in einem einfachen Modellsystem, physikalisch
interpretierbar sind.

Die Anwendung auf Erdbebendaten aus Armenien und Kalifornien liefert in bestimmten
Regionen hohe Signifikanzen fiir nichtlinearen Determinismus. Die Regionen sind vornehm-
lich die seismisch aktiven Gebiete. Die hochsten Signifikanzen fiir nichtlinearen Determi-
nismus findet man fiir Raumbereiche, die starke Erdbeben mit ihren zugehorigen Mustern
wie seismische Ruhe und Nachbeben umschlieen. So beobachtet man in dem armenischen
Erdbebenkatalog die hochste Signifikanz in der Region, die das Epizentrum, die seismi-
sche Ruhe und die Nachbeben des M7-Erdbebens von 1988 einschlieft. Ahnliche Resultate
erhélt man auch fiir den kalifornischen Erdbebenkatalog.

Allgemein kann die Nullhypothese, dal die Dynamik von Erdbeben durch einen linearen
stochastischen Prozefl beschrieben werden kann, mit hoher Signifikanz verworfen werden.
Die detektierten Muster haben zwar fiir eine geophysikalisch relevante Vorhersage, al-
so etwa die Vorhersage eines einzelnen Erdbebens, keine unmittelbare Bedeutung; das
Vorhandensein von nichtlinearem Determinismus stellt jedoch eine Bedingung fiir eine
Kurzzeitvorhersage im deterministischen Sinne dar.

Nichtlinearer Determinismus wurde mit der hier entwickelten Methode auch in Erdbeben-
katalogen aus Modellsimulationen gefunden [Hainzl 1998]. Es handelt sich hier offenbar
um eine elementare Eigenschaft, die der Dynamik von Erdbeben zugrundeliegt und somit
auch unmittelbare Bedeutung fiir die Modellierung seismischer Dynamik hat.

Seismische Ruhe vor starken Erdbeben

Der zweite Schwerpunkt dieser Arbeit behandelt die Detektierung seismischer Ruhe vor
starken Erdbeben. Obwohl die Existenz dieses Phinomens als weitestgehend akzeptiert
gilt, ist die Formulierung einer geeigneten Hypothese fiir seismische Ruhe und eines Ver-
fahrens, um diese zu testen, umstritten. In Kapitel 4 wurde eine Methode entwickelt, die
auf dem Algorithmus SEISMOLAP [Zschau 1996a] basiert, der die Ballung von Seismi-
zitét als gewichtete Summe von Erdbeben in einem raumszeitlichen Fenster beschreibt.
Seismische Ruhe ergibt sich dann als Kehrwert dieser Summe (Se~Wert). Dies ist ein we-
sentlicher Unterschied zu den meisten anderen Verfahren, die stets seismische Ruhe als
einen Riickgang der Rate (Zahl von Erdbeben pro Zeitintervall) definieren [Habermann
1988; Reasenberg & Matthews 1988; Wyss & Habermann 1988].

Die Hypothese, daf seismische Ruhe vor starken Erdbeben sich in einem signifikanten An-
stieg des So—Wertes duflert, wurde gegen eine Nullhypothese getestet, die sich im wesent-
lichen durch eine Randomisierung des untersuchten Erdbebenkataloges ergibt. Schliefilich
wurden Korrelationen von Ruhephasen mit spéter auftretenden starken Erdbeben durch
einfache Alarmbedingungen getestet. Der Alarm wird fiir ein festes Zeitintervall erzeugt,
nachdem eine seismische Ruhe ihr maximales Volumen angenommen hat und schliefllich
wieder abklingt. Findet innerhalb des Alarmintervalls im Ruhevolumen ein starkes Erdbe-
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ben statt, gilt die ,, Vorhersage® als erfolgreich. Die Untersuchungen wurden wieder fiir den
armenischen und den kalifornischen Erdbebenkatalog durchgefithrt. Um den Einflufl der
Nachbeben abzuschiitzen, wurden auch Kataloge untersucht, aus denen zuvor die Nach-
beben beseitigt wurden [Reasenberg 1985].

In beiden Erdbebenkatalogen konnten Phasen mit ausgepréigter seismischer Ruhe, die
nicht durch die Ersatzkataloge reproduzierbar sind, nachgewiesen werden. Obwohl die
Alarmbedingungen im armenischen Katalog deutliche Korrelationen zwischen seismischer
Ruhe und starken Erdbeben liefern, erweisen sich die Alarmbedingungen insgesamt als zu
einfach, um eine konsistente Zuordnung von Ruhephasen und starken Erdbeben ,,automa-
tisch“ vorzunehmen. Insbesondere mufl der Einflufl von solchen Erdbeben beriicksichtigt
werden, die zwar nicht im untersuchten Katalog enthalten sind, aber rdumlich benachbart
liegen. Weiter zeigen die Resultate, dafl die Definition eines ,starken* Erdbebens von der
jeweils untersuchten Region abhingt. Schliefilich weisen die Ergebnisse darauf hin, daf
Korrekturen hinsichtlich der Nachbeben keinesfalls ausbleiben diirfen.

Insgesamt liefert das beschriebene Verfahren robuste und nichttriviale Ergebnisse. Es stellt
einen geeigneten und vielversprechenden Ausgangspunkt fiir eine verbesserte Detektierung
seismischer Ruhe dar.

Ausblick

Das Auftreten von nichtlinearem Determinismus in einem natiirlichen System wirft zwangs-
laufig Fragen auf. Pei & Moss [1996a] haben diese Eigenschaft in Daten gefunden, die bei
der Messung von Aktionspotentialen in Photorezeptoren von Krebsen bei duflerer An-
regung aufgenommen wurden. Thre Frage (S. 620) Why should the crayfish CPR exhi-
bit UPOs? (engl. CPR = caudal photoreceptor) it sich ebenfalls auf die Analyse der
Erdbebendaten iibertragen. Insbesondere sollte untersucht werden, ob diese Eigenschaft
durch einen speziellen Mechanismus hervorgerufen wird. In dem Modell von Hainzl et
al. [1998a,1998b] wurde das Auftreten von UPOs mit z.T. hohen Signifikanzen verifiziert
[Hainzl 1998]. Diese Methode kann auf andere Modelltypen angewendet werden und so
zur Verifizierung bzw. Falsifizierung des jeweiligen Modells beitragen.

Bei der Detektierung seismischer Ruhe vor starken Erdbeben sind viele Fragen ungelost.
Ein zentrales Problem besteht in der Behandlung der Nachbeben, die eine hiufige Quelle
fiir Artefakte und Mifiverstindnisse sind. In dieser Arbeit wurde der Einfluff der Nachbe-
ben beriicksichtigt, indem alle Berechnungen auch fiir Kataloge durchgefiihrt wurden, aus
denen zuvor die Nachbeben mit dem Algorithmus von Reasenberg [1985] entfernt wurden.
Da dieser Algorithmus verschiedene Annahmen und Parameter enthilt (siehe Abschnitt
2.3.2), ist die Beseitigung der Nachbeben jedoch subjektiv. Die Entwicklung speziellerer
Methoden zur Behandlung der Nachbeben, abhéingig von der jeweiligen Region, ist hier
erforderlich.

Weiter wurde die Auswertung der raumzeitlichen Muster in Kapitel 4 anhand einfacher
Groflen durchgefiihrt. Insbesondere bei der rdumlichen Integration der ruhigen Gitter-
punkte verliert man Informationen. Hier erscheint es sinnvoll, die zeitliche Entwicklung
seismischer Ruhe in kleineren Raumbereichen mit geeigneten Maflen zu detektieren.

SchlieBlich sind mit den entwickelten Methoden Datenséitze hoher Qualitdt untersucht
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worden. Es sollte gepriift werden, ob die Anwendbarkeit auch bei Erdbebenkatalogen
gewihrleistet ist, die z.B. hinsichtlich Homogenitdt und Genauigkeit, aber auch Linge
der Aufzeichnungen, weniger hohen Anforderungen geniigen als die Kataloge aus Armeni-
en und Kalifornien.
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Attraktor: Ein Attraktor ist eine Teilmenge des \, Zustandsraumes, auf der die asym-
ptotische (¢ — co) Bewegung eines Systems stattfindet.

Cluster: Ein Cluster ist eine Anhdufung von Objekten. Erdbeben fafit man zu Clustern
zusammen, wenn sie rdumlich und zeitlich eng benachbart sind. Dies ist meistens bei
Nachbebenserien der Fall, die nach starken Erdbeben stattfinden.

Declustering: Unter Declustering versteht man Techniken, die aus Erdbebenkatalogen
abhéngige Erdbeben entfernen. Ein Erdbeben gilt als abhiingig, wenn es einem
Cluster angehort und nicht dessen Reprisentant ist.

Deterministisches Chaos: Deterministisches Chaos liegt vor, wenn die zeitliche Ent-
wicklung eines Systems sensitiv von den Anfangsbedingungen abhéngt, d.h. benach-
barte Trajektorien laufen exponentiell auseinander. Die Dynamik des Systems ist
irreguléir, obwohl die Systemgleichungen exakt bekannt sind. Deterministisches Cha-
os ist durch einen positiven \, Lyapunov-Exponenten gekennzeichnet.

Druckwelle: Eine Druckwelle ist eine longitudinale elastische Welle, die sich nach ei-
nem Bruchvorgang im Erdkorper ausbreitet. Da sie vor der N\, Scherwelle in den
MeBstationen eintrifft, wird sie auch als Primédrwelle (P-Welle) bezeichnet.

Epizentrum: Das Epizentrum ist die Projektion des \, Hypozentrums, also der Lage des
Erdbebenherdes, auf die Erdoberflache.

Erdbebenvorhersage: Als Erdbebenvorhersage bezeichnet man eine Aussage iiber ein
zukiinftiges Erdbeben, die Ort, Zeit und Magnitude des Erdbebens mit jeweiligen
Fehlerangaben (Fenstergrofien) enthélt. Auflerdem sollten die Bedingungen angege-
ben werden, die zu dieser Vorhersage gefiihrt haben.

Fensterzeitreihe: Eine Fensterzeitreihe ist ein Element einer Schar eindimensionaler
Zeitreihen {y; } r, die parametrisch von einem Fenster F' abhingen. Hiufig ist F' ein
Zeitfenster, auf das die Zeitreihe eingeschrinkt wird. In einem raumzeitlichen System
g(x,t) kann F auch ein Raumfenster sein, in dem die Werte von g, z.B. durch Inte-
gration iiber F, zu einem Wert zusammengefat werden: gp(t) = [ [icp 9(x,t) d?z.

Fixpunkt: Ist ein dynamisches System durch eine diskrete Abbildung x;11 = f(x;) ge-
geben, so ist ein Fixpunkt z* durch die Bedingung f(z*) = x* definiert; z* ist ein
periodischer Punkt der Periode p = 1. Ein Fixpunkt =* heif}t stabil, wenn jeder Or-
bit in der N&he von z* in den Fixpunkt hineinlduft. Er heif}t instabil, wenn er nicht
stabil ist.

Herdfldache: Die Herdfliche eines Erdbebens ist das Flichenelement, das wihrend des
Bruchvorgangs versetzt wird.
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Hypozentrum: Das Hypozentrum ist der Ort, an dem der Bruchvorgang, der zu einem
Erdbeben gehort, beginnt. Es wird aus Laufzeitmessungen der seimischen Wellen (\
Druckwelle und , Scherwelle) bestimmt.

Instabiler Fixpunkt: \, Fixpunkt.

Kritischer Punkt: Ein kritischer Punkt ist der Wert eines Parameters, an dem ein Pha-
seniibergang zweiter Ordnung stattfinden kann. Ein System zeigt in der Néhe eines
kritischen Punktes anomales (divergentes) Verhalten im Bereich kleiner Fluktuatio-
nen des Parameters.

Lithosphére: Als Lithosphire bezeichnet man die Erdkruste zusammen mit dem oberen
Erdmantel.

Lyapunov—Exponent: Der Lyapunov-Exponent A ist ein Maf} dafiir, wie sich Stérungen
der Anfangsbedingungen eines dynamischen Systems zeitlich entwickeln. Fiir eine
eindimensionale diskrete Abbildung z;11 = f(z;) ist er definiert durch:

n—1 df $Z

A= lim ~ Zl ‘ - (A1)

Storungen, die im zeitlichen Mittel exponentiell anwachsen, sind durch einen positi-
ven Lyapunov—Exponenten gekennzeichnet.

Nullhypothese: Bei der Analyse von Daten definiert die Nullhypothese einen Prozes,
von dem angenommen wird, daf} er die Daten reproduziert. Im allgemeinen verlangt
man von diesem Prozef, dal er bestimmte Eigenschaften der Daten, z.B. Mittelwert
und Varianz erhilt und andere randomisiert. Untersucht man etwa eine Zeitreihe auf
Determinismus, wihlt man als Nullhypothese hiufig einen \, stochastischen Prozef.

Oberflachenwelle: Oberflichenwellen sind Wellen, die sich aufgrund von Bodenbewe-
gungen an der (freien) Erdoberfliche ausbilden.

Poisson—Prozef3: Der Poisson-Prozef} ist ein \, stochastischer Prozef}, dessen Vertei-
lung sich als Grenzfall der Binomialverteilung ergibt: Ereignen sich N unabhiingige
Ereignisse im Zeitintervall I = [0; 7], so findet man mit der Wahrscheinlichkeit

N\ [ t\" t\N "
= — 1— = A2
P (n> () (1-7) (A.2)
n Ereignisse in einem Teilintervall von I der Léinge ¢. Im Grenzfall N — oo, T — o0,
aber mit konstanter Frequenz f = N/T erhilt man die Poisson—Verteilung

_UD (A.3)

" n!

In der Terminologie stochastischer Prozesse ist der Poisson—Prozef} ein nicht stati-
onédrer Markov—Prozef}; der in der Zeit ¢ und der Variablen n homogen ist und durch
folgende bedingte Wahrscheinlichkeit definiert ist:

(t—1t) L (t=t)

p(t,nlt',n') = (n —n')!

, fiirn>n',t >t (A.4)
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p(n,0) = dnyo (A.5)

und
p(n,tin’,t') =0, fiir n <n'. (A.6)

Scherwelle: Als Scherwelle bezeichnet man eine transversale elastische Welle, die sich
nach einem Bruchvorgang im Erdkorper ausbreitet. Da sie eine kleinere Ausbrei-
tungsgeschwindigkeit als die \, Druckwelle hat, wird sie auch als Sekundirwelle
(S—Welle) bezeichnet.

Selbstorganisierte Kritizitdt: Von selbstorganisierter Kritizitdt spricht man, wenn ein
System sich selbstéindig in die Nihe eines “\, kritischen Punktes bewegt und dort in
einem Zustand verminderter Stabilitdt bleibt.

Stochastischer Prozef}: Ein stochastischer Prozef ist eine Funktion z(¢), deren Werte
zu jeder Zeit ¢ zufillig sind.

Subduktionszone: Subduktionszonen sind Bereiche, in denen Teile der Erdkruste in den
Erdmantel abtauchen.

Zellularer Automat: Als zelluliren Automaten bezeichnet man ein raumzeitliches Sy-
stem mit einem reguldren Raumgitter, diskreter Zeit und diskreten Werten. Jedes
Element des Raumgitters wechselwirkt mit seinen nichsten Nachbarn.

Zustandsraum: Der Zustandsraum eines dynamischen Systems ist der Raum, der von
den Variablen des Systems aufgespannt wird. Seine Dimension ist gleich der Zahl
der unabhingigen Variablen.
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Abstract

We present a new technique for the analysis of spatiotemporal data. In our approach
the concept of intermediate-scale determinism is combined with a test on unstable periodic
orbits. A comparison of original data with appropriate surrogate data provides a statistical
assessment of the results. The method is applied to both numerically generated data and
data from a natural system.
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1 Introduction

In recent years a lot of techniques have been developed to analyse time series from complex
dynamical systems (cf. [1, 2]). A special challenge is the analysis of spatiotemporal dynamics,
in particular of natural systems. Although the study of patterns and dynamics of spatially
extended systems becomes more and more important, e.g. in theoretical ecology [3] or brain
imaging techniques [4], little is known about how to analyse the corresponding data. In many
approaches the spatial extension is not taken into account and the multi—-dimensional data are
simplified to one—dimensional time series [5]. This procedure may be justified for systems, which
show approximately homogeneous behaviour in space, but in general this approach may fail to
capture characteristic dynamical patterns of natural systems. Alternative approaches which
focus on dynamical properties of the system under investigation are based on a decomposition
of spatiotemporal patterns into special basis functions, e.g. wavelet transformation [6] or the
Karhunen-Lo¢ve method [7]. But these techniques seem to be appropriate in those cases, where
the data can be approximated globally by a few dynamical modes. This restriction, however,
excludes the analysis of many natural systems.

The intention of this work is to characterize the spatiotemporal dynamics by typical spatial
length scales, on which the interesting dynamical properties of the system can be observed.
This procedure requires to take the spatial extension of the system into account and should be
applicable to a large variety of data.

To illustrate the main idea of our approach, we assume that a part of a two-dimensional system
of size L x L is observed inside a fixed window of size [ x [ (with I < L). On small scales
Il <« L the observed dynamics of natural systems mostly reflects intrinsic stochasticity and
spatial inhomogeneities, whereas on larger scales | < L spatial averaging over dynamically
desynchronized parts of the system suppresses stochastic fluctuations as well as the interesting
dynamical properties which we want to extract. Therefore, we search for an intermediate scale
(window size), where, on the one hand, a signal with significant deterministic properties is
observed and, on the other hand, the loss of dynamical information arising from spatial averaging
is as small as possible. Thus, the averaging procedure itself is exploited for the analysis of
spatiotemporal time series. This concept was introduced by Rand [8, 9] for systems, where the
global dynamics is in a steady state and, therefore, trivial in the thermodynamic limit.

Most natural systems, however, are far from the thermodynamic equilibrium [10] and their
system size is far from infinite size. As a consequence, we observe complex dynamical behaviour
even on the largest observable scales. Therefore, we propose a technique without any restrictions
for the dynamics in the infinite size limit. To identify a nontrivial determinism on a characteristic
length scale, we use an approach of Pei and Moss [11] based on a test for unstable periodic orbits.
In Sec. 2 we describe the algorithm for the extraction of the spatial length scales in detail. To
demonstrate the efficiency of our method, we first investigate a lattice of coupled tent maps
as an example for a system exhibiting complex spatiotemporal dynamics (Sec. 3). Second,
we show that our method works also for data from a natural system. Therefore, we analyse
earthquake data, which have several complex features, because the underlying processes like
stress accumulation and ruptures are strongly nonlinear (Sec. 4). The results are summarized
and discussed in Sec. 5.
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2 Extraction of Characteristic Spatial Length Scales

The intention of this work is to include the spatial extension of a system in the analysis of
spatiotemporal data. For this aim we want to extract spatial regions from the data, where
the dynamics is significantly deterministic. In contrast to global descriptions, where the spatial
extension is simplified to a number, more dynamical information is taken into account here.
Assume that the spatiotemporal data are given by the map g(Z, ;) with discrete time ¢; and no
restrictions for Z and g. For a certain point Z; we consider a set of window time series {w;}r
calculated by averaging the data in a circular area (radius R) around Z;. The main idea is to
compare the time series for different values of R with respect to the occurrence of nonlinear
determinism in the data. A powerful tool to quantify nonlinear determinism in time series is
the detection of unstable periodic orbits (UPOs). Numerous techniques have been developed for
this aim [11, 12, 13, 14]. In this work we use the method of Pei and Moss [11].

For a location Zy we call a length scale Ry characteristic, if the dynamics for Ry is deterministic
with high significance in comparison with other scales R. The time series w; corresponding to
Ry is then the appropriate choice for further investigations of the local dynamics.

We describe now the procedure for the extraction of characteristic scales in five steps:

i. Generation of window time series:
For a fixed Zy = (x0, yo) and different values of R the window time series

w; = (9(T,ti))|7—z0|<R (1)

are computed, where the brackets (-)z_z,|<r denote the average over all points & = (z,y)
with v/(z — z0)? + (y — yo0)? < R.

ii. Scatter plot of the time series w;:
The value w; of the time series is plotted against the preceding value w; 1 (see Fig. 1).

iii. Detecting candidates for unstable periodic orbits (UPOs):
The identification of unstable periodic orbits [11, 12] rests on the occurrence of a special
sequence of points in the time series. If the system’s trajectory enters such a sequence,
a predictable pattern of values of the time series follows: the trajectory approaches an
unstable fixed point along a stable manifold and diverges from it along an unstable man-
ifold. The unstable fixed point is the intersection point of the stable and the unstable
manifold. In the vicinity of the unstable fixed point, we can approximate these manifolds
locally linear. We consider sequences of five points Py, ..., Ps, respectively, and define
the following criteria for an UPO candidate (see Fig. 1): (A) The points P, P» and Ps
approach the line of identity along a straight line with decreasing perpendicular distances
to the line of identity; (B) the points Ps, Py and Ps diverge from the line of identity along
a straight line with increasing distances; (C) the candidate for the unstable fixed point,
which is defined as the intersection point of the two lines, is close to the line of identity,
i.e. the perpendicular distance to the line of identity is smaller than the mean of the
perpendicular distances of the five points; (D) the stable manifold has a negative slope
with magnitude less than 1 and the unstable manifold a negative slope with magnitude
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greater than 1. Note that this condition applies to a so—called “flip-saddle” and only holds
for fixed points of period 1. An important property, the recurrence of UPOs, is not taken
into account in these criteria. This condition is only appropriate for long time series and
has the disadvantage of an additional parameter, a ball size in phase space that decides,
whether two encounters are identical.
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Figure 1: Geometrical definition of an UPO candidate in a time series w;: the dots are the data
points, the crosses denote the sequence of points associated with an UPO (P, P,, P3: stable
direction; P3, P;, Ps: unstable direction), the square (intersection point) is the candidate for
the unstable fixed point which is close to the line of identity w; = w;_1.

iv. Calculation of the statistical significance:

Since sequences with the properties (A)-(D) in the previous item can also occur by chance
in a time series, we check the robustness of the method by applying the concept of surrogate
data [15]. The statistical significance for the number of UPOs can be defined by comparing
the original data with a large number of surrogate data files. Therefore, we count the
number of UPOs in the original data, N, and in the surrogate data, Vg, and compute the
statistical significance [11]:

N — (N s)

Os

K= , (2)
where o is the standard deviation of Ny and (N;) the mean value of Ny over all surrogate
data files. For Gaussian distributions K > 3 is equivalent to a confidence level of 99%
to reject the null hypothesis that the original data are linear in the sense that they do
not contain a significant number of UPO candidates. Our surrogate data are generated
by phase randomization and amplitude adjustment of the original data [15], so that the
linear correlations as well as the statistical properties of the data are conserved.



106 ANHANG B: PUBLIKATIONEN

v. Extraction of a characteristic length scale:
Applying steps ii. and iii. on each time series of the set {w;}r from i. yields a function
K(R). For this function we have to define selection rules to extract the characteristic
length scale, e.g. K has to be maximum and above a certain threshold.

3 Analysis of model data

In this section we illustrate the efficiency of our method. Therefore, we consider a special kind
of couple map lattices [16], the coupled tent maps. A tent map [17] is given by the formula

flu)=1-2fu~ | Q)

The field v depends on the discrete time ¢; and the discrete spatial coordinates z and y. The
dynamics of the field is given by a linear operator D:

u(a:vyvti%—l) = Df(u(xvy7tl)) (4)

For D we choose a diffusion operator with an 8—neighbour coupling, which is approximately
isotropic [18]

Du(w.y) = (1= 26)f(ulw,y))

+i€[f(U($ —Ly) + flulz +1,9)) + fu(z,y — 1)) + f(u(z,y — 1))]

oeelf (e — Ly = 1) + flale — Ly +1)
(e Ly = 1)+ Fufa + 1y + 1)) )

with the coupling strength ¢ € [0,0.8]. The simulation starts with random numbers u(z,y,0) €
[0, 1] and evolves, until a statistically stationary state is reached. Then the time series with 1000
data points, respectively, are generated. For a randomly chosen point Zy = (xg, yo) a set of time
series {w;} g corresponding to different spatial scales R is produced:

Wi = <u(x7y7ti)>\j’ffo\§R' (6)

For each time series we now compute the significance K for the existence of unstable periodic
orbits from Eq. (2). To suppress statistical fluctuations, we repeat this process for 100 points
Zp and compute the mean significance for each scale.

In Fig. 2 we show the dependence of the significance for UPOs on the length scale for three
different values of the coupling €. Each curve has a maximum significance for the smallest
scale and decreases for increasing scale size due to the increasing degree of spatial averaging.
Therefore, note that the system is completely deterministic and the dynamics on the smallest
scale, which includes only one point, is not affected by averaging. Consequently, this scale yields
the highest degree of determinism. Comparing the results for different values of ¢ we observe
a rapid fall-off for ¢ = 0.30 in contrast to a slower fall-off for stronger couplings. This is
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Figure 2: Significance K (Eq. 2) as a function of the spatial scale for the homogeneous tent map
model for different values of the coupling: € = 0.30 (solid line), ¢ = 0.55 (dashed line), e = 0.80
(dotted line).

4.5

35+

25t

15}

Figure 3: Relationship between the scale size, where the significance for the existence of UPOs
decreases below K, = 4.0, and the coupling ¢ of the CML; dotted line: linear fit.
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Figure 4: Significance K as a function of the spatial scale for the inhomogeneous tent map model
for different values of the coupling: ¢ = 0.70 (solid line), ¢ = 0.75 (dashed line), ¢ = 0.80 (dotted
line).

Figure 5: Influence of external noise (Eq. 8) on the homogeneous tent map model with ¢ = 0.7
for n = 0 (solid line) and n = 10% (dashed line).
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reasonable, since weakly respectively strongly coupled systems should provide small respectively
large characteristic length scales. Thus, the detection of UPOs can be used to measure coupling
strengths in the spatiotemporal system. In Fig. 3 we plot the scale, for which K decreases below
an (arbitrary) threshold of Ky, = 4.0 versus the coupling strength . The figure shows that the
relationship between coupling strength and scale size is approximately linear.

However, this model is far away from describing natural systems, rather it can be considered
as a toy model. In order to mimic an important feature of several natural systems we now
simulate the occurrence of inhomogeneous spatial patterns. Such patterns can be observed
e.g. in earthquake data (see Sec. 4), where different spatial regions yield different levels of
seismicity due to the local tectonics. As a simple approach to introduce inhomogeneities in our
toy model we replace 1000 randomly chosen grid nodes (z,y) by 0: u(z,y,t) = 0 for all times
t. Fig. 4 shows the results analogous to Fig. 2 for the inhomogeneous tent map model with
e =0.70,0.75 and 0.80. Below ¢ = 0.70 we observe no qualitative difference in comparison with
the homogeneous model. The existence of inhomogeneities attacks predominantly the smallest
scales, because the average is carried out only for a few grid nodes in contrast to large scales,
where the influence of the inhomogeneities decreases with respect to the large number of grid
nodes in the average. Thus, the significance is suppressed for small scales. In between these small
scales, on the one hand, and the large scales, where averaging suppresses determinism, on the
other hand, we now observe a scale with maximum significance for the existence of UPOs. This
is a characteristic length scale in the sense of the previous section. Note that the significance on
small scales is much more suppressed for systems with intrinsic stochasticity.

In summary, the technique proposed in Sec. 2 allows to extract characteristic spatial length
scales from spatiotemporal data and measures coupling strengths from the corresponding system.
Finally, we show that our method is robust with respect to external noise. Therefore, note that
an orbit of the tent map (Eq. (3)) is only confined in [0, 1], if the initial value ug is in [0, 1].
Otherwise, the orbit moves off to —oo. The diffusion operator (Eq. 5) holds D f (u(z,y,t)) € [0,1]
for all time ¢, but external noise can violate this condition. For the following calculation we,
thus, use modified tent maps [18] defined by

F(u) = maz[—b, (1 — 2[u — %m, b= 0.025. (7)

If a point sequence leaves the interval [0,1] due to noise, the (stable) fixed point uy = —b is
visited and, in the next step, the orbit moves away from wuy, again due to noise. The external
noise is added according to

fn(u) = f(u) + né, (8)

where 7 is the standard deviation of the external noise and § is an uncorrelated Gaussian
distributed random variable.
For noise levels up to n ~ 20% the significances decrease as a consequence of the noise, but
the shapes of the curves remain similar. Above this threshold the occurrence of UPOs is not
significant. As an example we show in Fig. 5 the results for the homogeneous lattice (¢ = 0.70)
with n = 0 and = 10%. In conclusion, the method is robust with respect to moderate external
noise.



110 ANHANG B: PUBLIKATIONEN

4 Analysis of earthquake data

As a dynamically rich and interesting subject, we apply this approach to earthquake data, which
are an example for a natural system with complex dynamics; for an overview see [19]. Here we
only mention the famous Gutenberg—Richter law [20]

where N is the number of earthquakes with magnitude greater than or equal to M. The “b-
value” varies, dependent on the region, generally in the range 0.8 < b < 1.2 [21]. The constant
a is a measure for the regional level of seismicity. The magnitude M is related to the energy E;
in the seismic waves [19] by

logo Es = 5.24 + 1.44M. (10)

The data, which are investigated here incorporate 11,781 earthquakes recorded in Armenia be-
tween 1962 and 1996 [22]. Each earthquake is described by a four dimensional vector consisting
of time, longitude, latitude and magnitude. To avoid finite size effects, we have cut off a marginal
region in space. The range for the latitude and the longitude is [39.2°,41.0°] and [43.0°,46.0°],
respectively, corresponding to a size of approximately 200 km x 250 km. The magnitude range
is given by 2.0 < M < 7.0.

Since the events are distributed very complex, i.e. not equidistant, in time and space, we need
a pre—processing in order to generate time series analogous to Eq. (6). Therefore, we define a
20 x 20—square lattice in space and compute for each node 7y ; the average energy FEg from
Eq. (10) in an adjacent region represented by R and a time interval T; = [t;,t;—1]:

wi = (Es(Z,1))z_z, 1<, ter; (11)

with the notation from Eq. (6). In our investigations the time intervals have a length of 14 days.
As we have found, the results do not depend sensitively on this parameter.

Figure 6 shows the significance for the existence of UPOs as a function of the scale R for the
location of the magnitude—7— Spitak earthquake, which occurred on December, 7%#1988. This
location is appropriate for the analysis of the local dynamics, because it is approximately isolated
from the adjacent seismic regimes. First, the peak at R ~ 48 km confirms clearly the existence
of an intermediate spatial length scale with a high degree of nonlinear determinism. Second, the
significance at this position is remarkably high (K = 8.0). The probability that the occurrence
of UPOs in the data is due to statistical fluctuation in a system with linear dynamics, is less
than 0.1%. In contrast to this we cannot find such a length scale in other regions, although the
level of seismicity is larger than average. An example is given in Fig. 7. To give an overview for
the whole region covered by the earthquake catalogue we define the characteristic scale by the
conditions that K is maximum and K > 3.0. The result (Fig. 8) exhibits regions with nonlinear
determinism and provides the spatial length scales, where this can be observed with maximum
significance.

The length scales from these investigations yield the highest degree of nonlinear determinism.
For geophysical applications of our results we refer to techniques for the analysis of earthquake
data, which are based on spatial clustering [23]. In such approaches a spatial ball size is required.
Instead of an ad—hoc definition of this ball size, our technique allows to determine this parameter
from dynamical reasons.
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Figure 6: Significance K as a function of the spatial scale for #y = (40.92°,44.22°) (location of
M'7—Spitak earthquake).
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Figure 7: Significance K as a function of the spatial scale for Zy = (40.00°,43.10°).
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Figure 8: Spatial distribution of characteristic length scales for the Armenia earthquake cata-
logue. The colour denotes the characteristic scale, which is defined by the conditions that K is
maximum and K > 3 for each &y, respectively.
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5 Summary and Outlook

We have presented a new technique to quantify the dynamics of spatially extended systems. The
main idea is to check whether it exists an intermediate spatial scale between the noisy micro—
scales and the large scales, where the interesting dynamics is suppressed by averaging effects.
This intermediate scale is then characterized by a maximum of nontrivial determinism and it
represents the appropriate length scale, on which important features of the underlying dynamics
can be observed. To extract the characteristic length scale from the data, we look for unstable
periodic orbits in time series corresponding to different scales. The occurrence of such orbits
is a measure for nonlinear determinism. The scale with the highest significance, with respect
to the condition that K is above a certain threshold, can be considered as the characteristic
length scale. The statistical significance is derived from a comparison of the original data with
appropriate surrogate data.

Our calculations show that intermediate scales with deterministic dynamics in the sense as men-
tioned above exist in numerically generated data from a CML. We have investigated two simple
models: a homogeneous and an inhomogeneous lattice of coupled tent maps. The homogeneous
model shows first that nonlinear determinism decreases with increasing scale size, and second
that this decrease correlates with the coupling in the model. The latter one shows that spatial
inhomogeneities suppress determinism on small scales. Furthermore, we have shown that the
scale size correlates nearly linear with the coupling strength in the model. The robustness of
the method with respect to noise has been verified numerically. These results are encouraging
for the application of our technique to other, more complicated physical models.

In the second part of the work, we have detected characteristic length scales in earthquake data
as an example for a natural system. In some spatial regions we have observed clear maxima
for the significance as a function of the scale size. Moreover, the statistical significance reaches
values which correspond to a probability of more than 99.9% to reject the null hypothesis.
One has to keep in mind, however, that our approach is still very general and should be refined
for special applications, e.g. by using more complicated windows than circles. This would
be well-adapted for the study of spatial inhomogeneities. Another possible refinement of our
method is the use of different kinds of surrogate data. The appropriate choice depends on the
null hypothesis under consideration. Since we have focused on nonlinear correlations in our
work, we have used phase randomized surrogates. For the detection of correlations in general,
one may generate surrogates simply by shuffling the original data.

In summary we believe that our technique is promising for the analysis of a large variety of
spatially extended dynamical systems.
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Abstract. We propose a new technique in order to estimate statistical significances for seismic quiescence.
The algorithm SEISMOLAP, which was designed for the quantification of quiescence, is combined with a
concept of surrogate data for spatiotemporal systems. For a fixed geographical location, we test the null
hypothesis that the application of SEISMOLAP yields the same results for both, the earthquake data itself
and the surrogate data. A gridding technique allows to investigate the entire spatial volume covered by a
certain earthquake catalog. As a result we get a significance K(Z,t) for seismic quiescence as a function
of space and time. A point (Z,t) is considered as quiet, if K(&,t) exceeds a threshold value K such
that the null hypothesis is rejected with a probability of p > 99 p.c.. Because earthquake clusters like
aftershocks and swarm events generate erroneous quiescence, we also investigate declustered catalogs and
discuss the influence of the clusters.

Applying this method to an earthquake catalog from Armenia, we observe several cases of seismic
quiescence before mainshocks. These quiescence periods occur in the original data as well as in the
declustered data. Using alarm conditions we find that quiescence periods and mainshocks are correlated
“better-than-chance”.

As an illustrative example, we finally focus on the M7, 1988, Spitak earthquake and find that this event
was preceded by a quiescence of approximately 2.5 years located north of the epicenter with a maximum
extension of 80 km.

Keywords: seismic quiescence, statistical methods, earthquake prediction

1. Introduction

Seismic quiescence, which has been reported firstly by Mogi (1969), is well known as a
promising candidate for an intermediate-term precursor to large earthquakes (Habermann,
1988; Wyss and Habermann, 1988a, 1988b; Ogata, 1992; Wyss and Dmowska, 1997).
It extends typically over the rupture zone of the subsequent mainshock and lasts for
several years. Seismic quiescence has already been the basis for successful predictions of
earthquakes (Ohtake et al., 1977, 1981; Wyss and Burford, 1987). In this work, we present
a statistical assessment of precursory seismic quiescence and estimate correlations with
mainshocks. However, we do not want to participate in the discussion about predictability
of earthquakes (Geller et al., 1997; Wyss, 1997).

The detection of quiescence in earthquake catalogs is not straightforward due to the
following reasons: (1) The occurrence of seismicity rate variations in earthquake data is “a
complex mixture of real and man-made changes” (Habermann, 1987). The latter mostly
arise from network changes and systematic changes in magnitudes. (2) The significance of
an observed signal, e.g. a seismic quiescence, depends on the data quality as well as on
the statistical testing procedure itself. For instance, the detection of quiescence becomes
critical, if the background seismicity is too low. (3) A proper definition of the (null)
hypothesis is required. The present work mainly deals with points (2) and (3). For the
discrimination between real and “man-made” changes we refer to Habermann (1987, 1991).

';:‘ © 1999 Kluwer Academic Publishers. Printed in the Netherlands.
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Wyss and Habermann (1988a) define seismic quiescence by a decrease of the mean
seismicity rate compared with the preceding background rate in the same crustal volume
and an overlap of the quiet volume with the source volume of the associated mainshock.
To estimate statistical significances for quiescence, Wyss and Habermann (1988a) apply
the concept of z-value statistics (Habermann, 1988) and verify in several case histories
that major earthquakes have been preceded by significant seismic quiescence (Wyss and
Burford, 1987; Wyss and Habermann, 1988a; Wyss et al., 1995). In contrast to this result,
Reasenberg and Matthews (1988) conclude from the analysis of 37 shallow earthquakes
in California and Japan that “no evidence is found in the cases studied for a systematic,
widespread, or reliable pattern of quiescence prior to the mainshocks.”

A new approach to quantify seismic quiescence is the algorithm SEISMOLAP, which has
been recently proposed by Zschau (1996). SEISMOLAP measures directly the clustering
of earthquakes by computing a weighted sum instead of the mean value of the events
in a certain space and time window (S7-value). The amplitudes decrease with increasing
distance in space and time. The inverse of S, called Ss-value, is a measure for quiescence.
A statistical measure, the Ss-value is derived by computing the probability distribution of
the Sy-values in a statistics window in the past, using the Pierson type III distribution.
However, due to clustering and inhomogeneous reporting the data are highly instationary
and consequently, the results depend significantly on the size of the statistics window.

A common problem of all approaches mentioned above is the large number of parame-
ters needed for the analysis, e.g. space and time windows, magnitude cutoff and parameters
coming from data pre-processing like declustering (Reasenberg, 1985). Since the quiescence
signal depends on these parameters, the separation of precursory quiescence and artificial
rate decreases is not clear. Furthermore, the definitions, e.g. for duration and extension
of the quiescence, are arbitrary. A reasonable definition of quiescence depends strongly on
the “normal” level of seismicity, i.e. it depends on the microearthquake activity in the case
where no mainshock is in preparation.

The main idea in this work is to use randomized earthquake data to compute sig-
nificances for seismic quiescence (Theiler et al., 1992). This approach is based on the
bootstrap techniques, which are well-known in time series analysis (Kantz and Schreiber,
1997). In this context, we test the null hypothesis that the SEISMOLAP function of real
earthquakes can be modeled by randomized ones. Although this approach also contains
some parameters, we expect a higher degree of robustness for the results, because each
So-value of the original data can be compared with a mean value of a large number of
random data. Moreover, we do not consider quiescence prior to single earthquakes, rather
we investigate a period of about 16 years, which contains eight earthquakes with magnitude
M > 5.0. In contrast to detailed case histories, this method does not attempt to determine
exactly the begin, duration and location of precursory seismic quiescence. Instead, we focus
on the question, if different periods of precursory quiescence show common features.

2. Data and Method

2.1. THE DATA

We investigate an earthquake catalog for the Armenia region (38.2° — 42.0°N/42.0° —
47.0°FE), which has been recorded by the National Survey for Seismic Protection of the
Republic of Armenia between 1962 and 1996. Armenia and the adjacent regions are char-
acterized by a diffusive distribution of earthquake epicenters which is due to the typical
mosaic-block structure formed by several differently orientated faults (Balassanian et al.,
1997).
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The data set contains time, coordinates of the epicenter and magnitude for the total
number of 11,781 events with M > 2.0. The depths are not taken into account. The
epicenters are calculated to the nearest 0.1°.

Figure 1 shows the frequency magnitude relationship (Gutenberg and Richter, 1954)
for the catalog. A straight line with a Richter-b-value of b = 0.98 fits the distribution.
From this figure we conclude that homogeneous reporting is approximately guaranteed for
M > 2.2. Thus, we introduce the magnitude cutoff M, = 2.2. The remaining 9, 314 events
are the basis for the further investigations.
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Figure 1. The frequency magnitude relation (Gutenberg Richter law) for the Armenia data. The solid line
is a fit for b = 0.98 (Richter b-value).

2.2. THE SEISMOLAP ALGORITHM

For the quantification of seismic quiescence, we use the algorithm SEISMOLAP (Zschau,
1996, Zschau et al., 1996). Here we only give a brief description of SEISMOLAP:

1. The function S;(Z,t) is defined as the weighted sum of all earthquakes occurred at
time T; with epicenter X; in the past (T; < t):
S1(Z,1) = Y | wP (& Xy) wh™ (1, T7), (1)
Ti<t

The spatial weight w*2°¢(Z, X;) = V (Z, X;) /(7 R?) contains the overlap volume V (Z, X;)
of two circles with the same radius R surrounding the epicenter X; and the point Z:

(2)

Ty

V(%) = B { 2arccos (3%) — sin [2arccos (95)], 7 < 2R

, else,
where r; = |7 — XZ| s is the distance on the sphere. In contrast to the original version
of SEISMOLAP, which is illustrated in Figure 2, we use circles instead of squares.
Although the results do not depend significantly on this choice, we favour a spherical
symmetry for our investigations.

The time weight w'™¢(t, T;) is a piecewise linear function:

whime (¢, Ty) = { 1-8L 0<t—T;<T

T
0, else.
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Figure 2. Visualization of SEISMOLAP for a location # and a time ¢: The spatial weight at Z is given by
the overlap volume of the squares (original version), the temporal weight is a ramp function.

65 70 75 80 85 90 95
time in years

Figure 3. The SEISMOLAP function S>(t) at the location of the M7 Spitak earthquake on 7 December
1988. The solid line results from the original earthquake catalog. The dashed line is the average of 100
surrogate catalogs, each generated by scrambling the original data. The errorbars denote three standard
deviations: (S5"") £ 30°"".

2. The inverse of S} is a measure for seismic quiescence:
S9(Z,t) = 1/51(Z,). (4)

As an example, we calculate the function So(Z, t) at the location # = (40.92° N, 44.22° F))
of the M7 Spitak earthquake (8 December 1988) with 2R = 60 km and T = 600 days
(see Figure 3). The curve shows several peaks indicating less seismic activity. However,
we have to discriminate statistical fluctuations from real quiescence. Therefore, we have
generated 100 synthetic earthquake catalogs by randomizing the spatiotemporal correla-
tions in the data. In particular, we have shuffled the epicenters as a function of the time:
(ti, @) — (tis Trand(s)), where rand(-) maps the index i on a randomly selected index j.
The dashed line in Figure 3 shows the average of Sy over the 100 synthetic catalogs; the
errorbars indicate three standard deviations: (S5"")+30°"". The comparison of both curves
shows that only before the Spitak earthquake, So deviates significantly from the “normal”
seismicity, which is assumed to be given by the synthetic earthquake data.
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2.3. THE NuLL HYPOTHESIS

A proper definition of a null hypothesis is not straightforward (Stark, 1997; Kagan, 1997).
In this paper, we construct the null hypothesis simply by randomizing the times and the
locations of the earthquakes in the original catalog, so that the spatiotemporal correlations
in the data are destroyed. This technique is convenient, because the null hypothesis is
derived directly from the data set itself (Theiler et al., 1992) such that the statistical
structure of the data is preserved. In detail, we define the following null hypothesis for
seismic quiescence:

Null Hypothesis. The function Sa(Z,t) for real earthquakes can be modeled by S5%"(Z,t)
obtained from surrogate earthquake data with randomized dynamics but the same statis-
tical properties.

An important property of the surrogate data is the conservation of the event distribu-
tions, i.e. the time distribution and the spatial distribution of earthquakes. Consequently,
the frequency magnitude relation (Gutenberg and Richter, 1954) is preserved. Only the
dynamics is randomized by scrambling the epicenters and thus, destroying the spatiotem-
poral correlations. The main advantage of this technique is that important constraints of
the earthquake data are untouched. This is in contrast to the use of synthetic data for the
null hypothesis, e.g. a random Poisson process (Kagan and Vere-Jones, 1996). In general,
it is a difficult procedure to include constraints like spatial inhomogeneities in a stochastic
process.

However, the surrogate data have to be considered carefully. Therefore, note that the
original data, which are the basis for the randomization, are not uniformly distributed; they
contain either aftershocks and other clusters like earthquake swarms. These clusters are
distributed over the entire catalog by the randomization. As a consequence, the seismic
rate increases outside the cluster volume and artificial quiescence is measured almost
everywhere, when original data and surrogate data are compared. There are two methods
to deal with the cluster problem (Kagan and Vere-Jones, 1996): (A) declustering the
earthquake catalog and (B) using a null hypothesis which explicitly includes clustering.
Both techniques are related to additional parameters, since they depend on the definition of
a cluster. With respect to the latter method, we introduce a special kind of randomization,
which is performed by a sequence of transpositions of two events, i <> j. First an event
is picked up randomly from the catalog. For a uniform randomization the probability that
i is exchanged with j, is independent of 7 and j: p;; = 1/n, where n is the total number of
earthquakes in the catalog. In contrast to this, we use a Gaussian probability distribution
for a modified null hypothesis:

1,752
pij~e 20

(5)

where 7;; is the distance of the epicenters of ¢ and j; the parameter rg is set to rqg = 50 km.
This technique favours a more localized randomization. Although the influence of the
clusters decreases, artificial quiescence is still present. This is not surprising, because the
spatial extension of most clusters is less than the typical distance 9. On the other hand,
ro can not be chosen arbitrarily small, because the total number of events is relatively
small and inhomogeneously distributed. Therefore, we also make use of the method pro-
posed by Kagan and Vere-Jones (1996). Declustered catalogs are created to identify quiet
periods, which are artificial. Applying the decluster algorithm of Reasenberg (1985) with
the parameters from Arabasz and Hill (1996), a data set of 7892 events with M > 2.2
remains.
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Note that the declustering is an additional pre-processing of the data and thus indepen-
dent of the randomization. In the next section, we describe the test of the null hypothesis.
The testing procedure is then applied to the original earthquake catalog including clusters
as well as to the declustered catalog.

2.4. TEST OF THE NULL HYPOTHESIS

The modeling procedure can be divided in four steps and is performed for the times
t,t+ AT, t+ 2AT,..., where the time bin is set to AT = 25 days.

(i) For a fixed location Z and a time ¢ the set of all events that occurred before ¢ is
considered.

(ii) For this reduced catalog, N surrogate data sets are created by randomization.

(iii) The statistical significance

Sa(t) — (S5"") (1)

K(t) = 2200 (6)

is calculated, where (S5"")(t) is the average of Sy over all surrogates and o*""(t) the
corresponding standard deviation.

(iv) Set t — t + AT and go back to item 1.

In order to detect precursory phenomena, only events from the past (7; < t) are used to
model Sy at the time ¢. Due to statistical reasons, we have to guarantee that the number of
events with T; < t as well as the number of events within the space and time window of the
SEISMOLAP algorithm is not too small. We hence, restrict our calculations — arbitrarily
—tot > 1/1980, so that the past contains at least 4000 earthquakes with M > 2.2 (3500 in
the declustered catalog). Furthermore, we introduce the condition that for a location Z at
least three events have to satisfy for each time ¢ the conditions r; <2Rand 0 <t-T; <T
from Equations (2) and (3). Else, the modeling at the location # is not taken into account.

The steps (i) to (iv) are performed for the nodes Z; of a 50 x 50 grid in space. To
avoid boundary effects we consider a grid that covers only the central region in space
(38.6° — 41.6°N/42.8° — 46.3°F). The SEISMOLAP parameters are 2R = 60 km and
T = 600 days in order to approximate quiescence episodes with intermediate size and
duration; the time bin in item 4. is set to AT = 25 days. For each time step a number of
N =100 surrogate data files is generated.

The aforementioned procedure provides the significance K (%,t) as a function of space
and time. To transform the significance into a probability, we have to consider the distribu-
tion of Se-values. For Gaussian distributions a value of K > 3 is equivalent to a probability
p = 99 p.c. to reject the null hypothesis. Because we cannot assume that Sy is Gaussian
distributed, we create 100 surrogate data files by scrambling the entire earthquake catalog
and compute for each time step ¢ the distribution of Sy(¢) for all #. The value below
which 99% of the results fall, is extracted from each distribution and the corresponding
significance K99 () is calculated from equation (6). As a conservative approximation we
choose K99 = max, K(%99) (t) as the threshold for rejecting the null hypothesis. For the
original catalog, we find K®) = 12 and for the declustered catalog K(%9) = 8.
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Table I. Earthquakes in the Armenia region with M > 5.0 in the time between 1/1980 and 12/1996. Event
4a is an aftershock of event 4.

No. Date Time Latitude Longitude Magnitude
1 16.06.1982 13:49:02 41.00 43.90 5.0
2 20.09.1984 14:08:54 41.42 44.08 5.8
3 13.05.1986 08:44:00 41.45 43.70 5.6
4 07.12.1988 07:41:22 40.92 44.22 7.0
4a 07.12.1988 07:45:43 40.85 44.22 5.7
5 16.12.1990 15:45:40 41.32 43.69 5.1
6 06.10.1991 01:46:42 41.13 43.60 5.1
7 09.12.1992 20:29:43 40.10 45.19 5.0
8 24.09.1994 17:47:25 40.37 46.15 5.0

3. Data Analysis

3.1. PERIODS OF SEISMIC QUIESCENCE IN THE ARMENIA REGION BETWEEN 1980
AND 1997

The technique introduced in the previous section is now applied to detect periods of seismic
quiescence prior to mainshocks. Here, we investigate earthquakes with magnitudes M >
5.0. The original catalog with clusters contains nine such events including one aftershock
in the time between 1980 and 1996. These earthquakes are listed in Table I. The aftershock
(event 4a in Table I) is not considered as a mainshock in the further investigations.

In order to analyse temporal correlations between quiescence and mainshocks, we com-
pute for each time step ¢ the fraction Vjy of quiet grid nodes, namely of grid nodes with
K > K9 (see Equation (6)). Figure 4 shows the results for the earthquake catalog
including clusters (Figure 4(a)) and those for the declustered catalog (Figure 4(b)). The
figure shows at least four different periods of quiescence. The results obtained for the
original data and the declustered data have two main differences: first, the aforementioned
artificial periods of quiescence after the mainshocks, which are due to the shuffled after-
shock sequences in the surrogate data, are absent in the case of declustering. Second, the
results for the declustered data show a quiescence in the beginning of 1983, which is not
present in the original data.

Although quiescence periods before mainshocks are visible in some cases (see Figure
4), a systematic analysis is required to justify the statement that quiescence periods are
correlated with large earthquakes. This problem is addressed in the next section.

3.2. TEMPORAL CORRELATIONS BETWEEN (QUIESCENCE PERIODS AND MAINSHOCKS

For a quantitative analysis of correlations between quiescence and mainshocks, we define
alarm conditions. Afterward, we count the predicted events, the false alarms and the
failures to predict. Finally, we have to compute the fraction of time, which is covered by
alarm.

The alarm conditions have the following form:

(A1) The alarm starts, if the fraction of the quiet volume V(¢) falls below the threshold
Vin (time te).

(A2) The alarm lasts for T4.
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Figure 4. Fraction Vo of the total volume covered by seismic quiescence (K > K©9) for the original catalog
without declustering (top) and the declustered catalog (bottom). The impulses apply to earthquakes with

magnitude M > 5.0.

(A3) If condition (AI) is fulfilled during a running alarm, this alarm remains unchanged

and no new alarm is issued.

A visualization of the alarm conditions is given in Figure 5.

These alarm conditions are connected with two additional parameters, the threshold
volume Vy, and the alarm duration T4. An event is “predicted”, i.e. recognized by an

alarm, if it takes place in an alarm interval [t¢;te + Ta].
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original catalog (top) and the declustered catalog (bottom). The threshold value for Vg is set to Vi, = 1 p.c.
for the original catalog and Vi, = 0.5 p.c. for the declustered catalog; the alarm duration T4 is 10 months,
respectively.
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Figure 6 shows the positions of the alarms relative to the mainshocks for a fixed set of
parameters. The alarm duration is T4 = 10 months and the threshold value V;;, is chosen
to Vi, =1 p.c. for the original catalog and Vi, = 0.5 p.c. for the declustered data. For the
original catalog, 5/8 of the mainshocks are preceded by an alarm and for the declustered
catalog this fraction is 4/8. Therefore, note that one of the mainshocks (event 4a in Table
I) is an aftershock of the Spitak earthquake in 1988 (event 4). Among the seven alarms,
there are two false alarms and three failures to predict. In Figure 6 the fraction of the
total time covered by alarm is 36 p.c. for the catalog including clusters (Figure 6(a)) and
31 p.c. for the declustered catalog (Figure 6(b)).

It is, however, not clear, if the results in Figure 6 deviate significantly from a random
response. Therefore, we distribute seven alarms, each lasting for T4, randomly over the
entire time interval and count the number of mainshocks covered by an alarm Ny as well
as the number of false alarms. This procedure is repeated 10,000 times. A confidence level
can be defined by the probability p. to predict less than Ny mainshocks with these random
alarm sets.

This calculation is performed for different values of Ty and Vy;,. The results are given
in Figure 7 (catalog with clusters) and in Figure 8 (declustered catalog). Each plot cor-
responds to a fixed alarm duration T4 and shows the number of alarms and false alarm
(lower plot) and the confidence level p.. (upper plot) as a function of Vi, respectively. The
figures demonstrate that the distribution of alarms is for certain ranges of the parameters
Vi, and T4 far away from being random. This result holds for both, the catalog with
clusters and the declustered catalog. The confidence level for the example in Figure 6(a)
is p. = 0.91. For Figure 6(b) this value is p. = 0.81.

3.3. LOCATION OF THE QUIESCENCE VOLUME

In the previous section, we have computed temporal correlations between episodes of
seismic quiescence and subsequent mainshocks. For certain alarm conditions, the alarms
issued by the quiescence detector are far away from a random response. The alarm con-
ditions correspond to the hypothesis that seismic quiescence prior to mainshocks exists.
This hypothesis is rather general, because no further assumptions about the duration and
the spatial location are taken into account. The reason for this is that the underlying
mechanism of quiescence is not well understood and it may not be applicable for all
earthquakes, e.g. the earthquake mechanisms may vary with locations or depth of focus.

Figure 9 and Figure 10 show the location of the quiescence volumes relative to the
mainshock epicenter for the “successful” alarms in Figure 6 for the catalog with clusters
and the declustered catalog, respectively. Therefore, we have defined the quiescence volume
by the set of grid points, which are at least 10 p.c. of the duration ¢4 in Figure 5 quiet.
Shortterm fluctuations of the quiescence volume are thus suppressed.

Figure 9(c) and Figure 10(c) both provide a quiescence volume near the epicenter of the
subsequent Spitak earthquake. In the other cases the quiescence volume is less stable with
respect to the declustering procedure. Hence, the quiescence detector yields the clearest
signal for the largest mainshock, the M7 Spitak earthquake.

3.4. THE M7 SPITAK EARTHQUAKE

In this subsection we focus on the Spitak M7 earthquake, which occurred on 7 December
1988 at 40.92°N,44.22° E (Balassanian et al., 1995; Rogozin and Philip, 1991). In a de-
tailed study, Wyss and Martirosyan (1998) claim that this earthquake was preceded by a
quiescence of 5 £ 0.5 years duration and a maximum extension of approximately 40 km.
The quiescence is located north of the epicenter. This is in good agreement with our
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Figure 7. Catalog with clusters: number of alarms and false alarms as a function of the parameters Ts and
Vin (bottom); confidence level p. for the alarms not being randomly distributed (top). (a) T4 = 8 months,
(b) Ta = 10 months, (¢) Ta = 12 months, (d) Ta = 15 months.

result illustrated in Figures 9(c) and 10(c). Furthermore, our technique yields a maximum
extension of the quiescence of approximately 80 km in February 1987.

The main difference is found in the onset and the duration of the quiescence. Contrary
to Wyss and Martirosyan (1998), we find a quiescence that begins in May 1986 and lasts for
2.5 years. Therefore, note that the definition of the duration and the extension is arbitrary.
Wyss and Martirosyan (1998) determine these parameters by a 75 p.c. rate decrease in
the crustal volume of the mainshock. This is in contrast to the quiescence detector in the
present work, because the quiescence is distorted due to the special weights in Equation
(1).

However, our results strongly support the hypothesis that the M7 Spitak earthquake
was preceded by a clearly pronounced seismic quiescence.

4. Summary and Conclusion
In this work, we have focused on seismic quiescence as an intermediate-term precursor

to large earthquakes. This phenomenon is known at least since the 1960s, and well docu-
mented in several case studies. As an alternative approach to the statistical evaluations of
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Figure 8. Declustered catalog: number of alarms and false alarms as a function of the parameters T4 and
Vin (bottom); confidence level p. for the alarms not being randomly distributed (top). (a) T4 = 8 months,
(b) Ta = 10 months, (¢) Ta = 12 months, (d) Ta = 15 months.

Wyss and Habermann (1988a) and Reasenberg and Matthews (1988), we have used the
algorithm SEISMOLAP, which has been developed by Zschau (1996). To derive signifi-
cances for seismic quiescence, we have combined SEISMOLAP with the statistical concept
of surrogate data for spatiotemporal systems. In detail, we have tested the null hypothesis
that SEISMOLAP values of real earthquake data can be modeled with randomized ones.
Using a large number of surrogate data files yields results with a high degree of robustness.
Applying a gridding technique provides a significance K(Z,t) for seismic quiescence as
a function of space and time. With respect to the robustness of the method, we have
introduced a threshold K9, which discriminates, if the system at (Z,t) is significantly
quiet or not, respectively, if the null hypothesis can be rejected with a probability of at least
99 p.c. or not. Due to the scrambling of aftershock sequences over the entire spatial volume
in the surrogate data, postseismic quiescence is observed. The application of the method
to a declustered earthquake catalog shows that this postseismic quiescence is artificial.

The temporal correlations between quiescence periods and mainshocks have been es-
timated by introducing alarm conditions. Using the high quality data recorded in the
Armenia region, we have found that four of eight mainshocks are preceded by a quiescence
with a confidence level of P = 81 p.c. of being better-than-chance.
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Figure 10. Declustered catalog: location of the quiescence volume relative to the mainshock epicenter
(Ven = 0.5 p.c.) for the matched mainshocks in Figure 6(b).

In a case study of the M7 Spitak earthquake in 1988, our method yields results, which
agree qualitatively with those of Wyss and Martirosyan (1998).

However, it is questionable to assign mainshocks to periods of quiescence automatically
by simple association rules. Earthquakes, which occur outside the area covered by the
catalog, may significantly influence the results. For the present data, there are at least
two strong earthquakes (M = 7) that occurred close to the region covered by the catalog:
the earthquake in Norman (Turkey) on 30 October 1983 at (40.31°N,42.10°E) and the
earthquake in Racha (Georgia) on 29 April 1991 at (42.46°N,43.67°FE). Although the
events themselves are not included in the earthquake catalog, their interaction zones
probably overlap with the catalog region. Furthermore, the alarm conditions do not include
the empirical finding that the quiescence duration and the magnitude of the subsequent
mainshock are positively correlated. Instead, it is implicitly assumed that only main-
shocks, which are defined by the arbitrary condition M > 5.0, are preceded by seismic
quiescence without further specification of the duration and the extension. Consequently,
our alarm conditions should not be considered as a part of a prediction algorithm, rather
they quantify correlations between episodes of quiescence and mainshocks. In particular,
simplified alarm conditions cannot replace detailed case histories that take into account ad-
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ditional geophysical information, e.g. about the tectonic environment and special faulting
mechanisms.

Our method has several parameters. Some parameters are determined by the nature of
the data set and, thus, cannot be varied. The space window 2R and the time window T
lead to the highest significances, if they approximate the extension and the duration of the
quiescence. They should not be chosen too small, because in this case short and random
fluctuations are highlighted. In our analysis, we use values of intermediate size in order
to detect anomalies with different extensions and durations. In general, we find that the
significances do not depend sensitive on the parameters.

In conclusion, this work does not solve the problem of earthquake prediction. It gives
neither an answer to the question of predictability of earthquakes. The predictions in
this paper are obviously postdictions, because the precursor is identified not before, but
after the associated earthquake occurred. Furthermore, the number of eight mainshocks is
too small to provide results, which are statistically reliable. However, we have identified
significant periods of quiescence, which are obviously correlated with mainshocks. This is
an unexpected result, especially since we have used the same parameters for the analysis
of the entire data set. If these results, namely the rate of predicted events and the false
alarm rate, hold for the next couple of years, without changing the parameters, the method
might be a contribution to the seismic hazard assessment in Armenia and eventually also
in other seismic regions. Since seismic data are abundant, the next step should be the
application to other earthquake catalogs.
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Abstract. We introduce a crust relaxation process in a continuous cellular automaton
version of the Burridge-Knopoff model. Analogously to the original model, our model
displays a robust power-law distribution of event sizes (Gutenberg—Richter law). The
principal new result obtained with our model is the spatio-temporal clustering of events
exhibiting several characteristics of earthquakes in nature. Large events are
accompanied by a precursory quiescence and by localized fore- and aftershocks. The
increase of foreshock activity as well as the decrease of aftershock activity follows a
power-law (Omori law) with similar exponents p and ¢. All empirically observed
power-law exponents, the Richter B-value, p and ¢ and their variability can be
reproduced simultaneously by our model, which depends mainly on the level of
conservation and the relaxation time.

Short title: SOC-Model: Quiescence, Fore- and Aftershocks
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1. Introduction

The dynamics of earthquakes has attracted much attention as a real-world example
for a self-organized critical phenomenon (SOC), introduced by Bak et al. [1987]. In
this concept, a system drives itself into a statistically stationary state characterized
by spatial and temporal correlation functions with power-law behavior. The system
is attracted to this state without a detailed specification of the initial conditions and
control parameters.

In fact, earthquakes show several types of power-law behavior. A famous one is the
Gutenberg—Richter law [Gutenberg & Richter, 1956], which can be transformed into a
power-law for the number of observed earthquakes with rupture sizes greater than S
[Kanamori & Anderson, 1975]

N(Size > S) ~ S75. (1)

The exponent B varies over a wide range of values for different faults, namely, between
0.80 and 1.05 [Pacheco et al., 1992].

According to a whole generation of SOC models [Bak et al., 1987; Bak &
Tang, 1989], however, the frequency-size statistics are not cumulative. The exponent
of the noncumulative power-law was found to be universal and close to one, i.e.
N(Size=S) ~ S™'. A step forward in the interpretation of fault systems as a
SOC-phenomenon was performed by Olami, Feder and Christensen (OFC) [Olami
et al., 1992; Christensen & Olami, 1992a,b; Christensen et al., 1992]. They found
in simulations of a continuous, nonconservative cellular automaton version! of the
famous Burridge-Knopoff (BK) model [Burridge & Knopoff, 1967; Carlson & Langer,
1989a,b] that Eq. (1) is fulfilled with a realistic value of the exponent B, if the level of
conservation decreases.

However, none of these models shows the most conspicuous characteristics of
spatio-temporal clustering observed in real fault systems: A large earthquake is often
preceded by a spatially localized sequence of a few foreshocks and mostly followed by a
larger number of aftershocks. Both, the decay of the aftershock sequences and the time
distribution of foreshocks are found to follow power-laws. The aftershocks are described
by the modified Omori law [Omori, 1894; Utsu et al., 1995]

Ry~ (ca+t—1ty) 7", (2)

and the foreshocks by an analogous power-law [Papazachos, 1975; Kagan & Knopoff,
1978]
RfN (Cf+tM*t)7q, (3)

'We use the term continuous cellular automaton to denote a system with continuous
state variables. The concept of (discrete) cellular automaton is reserved for a system
with discrete state variables.
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where 7,; indicates the occurrence time of the mainshock, R,, Ry the occurrence rate of
aftershocks and foreshocks, respectively, and ¢,, ¢y are small constants. Both exponents
p and ¢ are found to be close to one for empirical earthquake catalogues [Scholz, 1994].
The Burridge-Knopoff spring-block model [Burridge & Knopoff, 1967] as well as
their cellular automaton version of Olami et al. [1992] (OFC-model) assume rigid
tectonic plates bounding the fault system. Thus, in the inter-occurrence time intervals
between successive earthquakes, the stress changes only due to the global tectonic
loading. Nakanishi [1992] investigated a crust relaxation process, which is assumed
to work on a long time scale compared to the duration of a single earthquake. His
model, an one-dimensional fault coupled with a two-dimensional visco-elastic crust,
yields aftershock sequences, but no foreshocks. In this paper, we introduce a crust
relaxation mechanism in the two-dimensional fault OFC-model. We find that in this
case aftershock sequences as well as foreshock sequences occur according to Eq. (2) and

Eq. (3).

2. The Model

By analogy with the BK-model, we simplify the fault system by considering a
two-dimensional homogeneous network of coupled blocks lying between the crust and
a moving tectonic plate. All blocks are driven simultaneously by the slow relative
movement between crust and plate. Once the stress on a block exceeds the static
friction o4, sliding is initiated and the sliding block moves to the zero-stress position.
The loss of stress at the sliding block Ao is compensated by a stress increase of the
neighbored blocks 4aAc and an increase of (1-4a)Ac in the crust. The redefined
stress of neighbored blocks can result in further slips and a chain reaction, i.e. an
avalanche, can evolve. Thereby, an avalanche is identified with a single earthquake.
The cellular automaton version of the BK-model, which assumes a rigid crust, displays
the Gutenberg-Richter law with the exponent B depending on the level of conservation
«. The B-value varies between 0.22 for a conservative block system («=0.25) up to
B-values larger than 2.0 for small values of «.

As an extension of the OFC-model, we consider a crust relaxation process. A
fraction of the stress, which is absorbed in the crust during the earthquake, is assumed
to feedback to the block system according to the response of a standard linear solid (e.g.
[Dieterich, 1972]), i.e. with an exponential function 1/7 - exp(—t/T"). The relaxation
time T as well as the tectonic reloading time are assumed to be much longer than the
time needed for the evolution of a single earthquake. This is justified by the empirical
observations that the duration of the largest earthquakes is of the order of minutes,
whereas the duration of aftershock sequences is of the order of weeks and the recurrence
times of large earthquakes are of the order of hundred years. Hence, it is expected that
the crust relaxation and the tectonic loading have little effect on the dynamics during
an individual event.

We implement the model in the form of a continuous cellular automaton by defining
an Lx L array of blocks (7,7), where 7,7 are integers, 1 < i,j < L. The stress level
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for each block is given by o(i,j). The model algorithm consists of two steps, (i) the
evolution of a single earthquake and (ii) the stress changes in the inter-occurrence time
between successive events:

(i) The evolution of a single event is described in the following way: If the stress
on a block (k,l) exceeds the static friction, o(k,l) > 044, sliding is initiated at this
block. The moving block will slip to the zero-stress position and the stress o(k,1) is
distributed to the neighbored blocks and to the crust. The stress increase of the crust is
signed by o (i, j), which is set to zero at the beginning of the earthquake (with index
N) occurring at time ¢y. The stress of the four nearest neighbors is set according to the
algorithmic rule

o(i,j) — o(i,j)+a-o(k,l)
o)) = N3, )+ (0.25—a)-o(k,1) (4)

and the stress of the sliding site is set to
o(k,l) = 0. (5)

This change of the values (7, j) may lead to an instability in one or more blocks,
thus, a chain reaction starts and the stresses are distributed according Eq. (4) and
Eq. (5) until the earthquake is terminated, i.e. until o (i, j) < g4 for all blocks (i,7).

The spatial size of the avalanche is measured, i.e. the blocks which slipped at least
once are counted.

(ii) In the inter-occurrence time interval between successive events the dynamics
is described in the following way: The evolution of a single earthquake is set to be
instantaneous. A fraction of the stress stored in the crust, - o, is released to the
block system according to the exponential function 1/7 - exp(—t/T"). Additionally to
the crust relaxation process, the movement of the tectonic plates increases the force at
each block with a rate of o, /Th, where T is the tectonic reloading time. Therefore,the
time evolution of the stress distribution following an earthquake at time ¢ = ¢, can be

described by

o LN eif;zfu
0(i.3.1) = oliditn) + 5 (t=tn) e [ 30l (1,g) - T
tn n=1
= oi,jity) + 22t —ty)+ k- Sy(ig) - (1—e ), (6)

where t,, is the occurrence time of the nth event. The function Sy(i,j) can be calculated
iteratively by

_ty—tn

N
SN(%]) = ZU?T(i,j)‘e T
n=1

CtN—tN-—1

= 05(i,)) + Snoa(iyg) e T (7)
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To determine the onset of the following earthquake (index N+1), the equations
o(i, 7, fz»j) = 04 are solved and the block is picked up with the minimal time

tmin = min{t;;|i,j € 1,...,L}. The next earthquake is initiated at this block and
occurs at time ¢y 1=tmin. All stresses are changed to the values o (i, j, tmin) according
to Eq. (6) and step (i) is repeated for the next earthquake.

3. Model Simulations

For the numerical simulations in this paper, we use open boundary conditions and
start with random values of (7, j) uniformly distributed in the interval [0, 0] With
Ostat S€t to one. The system is iterated until it reaches a statistically stationary state.
Since we are only interested in the ratio between the tectonic reloading time 7 and the
relaxation time 7', we fix one of them. We set T = 10? for the following simulations;
other values do not lead to qualitative changes.

In the first part (Sec. 3.1), we study the distribution of event sizes (Gutenberg-
Richter law). The spatio-temporal patterns of the earthquake dynamics are investigated
in Sec. 3.2. For the simulations analyzed in these two parts, the elastic parameter « is
set to 0.2 and the feedback fraction  is set to 0.5. Hence, apart from the system size
L, only the relaxation time 7T is varied. In Sec. 3.3, we discuss the dependence of the
results on the parameters in general.

3.1. Size-frequency statistics

The introduction of the relaxation mechanism maintains the SOC-behavior observed
in the OFC-model. The probability distribution of event sizes, shown in Fig. 1, yields
the Gutenberg-Richter exponent B=0.9 compared to B=0.91 in the OFC-model [Olami
et al., 1992]. Thereby, we find that the distribution function is independent of the
relaxation time 1. To verify the criticality of the model, we study the effect of increasing
system size L = 75,100 and 125. We observe that the exponent stays the same, while
the cutoff in the size distribution scales with system size (see inlet in Fig. 1).

3.2. Spatio-temporal clustering

In real fault systems, earthquakes typically do not occur as isolated events, but are
usually part of a sequence of events. Foreshock and aftershock sequences are closely
related to a larger event called mainshock. In this section, we analyze the simulations of
our model with regard to spatio-temporal clusters accompanying large events. For that,
we determine the mainshocks in the simulated data as events with sizes S > S.,; which
are the largest event within a time interval +At,,. For the calculations in this section
(with system size L?=10%), we use the definitions S.,; = 0.1 - L? and Aty;=0.1-T,. For
each mainshock we compute the occurrence rate of events relative to the mainshock
occurrence time tp;. Because of the small number of foreshocks and aftershocks
associated with any single mainshock, there is a considerable variability in the details of
the occurrence rates, especially with respect to foreshock sequences. Hence, to describe
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the temporal characteristics of clustering, we average the occurrence rates over several
mainshocks.

In the first part of this section, we examine the seismicity in short time intervals
before and after mainshocks. The seimsicity preceding mainshocks in a longer time
interval is investigated in the second part.

3.2(A). Power-law increase and decrease of seismicity. In Fig. 2 the
averaged occurrence rate per spatial volume is plotted in dependence on the spatial
distance r to the epicenter (initiation point) of the mainshock. An increasing number of
foreshocks occur just before the mainshock, followed by a decay of aftershocks. The rate
of aftershocks exceeds approximately the rate of foreshocks by one order of magnitude.
It is important to note that the number of foreshocks as well as of the aftershocks
decreases with increasing distance from the epicenter of the mainshock, i.e. the clusters
are localized around the epicenter of the mainshock. Hence, we conclude that most
foreshocks and aftershocks occur on or near the fracture area of the mainshock, which is
by definition greater than 10® grid points. This is in accordance with empirical findings
for real earthquakes [Mendoza & Hartzell, 1988|.

The log-log plots of Fig. 3 give the rate of extra events, i.e. the occurrence rate
less the expected rate in the absence of clustering, for the foreshock and aftershock
sequences corresponding to the three different ratios 7/T; = 107>, 10~* and 1073, Each
data set shows an interval in which the sequences of foreshocks as well as the sequences
of aftershocks follow a power-law. As an important result, we find that the exponent p
of the Omori law (Eq. (2)) is very close to the exponent ¢ for the foreshock sequences
(Eq. (3)). This is in good agreement with findings for real fault systems [Papazachos,
1975]. Furthermore, the exponent of the power-law decreases approximately with 1.6,
1.0 and 0.5 for increasing ratio 7'/75=10"°, 10~* and 1073, respectively. These results
are found to be independent of the system size L of the simulations. The empirical
values p, ¢ = 1.0 are reproduced by the model, if the ratio between the relaxation time
T and the tectonic reloading time Ty is on the order of 10~

3.2(B). Precursory quiescence. We now investigate the evolution of seismicity
in a longer time interval before the onset of foreshock sequences. For this, we calculate
the averaged earthquake density in the time interval At,; preceding the mainshock,
where the mainshock is by definition the largest event. This is shown in Fig. 4 for a
simulation with T/T;=10"*. As a result, we find that the earthquake occurrence rate
decreases on average almost linearly until the foreshock sequence is initiated. This
is in good agreement with observations for real earthquake systems: It is found that
many mainshocks are preceded by a period of less seismic activity, so-called quiescence
[Habermann, 1988; Wyss & Habermann, 1988].

3.3. Dependence on parameters and noise

In the previous sections, we have analyzed the model with respect to the elastic
constant @=0.2 and the feedback fraction k=0.5. However, we have studied also other
values of the model parameters.
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We have found that the model dynamics depends mainly on two parameters: On
the one hand, the Richter-B is significantly influenced only by the elastic parameter «.
Analogous to the OFC-model, we have found that the B-value increases, if o decreases.
On the other hand, we have found that the ratio of the relaxation time 7" to the tectonic
reloading time Ty determines the power-law exponents p and g. The feedback fraction
k as well as the spatial dimension L do not influence any of the power-law exponents
significantly. However, the number of fore- and aftershocks occurring in the simulations
are positively correlated to x and L.

Finally, we find that the exponents B, p and ¢ are robust with respect to moderate
white noise, which is added to the tectonic loading rate after each event and for each
block, separately.

4. Conclusions

The introduction of a crust feedback mechanism in the cellular automaton version
of the Burridge-Knopoff model leads to a consistent description of many features of
real fault systems: the Gutenberg-Richter law, localized fore- and aftershock sequences
which follow similar power-laws and a precursory quiescence. Thereby, the values of the
two model parameter a and 1" can explain the observed power-law exponents B, p and
q and their variability in real fault systems. On the one hand, the distribution of event
sizes with its power-law exponent B is mainly influenced by the level of conservation o
in the fault plane. Thus, the observed B-values, B=0.8-1.05, in real faults indicate a
loss of stress, i.e. transfer of stress to the crust, of approximately twenty percent for
each block sliding. On the other hand the ratio between the relaxation time T and
the tectonic reloading time Ty varies the power-law exponent of the aftershock and the
foreshock sequences. Hence, the observed values p, ¢ & 1 lead to the conclusion that the
ratio T/ Ty is in the order of 10~ for real fault systems.

In spite of the fact that we neglect heterogeneties, long-range interactions and more
realistic friction laws, there are striking similarities to empirical findings concerning
the size distribution as well as the spatio-temporal clustering accompanying large
earthquakes. Therefore, we believe that the mechanism in our conceptual model bear a
strong resemblance to the actual dynamical process involved in earthquake faults.
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Figure 1. The solid line in the large figure shows the probability density of observing
an earthquake of size greater than S in dependence on S for a system size L=100. The
dotted line indicates the power-law decay with exponent B = 0.9. The small figure shows
that the cutoff in the distribution scales with system size L: The distributions for the
different system sizes L=75, 100 and 125 coincide in the normalized coordinates S/L?
and L? - P(Size>S).
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Figure 2. The averaged earthquake occurrence rate per spatial volume formed by stack-
ing the records of seismic rate relative to mainshock times t;;,. The rate depends on
the distance r to the epicenter of the mainshock. The plot shows the average of 5000
mainshocks for a simulation with 7/T;=10"* and L=100.
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Figure 3. The rate of extra events in dependence on the time relative to the occurrence
time of the mainshock ¢,;. The left column shows the dynamics of foreshock occurrence
while the right column shows aftershocks for the different ratios (a) 7/T;=10"°, (b)
T/To=10"* and (c¢) T/Ty=10"3. The dotted lines show fits for the power-laws with
different exponents p and ¢. All plots correspond to the average of 5000 mainshocks

calculated on a 100x100-grid.
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Figure 4. The rate of events in dependence on the time before the mainshock occurrence
time t3;. The dots belong to the average of 5000 mainshocks for a simulation with
T/Ty,=10"* and L=100. The dashed line corresponds to a linear decrease with a sudden
transition to a power-law increase of the seismic rate (foreshock sequence).
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Abstract

We introduce a crust relaxation process in a continuous cellular automaton version of
the Burridge-Knopoff model. The most important model parameters are the level of
conservation and the ratio of the crust relaxation time to the tectonic reloading time.
In correspondence with the original spring-block model, the modified model displays a
robust power-law distribution of event sizes. The principal new result obtained with
our model is the spatio-temporal clustering of events exhibiting several characteristics of
earthquakes in nature. Large events are followed by aftershock sequences obeying the
Omori law and preceded by localized foreshocks which are initiated after a time period of
seismic quiescence. While we observe a considerable variability of precursory seismicity,
we find that the rate of foreshocks increases on average according to a power-law with an
exponent ¢, which is in good agreement with the exponent p of the Omori law. In contrast
to other events, the distribution of foreshock sizes is characterized by a significantly smaller
Richter B-value. Our model reproduces the empirically observed power-law exponents,
the Richter B-value, p and ¢ and their variability using one set of model parameters,
simultaneously.
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1. Introduction

In the recent past, many seismologist came to the
agreement that the earth is in a state of self-organized
criticality [Geller et al., 1997; Main, 1997]. In the
concept of self-organized criticality (SOC), which was
first introduced by Bak et al. [1987], a system drives
itself into a statistically stationary state character-
ized by spatial and temporal correlation functions
with power-law behavior. The system is attracted
to this state without a detailed specification of the
initial conditions and control parameters.

In fact, earthquakes show several types of power-
law behavior. A famous one is the Gutenberg—Richter
law [Gutenberg and Richter, 1956], which can be
transformed into a power-law for the number of ob-
served earthquakes with rupture sizes greater than .S
[Kanamori and Anderson, 1975]

N(Size > S) ~ S~B. (1)

The exponent B varies over a wide range of values
for different faults, namely, between 0.80 and 1.05
[Pacheco et al., 1992].

Furthermore, large earthquakes are often preceded
by spatially localized sequences of few foreshocks and
mostly followed by a larger number of aftershocks.
Both, the decay of the aftershock sequences and the
time distribution of foreshocks are found to follow
power-laws. The aftershocks are described by the
modified Omori law [Omori, 1894; Utsu et al., 1995]

Ry~ (ca+t—ty)?, (2)

and the foreshocks by a similar power-law [Kagan and
Knopoff, 1978; Jones and Molnar, 1979]

Ry~ (cp+tm—1)7", 3)

where t5; indicates the occurrence time of the main-
shock, R, and R; denote the occurrence rate of af-
tershocks and foreshocks, respectively, and ¢, ¢y are
small constants. Both exponents p and ¢ are found
to be close to one for empirical earthquake catalogues
[Papazachos, 1975; Scholz, 1994].

To reproduce the observed characteristics, sim-
plified models for complex fault systems have been
studied. A well-known model, which reproduces the
Gutenberg-Richter law, was proposed by Burridge
and Knopoff [1967] (BK), assuming the fault system
as a spring-block system lying between two rigid tec-
tonic plates. Several modifications of this model have
been analyzed by different authors (e.g. [Carlson and

2

Langer, 1989a,b; Nakanishi, 1991]). Olami, Feder and
Christensen (OFC) [Olami et al., 1992; Christensen
and Olami, 1992a,b] have shown that their contin-
uous, nonconservative cellular automaton model is
equivalent to the two-dimensional BK-model in the
quasistatic limit, i.e. if instantaneous block slips are
assumed. In contrast to the first generation of SOC-
models, which were limited to a conservation law [ Bak
and Tang, 1989], the OFC-model can explain the
proper B-value and its empirically observed variabil-
ity. According to the OFC-model, the exponent B
is close to zero in the case of high levels of conserva-
tion and increases to values above two for low levels
of conservation.

None of these models, however, shows the most
conspicuous characteristics of spatio-temporal clus-
tering observed in real fault systems: sequences of
fore- and aftershocks. Several mechanisms were in-
troduced to simulate this kind of clustering: stress
recovery as a result of visco-elastic relaxation within
the fault zone combined with time-dependent friction
[Dieterich, 1972; Mikumo and Miyatake, 1979]; ran-
domly re-shuffling of static friction (arbitrary fault
strengthening or weakening) after block slip [Ito and
Matsuzaki, 1990]; or pore fluid flows [Nur and Booker,
1972]. These mechanisms lead to aftershock se-
quences obeying the Omori law, but they cannot ex-
plain the emergence of foreshocks.

One explanation for foreshocks is an initiation pro-
cess of earthquakes according to the mechanism of
stress corrosion cracking, which is observed in lab-
oratory experiments [Scholz, 1994]. Yamashita and
Knopoff [1987, 1989, 1992] assume a fractal distribu-
tion of pre-existing cracks. In this case, stress corro-
sion can lead to foreshocks and aftershocks with the
observed characteristics. Sornette et al., [1992] have
shown that a fractal distribution is not a prerequisite
to reproduce foreshock sequences by means of stress
corrosion cracking. However, the models are not able
to simulate a statistically stationary state with suc-
cessive small and large earthquakes, because cracks
are not permitted to heal. Huang et al. [1998] stud-
ied a pre-existing hierarchical fault system assuming
coupling strengths which are proportional to the cell
sizes. The system self-organizes asymptotically into a
stationary state where fore- and aftershock sequences
with power-law behavior occur. While the observed
exponent of the aftershock activity (2) is reproduced
p =~ 0.9, the cellular automaton describes a long-term
increase of foreshock activity ¢ =~ 0.4 rather than a
short-term increase (3).
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As an alternative to stress corrosion cracking which
describes an accelerated process, we will show that
transient creep, which occurs in the crust subse-
quently to earthquakes, can explain the observed
spatio-temporal clustering accompanying large earth-
quakes. Postseismic slip is observed to occur in the
vicinity of the fault over days to years [Peltzer et
al., 1996; Heki et al., 1997; Savage and Svarc 1997].
Visco-elastic relaxation within the fault plane have
been already examined by Mikumo and Miyatake
[1979] in a model of Burridge-Knopoff type. In this
case, no fore- and aftershocks can be reproduced with-
out further assumptions. Nakanishi [1992] has in-
vestigated a viscous fluid flow under the fault. His
one-dimensional fault model reproduces aftershock se-
quences obeying the Omori law, but no foreshocks.

In this paper, we study the effect of transient creep
in the vicinity of the fault layer on the dynamics of the
two-dimensional OFC-fault-model. Thus, in contrast
to the models which use stress corrosion, we assume
stick-slip motion with instantaneous healing. Fur-
thermore, no built-in complexity is used. Hence, there
are no differences in the initiation processes of dif-
ferent, earthquakes. This assumption is supported by
the observations that there is no known way to distin-
guish a foreshock from another event and that there
is no correlation between the size of foreshocks and
that of the subsequent mainshock [Jones and Molnar
1979; Ogata et al., 1996]. We investigate two oppo-
site types of crust relaxation processes (Section 2).
In the case of a nonlocal effect, we will show that the
Gutenberg-Richter law is maintained (Section 3.1),
whereas in the case of a nothing but local effect the
self-organized critical state is destroyed. In the for-
mer case, foreshocks and aftershocks occur according
to (2) and (3) as well as a precursory quiescence which
precedes the foreshocks (Section 3.2). Analyzing the
statistics of fore- and aftershocks yields a significant
difference of the corresponding B-values. In Subsec-
tion 3.2.4, some examples are presented which illus-
trate the precursory and postseismic activity accom-
panying single mainshocks. Finally, we discuss the
robustness of our results with respect to model mod-
ifications and summarize the main ideas of our work.

2. Model

By analogy with the model of Burridge and Knopoff
[1967] (BK), we discuss the internal dynamics of a sin-
gle fault rather than the dynamics of a complex sys-
tem of coupled faults. In our model, the fault is rep-
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resented analogously by a network of interconnected
blocks lying between two tectonic plates. Each block
is coupled to the adjacent blocks and to the upper
tectonic plate by springs and is connected friction-
ally to the bottom tectonic plate. It is assumed that
the blocks perform stick-slip motion. All blocks are
driven simultaneously by the slow relative movement
of the two plates.

In contrast to the BK-model and its cellular au-
tomaton version (OFC-model), we do not assume to-
tal elasticity, because material creep, plasticity, fluid
flow, and other processes are important in real fault
systems. For example, afterslip or transient creep are
known to induce a stress release in the order of the
coseismic release [Heki et al., 1997; DeMets, 1997].
Therefore, we study, as an extension of the BK-model,
transient creep in the vicinity of the fault blocks which
perform stick-slip motion. In general, a local failure
changes the stress within the crust over a zone with a
characteristic length set by the screening of the elas-
tic Green function. Transient creep is expected to
occur in this region. In a first order approximation,
we restrict our analysis to transient creep which af-
fects only the slipped block and its nearest neighbors.
We study two opposite cases: The relaxation process
involves either only the slipped block (local model) or
only the adjacent blocks (nonlocal model). The more
general case of a combination of both models is de-
scribed in Section 4. The relaxation process is mod-
eled by standard linear solids, which exhibit elastic
properties in addition to transient creep characteris-
tics. The standard linear solid consists of a Maxwell
element in parallel with a spring (see e.g. [Dieterich,
1972]). One-dimensional sketches of two-dimensional
block-systems, which are representing the local and
nonlocal model, are shown in Figure 1 and analyzed
in the appendix. For simplicity, we analyze an asym-
metrical fault system in correspondence with the BK-
model, i.e. only the edge of one of both tectonic plates
is subdivided into blocks with elastic and transient
characteristics. A symmetrical model, which treats
both tectonic plates in the same manner, leads to the
same qualitative dynamics.

In real fault systems, the duration of large earth-
quakes is of the order of minutes, whereas the dura-
tion of aftershock sequences is of the order of weeks
and the recurrence times of large earthquakes are of
the order of hundred years. Consequently, the dy-
namics of a single earthquake is much faster than
the assumed crust relaxation and the tectonic load-
ing. Therefore, we assume that the crust relaxation,
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i.e. the relaxation of the standard linear solid, and
the tectonic loading have no effect on the dynamics
of an individual event. Thus, the evolution of a sin-
gle earthquake depends only on the elastic properties
of the block-system and can be described by analogy
with the OFC-model. In the inter-occurrence time
interval between successive earthquakes, the stresses
increase according to the tectonic loading and addi-
tionally, in contrast to the OFC-model, according to
the transient creep in the crust.

We implement our model in the form of a contin-
uous cellular automaton by defining an LxL array
of blocks (7,7), where i,j are integers, 1 < i,j < L.
The total force (or stress if unit area is assumed) on
each block is given by o(i,7). The model algorithm
consists of two steps, (i) the evolution of a single
earthquake and (ii) the stress changes in the inter-
occurrence time between successive events:

(i) The evolution of a single event is described in
the following way: The friction law adopts the Mohr-
Coulomb law with a spatially constant static failure
threshold o, and a spatially constant residual stress
ogr. If the stress on a block (k,l) exceeds the static fail-
ure threshold, o(k,l) > o, sliding is initiated at this
block. The moving block slips to the position with the
residual stress og and the stress Ao = o(k,l) — ogr
is distributed to the adjacent blocks and to the crust.
The stresses of the four nearest neighbors (k,l1) are
set according to the rule

o(ks,ly) > o(ks,le)+a-No 4)
and the stress of the sliding site is reset to
o(k,l) > og . (5)

The elastic coupling constant o depends on the spring
constants (see appendix) and can vary in the range
of 0 < a < 0.25, where a=0.25 refers to the con-
servative case. The stress increase in the crust is
(1 —4a)Ao. This change of stress causes a relaxation
process which follows the earthquake (step (ii)). The
effect of the relaxation process on the block system
depends on the assumed coupling (see appendix (A8)
and (A13)). Therefore, we introduce the stress levels
oN.(i,7), which indicate the additional stress in the
crust. The values of o2.(i, §) are set to zero at the be-
ginning of the earthquake (with index N) occurring
at time ty.

e Local model: The stress in the crust increases
in the position of the sliding block:

o (k1) = o (k,)+ (1-4a)- Ao (6)

4

e Nonlocal model: The stresses in the crust in-
crease in the positions of the four adjacent
blocks:

oN (ks 1) = o (ke, 1)+ (0.25 — )-Ac (7)

The redefined stress on the adjacent blocks o (k4 ,14)
may lead to an instability, i.e. o(ks,ly) > oF, in
one or more blocks. In this case, a chain reaction
starts and the stresses are distributed according to
equations (4), (5) and (6), respectively (7), until the
earthquake is terminated, i.e. until o(i,j) < op for
all blocks (i,7).

The spatial size of the event is measured, i.e. the
blocks, which slipped at least once in the avalanche,
are counted.

(ii) In the inter-occurrence time interval between
successive events the dynamics is described in the fol-
lowing way: The evolution of a single earthquake is
set to be instantaneous, i.e. the relaxation process
and the tectonic loading have no effect during the
evolution of an earthquake. However, the Maxwell
elements relax in time intervals between successive
earthquakes. Each earthquake induces a subsequent
relaxation process, e.g. an earthquake occurring at
time t,, leads to a stress increase according to

Do (iyjt) = k-0l (i f) - (1—e™ ) . (8)
In the appendix, we derive explicitly the dependence
of the relaxation time T and the parameter k on
the elastic and viscous properties of the investigated
block-systems. The parameter x denotes the frac-
tion 0 < kK < 1 of the instantaneous stress jump in
the crust of,., which is redistributed to the fault in
time. The value k can be interpreted as a measure
for the ratio of the postseismic to the coseismic defor-
mation. The relaxation processes of all earthquakes
can be determined by superposition. Additionally to
the crust relaxation process, the movement of the tec-
tonic plates increases the stress on each block with a
rate of (o0 —oR)/To, where Ty is the tectonic reload-
ing time. Therefore, the time evolution of the stress
distribution following an earthquake at time ¢t = ¢y
can be described by

OF —OR

T (t—tn)

U(i,j,t) = U(iajatN) +

N
+ Z [AO’n(i,j, t) - Aan(iaja tN)]
n=1

OF —OR

_ it
U(Z7.77 N)+ TO

“(t—twn)



154

t—tp

+rSn(,)-(I—e7m7),  (9)

where t,, is the occurrence time of the nth event. The
function Sy (7, ) can be calculated iteratively by

N
Sn(i,j) = Y on(ij)-e T (10)

n=1

IN“IN-1

= Uch(iaj)+SN—1(iaj)'e_ T

To determine the onset of the following earthquake
(index N+1), the equations o(i,j,t;;) = oF are
solved with Newton’s method and the block with the
minimal time t,,i, = min{#;;|i,j € 1,..., L} is picked
up. The next earthquake is initiated at this block and
occurs at time ty41=tnin. All stresses are changed
to the values o (i, j, tmin) according to (9) and step (i)
is repeated for the next earthquake.

3. Simulation of the Model

For numerical simulations, we use open bound-
ary conditions, which implies that the blocks in the
boundary layer are coupled to rigid boundary blocks.
We start the simulations with random values of o (i, 5)
uniformly distributed in the interval [or,or]. The
values of orp and op have no influence on the dy-
namics. They are set arbitrarily to cr=0 and op=1.
Since we are primarily interested in the adjustment
of the ratio of the relaxation time T to the tectonic
reloading time Ty, we fix one of them. We choose
To = 10® for the following simulations; different val-
ues do not lead to qualitative changes. The system
is iterated until it reaches a statistically stationary
state.

In the first part (Section 3.1), we study the distri-
bution of event sizes (Gutenberg-Richter law) for the
two different crust relaxation processes, analyzed in
this paper. Then, in the second part (Section 3.2),
we investigate the spatio-temporal patterns of earth-
quake dynamics, in particular, we analyze foreshock
and aftershock sequences, the size distribution of fore-
and aftershocks and the seismicity preceding large
events in a longer time interval. For the simulations
analyzed in the first two parts, the elastic parameter
« is set to 0.2 and the feedback fraction k is set to
0.5. Hence, apart from the system size L, only the
relaxation time 7' is varied. In Section 3.3, we discuss
the dependence of the results on the parameters in
general.
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3.1. Distribution of Event Sizes

The distribution of event sizes, generated by our
model, depends on the way in which the visco-elastic
coupling between crust and block-system is imple-
mented.

In the case of a local model, the power-law dis-
tribution, observed in the OFC-model, is destroyed
(see Figure 2a). The crust relaxation leads to higher
probabilities for larger events than in the OFC-model.

For the case of the nonlocal model, the SOC-
behavior observed in the OFC-model is maintained.
The probability distribution of event sizes, shown
in Figure 2b, yields the Gutenberg-Richter exponent
B=0.9 compared to B=0.91 in the OFC-model [Olami
et al., 1992]. In this case, as well as in the local model,
we find that the distribution function is independent
of the relaxation time 7. The distributions for the
different parameters T/Tp=10"3,10"% and 1075 are
visually indistinguishable. To verify the criticality of
the model, we study the effect of increasing system
size L=75, 100 and 125. We observe that the expo-
nent is independent of the system size, whereas the
cutoff in the size distribution scales with L? (see inset
in Figure 2b). Consequently, the cutoff in the distri-
bution is a result of the finite system size which we
have to use for our numerical simulations. However,
from energy consideration it is obvious that also in
real fault systems a cutoff at the large energy end of
the Gutenberg-Richter distribution exists.

3.2. Spatio-Temporal Clustering Associated
with Mainshocks

In real fault systems, earthquakes typically do not
occur as isolated events, but are usually part of a se-
quence of events. Foreshock and aftershock sequences
are closely related to a larger event called main-
shock; earthquake sequences without a large, domi-
nant earthquake are called swarms.

In this section, we analyze the simulations of our
model with regard to spatio-temporal clusters accom-
panying large events. For that, we determine the
mainshocks in the simulated data as events with sizes
S > Scut which are the largest event within a time
interval £At,,. For the calculations in this section
(with system size L2=10%), we use the definitions
Seut = 0.1+ L? and Aty = 0.1 - Tp.

In the first two parts, we characterize the occur-
rence of foreshocks and aftershocks and examine their
size distributions. Then, we investigate the seismic-
ity preceding foreshock sequences. In the last part of
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this section, we present some examples of simulated
seismicity accompanying a mainshock.

3.2.1. Power-law increase and decrease of
seismicity. For each mainshock we compute the oc-
currence rate of events relative to the mainshock oc-
currence time t,;. Because of the small number of
foreshocks and aftershocks associated with any single
mainshock, there is a considerable variability in the
details of the occurrence rates, especially with respect
to foreshock sequences (see Section 3.2.4). Hence, to
describe the temporal characteristics of clustering, we
average the occurrence rates over several mainshocks.
In Figure 3 the averaged occurrence rate per spatial
volume is plotted in dependence on the spatial dis-
tance r to the hypocenter (initiation point) of the
mainshock.

In the case of a local model (Figure 3a), aftershocks
occur with a distance of less than ten blocks (r < 10),
but foreshocks are absent. The maximum of the af-
tershock rate occurs with a delay which is of the order
of the relaxation time 7'. This delay is in discrepancy
to observations in real fault systems.

In the case of the nonlocal effect of the relaxation
process, an increasing number of foreshocks is gen-
erated on average just before the mainshock (Fig-
ure 3b). Aftershocks turn on instantaneously after
the mainshock, followed by a decay of the aftershock
rate. The rate of aftershocks exceeds the rate of fore-
shocks by about one order of magnitude. It is impor-
tant to note that the number of foreshocks as well as
the number of aftershocks decreases with increasing
distance r from the hypocenter of the mainshock, i.e.
the clusters are localized around the hypocenter of
the mainshock. Hence, we conclude that most fore-
shocks and aftershocks occur on or near the fracture
area of the mainshock, which is by definition greater
than 10% grid points (for an example see Figure 8).
This is in good accordance with empirical findings for
real earthquakes [Mendoza and Hartzell, 1988].

In the following, we restrict our analysis to the
nonlocal model. At first, we investigate more ac-
curately the time evolution of foreshock and after-
shock sequences. For that, we define the rate of extra
events as the occurrence rate less the expected rate
in the absence of clustering. In practice, we search
the last minimum of the seismic rate which precedes
the mainshock R, ;, and the first minimum which fol-
lows the mainshock R;’,‘Lm. The rate of extra events
is the rate which exceeds the value R, ;,, (foreshocks)
or the value of R} . (aftershocks). In Figure 4, these
rates are shown in log-log plots for the three ratios
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T/To = 107°, 10~* and 1073, Each data set can be
fitted quite well by power-laws according to (2) and
(3), respectively. Our main finding is that the ex-
ponent p of the Omori law (2) is identical with the
exponent ¢ for the foreshock sequences (3). This is
in good accordance with findings for real fault sys-
tems [Papazachos, 1975; Kagan and Knopoff, 1978;
Jones and Molnar, 1979; Davis and Frohlich, 1991].
Furthermore, the exponent of the power-law decreases
approximately with 1.65, 1.1 and 0.6 for increasing ra-
tio T/To=10"°, 10~* and 1073, respectively. These
results are found to be independent of the system size
L of the simulations. The empirical values p, ¢ ~ 1
are reproduced by our model, if the ratio of relaxation
time 7' to tectonic reloading time Ty is of the order
of 107%. In this case, i.e. T/Ty=10"*, we find that
the constant ¢, is 0.4 - T. The empirical observed
cq-values scatter from 0.01 days to over 1 day with
a median of about 0.3 days [Utsu et al,, 1995]. In
our model a value of ¢, = 0.3 days would lead to the
reloading time Tp of approximately 20 years which is
in the range of the observed reloading times, e.g. 14-
25 years for Parkfield, California [Segall and Harris,
1987].

3.2.2. Size distribution of foreshocks and af-
tershocks. It has been found that single foreshocks
can be identified in advance only with a low prob-
ability from real data [Ogata et al., 1996]. How-
ever, observations in real fault system [Suyehiro et
al., 1964; Papazachos, 1975] and on some labora-
tory work [Scholz, 1968] have shown that foreshock
sequences are characterized on average by a smaller
B-value than aftershocks or other earthquakes.

Now, we analyze the simulations of our model with
regard to these observations. All events occurring in
the spatio-temporal vicinity to a mainshock, —10 -
T < At < 0 and r < 20, are counted as foreshocks
and all events occurring within the time interval 0 <
At < 10 - T and the distance r < 20 are counted as
aftershocks. Then, the distribution of event sizes is
calculated for these foreshocks and aftershocks. In
Figure 5, the result for a model simulation (T'/Ty =
10~* and L = 100) is shown in comparison to the size
distribution of all events, i.e. independent events plus
fore- and aftershocks.

We find that the B-value of foreshocks concern-
ing (1) is significantly smaller than the B-value of af-
tershocks and all other earthquakes. This is in good
agreement with the empirical knowledge and indicates
that the mean fracture size increases as gross failure
is approached.
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3.2.3. Precursory quiescence. We now inves-
tigate the evolution of seismicity in a time interval
before the onset of foreshock sequences. For this,
we calculate the averaged earthquake density in the
whole time interval Aty = 0.1 - Ty preceding the
mainshock, where the mainshock is by definition the
largest event. This is shown in Figure 6 for a sim-
ulation with 7/Tp=10"%. As a result, we find that
the earthquake occurrence rate decreases on average
almost linearly until the foreshock sequence is initi-
ated. This is in good agreement with observations for
real earthquake systems: It is found that many main-
shocks are preceded by a period of less seismic ac-
tivity, so-called precursory seismic quiescence [Haber-
mann, 1988; Wyss and Habermann, 1988].

3.2.4. Examples. In the previous sections we
have analyzed the underlying dynamics leading to a
mainshock as well as the dynamics following a main-
shock. Because of the small number of foreshocks
and aftershocks associated with a single mainshock,
we have had to average over many mainshocks. An-
alyzing mainshocks without averaging, we find that
in all cases mainshocks are followed by a sequence of
aftershocks, whereas the precursory seismicity differs
significantly for different mainshocks. Figure 7 shows
three types of precursory seismicity appearing in our
model simulations: (i) an accelerating number of fore-
shocks, (ii) mainshocks without significant foreshocks
and (iii) a precursory swarm of small events separated
from the mainshock by a time interval without seis-
micity.

Next, we present an example for the spatial-temporal
evolution of slip events preceding and following a se-
lected mainshock. The analyzed example (Figure 8)
is of type (i), i.e. an increasing number of foreshocks
occurs just before the mainshock. The foreshocks mi-
grate toward the future hypocenter of the mainshock.
We interpret this behavior in such a way that the
block system is in a critical state where each of the
foreshocks could grow in the mainshock. Then, the
mainshock is initiated at the edge of the sliding zone
of the foreshocks. Immediately after the mainshock,
aftershocks occur on the gaps and on the edge of the
mainshock rupture zone. This spatio-temporal evo-
lution of foreshocks and aftershocks is found to be
characteristic for our model.

3.3. Dependence on Parameters

In the previous sections, we have analyzed the
model with respect to the elastic constant «=0.2 and
the feedback fraction k=0.5. However, we have stud-
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ied also other values of the model parameters.

We have found that the model dynamics evolve
independent of the initial conditions in a statistically
stationary state which depends mainly on two param-
eters: On the one hand, the Richter-B is significantly
influenced only by the elastic parameter a. Analogous
to the OFC-model [Olami et al., 1992], we have found
that the B-value increases, if a decreases. The vari-
ation of the observed B-values, B=0.8-1.05, in real
faults can be reproduced by varying the parameter «
between 0.18 and 0.22. On the other hand, we have
found that the ratio of the relaxation time T to the
tectonic reloading time Ty determines the power-law
exponents p and ¢ (Figure 4). The empirical values
p, ¢ = 1 can be reproduced in our model by a ra-
tio T/Tp in the order of 107%. In real fault systems,
seismic waves and other processes lead to a loss of
energy. Thus, the value of the feedback fraction
can be small. We find that even for small values of
k fore- and aftershocks occur. Furthermore, x as well
as the spatial dimension L do not influence any of the
power-law exponents significantly (Figure 9). How-
ever, the number of fore- and aftershocks occurring
in the simulations are positively correlated to x and
L.

4. Discussion and Conclusion

We have shown that a network of blocks lying
between two tectonic plates can evolve to a self-
organized critical state with striking similarities to
observations in real fault systems: a power-law dis-
tribution of event sizes, power-laws with similar ex-
ponents for fore- and aftershock sequences, a smaller
B-value of foreshocks and a precursory seismic quies-
cence.

We have investigated two versions of a cellular au-
tomata which can be directly mapped into a spring-
block model which is similar to the model of Burridge-
Knopoff (BK). In contrast to the BK-model, the crust
is assumed to perform transient creep which is mod-
eled by standard linear solids. It is emphasized that
the standard linear solid provides only a first order ap-
proximation to transient creep in rocks. Furthermore,
long-range interactions are neglected. Our approach
is to begin as simple as possible (minimal model) and
progressively add more levels of detail as the effects
of the different parameters are clarified. Thus, the
results of modeling should be viewed as being quali-
tative.

The local and nonlocal model represent two dif-
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ferent kinds of coupling between the crust and the
block-system. Hence, the crust relaxation influences
the block-system in different ways: In the case of
the local model, the crust relaxation affects only the
slipped block, whereas in the case of the nonlocal
model only the four nearest neighbors are affected.
Stress recovery on slipped blocks (local model) de-
stroys the criticality of the system which is observed
in the case of the BK-model, i.e. the Gutenberg-
Richter law is not fulfilled. Aftershocks occur, but
they do not comply with the Omori law. Further-
more, foreshocks are absent in this case. By contrast,
the Gutenberg-Richter law is maintained in the case
of the nonlocal model and, additionally, localized fore-
and aftershock sequences occur which follow similar
power-laws. Thereby, the empirically observed power-
law exponents can be reproduced simultaneously us-
ing one set of model parameters. The observed vari-
ability of the exponents can be reproduced by vari-
ations of the parameter T, respectively a. We find
that the longer the relaxation time is, the smaller is
the exponent of the Omori law (2). This is in good ac-
cordance with the model of Nakanishi [1992], who has
investigated a viscous fluid flow under the fault. The
absence of foreshocks in Nakanishi’s model is proba-
bly based on the investigation of an one-dimensional
instead of a two-dimensional fault.

The proposed mechanism is a promising candidate
for the actual dynamical process in real fault systems,
because the dynamics observed in the nonlocal model
is not restricted to this special case. We have found
a remarkable robustness of the results with respect
to modifications of the model. In particular, we have
studied the dependence on external noise. After each
event and for each block separately, we have added
white noise with a standard deviation up to 0.5/Tp to
the tectonic loading rate 1/T;. We have found that
this noise has almost no effect on the exponents B, p
and ¢g. Furthermore, we have investigated a general-
ized model which is a combination of both discussed
models: In this case the stress, which feeds back to
the block system as a result of the crust relaxation,
is distributed to one half to the slipped block and to
the other half to the four adjacent blocks. We find
that the mechanism described by the nonlocal model
dominates the qualitative dynamics of the general-
ized model: The Gutenberg-Richter law as well as
localized fore- and aftershock sequences are observed
in good agreement with the results of the nonlocal
model. Differences are found only in the time distri-
bution of aftershocks occurring near the hypocenter
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of the mainshock. The aftershock sequence turns out
to be a superposition of the distributions generated
by the local model and the nonlocal model. Note
that in the case of the nonlocal model the number
of aftershocks exceeds the value for the local model
approximately by a factor five (see Figure 3). In the
generalized model, therefore, the decay of aftershocks
nearby the hypocenter of the mainshock, r < 10, is
slowed down at a time distance of about one relax-
ation time T after the mainshock leading to a devia-
tion from the Omori law for those aftershocks.

In the nonlocal model, the maintenance of the
Gutenberg-Richter law with almost the same expo-
nent B indicates that the overall dynamics is domi-
nated by the elastic properties of the model, i.e. in our
case by the OFC-model. The principal new result ob-
tained with this model is the strong spatio-temporal
clustering of events displaying several characteristics
of earthquake clustering in nature. If the fault sys-
tem is loaded critically, the mean event size increases
(higher B-value) and it depends sensitively on details
of the stress levels in the block-system, whether any
particular event grows into a mainshock. This mecha-
nism can explain how the great variability in precur-
sory seismicity emerges from our homogeneous, de-
terministic spring-block model. On average, the time
evolution of the seismicity accompanying mainshocks
can be described in the following way: the occur-
rence rate decreases almost linearly until the seismic-
ity accelerates to the main rupture according to the
same power-law which describes the decay of after-
shocks. The number of aftershocks, however, exceeds
the number of foreshocks approximately by one order
of magnitude.

In spite of the fact that we neglect heterogeneties,
long-range interactions and more realistic friction
laws, there are striking similarities to empirical find-
ings concerning the size distribution as well as the
spatio-temporal clustering accompanying large earth-
quakes. Therefore, we believe that the mechanism in
our conceptual model bear a strong resemblance to
the actual dynamical process involved in earthquake
faults. In conclusion, our investigations support the
hypothesis that fault systems are in a state of self-
organized criticality.

Appendix: Spring-Block Models

Transient creep characteristics can be modeled by
linear visco-elastic solids (e.g. standard linear solids)
which consist of combinations of springs and dash-
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pots. In the following, we assume blocks with unit
area. Thus, force and stress are synonymous. A
spring of stiffness K deforms according to z = o/K in
response to a force o and a dashpot with the viscous
coefficient 7 relaxes at the rate
de o
i (A1)
We aim at an analysis of the dynamics of the block-
systems which are illustrated in Figure 1. Therefore,
we assume that the deformations of the dashpots can
be neglected during the block slip. Furthermore, we
can restrict this analysis to the stress changes owing
to an earthquake with only one sliding block, because
more complicated cases can be solved by superposi-
tion. Assume that the stress o(k,l,t9) at the block
(k, 1) exceeds the threshold value, o(k,l,ty) > op, at
time ¢9. The block moves the distance AXy; in the
position with the residual stress og. Hence, the stress
Ao =o(k,l,tg) — og is distributed partly to the ad-
jacent blocks (ki,ly) € {(k—1,1), (k+1,1), (k,1—1),
(k,1+ 1)} according to

Ao (ki,li, to) =K, AXp,=a Ao (A2)
and partly to the crust
Do (te) = Do—Y  Ao(ks,ls,to)

(ktlx)
= (1-4a) -Ac. (A3)

After the rapid displacement AXy ;, the block (k,1)
sticks again and the dashpot starts to relax according
to (A1).
Local model
In this case, the displacement of the block (k,1) is
AXkJ = AO’/(‘LKG—FKb—i-KC)
= Doe(to)/(Ks+ Ke) ,  (A4)

which leads to the coefficient

a=K,/(4K,+ Ky + K.) . (A5)
The displacement x of the dashpot is determined
by the force o, at the dashpot
dx
Un:Kb'(AXk,l_x):n'E s (AG)
leading to

o(t) = AXpy [L— e 0] (A7)
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Thus, the relaxation time is T' = n/ K.

The change of stresses as a result of the slip of
block (k,l) can be expressed by

Ao(k,Lt) = —AXp - (4K, + Ko) — 0y (AS)
= —Ao+ Ky - z(1)
= Ao+ Doelty) [L— e T
Ao(ky,ly,t) = Ao(ks,ls to) =a-Ao

with k = K3 /(Kp + K.) (under consideration of (A4)
and (A7)). Hence, the relaxation process following
the slip influences only the slipped block.

Nonlocal model
In this case, the displacement of the block (k,1) is

AX]CJ = AO‘/(4KG + 4Kb)
A0'01"(t0)/(41(1>) ) (AQ)

which leads to the coefficient
a=K,/(4K,+4K}) . (A10)

The displacement z of a dashpot is determined by
the force o, at the dashpot (note that the intermedi-
ate upper blocks are coupled only to the two adjacent
bottom blocks):

d
oy =Ky DXy — 2Ky + Ko) -z =1- d—“t’ . (A11)
This equation leads to

x(t)

K 2K+ Ke
(A12)
Thus, the relaxation time is 7' = n/(2K, + K.).
The change of stresses as a result of the slip of
block (k,I) can be expressed by

Ao(k,l,t) = —Ao (A13)
Aa(ki,li,t) = AO’(k:t,l:t,to) + 2K - .T:(t)
=a-ANo+k- —Aaz(to) 11— e_t_TtO]

with ¥k = 2K,/(2K), + K.) (under consideration of
(A9) and (A12)). Hence, the relaxation process fol-
lowing the slip influences only the adjacent blocks.
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(a) Local model:

(b) Nonlocal model:

Figure 1. One-dimensional sketches of the two-dimensional spring-block models. The bottom blocks which can
perform stick-slip motion are interconnected in the both cases, (a) the local model and (b) the nonlocal model, by
springs of stiffness K,. Additionally, they are coupled by springs of stiffness K, and K. and a dashpot with the
viscous coefficient n to the upper tectonic plate and frictionally to the lower plate.
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(a) Local model: 13
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Figure 2. The probability density of observing an earthquake of size greater than S as a function of S for a system
size L=100 in the case of the (a) local model and (b) the nonlocal model. In both figures, the dotted lines indicate
a power-law decay with exponent B = 0.9. For the nonlocal model, the small figure shows that the cutoff scales
with system size L: The distributions for the different system sizes L=75, 100 and 125 coincide in the normalized
variables S/L? and L? - P(Size>S). Each distribution results from a simulation which consists of 107 earthquakes.
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(b) Nonlocal model:
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Figure 3. The averaged earthquake occurrence rate per spatial volume formed by stacking the records of seismic
rate relative to mainshock occurrence times t;;. The rate depends on the distance r to the hypocenter of the
mainshock. Note that the scale of the ordinate is different for (a) the local model and (b) the nonlocal model. Each
curve shows the average of the seismic rate regarding the 5000 mainshocks occurring in a simulation of about 107
earthquakes (T/Ty=10"* and L=100).
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Figure 4. The rate of extra events in dependence on the time relative to the occurrence time of the mainshock #,;.
The time is represented in units of the relaxation time 7', i.e. At = (t—tpr)/T. The left column of the log-log plots
shows the dynamics of foreshock occurrence, whereas the right column shows aftershocks, for the different ratios (a)
T/Ty=10"5, (b) T/To=10""* and (c) T/Ty=10"3. The dashed lines correspond to the indicated power-laws. Each
plot represents the average of the seismic rate regarding 5000 mainshocks which occur in a simulation (L=100) of
about 107 earthquakes.
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Figure 5. The probability density of observing an event of size S as a function of S for foreshocks, aftershocks
and the whole sequence. The events correspond to a simulation (7/Ty=10"% and L=100) of a sequence of 3 - 107
events containing about 17,500 mainshocks. The bold dots correspond to 34,000 foreshocks and the small crosses
to 200,000 aftershocks occurring with a temporal distance of less than 10 - T and with a spatial distance of less

than 20 grid points to a mainshock.
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Figure 6. The rate of events in dependence on the time before the mainshock occurrence time t5;. The dots
correspond to the average of the seismic rate regarding the 5000 mainshocks occurring in a simulation of about 107
earthquakes (T/Tp=10"* and L=100). The dashed line corresponds to a linear decrease with a sudden transition
to a power-law increase of the seismic rate (foreshock sequence).
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Figure 7. Examples of the seismicity preceding and following a single mainshock occurring at time t¢3;. The three
different sequences demonstrate the diversity of precursory seismicity: (a) increasing foreshock activity, (b) absence
of foreshocks and (c) a precursory swarm of small events. The parameters of the simulation are T/Tp=10"* and
L=100.
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Figure 8. An example of a sequence of events accompanying a mainshock with size S=3705. Figure (a) shows
the events and their sizes in dependence on the occurrence time relative to the mainshock. Figures (b): The four
squares represent the 100x100 block-system, where each block which slides during the indicated time interval is
marked black. The dotted area refers to the sliding area of the mainshock occurred at time ¢t = 0. Note that in
the time interval —2 - T < t < 0 four different foreshocks occur close to each other and close to the initiation point
(hypocenter) of the mainshock. The parameters used for this simulation are T/T, = 10~* and L = 100.
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Figure 9. The rate of extra events in the nonlocal model as a function of the time relative to the occurrence time
of the mainshock tps. The time is represented in units of the relaxation time T, i.e. At = (¢t —tar)/T. The left
column of the log-log plots shows the dynamics of foreshock occurrence, whereas the right column shows the rate
of aftershocks for different parameter combinations. Each curve refers to the average of the seismic rate regarding
5000 mainshocks which occur in a simulation of about 107 earthquakes.
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